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PRÓLOGO 

El Reporte Mexicano de Cambio Climático es una iniciativa surgida desde el ámbito académico, impulsada y realizada por el Pro-
grama de Investigación en Cambio Climático de la UNAM, que se dio a la tarea de convocar, por primera ocasión, al más grande 
contingente de investigadores –provenientes de las diversas disciplinas académicas, instituciones y estados de la república– 
para documentar la historia del cambio climático en nuestro país. 

A lo largo de 3 volúmenes, que en conjunto suman 42 capítulos, los lectores pueden ponerse al día sobre la  investigación 
que se ha realizado hasta el momento sobre cambio climático en México gracias a la  recopilación de trabajos generados dentro 
y fuera de nuestras fronteras, adaptando atinadamente la estructura organizativa  del reporte de evaluación del Panel Intergu-
bernamental de Cambio Climático.

Ese sólo ejercicio dio ya el primer gran resultado de esta obra, que fue el de reunir a una comunidad académica creciente y 
vigorosa que desarrolla una agenda de investigación en cambio climático y que aceptó el reto de poner en práctica, colectiva-
mente, su capacidad de integración, análisis e inclusión para compilar un reporte que nos permite valorar el estado del conoci-
miento sobre este tema en México. 

Así, el primer volumen del Reporte Mexicano pone de manifiesto el hecho de que existe poca literatura especializada produ-
cida por la comunidad académica nacional sobre temas básicos de la ciencia de cambio climático, lo cual significa un llamado 
de atención a dicha colectividad, y a las instituciones,  para fortalecer su desarrollo. Hay que señalar, sin embargo, que entre los 
pocos trabajos publicados por científicos mexicanos hay varios muy relevantes, por lo que esta compilación constituye también 
una invitación a los científicos de muy diversas áreas a reorientar muchas de sus preguntas de investigación con una perspectiva 
que incluya el cambio global. 

El grupo de trabajo II, denominado Impactos, Vulnerabilidad y Adaptación, profundiza en el diagnóstico realizado hace más 
de dos décadas sobre la vulnerabilidad de nuestro territorio ante los efectos adversos del cambio climático. La participación en 
este volumen de más de 110 investigadores provenientes de alrededor de 65 instituciones, permite contar con un muestrario 
de metodologías y enfoques para explorar las implicaciones, posibles escenarios y alternativas de adaptación ante el cambio 
climático en México.

El volumen del grupo de trabajo III, dedicado a las Emisiones y la Mitigación de gases de efecto invernadero, destaca que los 
criterios de reducción de emisiones implementados en territorio nacional, requieren una articulación mayor con un enfoque de 
política pública de carácter transversal y dirigido a lograr un cambio de patrones de producción y consumo  que conduzcan a 
un desarrollo sustentable y bajo en carbono. Si bien al igual que el grupo de trabajo I, éste tuvo varias decenas de autores y de 
instituciones participantes, da cuenta de la necesidad de incorporar más académicos del área tecnológica y social en este tópico.

Si bien en esta revisión se percibe la ausencia de varios temas relevantes tratados en los reportes del IPCC, cabe destacar 
aportaciones en el tratamiento de temas de carácter emergente, como percepción ciudadana de cambio climático, derechos 
humanos y enfoque de género.

Sin embargo, la gran aportación de esta obra es que está llamada a ser un referente académico básico para todo aquel que 
quiera conocer el estado del arte que existe en el estudio del cambio climático en nuestro país y constituye también una guía útil 
para la construcción de líneas y proyectos de investigación que requieren ser iniciados o fortalecidos.

Desde el Instituto Nacional de Ecología y Cambio Climático nos congratulamos por la existencia de esta obra, que tiene pocos 
precedentes en el mundo en cuanto a la amplitud y variedad de académicos nacionales participantes, lo cual refuerza el lideraz-
go y compromiso de México en la lucha contra el cambio climático, desde sus distintos sectores.
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PRÓLOGO

Finalmente, es necesario reconocer el esfuerzo universitario del Programa de Investigación en Cambio Climático, de Carlos 
Gay García y José Clemente Rueda Abad, quienes coordinaron toda la obra y de los académicos que coordinaron y compilaron 
los diferentes volúmenes. El reconocimiento también a todos los académicos participantes por su profesionalismo y generosi-
dad intelectual al colaborar en esta importante revisión. Sin duda este Reporte será el detonador de muchas discusiones y pro-
yectos científicos y académicos que en unos cuantos años podremos ver reflejados en un Segundo Reporte Nacional.  

María Amparo Martínez Arroyo
Instituto Nacional de Ecología y Cambio Climático

Directora
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PRESENTACIÓN

Los trabajos sobre el Reporte Mexicano de Cambio Climático (RMCC) iniciaron, de manera formal, en octubre de 2013 cuando 
se hizo pública la intención de llevarlo a cabo. Sin embargo, vale aclarar que éste, no surge solo en el momento en que se 

anuncia, sino incluso mucho antes, ya que, a manera de ejemplo, si se revisa el documento de creación del Programa de Inves-
tigación en Cambio Climático y la agenda de trabajo propuesta en su momento al Rector de la Universidad Nacional Autónoma 
de México la intención de crear un reporte del estado del arte del cambio climático en territorio nacional ya estaba ahí presente. 
En ese entendido, el inicio de la instrumentación de este proyecto tiene de fondo al menos 3 años de trabajo en los cuales se 
gestaron los contactos que permitieron la creación de la red de académicos que participaron en este Reporte.

Se trata, indudablemente, del mayor esfuerzo académico coordinado cuyo objetivo ha sido documentar la historiografía 
registrada del cambio climático en México. Se trata de un esfuerzo inédito en el cual han podido converger académicos de diver-
sas disciplinas y entidades académicas, que de no ser por el RMCC se mantendrían trabajando de manera individual y dispersa. 

Entre los elementos de inspiración del RMCC se tienen los siguientes: desde el primer momento, la existencia del Quinto 
Reporte de Evaluación del Panel Intergubernamental de Cambio Climático (IPCC por sus siglas en inglés) de la Organización de 
las Naciones Unidas (ONU), de éste, en primer lugar, se analizaron sus contenidos temáticos para elaborar el diseño general del 
índice de contenidos de los 3 volúmenes del RMCC. Otros elementos retomados del IPCC fueron: la inclusión de académicos de 
diversas instituciones y disciplinas académicas, funcionarios públicos y miembros de organizaciones de la sociedad civil; se puso 
especial énfasis en la revisión crítica interna y externa de los avances de cada capítulo y también sobre las versiones  finales. Se 
replicó la existencia de los tres grupos de trabajo del IPCC en este proyecto, incluso sus denominaciones son iguales: el grupo 
de trabajo I se llamó Bases Científicas. Modelos y modelación. El grupo de trabajo II Impactos, vulnerabilidad y Adaptación; y, 
finalmente, el grupo III se ha denominado Emisiones y mitigación de gases de efecto invernadero. En total participaron 240 aca-
démicos, de los cuales el 39.5 % de ellos son mujeres.  En el plano operativo este proyecto realizó sesiones de trabajo en diversos 
puntos de la geografía nacional para dar a conocer su existencia y sus grados de avance.

Los resultados de cada uno de los grupos de trabajo del RMCC se han convertido al final del proceso en volúmenes de una 
obra general. El volumen I del Reporte Mexicano de Cambio Climático está dedicado a documentar las Bases científicas. Modelos 
y modelación. 

Estamos conscientes que en el ámbito académico nacional, no se había emprendido un esfuerzo que tuviese como objetivo 
el poder documentar la mayor cantidad de información disponible sobre lo que se ha escrito por mexicanos o extranjeros dentro 
y fuera de territorio nacional que verse sobre México en un contexto de cambio climático. En ese sentido, al sentar las bases don-
de se desprenderán las actualizaciones subsecuentes, esta obra pionera deja lecciones para el futuro inmediato y de largo plazo.

Entre las primeras lecciones que vale destacar se encuentran entre otras, las siguientes: 

En la realización de este esfuerzo académico, sólo en este volumen, participan 83 académicos, lo cual habla de la capacidad 
de convocatoria que generó el proyecto y en el que, indudablemente, la labor de los autores coordinadores de cada uno de los 
capítulos fue fundamental. 

Al cotejar el contenido temático de este Grupo de Trabajo I del Reporte Mexicano de Cambio Climático con su homólogo del 
IPCC, resalta la diferencia en cuanto a la cantidad de temas. De ello se desprende el hecho de que en México no se está produ-
ciendo literatura, tanto indexada como gris, sobre todos y cada uno de los temas que son objeto de mucha atención del IPCC. 
En ese sentido, la ausencia de temas, significa de manera directa una agenda de investigación que los académicos mexicanos 
pueden comenzar a explorar. 
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En el caso específico de este volumen, lo antes anunciado derivó en que puede y necesite reconocerse como un primer paso 
sistematizado al estudio y análisis de los grandes temas que maneja el IPCC respecto al ámbito de la ciencia del cambio climático 
y las aportaciones hechas en ese tenor por la comunidad académica nacional. 

Otro hecho a destacar, es que no todos los sectores académicos en México se han involucrado en la temática y ello genera 
que la redacción de informes basados en la metodología del IPCC -revisión de literatura indexada y gris, uso de lenguaje calibra-
do y análisis de metadatos- sea, incluso, una aventura académica. Como consecuencia de lo antes dicho, y buscando privilegiar 
la integridad de la obra, en este volumen se encuentran sólo los capítulos que más se acercan a los criterios antes mencionados.

Por lo que corresponde a los mecanismos de revisión de los capítulos, estos fueron sometidos a una evaluación externa rea-
lizada por académicos de la Universidad de Colima y, en paralelo, una lectura entre autores del mismo grupo (esto del 2 al 6 de 
Marzo del 2015). En el mes de abril, se realizó una segunda revisión interna a capítulos críticos en las instalaciones del Instituto 
Mora. Posterior a ello, todos y cada uno de los capítulos fueron enviados a arbitraje externo. Incluso una vez concluida dicha fase 
se dio una tercera y última revisión sobre capítulos considerados críticos.

Al final de esta experiencia, sólo nos resta agradecer el apoyo que diversas personas e instituciones nos brindaron. En primera 
instancia, la Coordinación de la Investigación Científica de la UNAM que nos respaldó en todo momento para la cristalización 
de este proyecto. Al Instituto Nacional de Ecología y Cambio Climático (INECC) y al Consejo Nacional de Ciencia y Tecnología 
(CONACYT) que facilitaron los recursos para la realización de algunas reuniones foráneas para la elaboración de este reporte. 
A las autoridades, académicos, personal de apoyo y trabajadores del Instituto de Ciencias del Mar y Limnología de la UNAM, la 
Universidad de Sonora, el Centro de Ciencias de la Atmosfera de la UNAM, la Universidad Veracruzana y la Universidad de Colima, 
porque sin su colaboración no se habrían podido desarrollar las reuniones de este grupo de trabajo. 

Un reconocimiento especial en este volumen, debe ser dado a Benjamín Martínez López que apoyó con la coordinación 
operativa del Grupo de Trabajo I desde el inicio del proyecto hasta su conclusión, una mención es obligada a Arturo Quintanar 
Isaías, que apoyó a Benjamín Martínez en la tarea de coordinación del grupo aun no teniendo el nombramiento por parte de la 
coordinación general para desempeñar dicha función, lo cual incrementa su valía. 

Además, se debe reconocer el trabajo desempeñado por el personal del Programa de Investigación y Cambio Climático, a 
sus becarios y prestadores de servicio social porque todos, en diversos momentos y circunstancias, fueron involucrados en la 
realización del Reporte Mexicano de Cambio Climático. También a Angelina Cos Gutiérrez y Tatiana Peña Ledón que se hicieron 
cargo de la edición y formación del volumen.

Tenemos claro que este primer esfuerzo, sienta las bases para en el futuro generar el Segundo Reporte Mexicano de Cambio 
Climático, por ello, se trata de una obra fundamental no solo en el ámbito de la académica, sino que Este reporte debe conside-
rarse como un aliado de excepción para todo aquel que quiera saber que ha pasado durante las dos primeras décadas de vida 
de este importante tema en nuestro país. Por ello, queremos aprovechar la oportunidad para agradecer a los académicos involu-
crados en diversos momentos de la construcción de este proyecto, que hoy concluye. Algunos de ellos fueron coordinadores de 
volumen, otros más autores líderes o coordinadores de capítulos en algunos de los 3 volúmenes de esta obra, la mayoría fueron 
autores contribuyentes de esta obra. 

Aunque la lista es larga, no podemos omitir a ninguno de los autores que, gentil y valientemente, se comprometieron con 
este esfuerzo académico de muy larga duración y que no contó con remuneración económica para ninguno de todos los que a 
continuación se mencionan. 

Ana Laura Acuña Hernández, David K. Adams, Sergio Aguíñiga García, María Graciela Alcalá Moya, Javier Alcocer Durand,  
Saúl Álvarez Borrego, Porfirio Álvarez Torres, Jorge A. Amador Astúa, Carlos Amador Bedolla, Mercedes Andrade Velázquez,  
Gerardo Ángeles Castro, Marisol Anglés Hernández, Christian Mario Appendini Albrechtsen, Juan Pablo Apún Molina,  
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Fernando Aragón Durand, Zuelclady María Fernanda Araujo Gutiérrez, José Tulio Arredondo Moreno, Francisco Arreguín Sánchez,  
José Luis Arvizu Fernández, Julio Baca del Moral, Lucila María Balam de la Vega, Bernardo Adolfo Bastién Olvera, Alfredo Sergio Ber-
múdez Contreras, Rosa María Bernabé Cabanillas, Rubén A. Bernard Romero, Paul Andrew Blanchon, José Luis Bravo Cabrera, Bren-
da Bravo Díaz, Fernando Briones Gamboa, Víctor Hugo Bustamante García, Margarita Erna Caballero Miranda, William David Cabos 
Narváez, María Del Carmen Leticia Calderón Ezquerro, María del Carmen Aurora Carmona Lara, Laura Elena Carrillo Bibriezca, José 
Domingo Carriquiry Beltrán, Raquel Itzá Castañeda Camey, María Luisa Castrejón Godínez, Christopher L. Castro, Telma Gloria Cas-
tro Romero, Tereza. Cavazos, Sandro Cervantes Núñez, Omar Darío Cervantes Rosas, Margarita del Socorro Chablé Can Elia, Antony 
Challenger, Alejandro Chanona Burguete,  María Eugenia Chiapa Díaz, Silvia Edith Chuc Aburto, Mario Antonio Cobos Peralta, Ceci-
lia Conde Álvarez, Rosano Conrado Márquez, Ana Lilia Coria Páez, Miguel Ángel Corona Jiménez, Eréndira Corral Zavala, Alexander 
Correa-Metrio, Jorge Cortés Ramos, Xóchitl Cruz Núñez, Ana Bertha Cuevas Tello, Lilia De Diego Correa, María de Lourdes De la Isla 
de Bauer, Adolfo De la Peña Barrón, Rosa Ana De Luca Zuria, Lucía Del Rivero Castañeda, Hugo Delgado Granados, Gian Carlo Del-
gado Ramos, Fernando Ricardo Elorriaga Verplancken, Jorge Alberto Escandón Calderón, Elva G. Escobar Briones, Diana Cecilia Es-
cobedo Urías, Oscar A. Escolero Fuentes, Juan Manuel Espíndola, María de la Luz Espinosa Fuentes, Francisco Estrada Porrúa, Luisa 
I. Falcón, Luis Ricardo Fernández Carril, Agustín Fernández Eguiarte, Silvia Guadalupe Figueroa González, Blanca Lorena Figueroa-
Rangel, Oscar Frausto Martínez, Artemio Gallegos García, Fernando García García, René Garduño López, Gilberto Gaxiola Castro, 
Jesús David Gómez Díaz, Emmanuel Gómez Morales, Ana María Gómez Solares, Enrique Alejandro Gómez-Gallardo Unzueta, Octa-
vio Gómez-Ramos, Michel Grutter de la Mora, Martha Gual Díaz, Sergio Valente Gutiérrez-Quijada, Pedro Joaquín Gutiérrez Yurrita, 
Gisela Heckel Dziendzielewski, José Martín Hernández Ayón, Claudia Judith Hernández Guerrero, César Hernández Hernández, 
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A lo largo de la historia de nuestro planeta, el clima ha cambiado como resultado de las complejas interacciones e interde-
pendencias que se dan entre la posición del Sol y de la Luna, la atmósfera, los océanos, la superficie terrestre, la cubierta de hielo, 
tanto terrestre como marino, la biota y, recientemente, las actividades humanas. 

En las últimas décadas, hemos sido testigos de la ocurrencia de una gran variedad de fenómenos hidrometeorológicos que 
se han presentado a lo largo y ancho de nuestro país. Hoy, temas recurrentes como el impacto de los huracanes, tanto en el 
Océano Pacífico como en el Atlántico, las ondas extremas de calor y de frío, las sequías severas y las lluvias torrenciales incluyen-
do granizadas inusuales, inundaciones y hasta tornados, acaparan la atención de los medios masivos de comunicación y de los 
ciudadanos. Lo mismo se viene observando en prácticamente todos los países o regiones del mundo, con climas y condiciones 
naturales y socioeconómicas muy diferentes a las nuestras, llevando a la pregunta de si en realidad hay un proceso global detrás 
de estas anomalías o se trata sólo de eventos extremos aislados.

La respuesta, según un conjunto muy numeroso formado por prestigiados científicos que laboran en los principales centros 
de investigación climática del mundo, es que la observación sistemática de variables como las temperaturas globales del aire 
en superficie y de los océanos indica claramente que la Tierra se está calentando, cambiando los patrones climáticos conocidos 
y alterando sistemas físicos, biológicos y sociales de maneras que aún no somos capaces de entender y menos de predecir. 
Actualmente, está fuera de toda discusión científica seria que el calentamiento terrestre es una realidad, el cual ha podido ser 
identificado y entendido en sus aspectos fundamentales gracias a un gran cúmulo de evidencias y conocimientos obtenidos 
desde distintos campos de la ciencia a nivel internacional. Por ejemplo, los cambios observados en la atmósfera a nivel global 
durante las últimas décadas muestran características que no se explican a partir de causas naturales exclusivamente, sino que 
es necesario incluir la influencia de las actividades humanas para explicarlos. Si bien registros paleoclimáticos indican que cam-
bios similares pudieron haber sucedido en el pasado, el gran problema que enfrentamos en la actualidad es que estos cambios 
están ocurriendo con una mayor celeridad que los registrados en los últimos 500,000 años, lo cual plantea la interrogante si de 
esta manera se está terminando con el periodo de relativa estabilidad climática que acompañó al desarrollo de las sociedades 
humanas durante los últimos 10,000 años.

 
Indudablemente, el conocimiento, la comprensión y la predicción de los procesos que rigen al clima pueden contribuir a 

encontrar salidas a una situación que en gran medida se ha ido construyendo por nuestra ignorancia e imprudencia; lo último 
sobre todo de las sociedades desarrolladas que han arrasado, literalmente, con los recursos de la Tierra cargando la factura a los 
países en vías de desarrollo. Por ejemplo, las proyecciones del clima para las próximas décadas reportadas en el Quinto Reporte 
de Evaluación del IPCC sugieren que éste tendrá un impacto significativo sobre los recursos que están estrechamente relaciona-
dos con el bienestar humano, de tal manera, que podría reducir considerablemente las perspectivas de crecimiento económico 
de los países en desarrollo, entre los que se incluye el nuestro.

Estudios recientes, sin embargo, sugieren que aún es muy difícil discernir entre la respuesta del clima al forzamiento antro-
pogénico y la variabilidad natural del mismo. Lo anterior resulta aún más complicado cuando se trata de evaluar los impactos 
de cambios en el clima a una escala regional, o incluso de país. Esta nueva información adquiere una gran relevancia dado que 
nuestra nación cuenta con una gran cantidad de recursos naturales y humanos, pero, paradójicamente, es muy vulnerable a los 
distintos impactos del cambio climático. México, tenemos que decirlo, tiene un ambiente natural y social muy deteriorado, con 
amplias y variadas zonas de riesgo susceptibles a la elevación del nivel del mar, a sequías, a inundaciones por crecidas de los ríos, 
a la pérdida de biodiversidad de especies y de hábitats, a la degradación y empobrecimiento de suelos. Asimismo, existen una 
gran cantidad de accidentes ambientales que regularmente, ya sea por negligencia o corrupción, han ocasionado un incremento 
inaceptable en la contaminación del agua, del aire y del suelo.

Es innegable que nuestro planeta se está calentando y en este nuevo entorno más caliente los científicos esperan condicio-
nes meteorológicas muy diferentes a las que prevalecen en la  actualidad: precipitaciones más intensas, sequías más severas y 
prolongadas, mayores elevaciones del mar durante las mareas de tormenta, ondas de frío y calor más frecuentes, por mencionar 
sólo unos ejemplos. Algunas preguntas concernientes al problema del cambio climático, mismas que deberían de ser de interés 
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para el gobierno de nuestro país a cualquier nivel son: ¿Cuán rápido llegarán esos cambios y cuán grande será su magnitud? 
¿Dónde impactarán? ¿Cómo se reflejarán estos cambios en la contaminación ambiental? ¿Qué le ocurrirá al aire ya viciado de 
las mega-ciudades? ¿Cambiarán los patrones de viento a escala local y estos cambios mitigarán o amplificarán la contaminación 
atmosférica? ¿Tendremos en promedio más inversiones térmicas en los meses fríos del año o disminuirán? ¿Lo anterior mejorará 
o empeorará las condiciones de contingencias ambientales? ¿Cómo afectarán estos cambios la salud de nuestra población más 
vulnerable? ¿Cuáles son las medidas en el corto y mediano plazo que nos ayudarían a la adaptación? ¿Cómo podríamos mitigar 
los efectos de los cambios por venir optimizando los costos de las inversiones necesarias para tal tarea? Muchas preguntas, to-
das ellas sin una respuesta clara basada en conocimientos científicos sólidos, sobre todo a la luz de los nuevos conocimientos 
mencionados en el párrafo anterior.

El cambio climático es un problema ambiental muy relevante para nuestro país porque viene a sumarse, potenciándolos, 
a los problemas ambientales y sociales ya mencionados. Las consecuencias, sin embargo, no serán las mismas para todos los 
países, independientemente de cuál haya sido su contribución a las emisiones de gases de efecto invernadero. Si bien es muy 
difícil estimar en qué sentido serán muchos de los cambios que se presentarán en las diferentes regiones del  mundo, habrá 
países con condiciones naturales propicias y altos niveles de desarrollo científico, tecnológico, socioeconómico y educativo que 
les permitirán estar mejor preparados para adaptarse a nuevas condiciones. En México, una medida alcanzable para estar mejor 
preparados que en la actualidad es fortalecer nuestro conocimiento sobre los procesos físicos, químicos y biológicos que regulan 
la evolución del clima. En la medida que los entendamos y adquiramos la capacidad de simular el clima presente y pasado, esta-
remos sentando las bases para estimar la evolución futura de nuestro clima  a nivel país e incluso regional. Asimismo, es necesa-
rio desarrollar estudios propios y enfocados a estimar de una manera robusta la respuesta forzada del sistema. Actualmente no 
es del todo claro cómo hacerlo, pero es una tarea que resulta impostergable. Con esta finalidad, resulta crucial tener un registro 
histórico que nos permita estimar con cierta confiabilidad el clima actual y poder dilucidar si algo ha cambiado, en dónde y con 
qué magnitud. Dado lo anterior, es prioritario simular dichos cambios y realizar las proyecciones pertinentes con el número ade-
cuado de simulaciones. Con esta finalidad en mente, es necesario en primer lugar tener una idea clara de cuál es el estado actual 
del conocimiento sobre el clima en México y por esta razón se escribió este volumen, en el cual se compilan las bases científicas 
de la ciencia del cambio climático en México, abordando en primer lugar la disponibilidad de información, tanto en la atmósfera 
como en los océanos. También se resume el conocimiento de los procesos climáticos relevantes para nuestro territorio, así como 
el estado que guardan los glaciares y qué procesos han tenido un papel importante en la evolución del clima pasado. También se 
da una síntesis de los efectos en la atmósfera asociados a cambios en la concentración y composición de los aerosoles, así como 
una revisión de los ecosistemas desde un punto de vista funcional para avanzar en el conocimiento sobre la interacción de la 
variabilidad climática y sus vínculos con los ciclos biogeoquímicos.

A continuación se da una breve descripción de los capítulos que constituyen este volumen.

En el capítulo 1, denominado “Observaciones atmosféricas en superficie y en altura”, se listan las fuentes de información y se 
resumen los resultados disponibles sobre tendencias observadas de temperatura, precipitación y de vapor de agua en periodos 
históricos para regiones específicas y para todo nuestro territorio nacional. Los resultados de estos estudios no permiten atribuir 
las tendencias observadas de las variables meteorológicas anteriores de manera directa a un cambio secular global. Es muy pro-
bable que las tendencias de cambio climático estén obscurecidas por oscilaciones con periodos cercanos o mayores a décadas 
y de una amplitud significativa.

Con respecto al capítulo 2 “Observaciones oceánicas” se sintetiza la información generada por la comunidad de oceanólogos 
de México. Notoriamente, está aún por determinarse si el Golfo de California se está calentando a la par de lo observado en el 
océano mundial, o su evolución representa una anomalía regional.  En el Pacífico Tropical Mexicano se observa una de las zonas 
de mínimo oxígeno más someras del mundo y es probable que el calentamiento global reduzca el flujo de oxígeno al océano 
y que las zonas de oxígeno mínimo se expandan. En los mares del sur se ha observado una intensificación de los vientos en su-
perficie, lo cual produce una mayor transferencia de energía al océano, produciendo olas más desarrolladas que ocasionan una 
intensificación del oleaje en las costas del Pacífico Mexicano durante los meses del verano, condiciones ya usuales y conocidas 
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por los turistas que visitan las playas de Guerrero y de Oaxaca. Para el caso del Golfo de México se considera que existirá una 
intensificación del oleaje durante los meses de invierno debida al aumento de los eventos de nortes, comunes en el Golfo. Por 
otro lado, se prevé que el calentamiento de los mares mexicanos causará grandes cambios en la química del mar disminuyendo 
su pH, la productividad marina e incrementando la extensión de zonas del mínimo de oxígeno. Todo lo anterior repercutirá en la 
distribución de recursos biológicos, mismos que a su vez afectarán el intercambio de CO2 entre la atmósfera y el océano.

En el capítulo 3 “Cambios en el nivel del mar” se presentan los resultados más importantes de los cambios observados en el 
nivel del mar, tanto en México como a escala global, incluyendo su variabilidad, sus valores extremos y sus proyecciones. Asimis-
mo, se da una discusión de las variaciones del nivel del mar en la era preinstrumental e instrumental, así como de las proyeccio-
nes para este siglo.

Un efecto muy notorio del calentamiento planetario es la disminución de los glaciares en nuestro país. Esta problemática se 
aborda en el capítulo 4 “La Criósfera en México”. Aquí es necesario enfatizar que adicionalmente a la variabilidad del clima y al 
cambio climático, la actividad eruptiva contribuyó a las fluctuaciones glaciales, con una pérdida de masa a tasas sin precedentes. 
Desgraciadamente, los glaciares del Iztaccíhuatl posiblemente no vean el final de la presente década y, si acaso, serán los glacia-
res del Citlaltépetl los únicos que quedarán por al menos otra década.

Los datos sobre la variabilidad climática del pasado, antes del periodo instrumental, están disponibles en un conjunto de 
registros como son los sedimentos lacustres y oceánicos, corales, registros glaciares, espeleotemas y anillos de árboles. 

En el capítulo 5 “Registros paleoclimáticos”,  se resumen las evidencias  y el conocimiento sobre los distintos forzamientos 
que actuaron y determinaron el clima pasado de México a partir del último periodo glacial. Resalta el hecho que dada la enor-
me diversidad de paisajes y zonas climáticas que caracterizan al país, los registros paleoclimáticos disponibles no son suficien-
tes para caracterizar los cambios climáticos de largo plazo de una manera general y precisa. Existen regiones poco estudiadas  
que son claves para el entendimiento de los cambios en las fuentes de humedad durante el glacial como es el caso de la Sierra 
Madre Oriental.

Las nubes y los aerosoles constituyen las mayores fuentes de incertidumbre en el balance de energía proveniente del Sol, el 
cual es el principal modulador del clima de la Tierra. En el capítulo 6 “Aerosol atmosférico, nubes y cambio climático”, se presenta 
una síntesis de los efectos en las interacciones y procesos en la atmósfera producidos por cambios en la concentración y compo-
sición de los aerosoles. Si bien esto aún constituye un reto para los científicos que estudian el clima, en los últimos años se han 
realizado importantes avances que han contribuido al entendimiento de los posibles efectos producidos por estos elementos 
en la atmósfera.

Los grandes desafíos que enfrenta la humanidad ante el calentamiento global y sus impactos nos obliga a tratar de entender 
los procesos de los ecosistemas desde un punto de vista funcional para profundizar en el conocimiento de la variabilidad climá-
tica y sus vínculos con los ciclos biogeoquímicos. Estos temas se abordan en el capítulo 7 “Ciclos biogeoquímicos”, sin embargo, a 
pesar de su importancia, nuestro país aún está lejos de contar con una base de referencia sobre los procesos y mecanismos que 
regulan el secuestro y la emisión de carbono en los sistemas terrestres y marinos.

El aumento antropógeno de gases de efecto invernadero (GEI)  reduce la radiación de onda larga saliente y produce un des-
balance radiativo (incremento de flujo hacia abajo) en el tope de la troposfera; desbalance conocido como forzamiento radiativo 
(FR). En ese sentido, destaca el capítulo 8 “Radiación solar y forzamiento radiativo antropogénico y natural”, sobre forzamiento 
radiativo que la emisión de GEI bien mezclados es significativamente mayor en ciudades y zonas industriales y por consiguiente, 
el forzamiento radiativo local aumenta, sin embargo, el calentamiento observado en grandes urbes se debe principalmente al 
cambio de uso de suelo y la denominada isla de calor. Por ello, la  implementación en ciudades de tecnologías limpias con mayor 
eficiencia energética es una estrategia que los gobiernos deben seguir.
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Para tener una valoración correcta de los impactos del calentamiento del planeta es necesario considerar que la variabilidad 
interna del sistema climático puede enmascarar parcialmente al cambio climático inducido por el hombre. Claramente, tener un 
conocimiento sólido de lo anterior es crucial para establecer las mejores estrategias de adaptación y definir las medidas de miti-
gación más adecuadas. En este contexto, la toma de decisiones y cualquier esfuerzo de política pública y planeación debe basar-
se en una estimación robusta de las proyecciones climáticas bajo distintos escenarios de forzamiento. Las herramientas básicas 
para realizar dichas estimaciones son los modelos de circulación general acoplados océano-atmósfera y es de crucial importan-
cia evaluar el rendimiento de estos modelos, tanto de manera individual como colectiva. En el capítulo 9 “Modelos climáticos y 
su evaluación”, se recopila la información disponible para nuestro país proveniente de diversas evaluaciones de los modelos que 
participaron en las fases 3 y 5 de los Proyectos de Inter-comparación de Modelos Acoplados. Adicionalmente, se introducen las 
técnicas de reducción de escala utilizadas en nuestro país, finalizando con los temas de proyecciones climáticas y predictibilidad.

La detección y atribución de cambio climático son elementos fundamentales para entender el cambio climático observado y 
la proyección del clima futuro, sus posibles consecuencias y las opciones para enfrentarlas. En el capítulo 10 “Detección y atribu-
ción de cambio climático”, se presenta un resumen del estado del conocimiento en cuanto a la detección y atribución de cambio 
climático a nivel global así como a nivel país y apunta las necesidades en términos de información y de creación de capacidades 
en este tema.

Las proyecciones climáticas derivadas directamente de las simulaciones de los Modelos del Clima Global (GCM-siglas en 
inglés), se han utilizado prácticamente a partir del Primer Informe de IPCC en 1990, y desde ese entonces las simulaciones ya 
estimaban condiciones más cálidas y secas para México, mismas que se han conservado a lo largo de las diferentes proyecciones 
climáticas de los cinco diferentes reportes del IPCC, en el capítulo 11 denominado “Cambio Climático, Proyecciones y Predictibili-
dad”, se analiza particularmente para este siglo, la escasa literatura científica reportada en los últimos años en cuanto a predic-
ciones decadales de clima y proyecciones del clima futuro para México, las proyecciones de clima a nivel regional generalmente 
se realizan usando los Modelos GCM o bien realizando algún proceso de reducción de escala, en parte, por los altos costos com-
putacionales, así como por la falta de recursos humanos y de infraestructura. Dentro de las predicciones climáticas decadales a 
nivel nacional, destacan las realizadas con el Modelo Termodinámico del Clima (MTC) de Adem (1962), ya que los modelos son el 
mejor medio que disponemos para anticipar posibles cambios futuros en el clima de la tierra, el capítulo concluye con el cues-
tionamiento nada trivial, si se debe poner mayor esfuerzo en incrementar la resolución de los GCM o el rango de componentes 
en los Modelos del Sistema Terrestre (MST). 

El volumen finaliza con el capítulo 12 “Fenómenos climáticos y su relevancia para el cambio climático regional futuro”, en el que 
se describen algunos de los fenómenos más relevantes que determinan el clima de México, incluyendo el Monzón de Nortea-
mérica, los ciclones tropicales, la canícula, las sequías y los nortes, así como modos de variabilidad climática de gran escala en el 
Pacífico y Atlántico tropicales. Todos estos fenómenos son fundamentales para entender las variaciones naturales del clima en 
nuestro país y su entendimiento sienta las bases para estimar su evolución futura asociada al efecto del cambio climático.
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Resumen

En este capítulo, se reseñan los resultados sobre las fuentes de información, metodologías y resultados sobre tendencias de 
temperatura, precipitación y de vapor de agua en periodos históricos para regiones específicas y para todo el territorio nacional. 
Los resultados de estos estudios no permiten hacer una atribución directa a un cambio secular global de tendencias observadas 
de las variables meteorológicas anteriores. Es muy probable que las tendencias de cambio climático estén obscurecidas por 
oscilaciones con periodos cercanos o mayores a décadas y de una amplitud significativa. Queda, de todas formas, consignado el 
esfuerzo de años recientes para reunir las mejores bases de datos para el país, que por su longitud, permitirían realizar estudios 
más detallados respecto a las tendencias de a lo largo del siglo pasado y del presente.



25

CAPÍTULO 1. OBSERVACIONES ATMOSFÉRICAS EN SUPERFICIE Y ALTURA

Introducción

En la atmósfera se desatan procesos dinámicos de transferencia de calor y energía que pueden ser entendidos y representados 
a través de variables puntuales observadas y recolectadas en series de tiempo a través de los años. En el presente capítulo se 
destacan los principales métodos y resultados de estudios de variables atmosféricas como precipitación, temperatura y vapor 
de agua.
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1. Tendencias en temperatura

En México la fuente de información meteorológica fundamental proviene de estaciones de superficie y de altura que diaria-
mente almacena el Servicio Meteorológico Nacional (SMN). Existen otras bases de datos que organismos de cuenca y entidades 
de gobierno gestionan y mantienen que no han sido usadas en estudios de tendencias de largo plazo o de cambio climático 
para México. En lo sucesivo, se entenderá como base de datos meteorológicos observacionales para México, aquellos datos que 
provienen de las estaciones climatológicas del SMN y que contienen información de temperatura máxima, temperatura mínima 
y precipitación diaria. El número de estaciones, la localización y las tecnologías de los sensores han variado desde que el SMN 
fue fundado. Esto ha provocado que buena parte de las series de tiempo históricas de estaciones de superficie y de altura aún 
se encuentren archivadas en papel. A mediados de la década de los años 80 del siglo pasado, la Organización Mundial de la 
Meteorología (OMM) emprendió un ambicioso proyecto cuyo objetivo fundamental era el de proveer a usuarios de todas las 
naciones, de información meteorológica a partir de un software de visualización y manejo de datos producidos por las redes de 
observación de cada país. El proyecto se ha denominado: CLICOM (Climate Data Management System Project por sus siglas en 
inglés) e incluye software que permite realizar pruebas de control de calidad básicas, sin embargo, aún así, es muy común que 
datos de mala calidad sean detectados por los usuarios en las series de tiempo resultantes,. Por ejemplo no es poco frecuente 
encontrar errores asociados a datos repetidos, posición errónea del punto decimal, remoción de antiguas estaciones y/o sustitu-
ción por nuevas   (Dr. Arthur Douglas comunicación personal). Ningún investigador del clima de México o del extranjero, utiliza 
los datos de CLICOM directamente, sin realizar un control de calidad previo, por las razones anteriormente expuestas. Como 
continuación al proyecto CLICOM, en 1996, el Instituto Mexicano de Tecnología del Agua (IMTA) elaboró la primera base de da-
tos meteorológicos digitales junto a un software de acceso a los datos denominado Extractor Rápido de Información Climática 
(ERIC). Posteriormente, se hicieron actualizaciones a ese sistema con una nueva versión, ERIC II (Quintas, 2000). El ERIC continúa 
siendo actualizado y administrado por el IMTA, actualizándolo con nuevas mediciones de la red de estaciones climatológicas 
convencionales del SMN (https://www.imta.gob.mx/productos/software). En la literatura se pueden encontrar diversos estudios 
de tendencias globales de máximos y mínimos de temperatura en superficie que hacen uso de bases de datos provenientes de 
estaciones meteorológicas convencionales como las que el CLICOM utiliza en su software. En estos estudios los valores de las 
estaciones son interpolados a una malla regular, que comúnmente es de baja resolución espacial como para resolver espacial-
mente la diversidad de las cuencas hidrológicas de México (p.ej. de 300 km x 200 km). Recientemente, el enfoque de estudios de 
tendencias globales y regionales se ha realizado mediante la evaluación de índices de cambio climático basados en los extremos 
de temperatura que tienen un significado especial en el contexto de cambio climático. En la Tabla 1, en Donat et ál. (2013) se 
muestra una lista de 27 índices que el Equipo de Expertos de Detección del Cambio Climático e Índices de la OMM (ETCCDI por 
sus siglas en inglés) ha recomendado utilizar en los estudios de tendencias. Entre esos índices destacan: promedios mensuales 
de temperatura máxima y mínima diaria denominados el día y la noche mas calurosos respectivamente (TXx y TNx en la notación 
del ETCCDI) y sus contrapartes, el  día y la noche mas fríos respectivamente (TXn y TNn ). Otros índices muy útiles son la frecuen-
cia en porciento que la temperatura mínima y máxima diaria esta por debajo del primer decil, estos, se denominan la noche fría y 
el día frío respectivamente  ( TN10p y TX10p) y sus contrapartes, la noche caliente y el día caliente, son los que rebasan el último 
decil (TN90p y TX90p). Otro índice muy utilizado es la diferencia de promedios mensuales entre la temperatura máxima y la mí-
nima diurna. A este índice se le denomina rango de temperatura diurna (RTD). Donat et ál. (2013) describen una base de datos 
construida a partir de observaciones de estaciones meteorológicas convencionales que los Servicios Meteorológicos Nacionales 
de distintas regiones del globo proporcionaron. La base fue interpolada a una malla regular de  3.7 ° de longitud por 2.5 ° de 
latitud para un periodo de observación de 1901 a 2010. La base se denomina HadEX2 y constituye una actualización sobre una 
base de datos construida años atrás pero de menor longitud (HadEX, Alexander et al, 2006).  Donat et ál. (2013) reportan que los 
índices tienen tendencias distintas, así como niveles de significancia distintos de acuerdo a la región del globo que se analice. 
Para México, en el periodo de 110 años, se  reporta que las únicas tendencias significativas ( 5 % de nivel de significancia) son 
de una disminución de noches frías (TN10p) del orden de 1 % y un aumento de 1 % de las noches calurosas (TN90p). Este com-
portamiento es muy similar al que se reporta para muchas otras regiones del globo y puede considerarse un resultado robusto.   

Claramente, como se ha visto anteriormente, los estudios de tendencias globales de variables meteorológicas no tienen, como 
propósito fundamental, hacer un análisis regional de alta resolución espacial, las bases de datos utilizadas simplemente no lo per-
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miten. Sin embargo, la información de tendencias regionales de largo plazo y de muy alta calidad es un requisito para poder em-
prender el análisis de la detección del fenómeno regional y su atribución al cambio climático global. Dadas las obvias limitaciones 
de las redes observacional locales, la comunidad científica en México y el extranjero ha elegido dos enfoques para abordar este 
problema: 1) trabajar con los datos de estaciones meteorológicas convencionales después de aplicar severos criterios de selección 
de control de calidad y, si es el caso, proyectar los valores de las series de tiempo a una malla regular  usando técnicas de interpola-
ción apropiadas a la orografía compleja del país y 2) utilizar una combinación de modelos hidrológicos y atmosféricos (acoplados 
o no) de alta resolución espacial con datos observacionales como los que proporciona CLICLOM y datos meteorológicos de otras 
fuentes. En México, el enfoque de la opción 1) arriba, comenzó en 2008 con la construcción de bases de datos históricos de alta 
calidad en el Centro de Ciencias de la Atmosfera de la UNAM (CCA) que ha puesto a disposición del público el Atlas Climático 
Digital (ACDM) en su sitio electrónico (http://uniatmos.atmosfera.unam.mx/ACDM/) donde, por primera vez en México, se puede 
consultar una base digital de datos diarios de precipitación y temperaturas máximas y mínimas para un periodo histórico notable-
mente largo, de 1902 a 2014. Este, es es el proyecto central de la Unidad de Informática para las Ciencias Atmosféricas y Ambien-
tales (UNIATMOS) del CCA El objetivo es el de visualizar y hacer posible un análisis numérico espacio-temporal de la distribución 
geográfica de redes y datos disponibles en México sobre observaciones atmosféricas y en superficie, que son de importancia para 
detectar el cambio climático. Las bases de datos del ACDM provienen de las estaciones climatológicas del SMN y están sujetas a un 
riguroso control de calidad y a un ajuste por efectos orográficos en la interpolación a una malla regular a una resolución de 925 m. 
Un reporte detallado de las metodologías que se han desarrollado en UNIATMOS para la generación de mapas de alta resolución 
espacial, se puede encontrar en Fernández et ál. (2014). La resolución espacial lograda con el ACDM permitirá elaborar escenarios 
regionales de cambio climático desde una base técnica y científica muy sólida, para México, Centroamérica y el sur de los EE. UU. 
De esta forma, se podrá tratar, de manera objetiva, el problema de las discontinuidades transfronterizas que surgen a partir del 
origen y tratamiento a las bases de datos de estaciones meteorológicas convencionales. 

 En noviembre de 2004, un panel de expertos se reunió en Guatemala para discutir la construcción de una base de datos me-
teorológicas de alta calidad que cubriría la región centro y sur de México, Centroamérica y el norte de Sudamérica. Ese esfuerzo 
colectivo culminó en una red de 48 estaciones meteorológicas con registros de temperatura que cumplían con las condiciones 
de calidad y de longitud de registros. El análisis de tendencias para la región fue reportado en el trabajo de Aguilar et ál. (2005), 
para el periodo observacional de 1961 - 2003. Se encontró que en toda la región y, específicamente, en la región central y sur de 
México, la frecuencia de días y noches calientes (i.e., TX90p y TN90p) han aumentado significativamente cuando se compara un 
periodo antiguo (1961 - 2003) con uno más reciente (1971 - 2003). Similarmente, se encuentra  que los días y noches fríos (i.e., 
TX10p y TN10p) han disminuido significativamente. Se reporta que para toda la región, las tendencias de cambio estimadas para 
TX90p y TN90p son de 2.5 y 1.7 puntos porcentuales por década, respectivamente, en tanto que para TX10p y TN10p son de -2.2 
y -2.4 respectivamente. Desafortunadamente, el estudio no reporta valores numéricos para la región del estudio que incluye a 
México. Podemos decir que este es quizá, el primer estudio serio que pone a prueba las tendencias de temperaturas extremas 
en un contexto de cambio climático y es un buen ejemplo del enfoque de la opción 1) usando solamente las observaciones dis-
ponibles de estaciones meteorológicas convencionales. Es notable que las conclusiones a las que llegaron Aguilar et ál. (2005) 
no están en contradicción con lo reportado ocho años más tarde por Donat et ál. (2013), además de que estos últimos autores 
utilizaron una base de datos en una malla que, difícilmente, podría resolver la región analizada por Aguilar et ál. (2005). 

 
Casi al mismo tiempo, que el estudio de Aguilar et ál. (2005), Engelhardt y Douglas (2004) generaron una regionalización 

para México de las variaciones estacionales y mensuales de la temperatura en superficie a partir de estaciones meteorológicas 
convencionales del SMN para el periodo 1940- 2000. Engelhardt y Douglas (2004) interpolan los valores de las variables a una 
malla de baja resolución a 2.5 ° x 2.5 ° (~ 300km x 300 km). Su análisis muestra cuatro cuencas meteorológicas consistentes con 
la distribución espacial de la precipitación, donde la variabilidad en temperatura en superficie está dominada por una fuerte 
persistencia, mes a mes en la estación caliente mientras que en la transición a la estación fría se observa que las anomalías del 
mes anterior se transfieren al siguiente, lo cual, de acuerdo a los autores, es consistente con una retroalimentación positiva entre 
anomalías de precipitación y las condiciones de suelo. La variabilidad en temperatura de superficie también está ligada a modos 
de circulación atmosférica con periodos de décadas como las oscilaciones del Pacifico y del Atlántico además de que existe una 
fuerte componente de ENSO. Una extensión interesante del trabajo anterior fue hecha por Brito-Castillo et ál. (2009) para una 
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región en Zacatecas en el norte del Altiplano Central donde el estudio de Engelhardt y Douglas (2004) carecía de observaciones. 
Brito-Castillo et ál. (2009) encuentran que en esta región las señales de aumento de temperatura no son uniformes y que existe 
una evidente diferenciación orográfica importante en la variabilidad de temperatura a ambos lados de la división continental 
norte-sur de la región. Datos de temperatura máxima y mínima del CLICOM de 23 estaciones climáticas seleccionadas para un 
periodo de 1963-2002 muestran que el RDT aumenta debido a un aumento en la tasa de crecimiento de temperatura máxima 
y un descenso en la de la temperatura mínima al sur de la división continental. En el lado norte, por otra parte, el RDT disminu-
ye debido que la temperatura máxima disminuye más rápido que el aumento en la temperatura mínima. Los autores ligan los 
modos principales de variación de RDT a escalas de tiempo de décadas asociadas a cambios en circulación atmosférica de la 
Oscilación del Atlántico y del Pacifico mediante mapas de correlaciones puntuales. Pavía et ál. (2009) utilizando datos extraídos 
del ERIC, realizaron un estudio muy similar a los dos mencionados anteriormente pero haciendo un contraste entre un periodo 
antiguo (1940 - 1969) y uno reciente (1970 - 2004) y haciendo un análisis para las cuatro estaciones junto al promedio anual para 
las temperaturas máximas y mínimas. El análisis revela que México se calentó en el periodo reciente debido a una mayor tasa de 
aumento en la temperatura máxima que en el aumento de temperatura mínima observada. Esta condición fue más aparente en 
la estación de verano (Figura 1). Por otra parte, en el periodo antiguo se observa un enfriamiento generalizado particularmente 
en la estación de invierno. Los autores concluyen de su análisis que la señal de ENSO juega un papel menor o despreciable com-
parado con la Oscilación Decadal del Pacifico (ODP) cuya fase caliente coincide con el periodo reciente en tanto que la fase fría 
está asociada a la correspondiente fase fría de la ODP. 

 
Peralta-Hernández et ál. (2009) hicieron otro estudio de tendencias de temperatura de superficie para la región sur de México. 

En este estudio se encontró que la tendencia en la temperatura promedio ha incrementado linealmente y significativamente 
a razón de 0.086 °C /década para la región con las temperaturas máximas incrementándose a casi el doble de esa tasa en tan-
to que las temperaturas mínimas no cambian apreciablemente. En acuerdo con los resultados de los estudios mencionados 
anteriormente estos autores encuentran poca o nula influencia de ENSO o la ODP con las variaciones diurnas y tendencias de 
temperaturas máximas y mínimas. Solo un 27 % de la variación puede ser explicada por la variabilidad en precipitación. Peralta-
Hernández et ál. (2009) sugieren que el calentamiento en esa región esta asociado a un cambio en uso de suelo y a una tala 
inmoderada. Gutiérrez-García y Ricker (2011) realizaron un estudio climatológico de tendencias de temperatura y precipitación 
para una región de los Tuxtlas con 24 estaciones meteorológicas y con datos de alta calidad con pocas interrupciones en las se-
ries de tiempo. El periodo de estudio comprende 1977 - 2010 mostrando tendencias de temperatura sin significancia estadística 
para la región de estudio. 
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En el enfoque 2), destaca el estudio hecho por Zhu y Lettenmaier (2006) quienes elaboran una base de datos diarios de 
variables de precipitación, temperatura máxima y mínima para utilizarlo como insumo a un modelo hidrológico y de superficie 
para el cálculo de flujos turbulentos de energía y escorrentías. El objetivo era comparar las observaciones de gasto en ríos y las 
simulaciones con el Modelo Hidrológico de Capacidad de Infiltración Variable (VIC por sus siglas en ingles). El periodo de datos 
cubre desde enero de 1920 a noviembre de 2004 a una resolución de 1/8 ° (~ 12 km) para una malla regular para toda la Repú-
blica Mexicana. Los datos fueron compilados a partir de una base de datos mejorada que el SMN hizo disponible al público en 
2005. En el periodo de estudio se observa que la densidad espacial de estaciones es muy variada y los autores notan que antes y 
después del periodo 1975 - 1985 el número de estaciones es significativamente menor (en promedio, se usan 1,000 estaciones). 
La base de datos, utilizada en el estudio, pasa por un control de calidad sencillo basado en una metodología que Maurer et ál. 
(2002) aplican en un estudio previo para EE. UU. Ahora bien, resulta natural pensar, dentro de este enfoque, que quizá sea facti-
ble estimar tendencias de temperatura promedio y extremas utilizando las bases de datos archivadas en el Centro Europeo de 
Pronóstico a Mediano y Corto Plazo (ECMWF por sus siglas en inglés)  y en el National Center for Environmental Prediction (NCEP) 
de EE. UU. (Simmons et ál., 2011; Kalnay et ál., 1996).  Estas bases de datos son los llamados análisis retrospectivos o como se les 
denomina en la jerga de los climatólogos y meteorólogos: re-análisis, contienen los valores de las variables meteorológicas en 
una malla tridimensional regular y están disponibles cada 3 o 6 horas desde al menos la mitad del siglo pasado. Los re-análisis 
son el resultado de un ciclo continuo de asimilación en el que, de manera óptima, se combinan las salidas de un modelo de la 
atmósfera tomando en cuenta todas las observaciones disponibles en superficie, altura y datos de satélite. Sin embargo, se ha 
cuestionado el uso de los re-análisis para estimar tendencias de largo plazo. Bengstsson et ál. (2004) indican que justamente los 
cambios en el sistema de observación satelital en los años 70 del siglo pasado, introdujo tendencias espurias en la temperatura 
y en el valor de vapor de agua integrado en la columna que no eran consistentes con las observaciones. 

 Fuente: (Pavía et ál., 2009)

Figura 1. Estaciones que muestran una tendencia estadísticamente significativas 
(positiva: asteriscos naranjas; negativa: asteriscos azules; un triángulo indica una estación dentro 

de una zona urbana) de temperatura máxima para el periodo reciente de verano (1970 - 2004)
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Los estudios anteriores indican que los análisis de detección y atribución de cambio climático regional para México aún se 
encuentran en etapa de desarrollo y aunque ya existen resultados robustos de calentamiento que al menos en dos casos: Do-
nat et ál. (2013) y Aguilar et ál. (2005) son consistentes con un escenario de cambio climático global. Es claro que varios de los 
estudios observacionales citados arriba no han podido establecer una conexión causal con ese escenario. Una característica del 
cambio climático global es su heterogeneidad espacial y esta se manifiesta de una manera muy clara en todos los estudios antes 
mencionados. 

2. Tendencias en precipitación y vapor de agua

Se ha mencionado con frecuencia en la literatura que debemos esperar un aumento en la cantidad de vapor de agua presente 
en la atmósfera debido a un aumento en las concentraciones de gases de efecto invernadero. Este hecho reviste particular im-
portancia debido a que el vapor de agua es un gas de efecto invernadero mucho más efectivo que el CO2. Entonces la pregunta 
obligada es: ¿por qué damos mayor importancia al CO2 y a los gases de efecto invernadero y no al vapor de agua? La respuesta 
tiene que ver con los escalas de tiempo y espacio en las que el vapor de agua y las nubes evolucionan. El vapor de agua es un 
gas con un periodo de vida corto, de tan solo 10 a 20 días en la atmósfera. Esto es debido a que está sujeto a procesos rápidos 
de  condensación y evaporación, produciendo gotitas de nube, nieve y granizo que precipitan a la superficie, para más tarde 
volver a la atmosfera por procesos turbulentos ligados a la evaporación en el océano, suelo y plantas, en un ciclo llamado, ciclo 
hidrológico. El CO2 y los óxidos nitrosos tienen, por otra parte, escalas de tiempo del orden de 100 años en tanto que para el me-
tano es de unos 10 años. Estos gases de origen antrópico constituyen un forzante radiativo continuo, en espacio y tiempo, que 
permite aumentar la temperatura globalmente provocando que haya más vapor de agua disponible en la atmósfera lo cual, a su 
vez, produce mayor calentamiento y por tanto más vapor de agua. Este es el llamado efecto de retroalimentación positivo del 
vapor de agua. Es claro entonces que, aunque el vapor de agua es un potente gas invernadero, por si solo, no podría actuar para 
elevar la temperatura de la atmósfera. Para ello, la presencia en la atmósfera del CO2, óxidos nitrosos y del metano, productos de 
la actividad humana, constituyen un forzante externo de larga vida en el sistema climático. 

Para entender con más detalle el efecto del vapor de agua, recordemos que la presión total de una mezcla de gases es la suma 
de las presiones parciales de cada gas en la mezcla. Se sigue, que al aumentar el número de moles del gas o, equivalentemente, 
su masa, la presión parcial del gas también aumentará. Otro proceso importante es la saturación de vapor de agua en la columna 
atmosférica. Esto ocurre cuando las moléculas de vapor de agua se mueven entre la atmósfera y las gotitas de agua de la nube 
a la misma velocidad, es decir, cuando el sistema se encuentra en un estado de equilibrio termodinámico. Si la temperatura del 
sistema: (vapor de agua)-(gotitas de nube)-(aire seco), aumenta por alguna razón, entonces la presión de vapor de agua aumenta 
de manera casi exponencial. Este comportamiento esta muy bien determinado por la ecuación de Clasius-Clapeyron (CC) de la 
termodinámica clásica, que predice que, a temperaturas típicas de la tropósfera baja, un cambio relativo de presión de vapor de 
agua es proporcional al cambio en temperatura. De esta manera, por cada grado K que aumenta la temperatura se obtiene un 
cambio del 7 % en la presión de vapor de saturación, es decir, un aumento substancial en la masa de vapor de agua atmosférico. 
Suponiendo, que un doblamiento de CO2 produce un aumento de 3 K entonces la presión de vapor de saturación aumentaría un 
21 % (Held y Soden, 2006). No es muy difícil mostrar que la cantidad de vapor de agua integrada en la columna atmosférica (VAI) 
también cambiaría en un 21 % con un aumento de 3 K en la atmósfera. Podemos poner en perspectiva la magnitud de este cam-
bio, recordando que en los subtrópicos, los promedios mensuales del VAI justo antes del periodo lluvias en la región del monzón 
de Norteamérica (Arizona, Sonora y Sinaloa) pasan de 20 mm a 30 mm ( i.e., el espesor de la lámina de agua, si condensamos 
todo el vapor de agua en la base de la columna atmosférica, en un área de 1 m2), lo que implica un aumento del 50 % (Linds-
trot et ál., 2014, Figura 3). Estos números sugieren un aporte muy grande de vapor de agua en un escenario de calentamiento 
global. Es natural pensar, entonces, que debe haber una relación entre el aumento en el VAI y la producción de precipitación 
en los procesos de convección somera y profunda (Bretherton et ál., 2004; Holloway y Neelin, 2009) y por lo tanto deberíamos 
detectar tendencias en la precipitación, en el vapor de agua atmosférico y, consecuentemente, en el VAI. Un estudio que intenta 
poner a prueba a relación de CC con el aumento de temperatura global, es el de Lehman et ál. (2015), quienes utilizan la base de 
datos del HadEx2, en el periodo 1901 - 2010, para analizar las tendencias de largo plazo del máximo mensual de precipitaciones 
diarias (Rx1day, en la notación del ETCCDI). Se encuentra que los promedios mensuales y estacionales del número de eventos 
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de precipitación récord han aumentado globalmente en este periodo, en un 12 % respecto de un modelo de clima estacionario, 
construido a partir de valores de datos independientes e idénticamente distribuidos. Cuando se comparan estas tendencias con 
las que predice el modelo de Clasius-Clapeyron (CC) se encuentra que, globalmente el CC puede explicar el cambio razonable-
mente, lo que implica una respuesta hidrológica del sistema climático consistente con un aumento en temperatura. Analizando 
por bandas latitudinales, los autores encuentran que el incremento de eventos de precipitación récord en los trópicos es de 18 
% y es significativo comparado con el modelo de clima estacionario antes mencionado. Haciendo un análisis regional para un 
periodo histórico cercano (1981 - 2010), Lehman et ál. (2015) encuentran que la región de México y Centroamérica presentan 
un aumento en el número de precipitaciones récord del 20 % pero este es significativo al 90 % en el intervalo de confianza del 
modelo de clima estacionario. Se advierte un gradiente sur-norte, entre el Oeste de Norteamérica (-20 %) y México (20 %) que es 
consistente con un escenario en el que las regiones que inicialmente muestran un déficit de precipitación lo continuaran tenien-
do al tiempo que las regiones que tienen un exceso de precipitación (Held y Soden, 2006). Otra importante base de datos para 
Estados Unidos, Canadá y México fue construida por Livneh et ál. (2015) e interpolada a una malla regular de 1/16 ° (~ 6 km) de 
resolución espacial. La base cubre el periodo histórico de 1950 a 2013 y constituye una mejora sobre otras bases de datos previas 
para la región. En este trabajo, la base de datos de México es tratada con un control de calidad de datos más severo debido a la 
baja calidad de datos en México, particularmente en el norte del país. Sin embargo, los efectos orográficos son incluidos para 
obtener mejor estimaciones de la interpolación de los datos de estaciones a una malla regular.

El trabajo de Aguilar et ál. (2005) para extremos de temperatura, descrito arriba, también incluyó el análisis de tendencias 
de la precipitación extrema para la región centro y sur de México, Centroamérica y el norte de Sudamérica. Se reporta que en el 
periodo 1961 - 2003, los índices de precipitación, para el sur de México tienen un aumento pero no es significativo y es difícil dis-
cernir un patrón espacial coherente. Para el noroeste de México en la región del monzón de Norteamérica, Cavazos et ál. (2008), 
usaron la base de datos diarios de precipitación del ERIC para analizar las precipitaciones extremas de verano en el periodo 
1950 - 2003. Las precipitaciones extremas se definieron como aquellos valores que rebasaban el 95 percentil de días húmedos 
(precipitación mayor a 1 mm) del 1 de junio al 30 septiembre (P95). Los autores separan la precipitación extrema de verano en 
dos categorías: debido a huracanes y de origen monzónico. Los resultados indican un aumento significativo en la precipitación 
extrema en las estaciones de montaña que se relaciona con la influencia estimada de ciclones tropicales. Las tendencias en pre-
cipitación de origen monzónico, por otra parte, no muestran valores significativos.

Conclusiones

Los resultados de los estudios de tendencias en temperatura y precipitación indican que, si bien es posible establecer tendencias 
significativas globales en temperatura, esto no ocurre a nivel regional. El caso del sur y centro de México es un buen ejemplo de 
ello, en donde los estudios no han podido establecer tendencias significativas, espacialmente coherentes, tanto en temperatura 
como en precipitación. Sin embargo, los estudios también indican que las tendencias de distintos índices pueden ser mas útiles 
para detectar cambios. Por ejemplo es claro que los extremos de precipitación y temperatura arrojan tendencias más signifi-
cativas que los cambios en promedios. Otro aspecto de estos estudios es la diversidad de bases de datos con la que se cuenta 
globalmente y regionalmente, de estaciones y en mallas regulares. En México existen fuentes de datos de diferentes orígenes 
que requieren ser unificadas bajo ciertos criterios objetivos de control de calidad y de interpolación muy claros. Las bases de 
datos en mallas regulares globales podrían ser aumentadas a nivel regional siguiendo criterios que permitan tomar en cuenta la 
orografía compleja del país.
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Resumen

En este capítulo se revisa el conocimiento actual de tendencias observadas y esperadas por el Cambio Climático en los mares 
circundantes al territorio nacional. El conjunto de temas abordados es amplio, incluyendo 1) temperatura y contenido de ener-
gía térmica, 2) oleaje, 3) hidrografía (masas de agua), y 4) acidificación. Estos temas, sin ser exhaustivos de los preocupantes 
por el Cambio Climático en los océanos, son en extremo importantes para considerarse en planes de regulación y actividades 
futuras, posiblemente mitigantes de efectos adversos.  La revisión conduce a mostrar escenarios más apoyados y situaciones 
controversiales. 

Tendencias del orden de 0.1 °C por década tanto en el Pacifico como en el Golfo de México son ampliamente esperadas en sus 
aguas superficiales. Un aumento en la estratificación oceánica involucra la controversia del posible cambio en producción pri-
maria asociada con surgencias en el Pacifico y la eficiencia de la mezcla por corrientes de marea. El incremento del orden de 0.5 
cm/año en altura significante en el Pacifico, debido a tormentas invernales es un escenario robusto, y en el Golfo de México los 
escenarios apuntan a aumentos y decrementos del orden de ±  0.2 cm/año, con el signo dependiendo de la localidad. En ambos 
litorales el aumento de eventos extremos es el escenario esperado.  La absorción en los océanos de un tercio de las emisiones 
antropogénicas de CO2 modera en parte la acumulación de gases invernadero en la atmósfera. Sin embargo, en consecuencia 
de esta absorción, los escenarios implican reducciones del pH en aguas marinas de hasta 0.3 a 0.4 en valores promedio en la 
superficie para fines del siglo actual. En las costas de Baja California se han documentado disminuciones del pH de hasta 0.5 
en eventos de surgencias; decrementos que en los escenarios estaban previstos dentro de 50 años. Los efectos en la zona del 
mínimo de oxígeno en el Pacifico Tropical Mexicano, como sería una expansión o reducción de su extensión e intensidad, son 
controversiales y en ambos sentidos. 

Los retos en mediciones a conseguir y entendimiento de procesos asociados con el Cambio Climático entrelazan actividades 
y decisiones de ámbitos académicos y socioeconómicos. Muchos de estos efectos ya son ampliamente percibidos, y muchos más 
están por encontrarse y descifrar.
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Introducción 

El océano sufre variaciones en todo tipo de escalas temporales que nos podemos plantear, se entiende por Cambio Climático 
a los cambios por factores intrínsecamente antropogénicos, específicamente por aquellos que se derivan del incremento en 
la atmósfera de gases invernadero (GEI). El Capítulo 7. Ciclos biogeoquímicos de este volumen, describe la naturaleza de estos 
gases. El Cambio Climático y su detección solo tienen sentido en escalas de decenas, cientos, y a lo mucho miles de años. Los 
cambios por causas naturales o antropogénicas en los mares y océanos circundantes a México son de trascendencia e interés 
nacional. En este capítulo se revisa el conocimiento y perspectiva actual sobre los cambios observados y en los esperados en los 
mares adyacentes a México usando la ahora común nomenclatura de escenarios de cambio climático. Los escenarios climáticos 
se desprenden de modelos numéricos del clima que asimilan el conocimiento actual, tanto en el estado reciente y presente 
del océano, atmósfera y tierra sólida, como en las leyes dinámicas y formas de calcular su evolución temporal, que a la fecha se 
consideran las más precisas. Los temas abordados, lejos de ser exhaustivos o por un orden de importancia, son un subconjunto 
de aquellos que atañen al tema e indicativos del conocimiento regional y del interés particular para México. Las secciones de 
este capítulo tratan sobre: el contenido de energía térmica en el océano (un tema indispensable en relación al cambio climático), 
oleaje, tendencias en variables particulares (p.ej. masas de agua, oxígeno disuelto) y la acidificación del océano. Al interior de 
estas secciones se incluyen breves consideraciones sobre la circulación. Muchos temas también oceánicos son referenciados a 
capítulos de este reporte donde se abordan con mayor detalle o diferente perspectiva.

1. Temperatura y Contenido de energía térmica 

Los litorales mexicanos del Pacífico y del Atlántico se encuentran influenciados por sistemas climáticos y oceanográficos distin-
tos, por lo que los efectos del cambio y la variabilidad climática son también diferentes. Para el Pacífico, diversos estudios indican 
que su variabilidad se relaciona principalmente con los patrones de escala de cuenca de calentamiento/enfriamiento interanual 
asociado a los eventos de origen tropical de El Niño y La Niña (Lluch-Cota et ál., 1999), la Oscilación Decadal del Pacífico (PDO por 
sus siglas en inglés) (Lluch-Cota et ál., 2001) y a la variabilidad de escala multidecadal conocida como variabilidad del Régimen 
(Lluch-Belda et ál., 1989). Por su parte, el Golfo de México es una cuenca semicerrada donde aparte de la variabilidad asociada 
a procesos locales, se identifica una fuerte influencia de la Oscilación Multidecadal del Atlántico (AMO, por sus siglas en inglés) 
(Lluch-Cota et ál., 2010; Salvadeo et ál., 2013). Los impactos de este tipo de cambios climáticos se refleja en múltiples actividades 
humanas, un ejemplo muy directo son las pesquerías (ver capítulo 5  Sistemas de Producción de Alimentos y Seguridad Alimen-
taria del Volumen II del RMCC).

En términos de las tendencias del calentamiento global, existe para nuestros océanos enorme incertidumbre. Hacia el pa-
sado reciente, se pueden identificar comportamientos diversos entre regiones: del lado del Pacífico,  la costa occidental de la 
península de Baja California muestra una tendencia estable (sin calentamiento o enfriamiento), el Golfo de California exhibe una 
tendencia modesta de enfriamiento durante los últimos 20 a 25 años,  la parte más oceánica del Pacífico Mexicano en la con-
fluencia con el Golfo de California se nota enfriamiento intenso, la región más tropical muestra calentamiento intenso, y entre 
ambas regiones se forma una banda de transición sin tendencia; en el Atlántico, la parte noreste del Golfo de México se ha estado 
enfriando en tanto que la parte oeste, junto con el Caribe, se han estado calentando de manera sostenida por lo menos durante 
los últimos 30 años (Lluch-Cota, 2013; Lluch-Cota et ál., 2013). Hacia el futuro, las proyecciones son más inciertas. Los escenarios 
futuros del clima se basan en simulaciones de modelos de circulación global, donde frecuentemente se obvian procesos que 
resultan críticos para el clima atmosférico y oceánico regional. En promedio global de los primeros 100 m de la columna de agua, 
todos los escenarios coinciden en que el océano se calentará en los próximos 90 años, con un aumento entre 0.6 y 2 °C, siendo 
mayor en las regiones tropicales y subtropicales (Collins et ál., 2013). Sin embargo, al considerar la escala regional la situación 
se complica, por ejemplo, se ha sugerido que ante condiciones de calentamiento global, se esperaría que el gradiente térmico 
tierra-océano se incrementara, resultando en una intensificación de las surgencias costeras (como las que predominan en el 
sistema de la corriente de California, en el noroeste de nuestro País), lo que causaría condiciones más frías del océano en dicha 
región (Bakun, 2010; Narayan y Schulz, 2010). El tema es de gran relevancia para nuestro país; en estos sistemas se da la mayoría 
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de la actividad pesquera industrial contribuyendo con más del 80 % de la biomasa que se extrae del mar en el país. Desafortu-
nadamente, existe aún fuerte controversia sobre cómo responderá la dinámica de surgencias ante condiciones más cálidas del 
clima (Lluch-Cota et ál., 2014). A nivel planetario, la ganancia de calor ha aumentado, la estratificación próxima a superficie del 
océano se ha incrementado en aproximadamente un 4 %, lo que se traduce en requerir mayor energía del viento para lograr 
que por mezcla o surgencia las aguas profundas alcancen la capa iluminada del océano; sin embargo, no existe claridad en la 
tendencia de la intensidad del viento en estas regiones. En este sentido, los resultados divergentes de los modelos climáticos 
y oceanográficos ofrecen evidencias contradictorias sobre cuál es la tendencia esperada en las surgencias, con consecuencias 
también divergentes: por un lado, se esperaría que un incremento en las surgencias y el consecuente aumento de la producti-
vidad primaria resultarán en aumento de los rendimientos pesqueros, pero al mismo tiempo podría aumentar la exportación 
de material orgánico a las capas profundas del océano, estimulando la actividad microbiana y potencialmente aumentando la 
desoxigenación del océano e incrementando los niveles de bióxido de carbono. Cuando estas aguas profundas regresan a la 
superficie expondrían a las comunidades bénticas y pelágicas a condiciones acidificadas y de poco oxígeno (Keller et ál., 2010).  
El tema de acidificación oceánica se aborda  con más amplitud en otra sección de este capítulo.

Haciendo a un lado los cálculos de tendencias en observaciones del último siglo, los modelos de circulación global, que se 
traducen en los denominados escenarios, son la herramienta de la que se dispone en la actualidad para estimar los efectos del 
cambio climático. Las posibles deficiencias en estos modelos para representar algunos procesos regionales, como el caso de las 
surgencias, dificulta enormemente la generación de escenarios a escala regional. En años recientes han mejorado las técnicas 
dinámicas y estadísticas de escalamiento que permiten aumentar la resolución de las salidas de los modelos (Gutiérrez y Pons, 
2006). En el caso particular de México, se están desarrollando metodologías de escalamiento estadístico para incorporar la va-
riabilidad climática natural y los procesos oceánicos, que son ecológicamente significativos, en el contexto de los escenarios de 
cambio climático adoptados por el Instituto Nacional de Ecología y Cambio Climático (Figura1), aumentando modestamente la 
confianza en los escenarios. 
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Figura 1. Variación histórica y proyecciones futuras de las anomalías de temperatura superficial del mar (ATSM) de la Co-
rriente de California; serie histórica de las ATSM anuales observadas (línea con círculos); modelo histórico de las ATSM obtenido 
a partir de los principales ciclos presentes en la serie histórica  (línea azul); proyecciones de los cambios esperados en las ATSM 
teniendo en cuanta la variación histórica (línea verde);  proyecciones de los cambios esperados en las ATSM teniendo en cuanta 
la variación histórica y la pendiente del ajuste lineal de la TSM en base a los escenarios de cambio climático adoptados por el 
INECC (línea Roja

  La señal dominante en las series de tiempo de la ATSM es el ciclo anual, por lo que la evaluación y remoción de tal ciclo es 
un requisito para identificar variaciones en las demás escalas de tiempo. Las anomalías respecto al ‘año típico’ permiten develar 
variaciones interanuales que tienen correspondencia con el cambio climático como lo muestra la Figura 1. Sin embargo, informa-
ción a nivel regional, como en el caso de la Figura1, es limitada. Un cálculo de las tendencias de 1980 a 2012 muestra incrementos 
estadísticamente significantes en la ATSM (y en la intensidad del viento) para cuadrantes en el Golfo de México que son de 0.17 
a 0.3 °C por década (Muller-Krager et ál., 2014). Sin embargo estos incrementos son explicados en base a la fase cálida de AMO 
que inicio a mediados de los 90 y no necesariamente con el Cambio Climático. El uso de los escenarios con metodologías de 
escalamiento sugiere como principal causante de variaciones en ATSM en la región del Mar Caribe y Golfo de México a la AMO 
(Liu et ál., 2015). En el mismo estudio se explica el calentamiento calculado para el Golfo de México  por la disminución en las 

Fuente: Tomada y modificada de Lluch-Belda et ál., (2013)

Figura 1
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Corrientes del Caribe, de Yucatán y del Lazo. Estas corrientes son diferentes nombres del flujo constituido por aguas cálidas de la 
Circulación Meridional de Retorno del Atlántico (AMOC por sus siglas en inglés), en su tránsito a través del Mar Caribe y Golfo de 
México. Liu et ál. (2015) calculan, con los escenarios estándar de referencia en Cambio Climático, una disminución en el gasto de 
estas corrientes, siendo de 20 a 25 % menor para fines del siglo XXI y un calentamiento (a lo largo del siglo XXI) que en el Canal 
de Yucatán va desde 1 °C a 1000 m de profundidad hasta 3.2 °C en superficie. 

2. Oleaje 

La interfase Océano-Atmosfera es una localidad donde ocurren procesos fundamentales que determinan los balances dinámicos 
y termodinámicos relacionados con la absorción y reflexión de radiación solar y la radiación de onda larga dada la temperatura 
marina. Entre los procesos más notorios que ocurren en esta interfase, íntimamente relacionado con los vientos, se encuentra el 
oleaje, particularmente considerado en esta sección.

La ganancia de energía en el oleaje es en mayor medida dictada por el viento y aproximadamente proporcional al cuadrado 
de su magnitud (U10

2) hasta un nivel de saturación en las alturas del oleaje. Por lo cual, es de esperar que la modificación de los 
patrones climáticos de viento, tenga un efecto importante sobre el clima de oleaje. Existen varios estudios a nivel global y regio-
nal que analizan tendencias en el oleaje en base a: i) observaciones visuales históricas (p. ej. Gulev et ál., 2003; Gulev y Grigorieva, 
2004), ii) datos de boyas (p. ej. Allan y Komar, 2006; Menéndez et ál., 2008; Ruggiero et ál., 2010), iii) datos de satélite (p. ej.Woolf 
et ál., 2002; Young et ál., 2011), iv) datos de hindcasts o reanalisis (p. ej. Sterl y Caires 2005; Semedo et ál. 2011; Dodet et ál. 2010; 
Appendini et ál. 2014; Weisse et ál., 2009)  y v) bajo distintos escenarios de cambio climático (Semedo et ál., 2013; Hemer et ál., 
2013a; Fan et ál., 2014; Mori et ál., 2010; Caires et ál., 2006; Wang et ál., 2004; Lionello et ál., 2008; Fan et ál., 2013). Estos últimos 
trabajos se basan en distintas supuestas emisiones de CO2 con la finalidad de estimar campos de vientos bajo distintos escena-
rios de cambio climático. En otros casos se utilizan proxis, como es el caso de la presión superficial utilizada para estimar el oleaje 
y los cambios provocados bajo los escenarios de cambio climático o la correlación entre oleaje y CO2 en la atmósfera. A pesar de 
que no existen trabajos específicos para México, es posible obtener información de los trabajos globales y regionales a partir de 
los cuales se pueden hacer generalizaciones sobre la influencia del cambio climático en el oleaje en mares mexicanos. 

2.1 Pacifico Mexicano

En el caso del Océano Pacífico tenemos que varios trabajos encuentran a nivel global una intensificación del oleaje en el he-
misferio sur, ya sea por un incremento en el número de tormentas (Sterl y Caires, 2005) o por una tendencia al incremento de la 
fase positiva en el Modo Anular del Sur (SAM), como establece Hemer et ál., (2010). El trabajo de Hemer et ál., (2010) atribuye la 
intensificación del oleaje y su cambio en la dirección de arribo a fases positivas del SAM, con lo cual es de esperarse que exista 
un incremento en el arribo de swell del sur en todo el Pacífico. Este es el caso de México, y se puede observar en varios trabajos 
en los que se muestra una intensificación del oleaje en el Pacífico Mexicano durante los meses de verano, que es cuando arriba 
el swell del hemisferio sur. Por ejemplo, Semedo et ál. (2013) utilizan el escenario de emisiones A1B y obtiene que para fines del 
siglo XXI existirá un decremento en la altura significante (Hs) durante el invierno (aprox. 5 %) y un incremento en verano (aprox. 
10 %). Para el periodo promedio (Tm) encuentra que no hay tendencia en invierno, pero si un incremento del 5 % en verano, 
debido a la influencia del swell del hemisferio sur. Esto también puede observarse en el análisis de un ensamble de modelos por 
Hemer et ál. (2013a), con incrementos de 1 % a 3 % (también para fines del siglo XXI), de la parte norte de México hacia el sur, en 
Hs durante el verano. De manera similar encuentran un incremento en el Tm durante los meses de verano, con lo cual se apoya la 
hipótesis de que el Pacifico Mexicano experimentará un aumento de energía de oleaje generada por tormentas en el hemisferio 
sur, que arribará en forma de swell a las costas mexicanas. El trabajo realizado por Fan et ál. (2013) encuentra que no hay cambios 
significativos en el clima anual de oleaje en el Pacifico Mexicano, pero encuentra una tendencia positiva en el clima extremal de 
hasta un 10 % (para fines del siglo XXI) en la zona comprendida de Nayarit a Michoacán. 

Existen otros trabajos como el de Vanem et ál. (2012), en el cual se estima que la tendencia a incrementar la Hs en el Pacifico 
es mayor para el Pacifico Norte que el Pacifico Sur, esperando mayor influencia de las tormentas del hemisferio norte que del 
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sur. Sin embargo, este trabajo se basa en un modelo Bayesiano jerárquico espacio temporal que relaciona estadísticamente el 
oleaje al CO2 en la atmósfera, asumiendo que la relación estadística en los datos analizados incorpora implícitamente la física de 
la generación del oleaje.

Uno de los pocos trabajos que ven con mayor detalle el oleaje en la costa mexicana, es el trabajo de Reguero et ál. (2013) que 
se centra en obtener tendencias en base a un hindcast de oleaje de 60 años. En este trabajo establecen que el clima de oleaje 
en el Pacifico mexicano tiende a incrementar Hs entre 0.4 cm/año y hasta 0.8 cm/año, con promedio de 0.6 cm/año, donde el 
menor incremento en la tendencia es en el Golfo de Tehuantepec y el mayor es la costa de Baja California y de Sinaloa a Colima. 
Para el clima extremal, encuentran que la mayor tendencia positiva es en la costa de Jalisco con hasta 3 cm/año, disminuyendo 
la tendencia hacia el sur hasta 0.3 cm/año con zonas puntuales de tendencias de hasta 1.2 cm/año. Si bien este trabajo evalúa 
la tendencia histórica y no se basa en escenarios futuros de cambio climático, el hecho de que el mayor incremento de oleaje 
extremo se de en la zona sur de la costa de Jalisco pudiera ser un indicador de una mayor influencia del swell del sur, apoyando 
los resultados de los trabajos anteriores.

Finalmente existen otros trabajos como el de (Hemer et ál., 2013b) que para el Pacifico mexicano no encuentran cambios 
significativos o mayores al mismo error implícito en los modelos. En base a los trabajos presentados, es difícil concluir el efecto 
del cambio climático sobre el clima de oleaje en el Pacifico mexicano, sin embargo parece existir consistencia en que habrá una 
tendencia a incrementar la energía del oleaje en el Pacifico mexicano a consecuencia del swell proveniente del hemisferio sur.

2.2 Golfo de México y Mar Caribe Mexicano

En el caso del Golfo de México y Caribe Mexicano los estudios globales proveen información que es más susceptible al error 
debido a las escalas de los modelos, sin embargo, sí presentan información en esta zona. Existen estudios como el de Semedo et 
ál. (2013) en el cual se establece que el clima de oleaje anual se mantendrá estable, aunque encuentran un decremento en la Hs 
y el Tm durante invierno y un incremento en el verano que solo es estadísticamente significante en lugares muy localizados, con 
lo cual no es posible generalizar. Lo mismo sucede con los estudios de Hemer et ál. (2013b), Mori et ál. (2010) y Fan et ál. (2013) 
para el clima medio. Sin embargo, Fan et ál. (2013) encuentran que el clima extremal de oleaje presenta un incremento del 10 
% en la costa Noreste de Yucatán y el Caribe (con un 15 % de incremento en Cabo Catoche), mientras que en durante los meses 
de verano se presenta un decremento en torno al 10 % en la zona de Veracruz y Tamaulipas. Debido a que el oleaje extremal en 
el Golfo de México durante los meses de invierno es debido a eventos de nortes (Appendini et ál. 2013), se deduce que existirá 
una intensificación en dichos eventos, que conllevan a un clima de oleaje extremal más energético en los meses de invierno. La 
conclusión anterior es también apoyada por el trabajo realizado por Hemer et ál. (2013a), en el cual encuentran que en el verano 
existe un decremento en la Hs y el Tm en el Golfo de México, mientras que en el invierno se presenta un aumento en ambos 
parámetros entre el 1 % y 3 %. Lo anterior indica un efecto del cambio climático sobre la intensidad de los nortes, así como la 
probable rotación de los vientos de la dirección Norte a la dirección Noreste, con lo cual existe mayor fetch y por lo tanto un 
aumento en el Tm durante el invierno.

Al igual que en el Pacifico, Vanem et ál. (2012) no encuentran tendencias en el clima de oleaje en esta zona. Por otro lado, 
entre los trabajos basados en oleaje modelado numéricamente a partir de datos históricos de viento, tenemos el de Reguero 
et ál. (2013) quienes establecen que para el clima medio existe una tendencia de disminución de Hs de 0.2 cm/año para la zona 
de Tamaulipas y norte de Veracruz, ninguna tendencia entre el sur de Veracruz y costa oeste de Yucatán, tendencia positiva de 
aprox. 0.2 cm/año en la costa norte de Yucatán y tendencia negativa en el Caribe Mexicano de aprox. 0.2 cm/año. Por otro lado 
establecen que para el clima extremal la tendencia es negativa con valores en torno a 6 cm/año, a excepción de la costa norte 
de Tamaulipas donde es positiva con aproximadamente 0.3 cm/año, y la península de Yucatán donde la tendencia es positiva 
con aproximadamente 0.3 cm/año en el Caribe y costa norte de Yucatán, y aproximadamente 1.2 cm/año en la zona de Cabo 
Catoche. El trabajo de Appendini et ál. (2014) establece que el clima medio anual de oleaje solo presenta tendencias ligeramente 
negativas en la zona este del Golfo de México y en algunos meses, en particular octubre, tendencias positivas en el orden de 2 
cm/año. En cuanto al clima extremal Appendini et ál. (2014) establecen que no hay tendencias estadísticamente significativas de 
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manera anual, sin embargo, para los meses de abril a octubre (con excepción de septiembre), si existen tendencias positivas es-
tadísticamente significantes. Si bien lo anterior no apoya la hipótesis arrojada por los estudios basados en escenarios de cambio 
climático, Appendini et ál. (2014) encuentran que durante octubre se presenta la mayor tendencia positiva en el clima extremal, 
precisamente en la zona al sur de Veracruz, donde hay una alta incidencia de nortes y baja incidencia de ciclones tropicales par-
ticularmente en el mes de octubre (solamente el huracán Stan del 2005 desde 1949 a la fecha). Con base a lo anterior, podríamos 
pensar que la teoría de intensificación de oleaje por nortes, debido al cambio climático, es apoyada con las tendencias en los 
últimos 30 años.

Finalmente, es importante mencionar que el cambio climático asociado con una mayor ocurrencia de fases positivas de la 
Oscilación del Atlántico Norte (NAO por sus siglas en inglés) y ciclones tropicales más intensos, resultan en un incremento en la 
Hs en el Noratlántico (Wang et ál., 2004). Con esto, podríamos esperar como consecuencia un incremento en el Golfo de México 
y Mar Caribe, sin embargo, solo se lograría por el incremento de vientos en el interior pues la influencia del swell del Atlántico 
puede considerarse nulo (Appendini et ál., 2014).

3. Tendencias de cambios 
3.1 Golfo de México y Mar Caribe

Las cuencas del Caribe contienen cinco masas de agua principales: Agua Superficial del Caribe (CSW por sus siglas en inglés), 
Agua subsuperficial subtropical del Atlántico Norte (ASSAN, identificada en inglés por SUW), Agua Central del Atlántico No-
roccidental (TACW por sus siglas en inglés), Agua Intermedia del Antártico (AAIW por sus siglas en inglés) y el agua Profunda 
del Atlántico Norte (APAN o por sus siglas en inglés NADW). Las aguas superficiales del Caribe se caracterizan por ser una capa 
superficial cálida, mezclada térmicamente en la vertical cuya salinidad es modificada por la precipitación, la escorrentía y la sur-
gencia (Wüst, 1964; Hernández-Guerra y Joyce, 2000). Recientemente, se ha observado evidencia de la influencia de descargas 
subterráneas de la Península de Yucatán en la región del Caribe Mexicano capaz de modificar las características de salinidad 
superficial (Carrillo Bibriezca et ál., 2008). Debajo del CSW se encuentra la masa de agua ASSAN caracterizada por un máximo 
de salinidad (36.7-37.0 ups), debido a su formación por subducción en el anticiclón de las Azores en el Atlántico central tropical 
(Wüst, 1964; Lambert y Sturges, 1977; Morrison y Nowlin, 1982; Tomzcak y Godfrey, 2003; Hernández-Guerra y Joyce, 2000). AS-
SAN está centrada en aproximadamente 150 m de profundidad y comprende el 5 % del volumen relativo del Caribe (Gallegos, 
1996; Gallegos y Czitrom, 1997). La siguiente masa de agua es TACW con un volumen relativo de 12 %, representa tanto Agua del 
Centro del Atlántico Sur (por sus siglas en inglés SACW) como del Agua Central del Atlántico Norte Central de Agua (NACW). Hay 
dos tipos de SACW, una más ligera, que se origina en el suroeste subtropical del Atlántico Sur y la segunda más densa que tiene 
un origen probable en el Atlántico Sur y el sur del Océano Índico, donde el norte de la corriente de Benguela gira hacia el oeste 
alimentando la Corriente Ecuatorial del Sur. 

Las masas de agua superiores que fluyen con la corriente del Caribe procedente del Océano Atlántico a través de los múlti-
ples pasajes son las aguas con un ritmo relativamente más rápido de renovación. Así también son las más susceptibles de sufrir 
procesos de erosión durante su recorrido. Por otro lado, la capa superficial sufrirá por la variabilidad climática con aumentos de 
la evaporación, precipitación y otros procesos locales, tales como la dilución de las descargas de agua dulce continentales. Un 
notable aumento en la precipitación y tormentas tropicales contribuirán en la modificación de la masa de agua superficial en el 
Caribe, y por ende en las aguas que se transportan hacia el Golfo de México, y posiblemente en las características de las aguas 
del afloramiento al norte de la Península de Yucatán.

3.2 Océano Pacifico, Golfo de California
3.2.1 Océano Pacifico

Kerr (2006) señala que en los 35 años anteriores a tal publicación la atmosfera sobre el Pacífico Mexicano registró aumentos de 
temperatura por década de hasta 0.3 a 0.4 °C en la tropósfera y de 0.3 °C a nivel de la superficie. Es natural esperar que por co-
nexiones aun indirectas esto también se refleje en el mar, por ejemplo en la elevación de su superficie. 



43

Cabanes et ál. (2001) usando datos de altimetría satelital (TOPEX/Poseidon) muestran incrementos de 3-10 mm/año entre 
1993 - 1998 para el Pacifico Mexicano con una contribución termostérica, la derivada de las temperaturas en los primeros 500 m 
de la columna de agua, dominante. Para el periodo de1955 a 1996 los cambios termostéricos son menores (1.4 - 3.5 mm/año). 
Church (2001) proyecta en base a modelos un aumento del nivel de mar para el Pacífico Mexicano de 0.2 a 0.5 mm/año, para los 
próximos años. Sin embargo el incremento del nivel del mar no es monótono en la región ni globalmente. Por ejemplo, en los 
datos de altimetría satelital, Cazenave y Nerem (2004) encuentran periodos, mayores a anuales, con decrementos del nivel de 
mar (a razones de -2.5 a -7.5 mm/año) para el Pacífico Mexicano y corroboran la tendencia positiva entre 1993 y 1998 reportadas 
por Cabanes et ál. (2001). Lombard et ál. (2005) usan datos hidrográficos para evaluar la contribución termostérica en el Pacífico 
Mexicano encontrando aumentos de 1.5 mm/año para el periodo de 1950 a 1990. Aunque también encuentran, dependiendo 
de la escala de tiempo en consideración, diferentes tendencias  y confirman un cambio estérico negativo entre 1990 y 1998 
(cercano a -2 mm/año), para la porción sur y centro del Pacífico Mexicano. Church et ál. (2008) coinciden con los resultados de 
Cazenave y Nerem (2004) al analizar datos de altimetría satelital. Ellos concluyen que en la región del Pacífico Mexicano el nivel 
del mar disminuyó de -4 a -8 mm/año en el periodo de 1993 - 2003. Y atribuyen esto al calentamiento global al estimar el cambio 
termostérico para el mismo período entre  -2 y -8 mm/año. Investigaciones más recientes basadas en altimetría satelital de todas 
las misiones disponibles, coinciden en reportar tendencias entre 0 y -5 mm/año para el Pacífico Mexicano durante 1993 - 2009 
(Merrifield et ál., 2009; Fenoglio y Groten, 2010; Nicholls y Cazenave, 2010).

En la costa mexicana del Pacífico se encuentran las zonas de surgencia más importantes del país. Las surgencias principales 
están en latitudes medias de la costa del Pacífico de Baja California y en la costa oriental del Golfo de California (28 a 30 °N). 
Además en latitudes subtropicales encontramos sitios de surgencia en la costa Pacífico de Baja California (23 a 28 °N) e inclusive 
en la costa de Jalisco al sur de Cabo Corrientes (19 a 20 °N). Bakun (1990), y Bakun y Weeks (2004) coinciden en reportar que las 
zonas de surgencia costera hay una tendencia al incremento del esfuerzo del viento y del índice de surgencia. Lo atribuyen a que 
el calentamiento global intensifica las celdas de circulación atmosférica. En este tema Lluch-Cota (2000) reporta una tendencia 
al aumento/decremento del índice de surgencia, para la costa oriental del Golfo de California, durante los meses de invierno-
primavera/verano-otoño, en el periodo de 1970 - 1996. Lluch-Cota et ál. (2010) describen la intensificación de las surgencias en 
el Golfo Central derivadas del incremento en la intensidad de vientos. El efecto en las temperaturas y la productividad es descrito 
en detalle por Behernfeld et ál. (2006). Estos autores reportan aumentos en el Pacífico Mexicano cercanos a 1 grado de tempera-
tura y decremento cercanos al 30 % en la productividad primaria neta (PPN), para el periodo 1997 - 2006. Al mismo tiempo, las 
regiones de surgencia de la región muestran tendencias positivas con claros incrementos en PPN.

En cuanto a otras variables, Kerr et ál. (2007) prevén en base a modelación numérica del clima un decremento en la precipita-
ción para el Pacífico Mexicano de 10 a 20 % con respecto a los valores actuales para las décadas siguientes. En contraste, Wentz 
(2008) observa una tendencia positiva en la precipitación para el Pacífico Mexicano.

England et ál. (2014) muestran que la intensificación de los vientos alisios sobre el Pacífico en los últimos 20 años ha tenido 
un impacto en el calentamiento global. El efecto neto ha llegado a disminuir la temperatura superficial del aire por 0.1-0.2 °C. 
Y esto es la causa de la pausa en el calentamiento superficial observado estos últimos años. Sin embargo se debe esperar un 
calentamiento rápido cuando los vientos alisios se debiliten. 

El Pacífico Tropical Mexicano contiene una de las zonas de oxígeno mínimo más someras del mundo. Se debate si el calenta-
miento global reduce o expande las zonas de oxígeno mínimo (Gnanadesikian et ál., 2011; Stramma et ál., 2012). Los estudios de 
Deutsch et ál., (2014) encuentran una relación entre los vientos que generan surgencia en el Pacífico tropical, la productividad 
biológica y la demande de oxígeno disuelto en la zona de mínimo de oxígeno. Estos autores concluyen que si los vientos alisios 
sobre el Pacífico Ecuatorial inician su debilitamiento, se contraerá el mínimo de oxígeno del Pacífico tropical Oriental, a pesar de 
un declive global del contenido de oxígeno disuelto.

CAPÍTULO 2. OBSERVACIONES OCEÁNICAS
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3.2.2 Golfo de California

El Golfo de California (GC) es un cuerpo de agua altamente dinámico. Su extensión, forma, batimetría, presencia de seis masas de 
agua, corrientes de marea e intercambio con el Océano Pacífico (OP) hacen al GC un mar marginal rico en procesos oceanográfi-
cos de distintas escalas espaciales y temporales. La batimetría y área de la sección transversal juegan un papel importante en la 
distribución de sus masas de agua, las que a su vez determinan la estructura termohalina, y dividen al golfo de manera natural 
en dos partes principales. La parte sur del golfo abarca desde la boca hasta la parte sur de las grandes islas y tiene una extensión 
aproximada de 2/3 partes de su longitud total (~1100 km) y ocupa más del 80 % del volumen del golfo. En donde empiezan las 
grandes islas, la sección transversal se reduce considerablemente, tanto horizontal como verticalmente. La “entrada” al golfo nor-
te está restringida por canales relativamente estrechos y poco profundos (denominados umbrales) que alcanzan profundidades 
máximas de 400 y 600 m, lo cual favorece la presencia única de agua del Golfo de California (AGC: S≥35 y T>12 °C) y Subsuperfi-
cial subtropical (ASsSt: 34.5 < S < 35 y 9≤T  °C < 18) (Bray, 1988b, Badan-Dangon et ál., 1991). 

Al norte de los umbrales, el golfo norte tiene cuencas que alcanzan profundidades de 1500 (Canal de Ballenas) y 1000 m de 
profundidad (cuenca Delfín), las cuales son ocupadas por ASsSt en mayor medida. El ASsSt junto con el AGC son las únicas 2 ma-
sas de agua que están presentes en todo el golfo. Un aspecto del ASsSt es que su mayor presencia, en términos volumétricos (19 
%), es en la región de las grandes islas y disminuye hacia el norte y sur de éstas. De manera que el Agua Intermedia del Pacífico 
(AIP: 34.5 < S < 34.8 y 4≤ T °C < 9), ubicada por debajo del ASsSt, se distribuye desde la entrada hasta la región central al sur de 
las grandes islas y ocupa el 33 % del volumen de golfo (Torres-Orozco, 1983).

En contraste, la parte sur no tiene una batimetría tan accidentada, es mucho más profunda y se comunica con el OP a través 
de una boca que tiene 200 km de longitud y hasta 2,700 m de profundidad. En estas cuencas profundas es dominante el agua 
Profunda del Pacífico (APP: S > 34.5 y T<4 °C). Por encima de ella se localiza el AIP. Una característica sobresaliente del AIP, además 
del mínimo profundo de salinidad (34.5), es la baja concentración de oxígeno de sus aguas (< 1 ml/l), menor a lo observado en 
el AIP fuera del golfo, lo cual indica que el tiempo de residencia de esta masa de agua es muy grande dentro del GC (Álvarez-
Borrego y Lara-Lara, 1991).

Gran parte de la variabilidad del GC se da a través del intercambio de masa y energía con el OP a través de la boca. El inter-
cambio en la boca tiene una estructura horizontal con corrientes entrando del lado continental que transportan agua superficial 
tropical (AST: S < 35 y T ≥ 18 ° C), junto con ASsSt y saliendo del lado de la península (Collins et ál., 1997; Mascarenhas et ál., 2004) 
acarreando AGC principalmente en el nivel superficial, que es la única que se forma dentro del golfo y de ahí su nomenclatura. 
Estas masas de agua interactúan en la boca y forman filamentos, corrientes costeras y frentes que en ocasiones pueden ser bas-
tante energéticos (Castro et ál., 2006; Lavín et ál., 2009, 2014). Ya en el interior del golfo, la circulación está dominada por patrones 
de mesoescala en donde destacan remolinos del orden del ancho del golfo y que parecen tener signos alternados (Pegau et ál., 
2002) y cuyo origen se atribuye a la interacción de ondas atrapadas a la costa de origen ecuatorial, con los cabos y otras irregu-
laridades topográficas (Zamudio et ál., 2008).

 El balance de calor ha sido ampliamente estudiado en el GC y se ha encontrado que en promedio anual el golfo gana calor 
(18 TW) a través de la superficie el cual tiene que ser exportado por la boca. Además, se ha encontrado que en el ciclo anual 
de calor el flujo longitudinal juega un papel fundamental y tiene una amplitud de aproximadamente el doble (40 TW) que el 
promedio y que de la amplitud del ciclo anual del flujo de calor a través de la superficie (Castro et ál., 1994). El ciclo anual del 
flujo longitudinal de calor ha sido explicado en términos de una onda baroclínica de Kelvin que se propaga desde el OP (Beier, 
1997; Ripa, 1997). El GC es una cuenca evaporativa que pierde aproximadamente 1 m de agua por año (Lavín y Organista, 1988; 
Bray, 1988a) y en el ciclo estacional del balance de sal también el flujo longitudinal parece jugar un papel preponderante el cual 
también se ha explicado en términos de una onda baroclínica de Kelvin (Berón-Vera y Ripa, 2002).

El hecho de que en el promedio anual el golfo gane calor y pierda agua a través de la superficie, implican que, bajo condi-
ciones climáticas estacionarias, el golfo debe exportar agua relativamente caliente y salina cerca de la superficie y reemplazarla 
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por agua más fría y menos salina a mayor profundidad. Es decir, al menos en las capas más superficiales (~ 600 m) el golfo debe 
tener un intercambio de tipo estuarino, el cual es contrario al de otro mares marginales como el mar Mediterráneo y el mar Rojo 
(Bray, 1988b). En la entrada al golfo norte se ha estimado el transporte inferior (~ 200 a 600 m) hacia la cabeza que pasa a través 
de dos umbrales y por secciones transversales relativamente pequeñas. El transporte total es aproximadamente 0.2 Sv (1 Sv = 1 
× 106 m3s-1) y parece entrar por partes iguales a través de dos umbrales que se conectan a cuencas distintas hacia el norte y que 
no tienen comunicación por debajo de los 200 m de profundidad. El Canal de Ballenas es la más profunda de estas dos cuencas 
y la entrada de agua se da por medio de una corriente de gravedad que fluye sobre una pendiente bastante inclinada (17  %), 
y que está modulada por las intensas corrientes de marea en la zona. Tomando en cuenta el transporte inferior que entra por 
ambos umbrales y que eventualmente descarga los ~  0.2 Sv en el Canal de Ballenas y en la cuenca Delfín, se estimó un tiempo 
de residencia de 150 días y velocidades verticales promedio del orden de 5 m/día, lo cual es consistente con las condiciones 
hidrográficas profundas muy homogéneas de ambas cuencas, su relativa alta productividad  y el hecho de que la temperatura 
superficial promedio del Canal de Ballenas es la más baja de todo el GC (Lavín et ál., 2003; López et ál., 2006; 2008).

Las causas dinámicas del intercambio promedio en el GC no han sido determinadas. Algunos autores lo han atribuido a la 
circulación termohalina, probablemente forzada por los flujos superficiales de calor y agua (Bray, 1988a). Pero los resultados de 
modelos numéricos han cuestionado esta idea basados en el hecho de que forzando exclusivamente con los flujos superficiales 
se obtiene una circulación muy débil que no explica el intercambio observado (Marinone, 2003). Determinar los forzamientos 
fundamentales y el balance dinámico que da origen al intercambio observado es importante si se quieren analizar posibles 
efectos del cambio climático sobre el GC.  Por ejemplo, si en el GC está aumentando la salinidad de las aguas superficiales como 
seguramente está ocurriendo en todo el océano subtropical dominado por evaporación (Rhein et ál., 2013), entonces habría que 
determinar cómo afectaría ese aumento de salinidad al intercambio del GC.

La mayoría de los trabajos sobre la zona de los umbrales y el Canal de Ballenas, han atribuido las relativas bajas temperaturas 
superficiales, y las condiciones hidrográficas relativamente homogéneas a profundidad, a la mezcla por corrientes de marea (p. 
ej. Marinone y Lavín, 2003; Simpson et ál., 1994) y fenómenos asociados (p. ej. ondas internas, solitones y saltos hidráulicos). Sin 
embargo, las corrientes de gravedad que descargan agua sobre las dos cuencas más profundas del golfo norte (Canal de Ballenas 
y Delfín) tienen que inducir una surgencia promedio intensa con los valores de velocidades verticales mencionados arriba. Esta 
surgencia permanente, junto con la propia mezcla de la corriente de gravedad en su descenso a las zonas más profundas de las 
cuencas, bien podrían ser las responsables de la intensa mezcla presente en el Canal de Ballenas (López et ál., 2008). Una cuanti-
ficación de la contribución de estos dos procesos (mareas y corrientes de gravedad) a la mezcla en esas dos cuencas no ha sido 
realizada. La importancia relativa de estos dos procesos puede ser importante para posibles efectos del cambio climático sobre 
la mezcla en el Canal de Ballenas ya que una reducción o aumento del intercambio, producido por el cambio climático, tendría 
un efecto sobre el transporte y mezcla de la corriente de gravedad, mientras que la intensidad de las corrientes de marea no se 
verían afectadas por el cambio climático. Por supuesto, cambios en la estratificación, derivados de cambios climáticos, si podrían 
afectar la eficiencia de la mezcla por corrientes de marea.

La variabilidad interanual del GC está dominada por el fenómeno de El Niño-Oscilación del Sur  (ENSO por sus siglas en 
Ingles). ENSO en el golfo está asociado a un intensificación de la corriente costera de Costa Rica (más recientemente conocida 
como corriente occidental mexicana a lo largo de la costa mexicana [Kessler, 2006]) que transporta más agua tropical hacia el 
norte hasta la boca del golfo durante otoño. Este aspecto de ENSO en el GC representa una intensificación del ciclo estacional 
(Baumgartner y Christiensen, 1985). En todo el golfo hay una entrada significativa de agua tropical superficial (de 6 % a 25 % del 
volumen total del golfo) que se caracteriza por ser de menor salinidad y mayor temperatura que el agua del GC (Torres-Orozco, 
1993; Lavín et ál., 2003), pero en el golfo norte hay presencia de agua de alta salinidad a mayor profundidad, posiblemente 
porque el agua del GC se hunde ante la presencia del agua superficial tropical de menor densidad. Esta agua se ha encontrado 
fluyendo cerca del fondo hacia la boca del golfo, donde normalmente hay agua de menor salinidad proveniente del OP fluyendo 
hacia la cabeza (Lavín et ál., 1995; Padilla et ál., 2006). De hecho se ha propuesto que durante el ENSO de 1997 - 98 el intercambio 
en la parte norte del GC se redujo debido a la entrada de agua superficial tropical (López et ál., 2005) y eso es consistente con 
la menor productividad biológica encontrada durante los años ENSO (Kahru et ál., 2004). Actualmente existe poco consenso y 
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confianza en sí habrá una intensificación de ENSO en una clima más caliente, sin embargo si parece existir una alta confianza en 
que ENSO permanecerá como un modo de variabilidad global preponderante durante el siglo 21 en presencia de un clima más 
caliente (Christensen et ál., 2013). Por tanto si es de esperarse que la variabilidad interanual del golfo vaya a seguir dominada 
por ENSO en un clima más caliente.

Aunque el fenómeno interanual dominante en el GC es ENSO, si se han encontrado relaciones débiles entre la Oscilación In-
terdecadal del Pacífico Norte (OIPN) y algunas variables climáticas como la rapidez del viento y la anomalía del nivel del mar. En 
particular, la rapidez del viento tiende a correlacionarse negativamente con la temperatura superficial del mar (TSM) cuando al 
OIPN es negativa y positivamente cuando la OIPN es positiva (Bernal et ál., 2001). Lavín et ál. (2003) encontraron una tendencia 
en la TSM del GC derivada a partir de datos de satélite entre 1984-2000. El valor de la tendencia lineal encontrada fue de (0.78 ± 
0.17) o C/década la cual es significativamente mayor que la máxima tendencia (las tendencias tienden a ser menores para datos 
derivados de satélite) encontrada para los datos globales de TSM entre 1979-2012 que fue de (0.124 ± 0.030) o C/década (Hart-
man et ál., 2013). Lavín et ál. (2003) atribuyeron la tendencia a la variación interdecadal del OP, la cual no pudieron resolver con 
17 años de datos. La OIPN entró en una fase negativa en 1999 (Trenberth y Fasullo, 2013) y de acuerdo a la hipótesis de Lavín 
et ál. (2003), la tendencia debería bajar en años posteriores a 1999. Es importante verificar si efectivamente la tendencia baja 
tomando los 14 años adicionales disponibles ahora y obtener una tendencia climáticamente más válida para la TSM del GC. Esto 
permitiría encontrar si la TSM del GC está aumentando a una razón mayor, menor o igual a la razón de aumento de la TSM global.

Por otro lado, Lluch-Cota et ál. (2010) consideraron una serie reconstruida de TSM desde 1900 y concluyeron que a partir de 
1960 hay una tendencia negativa en la TSM del golfo, lo cual contrasta con la tendencia global mencionada anteriormente y con 
la encontrada por Lavín et ál. (2003) para en un periodo más corto de datos. Estos resultados, aparentemente contradictorios, 
deben ser verificados o revisados utilizando otras bases de datos para determinar si efectivamente el golfo se está calentando 
como el resto del océano mundial, o bien constituye un caso anómalo regional.

4. Acidificación Antropogénica en los Océanos 

En los últimos ~ 250 años, la superficie de los océanos han absorbido un tercio del total de las emisiones de CO2 antropogénico 
de la atmósfera, que equivale a más de 550 billones de toneladas (Canadell et ál., 2007). Esta absorción de CO2 por el océano, ha 
reducido la acumulación de gases de efecto invernadero en la atmósfera y amortigua también los efectos del cambio climático 
(IPCC, 2007). Sin embargo, el CO2 reacciona con el agua para formar ácido carbónico cuando se disuelve en el océano (CO2 + H2O 
1 H2CO3) y cuando el CO2 antropogénico es absorbido por el agua de mar, aumenta la acidez (el pH disminuye) en un proceso 
conocido como “acidificación de los océanos” (Caldeira y Wickett, 2003). El ácido carbónico consume iones de carbonato, ya sea 
por reacción directa (H2CO3 + CO3

2- 1 2HCO3-) o a través de la liberación de protones. La saturación de biominerales, como Omega 
calcita (Ωcalc) y Omega aragonita (Ωarag), es función de la concentración de CO3

2-, calcio (Ca2+) y la temperatura mediante el 
producto de solubilidad, el cual es dependiente de la presión, Kps* (Ω = [Ca2+] [CO3

2-] / Ksp*) (Mucci, 1983). Los estados de satu-
ración de aragonita y calcita responden directamente con los cambios de la concentración de CO3

2-, de modo que si el océano 
absorbe más CO2, el Ωarag y Ωcalc disminuirán. Por ejemplo, los valores de Ω = 1, indican que los minerales de carbonato están 
saturados; por otro lado cuando el Ω > 1, favorece las condiciones para que ocurra el proceso de precipitación o la preservación 
de minerales de carbonato. Mientras que cuando el Ω < 1, se favorece la disolución. Si el estado de saturación de aragonita y 
calcita disminuye, se esperan mayores retos fisiológicos en los organismos calcificadores (Fabry et ál., 2008; Guinotte y Fabry, 
2008). En este aspecto de la saturación, se utiliza el término “corrosivo” para referirse a los efectos de las condiciones del estado 
de baja saturación que resultan de factores como: 1) la absorción oceánica de CO2 antropogénico; 2) el incremento de CO2 en 
zonas costeras producto de procesos naturales de respiración y 3) el aporte de agua Subsuperficial con alto contenido de CO2 
debido a los procesos de surgencias costeras.

 
Partiendo del inicio de la era industrial hasta el presente, el pH de las aguas superficiales del océano han disminuido 0.1 uni-

dades, que equivale a un aumento global de ~30 % en la concentración de iones hidrógeno. Sin embargo, se prevé que disminu-
ya de 0.3 a 0.4 unidades hacia finales de este siglo (Doney et ál., 2009; Feely et ál., 2004; Steinacher et ál., 2009). Otra forma de ver 
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esto, es en términos de la reducción porcentual de la concentración de iones carbonato (CO3
-2): De acuerdo a los datos y escena-

rios, indican que en el 2000 las concentraciones de carbonatos disminuyeron ~13 % con respeto a los valores pre-industriales y 
se espera que disminuyan ~ 26 % para el 2030, ~33 % en 2050, y ~50 % en 2100 (Wolf-Gladrow et ál., 1999). Las extrapolaciones 
para regiones oceánicas con modelos del ciclo del carbono marino, sugieren que las aguas subsaturadas serán cada vez más 
someras y que esto afectará los hábitat de importantes pesquerías y de diversas comunidades en las próximas décadas (Feely et 
ál., 2004; Orr et ál., 2005). Sin embargo, sin esperar mucho, en el 2007 se reportó por vez primera la presencia de aguas corrosivas 
en la plataforma continental desde Canadá hasta Baja California México (Figura 2). 

En dicho estudio, se observó la presencia de aguas corrosivas sobre la plataforma continental entre 40-120 m durante even-
tos de surgencia. En el caso particular de Baja California el agua subsaturada se observó entre 50 y 70 metros.

Fuente: (Feely et ál., 2008)

Figura 2. Distribución espacial de la profundidad en metros del agua corrosiva (pH=7.6)  
a lo largo de la plataforma continental de las costas de Norte América
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En el estudio realizado por Feely et ál. (2008), reportaron valores de pH de hasta 7.6 cerca de la superficie en las costas del 
Pacifico desde Canadá hasta el sur de la Península de Baja California en México,   producto del transporte por surgencias. Lo rele-
vante de este hallazgo, fue que los valores presentaron diferencias negativas de hasta 0.5 unidades de pH con respecto al pH de 
aguas superficiales, y que dichos valores fueron la primera evidencia de la presencia de aguas “corrosivas” no solo en Canadá y 
EE. UU., sino también en costas Mexicanas (Figura 1). Este resultado no es una buena noticia, dado que estas condiciones se pro-
nosticaba que ocurrirían hasta dentro de 50 años (Feely et ál., 2008). Sin embargo, es importante mencionar que se desconoce 
el impacto “temporal” que estas aguas pudieran causar en organismos que forman estructuras carbonatadas en nuestras costas 
de Baja California. 

Conclusiones  

El Pacífico Tropical Mexicano contiene una de las zonas de mínimo oxígeno más someras del mundo, y ha sido estudiada menos 
que las demás regiones dentro de la Zona Económica Exclusiva (ZEE). Se debate que el calentamiento global reduzca el flujo de 
oxígeno al océano y que las zonas de oxígeno mínimo se expandan. En relación al Golfo de California, una tarea pendiente es 
determinar si efectivamente el golfo se está calentando como el resto del océano mundial, o bien constituye un caso anómalo 
regional.

Como generalización de los resultados de estudios sobre oleaje, se puede decir que el cambio climático tendrá efectos sobre 
el clima de oleaje tanto del Pacífico como el Golfo de México y Caribe Mexicano. En ambos litorales el incremento de eventos 
extremos es esperado. En particular en el Pacífico la intensificación del oleaje será durante los meses del verano debido a una 
intensificación del swell proveniente del hemisferio sur. Para el caso del Golfo de México existirá una intensificación del oleaje 
durante los meses de invierno a consecuencia de una intensificación de los eventos de nortes. 

Se señala que el cambio climático ocasionado por las actividades antropogénicas, causará grandes cambios en la química del 
mar (disminución del pH), la productividad marina, el incremento de zonas del mínimo de oxígeno, con efectos en la distribución 
de recursos biológicos y que a su vez afectarán el intercambio de CO2 entre la atmósfera y el océano. Estos temas sin duda, ge-
neraran preguntas fundamentales que se tendrán como retos el entender las condiciones que prevalecen en las aguas de costas 
mexicanas y sobre todo el posible efecto en los ecosistemas marinos. 
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Resumen

En este capítulo se presentan los resultados más importantes de los cambios observados en el nivel del mar en México y a 
escala global, su variabilidad, valores extremos y proyecciones. También se discuten las variaciones del nivel del mar en la era 
pre-instrumental e instrumental y las proyecciones para este siglo. Los cambios del nivel del mar en escala global sirven de marco 
teórico para el análisis de las variaciones observadas y esperadas para México. Las principales causas del incremento actual y el 
esperado del nivel del mar son la expansión térmica, 1.10 mm/año, los deshielos de los glaciales y pérdida de hielo de Groen-
landia y Antártida, 1.46 mm/año, y la extracción de agua del subsuelo, 0.38 mm/año. Los resultados para las costas mexicanas 
muestran tendencias del mismo orden que las que se han estimado globalmente pero con variaciones importantes por regiones. 
Sobresalen las tendencias en Tampico-Madero por ser muy alta (9.2 mm/año) y la de Acapulco por ser negativa. Las proyecciones 
para finales de este siglo sugieren elevaciones promedio globales con relación al nivel promedio entre (1986-2005) de entre 0.44 
m para el RCP2.6 (RCP se refiere a trayectorias representativas de concentración de gases de efecto invernadero y el número al 
forzamiento radiativo asociado en W m-2) y 0.74 m para el RCP8.5 pero, aunque no hay estudios específicos, se espera una mayor 
elevación en los mares mexicanos debido a que las elevaciones en el siglo pasado estuvieron por encima de la media global y los 
análisis globales indican que habrá un mayor incremento del nivel del mar en los trópicos. 
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Introducción

El nivel del mar es una de las variables físicas que se ven afectadas por los cambios en el clima, varía por causas naturales y solo 
recientemente como consecuencia de las actividades humanas. Los cambios del nivel del mar ocurren en distintas escalas de 
tiempo, desde las olas y las mareas con periodos de segundos y horas respectivamente, pasando por las variaciones estacionales 
o de escala interanual, hasta las variaciones en periodos de décadas, cientos, miles o millones de años.  

Para su estudio, las variaciones del nivel del mar se pueden dividir en dos periodos: antes y después del inicio del desarrollo 
industrial, por el impacto en el clima causado por la quema de combustibles fósiles a partir de 1750. El estudio de las variaciones 
del nivel del mar también se puede dividir considerando el tiempo en que se han realizado observaciones directas, con instru-
mentos, y antes de este periodo para el cual el nivel del mar se ha estimado a partir de otras variables. Una etapa más reciente 
está comprendida durante la realización de estimaciones del nivel del mar utilizando satélites con altímetro, a partir de 1993, que 
han permitido observar las variaciones del nivel del mar en todo el océano mundial y no solamente en las costas.

Las principales contribuciones al cambio en el nivel del mar en el periodo industrial son la expansión térmica de los océanos, 
la transferencia de agua de los continentes hacia los océanos, en particular de hielo, tanto de glaciales como de las capas de hielo 
de la Antártida y Groenlandia y la extracción de agua del subsuelo. Las observaciones indican que durante las últimas décadas, 
el mayor incremento en el almacenamiento de energía térmica en la Tierra, ha ocurrido en los océanos provocando su expan-
sión térmica (Church et ál., 2013). Hay otros procesos que afectan el nivel del mar, en particular la transferencia de masa de hielo 
continental hacia los océanos durante la última deglaciación contribuye significativamente al cambio del nivel del mar debido a 
la deformación visco elástica de la tierra y los cambios asociados de la altura del suelo relativos a una superficie geopotencial, lo 
cual es conocido como ajuste glacial isostático (GIA) (Lambeck y Nakiboglu, 1984; Church et ál., 2013).

1. Mediciones del nivel del mar

Caja 1. Nivel del mar 

El nivel del mar relativo (RSL), es la distancia del nivel del mar a un punto en la tierra sólida, o relativo a un elipsoide de 
revolución y es la variable más importante cuando se consideran los impactos regionales. 
El nivel del mar global (GMSL) es el nivel promedio espacial del planeta. 
El nivel medio del mar (MSL) es el nivel del mar de una localidad promediado durante un periodo determinado de tiempo 
(19 años), para compensar los efectos de la marea astronómica (Church et ál., 2013; NOAA, 2013).

Caja 2. Sistemas de medición del nivel del mar

Las mediciones costeras del nivel del mar se han realizado por muchos años, la mayoría de los países con costas operan 
redes de mareógrafos para monitorear los cambios en el nivel del mar y evaluar riesgos de inundación. En la actualidad 
una estación mareográfica comúnmente consta de dos o más sensores de nivel del mar, de los cuales uno es de radar, y 
uno o más de burbuja, de presión o de flotador con una polea, un contrapeso y un registrador gráfico. El sensor de flo-
tador, y en ocasiones también el de presión, se ubican en un pozo para filtrar el oleaje y el registrador se coloca dentro 
de una caseta para su protección. Los sensores son controlados por un registrador de datos (o datalogger en inglés) que 
almacena y se conecta a equipos para la transmisión de datos. En cada estación también se instala una regla de marea, 
una red de bancos de nivel, que son fundamentales para el control de las mediciones y un GPS permanente para tener 
control de los movimientos de la corteza terrestre. También se instalan los sistemas de transmisión vía Internet, red tele-
fónica o satélite, y los sistemas de cómputo que permiten a los usuarios el acceso a los datos.  
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2. Variabilidad natural del nivel del mar

Paleoregistros de los periodos cálidos durante los últimos 3 millones de años indican que el nivel del mar global ha excedido el 
nivel actual en los periodos en que las temperaturas fueron 2 °C a 3.5 °C  mayores que las que existieron en la era preindustrial 
(Church et ál., 2013, sec 3.5.1). Esto ocurrió debido a  la pérdida de la capa de hielo occidental de Antártida, parte de la capa de 
hielo oriental de la Antártida (Naish et ál., 2009; Passchier, 2011) y la completa deglaciación en Groenlandia (Pollard y DeConto, 
2009; Hill et ál., 2010; Dolan et ál., 2011). Estos cambios se asocian a cambios en la órbita de la tierra (Church et ál., 2013; Figura 1).

Durante el último periodo interglacial, entre 119 y 116 mil años, la temperatura global fue entre 1 °C y 2 °C mayor que en la 
era preindustrial. El nivel del mar estuvo entre 5 y 10 m más arriba de su nivel actual (Kopp et ál., 2013; Dutton y Lambeck, 2012). 
Los proxies y las observaciones instrumentales indican que durante los últimos dos milenios, antes de la era industrial, la tasa de 
cambio del nivel del mar tuvo valores del orden de un décimo de milímetro por año, mientras que de finales del siglo XIX a prin-
cipios del siglo XX ocurrió una transición a tasas mayores, de aproximadamente de 1.70 ± 0.02 mm/año. Esta tasa se incrementó 
entre 1993 y 2010 a una razón de cambio de 3.2 ± 0.4 mm/año, aunque es importante aclarar que tasas similares a las de este 
último periodo se observaron entre 1920 y 1950.

Caja 3. Datum

El Datum para las mediciones del nivel del mar, es un nivel, estable y bien definido a partir del cual se miden las alturas 
del nivel del mar. El Datum elegido depende de algún interés particular, varía desde el banco de nivel local en la cercanía 
del mareógrafo o de la regla de mareas, o hasta el Elipsoide de revolución usado para referenciar órbitas de satélites y el 
Geoide. El Banco de Nivel primario del mareógrafo (TGBM), es una superficie estable o una marca metálica cerca del ma-
reógrafo a la cual es referido el cero de la regla de mareas. El Datum de marea es usado como cero para las Cartas Náuticas 
y para las predicciones de marea. Desde 1980 se implementó como Datum de marea al nivel de bajamar media inferior. 
El Datum de estudios a tierra generalmente es definido a partir de los cálculos del Nivel Medio del Mar (NMM o MSL por 
sus siglas en inglés) sobre un periodo especificado. En teoría este Datum es paralelo al Geoide pero el nivel medio del mar 
puede estar influenciado por las condiciones de la corriente media local, la cual modifica el nivel del mar.

Caja 4. Altimetría

La Altimetría por satélite es una técnica que se usa para realizar mediciones del nivel del mar. Se basa en la medición del 
tiempo que tarda un pulso de radar en viajar desde la antena de un satélite a la superficie terrestre y de regreso al re-
ceptor en el satélite. Las mediciones de estos tiempos, traducidos a distancias, combinadas con los datos de localización 
precisa del satélite, determinan alturas de la superficie marina. El sistema Doris, basado en el efecto Doppler, consiste de 
señales captadas en los satélites y emitidas desde una red de 60 estaciones autónomas repartidas por todo el planeta, 
que permiten la determinación precisa de sus órbitas, lo cual es un factor clave para la calidad de los datos de altimetría. 
La oceanografía operacional se ha beneficiado ampliamente asimilando, entre otros datos, el cambiante nivel del mar 
observado por la altimetría satelital.



61

CAPÍTULO 3. CAMBIOS EN EL NIVEL DEL MAR

Fuente: (Church et ál., 2013)
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Figura 1. a) Paleo-nivel del mar de los últimos 3000 años removiendo los efectos del ajuste 
isostático glacial (GIA) en varios sitios y de diferentes estudios, b) Paleo-nivel del mar de marismas 
desde 1700 de sitios en ambos hemisferios comparados con observaciones de mareógrafos (azul), 
los efectos del GIA fueron removidos, c) Reconstrucción del nivel del mar a partir de mareógrafos 

de 3 diferentes publicaciones, d) Datos de altimetría del análisis de cinco diferentes grupos, 
e) Comparación de paleo-datos de marismas (morado) y altimetría
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3. Observaciones del cambio en el nivel del mar y sus causas

Las observaciones de las últimas dos décadas y en particular de la última, han permitido estimar las contribuciones de distintos 
procesos al cambio en el nivel del mar con mayor precisión. Se ha medido el cambio en la temperatura de los océanos en las 
capas superiores (primeros 700 m) y el del océano profundo, lo que ha permitido calcular la contribución por expansión térmica 
al cambio del volumen de los océanos. Las observaciones satelitales por radar y anomalías gravimétricas han permitido estimar 
los cambios en la cobertura de hielos en Groenlandia y la Antártida y su contribución al cambio en el nivel del mar y la masa de 
los océanos, y estudios recientes han estimado la contribución al cambio del nivel del mar por la extracción de agua del subsuelo 
y la construcción de presas. Incluso se ha logrado identificar variaciones interanuales importantes atribuibles a fenómenos como 
El Niño. Durante los años con evento de El Niño el nivel del mar (y la masa del océano) tienden a ser mayores debido a que la 
precipitación sobre los océanos se incrementa y la precipitación sobre tierra decrece en los trópicos (Cazenave et ál., 2012). Lo 
contrario sucede durante La Niña, como ocurrió en 2010-2011, (Boening et ál., 2012).

3.1 Contribuciones al cambio del nivel del mar
3.1.1 Térmica

Contribución térmica. Desde el AR4 (cuarto reporte de evaluación del IPCC) hubo importantes avances en la cuantificación de la 
expansión térmica, principalmente por el análisis de las observaciones de batitermógrafos (Gouretski y Koltermann, 2007), por 
el proyecto Argo que ha realizado mediciones de temperatura y salinidad con cobertura prácticamente global hasta una pro-
fundidad de 2,000 m desde 2004 - 2005 y por las estimaciones de la contribución del océano profundo a partir de observaciones 
de buques oceanográficos (Church et ál., 2013, y referencias ahí incluidas). Para el periodo 1971 - 2010 la contribución de los 
primeros 700 m  es de 0.6 [0.4 a 0.8] mm/año. Incluyendo la contribución de océano profundo, para ese periodo, es de un total 
de 0.8 [0.5 a 1.1] mm/año. En el periodo 1993 - 2010 la contribución total fue de 1.1 [0.8 a 1.4] mm/año.

3.1.2 Glaciales (excluyendo Groenlandia y Antártida)

Contribución de los glaciales (excluyendo Groenlandia y Antártida). Las contribuciones al cambio del nivel del mar por el deshie-
lo de todos los glaciales, excluyendo aquellos alrededor de la periferia de Groenlandia y Antártida fue de 0.54 [0.47-0.61] mm/
año para el periodo 1901-1990, o 0.62 [0.25-0.99] mm/año para 1971 - 2009, 0.76 [0.39-1.13] mm/año para el periodo 1993 - 2009 
y de 0.83 [0.46-1.20] mm/año para 2005 - 2009. (Church et ál., 2013).

3.1.3 Polar

Contribución de Groenlandia. Las observaciones indican que la contribución por la pérdida de hielo en Groenlandia al GMSL se 
ha incrementado de 0.09 [-0.02 a 0.20] mm/año en 1992 - 2001 a 0.59 [0.43 a 0.76] mm/año para 2002-2011.

Contribución de la Antártida. Las observaciones indican que la contribución por la pérdida de hielo en la Antártida al GMSL 
se ha incrementado de 0.08 [-0.10 a 0.27] mm/año en 1992 - 2001 a 0.40 [0.20 a 0.61] mm/año para 2002 - 2011.

La tasa de cambio en el nivel del mar considerando ambas contribuciones, para el periodo 1993 - 2010 fue de 0.60 mm/año 
[0.42 a 0.78] mm/año.

3.1.4 Presas y agua del subsuelo

Los cambios en el almacenamiento de agua en tierra contribuyen directamente al cambio en el nivel del mar. Los procesos an-
tropogénicos que influyen en la cantidad de agua almacenada en tierra o en su superficie en lagos y presas, o actividades que 
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cambien las características de la superficie que influyen en las tasas de precipitación o de la evapotranspiración, afectan el ciclo 
hidrológico y el nivel del mar (Wada et ál., 2010).

La intervención directa del hombre por la retención de agua en presas y la extracción de agua del subsuelo, han contribui-
do a las variaciones del nivel del mar durante las últimas décadas. La extracción de agua representa la mayor contribución de 
este rubro (Lettenmaier y Milly, 2009). Chao et ál. (2008) estimaron que la construcción de alrededor de 30,000 presas durante 
el siglo XX representan ~ 10,800 km³ de agua retenida de 1900 hasta 2008, equivalentes a una disminución del nivel medio del 
mar de aproximadamente 23 mm. Konikow (2011) estimó que la contribución de la extracción de agua, cuyo resultado neto es 
una transferencia de agua subterránea al océano fue de 0.26 mm/año para el periodo 1971 - 2008 y de 0.34 ± 0.07 mm/año para 
1993 - 2008, mientras que Wada et ál. (2012) estimaron 0.42 ± 0.08 mm/año para el periodo 1971 - 2008 y 0.54 ± 0.09 mm/año en 
1971 - 2008. En resumen, la contribución de estos dos procesos en conjunto ha sido de -0.11 [-0.16 a -0.66] mm/año para 1901 - 
1990, 0.12 [0.03-0.22] mm/año para 1971 - 2010 y 0.38 [0.26-0.49] mm/año para 1993-2010.

Desde el año de 1993, en que se tiene información completa de las contribuciones al cambio en el nivel del mar, las obser-
vaciones de cambio en el nivel del mar y la contribuciones de distintos proceso físicos coinciden dentro de los niveles de incer-
tidumbre.

3.2 El balance de energía de la Tierra

El incremento observado de calor absorbido, del deshielo, la extracción de agua del subsuelo y el almacenamiento en presas se 
combinan para cerrar el balance de energía y masa de los océanos, el cual, dentro de la incertidumbre de las mediciones, está 
en concordancia y es consistente con el rango estimado de la sensibilidad climática. La mayor parte del almacenamiento de ca-
lor en el sistema climático en las décadas recientes ha ocurrido en los océanos en donde se estima se encuentra el 90 % de ese 
incremento y el resto se atribuye a la energía térmica asociada al cambio de fase de hielo a líquido, y al calentamiento del suelo 
continental y de la atmósfera (Church et ál., 3013).

4. Variabilidad del nivel del mar en México durante la era pre-instrumental

Para comprender mejor la evolución e impactos del aumento del nivel medio del mar (NMM), ahora y en el futuro, es necesario 
conocer sus cambios y los mecanismos que los han causado en el pasado. Debido a la variabilidad natural de las mareas, oleaje 
y tormentas, la percepción de un ser humano sobre el nivel del mar es de una relativa estabilidad. Sin embargo, el nivel del mar 
ha experimentado grandes cambios en el pasado. El NMM podría haber estado 200 m por encima del nivel actual hace unos 100 
millones de años (Haq et ál., 1987) debido al rápido crecimiento de las cordilleras oceánicas y la consecuente modificación de las 
cuencas oceánicas. La reducción de la tasa de crecimiento de las cordilleras oceánicas durante el Cenozoico, y el establecimien-
to de casquetes de hielo en la Antártida hace unos 35 millones de años y en el hemisferio norte hace unos 8 millones de años, 
causaron una drástica reducción del NMM, que llegó a niveles similares a los actuales hace unos 3 millones de años (Donoghue, 
2011; Figura 2).

El NMM ha oscilado durante el último millón de años siguiendo ciclos glaciales (fríos) e interglaciales (cálidos; Figura 3). Los 
periodos interglaciales, como en el que nos encontramos en la actualidad, se han repetido aproximadamente cada 100,000 años 
acorde con el ciclo de excentricidad orbital descrito por Milankovitch. El deshielo de los casquetes polares y la dilatación del agua 
de mar debida al aumento de su temperatura, causaron aumentos del NMM global de más de 100 metros. Por ejemplo, durante 
el último medio millón de años, la costa del norte del Golfo de México (y con toda seguridad la mexicana también), ha sufrido 
desplazamientos de más de 100 km debido a los ciclos glaciales (Donoghue, 2011). 

El nivel del mar no ha sido igual durante las épocas interglaciales. Por ejemplo, durante el último periodo interglacial, hace 
unos 120,000 años, el nivel del mar global estuvo entre 5 y 9 metros por encima del nivel actual (Anderson et ál., 2014). 
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Figura 2. Historia del nivel del mar global basado en 18O en organismos bentónicos 

Fuente: (Donoghue, 2011)

     Figura 3. Nivel del mar global durante los últimos 500,000 años

Fuente. (Donoghue, 2011)
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La península de Yucatán ha recibido gran atención nacional e internacional en el estudio del cambio del NMM debido a 
su gran estabilidad geológica. Mediante el estudio de corales fósiles del Caribe Mexicano, fechados con las series de uranio, 
Blanchon et ál. (2009) observaron un rápido incremento del NMM de 2-3 m que ocurrió hace unos 121,000 años, atribuido a la 
inestabilidad de las capas de hielo durante las etapas finales del interglacial (Figura 4). 

Por su naturaleza kárstica, una de las metodologías utilizadas para estudiar el cambio del nivel del mar en la Península de 
Yucatán es el estudio de espeleotemas (depósitos minerales secundarios formados en cuevas) de cuevas emergidas durante las 
glaciaciones pero sumergidas en la actualidad. Moseley et ál. (2013) estudiaron espeleotemas de la costa Caribeña, emplazadas 
a diferentes alturas respecto al NMM actual, con especial atención en el periodo correspondiente al último interglacial. La inte-
gración de sus resultados con los derivados de corales fósiles, permitieron establecer un registro combinado del cambio del nivel 
del mar durante el último interglacial y el inicio de la última glaciación (Figura 5).

CAPÍTULO 3. CAMBIOS EN EL NIVEL DEL MAR

Figura 4. Curva del nivel del mar en corales de Xcaret, Quintana Roo, durante el último interglacial

 Fuente: (Blanchon et ál., 2009)
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Desde el último máximo glacial (UMG), hace unos 20,000 años, también se han registrado aumentos del NMM mayores a los 
registrados en el periodo instrumental. Mientras el promedio de la velocidad de aumento durante la última deglaciación fue de 
unos 6 mm/año, el valor actual es próximo a 3 mm/año (Donoghue, 2011). En el Golfo de México nororiental, el nivel del mar ha 
aumentado más de 100 m desde el UMG, relacionado con eventos de deshielo en Norteamérica y la Antártida (Anderson et ál., 
2014). Hace unos 10,000 años el NMM se situaba unos 20 metros por debajo del valor actual y desde hace 6,000 años alcanzó ni-
veles similares a los actuales, favoreciendo la estabilidad geológica de los sistemas costeros actuales (Donoghue, 2011). Durante 
el Holoceno temprano, la tasa promedio de elevación del NMM fue rápida (unos 4.2 mm/año). Durante el periodo comprendido 
entre 7,000 y 4,000 años antes del presente, la tasa promedio de elevación de NMM disminuyó a unos 1.4 mm/año, y finalmente 
se estabilizó entre 0.4-0.6 mm/año hasta la época pre-industrial (Anderson et ál., 2013; Figura 6). 

Figura 5. Registro en corales y espeleotemas de los cambios del nivel en la Península de Yucatán

Fuente: (Moseley et ál., 2013)
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Blanchon y Shaw (1995) reconstruyeron con precisión los cambios en el nivel del mar durante el Holoceno mediante el es-
tudio de registros en corales de la región del Caribe-Atlántico (Figura 7) y reportaron aumentos abruptos del NMM durante los 
principales periodos de retroceso de los casquetes polares (hace unos 14.2, 11.5 y 7.6 mil años) de magnitudes, en ocasiones, 
mayores a 45 mm/año, es decir, más de un orden de magnitud superior a las tasas de elevación promedio del NMM actuales. 
Basado en indicadores fechados de paleocostas, Donogue (2011) reconstruyó una curva de nivel del mar similar a la anterior, que 
también muestra eventos de rápido aumento del nivel del mar, de hasta unos 45 mm/año, en las etapas iniciales del Holoceno 
en el norte del Golfo de México. Gabriel y colaboradores (2009) utilizaron el registro sedimentario de un cenote para reconstruir 
los cambios ambientales hace unos 7,000 años, e identificaron un evento de rápido incremento del nivel del mar, consistente 
con las observaciones anteriores. 

CAPÍTULO 3. CAMBIOS EN EL NIVEL DEL MAR

Figura 6. Aumento del nivel del mar en el noroeste del Golfo de México durante el Holoceno 
(Anderson et ál., 2014). Peat: turba; swash zone: zona de lavado por las olas; algal mats: tapetes algales

Fuente: (Anderson et ál., 2014)
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Con base en el análisis de un registro sedimentario de polen, Sluyter (1997) mostró la evolución natural y de explotación 
agrícola en Laguna Catarina, Veracruz y concluyó que a pesar de los cambios hidrológicos observados debido al cambio del nivel 
del mar en los últimos 6,000 años, la explotación agrícola se ha mantenido, lo cual muestra la capacidad de adaptación de la so-
ciedad, desde épocas prehistóricas, a los relativamente pequeños y progresivos cambios del nivel del mar en el Holoceno tardío 
(hace aproximadamente 11,700 años).

 En el Pacífico Mexicano, el nivel del mar local y regional también está influenciado por cambios en la velocidad de los mo-
vimientos verticales de la corteza terrestre. En el caso de la costa de Guerrero, Ramírez-Herrera et ál. (2007) mostraron, a través 
del registro sedimentario en laguna Mitla, que el cambio del nivel del mar en esta zona es resultado de la tendencia global y los 

Figura 7. Reconstrucción del nivel del mar en la región del Caribe-Atlántico

Fuente: (Blanchon y Shaw, 1995)
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cambios locales en la elevación de la costa, debido a la actividad sísmica y tectónica a largo plazo. Esta observación muestra que 
el nivel del mar local está afectado por diversos fenómenos y los autores aconsejan estimar con precisión los cambios locales y 
regionales del NMM con una densidad espacial mayor a la actualmente disponible en México, especialmente cerca de zonas de 
alto valor socioeconómico. En el golfo de Tehuantepec, a pesar de la fuerte actividad tectónica, Boumaggard et ál. (1997) recono-
cieron, mediante estudios de geomorfología submarina con registros de ecosonda, tres antiguas líneas de costa a 40, 75 y 130m 
de profundidad, relacionados con el aumento del nivel del mar desde el UMG.

El cambio del nivel del mar no es homogéneo en las costas mexicanas y está afectado por fenómenos de elevación-subsiden-
cia debido a la actividad tectónica, sísmica y el impacto antropogénico, como la explotación de recursos hídricos subterráneos 
(Pokhrel et ál., 2012). En la actualidad, el monitoreo de las tasas de elevación del NMM depende principalmente del uso de téc-
nicas instrumentales pero la densidad espacial actual de los mareógrafos y el registro temporal que cubren no permiten, en mu-
chos casos, determinar con precisión las tendencias locales del nivel del mar, lo que limita la calidad de la información necesaria 
para tomar medidas de adaptación. 

Las marismas asociadas a las zonas de manglar, son humedales intermareales que se inundan durante las mareas más altas 
y que sólo pueden ser preservadas si existen condiciones de equilibrio entre la tasa de acreción sedimentaria y la tasa de eleva-
ción del nivel del mar. Lynch et ál. (1989) estudiaron la acreción sedimentaria de marismas de manglar de la laguna de Términos 
fechando los sedimentos mediante los radionúclidos naturales (210Pb) y artificiales (137Cs)  que mostraron que la tasa promedio 
de elevación del nivel del mar en la zona ha sido de 2.4 mm/año durante los últimos 100-150 años. La aplicación de esta meto-
dología en marismas del Estero de Urías, Mazatlán, Sin., ha revelado la utilidad de indicadores geoquímicos para identificar las 
huellas de la creciente influencia marina en el registro sedimentario (Serrato de la Peña, 2014). 

5. Cambios del nivel del mar en México en la era instrumental
5.1 Monitoreo del nivel del mar en México

La medición del nivel del mar representa uno de los esfuerzos pioneros y más importantes de monitoreo de variables ambien-
tales en México habiéndose generado algunas de las series variables más largas del país. Su importancia va mucho más allá del 
muestreo y pronóstico de la marea, generando información de variaciones del nivel del mar (o de la corteza terrestre) debidas 
a mareas de tormenta, corrientes costeras, seiches (oscilaciones en las zonas costeras con periodos de pocos minutos), sismos, 
variabilidad climática y cambios de largo plazo del nivel medio del mar. Las primeras mediciones sistemáticas de nivel del mar 
en puertos mexicanos las realizó el Servicio Geodésico Interamericano en el año de 1942, en colaboración con la Secretaría de 
la Defensa Nacional. En ese mismo año, se llevó a cabo la instalación de los mareógrafos y de los bancos de nivel, los cuales han 
sido fundamentales para georeferenciación y muchos de ellos han sido utilizados por el INEGI para sus labores de cartografía del 
territorio nacional y han permitido tener estimaciones del cambio del nivel medio del mar de periodos largos (Zavala-Hidalgo 
et ál., 2010). 

Entre 1942 y 1952 se realizaron mediciones en seis puertos nacionales. Esa información fue utilizada para la operación de esos 
puertos y para el control vertical en la elaboración de la carta 1:500,000. A partir de 1952, el Instituto de Geofísica de la UNAM 
se hizo cargo de la red mareográfica, que estaba compuesta por cuatro estaciones en el Golfo de México y cinco en el Pacífico, 
constituyéndose en el Servicio Mareográfico Nacional. La red fue creciendo con el apoyo del Servicio Geodésico Interamericano 
y la Secretaría de Marina. La información generada por la red mareográfica ha sido fundamental para la operación portuaria; para 
proyectar y construir todo tipo de obras en las zonas costeras y para la delimitación de la zona federal marítimo terrestre; tam-
bién ha sido punto de partida y llegada de las nivelaciones de precisión de las redes geodésicas, y básica para levantamientos 
hidrográficos y estudios geodésicos. Por otro lado ha permitido registrar tsunamis y mareas de tormenta generadas por huraca-
nes. El Servicio Mareográfico ha proporcionado información y continua haciéndolo a las redes mundiales de monitoreo del nivel 
del mar: el Global Sea Level Observing System (GLOSS) y el Permanent Service for Mean Sea Level (PSMSL) (información obtenida 
de documentos del Servicio Mareográfico Nacional, SMN). 
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La red mareográfica fue creciendo hasta tener 14 sitios de medición permanentes a finales de la década de los 70’s; al mismo 
tiempo se realizaron mediciones en forma transitoria en otros once sitios, por periodos de un año, para conocer los armónicos de 
marea. En la primera etapa de su historia, el Servicio Mareográfico determinó las constantes armónicas y elaboró los pronósticos 
de marea de los principales puertos. Cada año se publicaron los pronósticos de marea de hasta 34 puertos distribuidos en las 
costas mexicanas. Se publicaron en los Anales del Instituto de Geofísica del año 1969 las constantes armónicas para 23 estacio-
nes mareográficas, las cuales son necesarias para el pronóstico de marea astronómica. Posteriormente se instalaron mareógrafos 
en siete sitios por parte del Centro de Investigación Científica y de Educación Superior de Ensenada (CICESE), con lo que se logró 
una mayor cobertura nacional. Las mediciones de la red mareográfica han permitido estudiar diversos fenómenos a partir de 
los datos de nivel del mar, como por ejemplo levantamientos de la corteza terrestre como el registrado en Acapulco, de 22 cm, 
provocado por los temblores de mayo de 1962 (Grivel, 1967; Ortiz et ál., 2000a).

La red decayó en la década de los 1990’s y los primeros años del siglo XXI reduciéndose el número de estaciones activas. Esto 
sucedió como consecuencia de una pérdida de interés en los proyectos de monitoreo ambiental a escala nacional que afectó 
a las diversas redes de monitoreo ambiental del país. A partir del año 2006 se buscó la reactivación y modernización de la red 
trabajando en tres líneas principales: la digitalización de los datos históricos contenidos en mareogramas, la reconstrucción de 
la red con sensores digitales y la modernización de la base de datos nacional de nivel del mar y el sitio Web (www.mareografico.
unam.mx). En colaboración con el CICESE  y con la Secretaría de Marina, que inició el desarrollo de su red en 1999 y el Instituto 
Mexicano del Transporte (IMT) que también tiene una red de monitoreo del nivel del mar reciente, actualmente se tiene una 
buena cobertura de las costas nacionales. El Servicio Mareográfico Nacional colabora también con instituciones regionales en 
cada uno de los sitios en donde se instala una estación.

5.2 Variabilidad del nivel del mar en las costas de México
Las causas por las cuales varía el nivel del mar regionalmente, incluyen a los movimientos verticales de la corteza terrestre, los 

cambios en las corrientes oceánicas, la presión atmosférica y en los vientos. Además de los movimientos de la corteza terrestre, 
ocurren fenómenos oceanográficos que están acompañados de cambios del nivel del mar desde las olas de viento con perio-
dos de pocos segundos, los seiches con periodos de minutos, los tsunamis, también con periodos de minutos, las mareas con 
frecuencias predominantes semidiurnas y diurnas. Frecuencias más bajas, con periodos de días a meses son propias de ondas 
atrapadas a la costa. También afectan al nivel del mar las corrientes costeras, plumas asociadas a la descarga de ríos y cambios de 
la temperatura en las capas superiores del océano.

Diversos estudios han mostrado que en las costas del Pacífico Mexicano, el nivel del mar tiene la señal de ondas atrapadas 
a la costa, que viajan a lo largo de sus costas (Enfield y Allen, 1983; Ripa, 1997; Zamudio et ál., 2010). Estas ondas tienen distinto 
periodo, variando desde pocos minutos hasta días, cuando son generadas por ejemplo por un huracán (Zamudio et ál., 2010), a 
varios meses, como ocurre durante el fenómeno de El Niño. Estacionalmente hay una variación del nivel del mar con un máximo 
que va de Julio en las costas de Oaxaca, a Septiembre en Ensenada (Zavala-Hidalgo et ál., 2010), con una amplitud entre el mí-
nimo y el máximo estacional de entre 20 y 35 cm. En el Golfo de México también hay una intensa variabilidad estacional con un 
máximo en Septiembre-Octubre que alcanza una amplitud de más de 30 cm (Zavala-Hidalgo et ál., 2003; Zavala-Hidalgo et ál., 
2010). En los promedios mensuales este máximo anual es notorio (Figura 8).
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La línea azul indica los promedios mensuales, la línea roja representa los valores de un promedio corrido de 12 meses y los 
puntos negros los años que tienen valores en los doce meses y que fueron utilizados para el cálculo de la regresión lineal para la 
estimación de la tendencia del periodo.

Las costas del Pacífico Mexicano se encuentran en una zona de convergencia donde las placas tectónicas de Rivera y Cocos 
subducen por debajo de la placa continental de Norteamérica, por lo que es una zona altamente sísmica. Debido a la interacción 
entre estas placas la litosfera continental sufre la deformación elástica que se libera periódicamente como en los terremotos tipo 
falla inversa y en los eventos asísmicos lentos en la interfase de las placas. Como resultado del proceso de subducción se obser-
van el ascenso o descenso de la costa según la fase del ciclo sísmico y la posición con relación a la deformación, lo que provoca 
un cambio local del nivel del mar. Los sismos producen los cambios casi instantáneos en la posición de la corteza terrestre, de 
varias decenas de centímetros, que se reflejan en un cambio local del nivel del mar relativo a los bancos de nivel. A largo plazo 
la corteza terrestre también se ve afectada por movimientos verticales seculares (decenas de años) asociados a la deformación 
y la acumulación de la energía elástica en la zona somera sismogénica de la interfase de placas (Kostoglodov et ál., 2003). Los 
eventos asísmicos lentos (SSE) de gran magnitud que ocurren aproximadamente cada 4 años en Guerrero (Kostoglodov et ál., 
2010) también cambian la posición y altura de las estaciones mareográficas, con relación al geoide por varios centímetros. Es 
posible rastrear los cambios lentos de la altura con los equipos de GPS colocados cerca o en las estaciones mareograficas. En las 
costas del Golfo de México predomina el fenómeno de subsidencia pero hay menos estudios que documenten estos procesos 
(Márquez-Azúa et ál., 2003). 

Figura 8. Tendencia del nivel del mar en Veracruz a partir de promedios mensuales 

Fuente: (Zavala Hidalgo et ál., 2010)
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En México se han documentados cambios asociados a sismos en diversos estudios. Particularmente Grivel (1967) identificó 
un desplazamiento vertical en Acapulco que estimó en 22.7 cm en los datos de nivel del mar, considerando los sismos del 11 y 
del 19 de mayo de 1962. Ortiz et ál. (2000a) estudiaron los efectos de los mismos y estimaron una elevación de la corteza terrestre 
en Acapulco de 15±3 cm y de 7±3 cm, y propusieron un desplazamiento de 50 cm en la Costa Chica de Guerrero, el cual ocurrió 
durante el sismo del 28 de julio de 1957  Durante de los sismos del 19 y 20 de septiembre de 1985 se estimó una deformación 
vertical cosísmica en las costas de Michoacán de 93 cm (Anderson et ál., 1986). En los eventos arriba mencionados hubo una ele-
vación de la corteza terrestre en la zona costera pero también puede ocurrir una depresión como en el sismo de Jalisco-Colima 
del 9 de marzo de 1995 (Ortiz et ál., 2000b). 

En el Golfo de México hay menos estudios directamente relacionados con el cambio en el nivel del mar causado por movi-
mientos de la corteza terrestre. Zavala-Hidalgo et ál. (2010) muestran que en Tampico-Madero se obtuvo la mayor tendencia 
de los sitios que analizaron con 9.2 ± 5.1 mm/año. Las causas de esta tendencia no se han analizado pero puede señalarse que 
el mareógrafo se localiza en el Río Pánuco, antes de su desembocadura y cambios en la desembocadura o en el manejo de la 
cuenca aguas arriba pudieran ser la causa. Sin embargo no debe descartarse que exista un hundimiento de la zona, que pudiera 
ser natural o causado por la extracción de agua o de petróleo. Lo que es importante subrayar es que, independientemente de su 
origen, esta tendencia implica que la vulnerabilidad en la zona está creciendo más rápido que en otras zonas del país. 

5.3 Las tendencias de largo plazo

Para estimar las tendencias de largo plazo es necesario tener series largas de tal manera que las variaciones de frecuencias relati-
vamente altas (estacionales, interanuales o decadales) puedan ser removidas, al menos parcialmente. Los estudios de González 
et ál. (1996), para la costa nororiental del Pacífico, y de González et ál. (1997), para el Golfo de México y Mar Caribe, hacen notar la 
amplitud del ciclo anual de múltiples localidades y de algunas tendencias de largo periodo. Destacan dos trabajos que resumen 
las variaciones del nivel del mar en aguas mexicanas y que realizaron estimaciones de las tendencias de largo plazo (Ortiz-Figueroa 
y González-Navarro, 2008;  Zavala-Hidalgo et ál., 2010). Considerando solamente los sitios en que las series tienen al menos 15 
años completos de observaciones, existen 7 sitios en el Golfo de México y 8 sitios en el Pacífico Mexicano o el Golfo de California. 
Los estudios mencionados se basan en las mismas observaciones (las del Servicio Mareográfico Nacional operado por el Instituto 
de Geofísica de la UNAM y de la Red Mareográfica del CICESE). Sin embargo hay diferencias en las tendencias estimadas debido a 
que el periodo elegido en cada caso no siempre es igual y la metodología seguida para trabajar con series con huecos es diferente. 

Para los cálculos de tendencias Zavala-Hidalgo et ál. (2010) ajustaron un polinomio de primer grado a los promedios men-
suales considerando únicamente periodos comprendidos por años calendario en que existe la información completa para evitar 
sesgos por la señal del ciclo anual, que tiene una amplitud considerable. Ortiz-Figueroa y González-Navarro (2008) también ajus-
taron un polinomio de primer grado pero no especifican si siguieron algún criterio extra para considerar o desechar datos en sus 
cálculos. Ellos realizaron un análisis de estaciones en México y en otras partes del planeta pero en este trabajo solo se consideran 
los resultados que obtuvieron para las costas mexicanas. Para el Golfo de México los resultados obtenidos en ambos estudios 
estiman tendencias positivas (aumento del nivel medio del mar). En ambos estudios Veracruz y Alvarado tienen las tendencias 
más bajas, de entre 1.6 mm/año y 2.0 mm/año, Tuxpan, Campeche, Cd del Carmen y Progreso tienen valores entre 2.4 mm/año 
y 3.4 mm/año, y Tampico - Madero destaca por tener una tendencia mucho mayor, de 9.2 mm/año, aunque su incertidumbre 
también es de las más grandes, de 5.1 mm/año. Ortiz-Figueroa y González-Navarro (2008) no realizaron una estimación para 
Tampico - Madero (Cuadro 1). 

En el Pacífico Mexicano ocho estaciones tienen mediciones suficientemente largas para realizar una estimación de las ten-
dencias. De estos sitos, Acapulco sobresale por tener una tendencia negativa, calculada en -2.4 mm/año y de -2.7 mm/año por 
Zavala-Hidalgo et ál., 2010 y Ortiz-Figueroa y González-Navarro, 2008 respectivamente, Salina Cruz, Mazatlán y La Paz tienen las 
tendencias más bajas, de entre -0.1 mm/año y 2.3 mm/año, y con mayor incremento Ensenada, Manzanillo, Topolobampo y Gua-
ymas, entre 2.0 mm/año y 4.8 mm/año. Es importante notar que las incertidumbres son distintas para cada estimación, siendo en 
general, menores conforme la serie es más larga, pero también dependiendo de la variabilidad observada en cada sitio.
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Ambos trabajos tienen estimaciones similares en el sentido de que los valores difieren dentro de los rangos de incertidum-
bre obtenidos y en términos absolutos las diferencias son menores a 1.0 mm/año. Esto permite concluir que las observaciones 
muestran que en las costas mexicanas del Golfo de México el nivel del mar está aumentando en niveles similares o superiores a 
los estimados como promedio del planeta y que en las costas del Pacífico Mexicano, en general el nivel del mar está aumentando 
con tasas también mayores que las promedio del planeta pero con pequeñas diferencias entre localidades. 

Destaca el impacto de los sismos y sismos lentos, por los movimientos verticales de la corteza terrestre que tienen asociados. 
Un ejemplo que muestra la importancia del control y la corrección por los efectos sismotectónicos es la tendencia de cambio del 
nivel del mar en Acapulco. El registro mareográfico en esta estación tiene por lo menos tres componentes ajenos al cambio del 
nivel del mar eustático: los sismos del 11 y 19 de mayo de 1962 cuando hubo un ascenso de la costa de 22±4 cm (Ortiz et ál., 2000), 
el gran evento lento de 1972 que durante casi un año produjo un ascenso total de 7 ± 2 cm (Alva Vázquez, 2009) y el descenso 
promedio secular de la costa por la acumulación de la deformación intersísmica del orden de -7.8 mm/año. Aplicando todas estas 
correcciones para el registro mareográfico de Acapulco la tendencia de cambio de nivel del mar (1953 - 1984) es positiva, del or-
den de 1.7 ± 0.5 mm/año, que es un valor cercano a los de la  Cuadro 2, para otras estaciones mareográficas del Pacifico. 

 Cuadro 1. Tendencias del nivel del mar para sitios del Golfo de México según Zavala-Hidalgo et ál. 
(2010) (ZH2010) y Ortiz-Figueroa y González-Navarro (2008) (OFGN2008)

Fuente: (ZavalaHidalgo et ál., 2010)

Sitio Tendencia (mm año-1) Tendencia (mm año-1) Periodo No. de años en el
 ZH2010 OFGN2008 ZH2010 cálculo de
    ZH2010
 
Alvarado, Ver. 1.9 ± 2.3 1.60 ± 2.02 1952-1999 19
Cd. del Carmen, Camp. 3.4± 1.0 2.50 ± 3.21 1956-1992 26
Cd. Madero, Tamps. 9.2 ± 5.1  1952-1991 15
Coatzacoalcos, Ver. 2.9 ± 1.5 3.00 ± 0.82 1954-1988 22
Progreso, Yuc. 2.5 ± 1.2 2.40 ± 0.43 1953-1992 27
Veracruz, Ver. 1.9 ± 0.6 2.00 ± 0.18 1967-1990 43
Tuxpan, Ver. 2.8 ± 2.3 2.80 ± 0.85 1952-1992 16

Cuadro 2. Tendencias del nivel del mar para sitios del Pacífico Mexicano y el Golfo de California 
según Zavala-Hidalgo et ál. (2010) (ZH2010) y Ortiz-Figueroa y González-Navarro (2008) (OFGN2008)

Sitio Tendencia (mm año-1) Tendencia (mm año-1) Periodo No. de años en el
 ZH2010 OFGN2008 ZH2010 cálculo de
 
Acapulco, Gro. -2.4 ± 3.2 -2.70 ± 0.44 1952-1999 36
Ensenada, B.C. 2.7± 1.7 2.00 ± 0.28 1956-1992 30
La Paz, B.C.S. 1.0 ± 2.2 2.30 ± 0.99 1952-1991 20
Manzanillo, Col. 3.3 ± 2.5 2.60 ± 0.77 1954-1988 25
Mazatlán, Sin. 1.9 ± 3.3 1.30 ± 2.42 1953-1992 19
Salina Cruz, Oax. 1.1 ± 1.7 -0.10 ± 0.4 1952-1992 26
Topolobampo, Sin. 3.0 ± 4.3 3.80 ± 6.08 1952-1992 19
Guaymas, Son. 4.2 ± 1.7 4.80 ± 1.26 1951-1991 25
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6. Proyecciones del cambio del incremento del nivel del mar

Con base en los escenarios globales resumidos en el reporte del IPCC (2013) y las tendencias del nivel del mar observadas en las 
costas nacionales se puede decir lo siguiente: Se considera que en este sitio el incremento del nivel del mar continuará duratne 
este siglo y que excederá las tasas de cambio observadas entre 1971-2010. Esta conclusión es válida para cualquiera de los es-
cenarios (RCP) debido al incremento en el calentamiento de los océanos y a la pérdida de masa de los glaciales y los hielos de 
Antártida y Groenlandia (ice sheets). Es muy probable que para finales de siglo el incremento promedio del nivel  del mar con 
relación al observado entre 1986-2005 en el escenario RCP2.6 se ubique entre 0.26 y 0.55 m, para el RCP4.5 entre 0.32 a 0.63 m, 
de 0.33 a 0.63 m para el RCP6.0 y de 0.45 a 0.82 m para el RCP8.5 (Church et ál., 2013).

Se estima que si el calentamiento global es mayor de un valor umbral llevaría a la pérdida total del hielo de Groenlandia, lo 
cual elevaría el nivel del mar en aproximadamente 7 m. Ese umbral se ha ubicado entre 2 y 4 °C. 

Cambios regionales del nivel del mar: el caso de México

El incremento del nivel del mar durante este siglo no será homogéneo en todo el planeta sino que aumentará más en las re-
giones tropicales. Las variaciones regionales pueden ser mayores al 100% del promedio global. En el caso de México no hay estu-

Figura 9. Estimación mediante modelo de cambios relativos del nivel medio del mar 
debidos a la fusión del hielo de Groenlandia y del hielo de Antártida Occidental 

Fuente: (Church et ál., 2013)
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dios específicos acerca de los escenarios para finales de este siglo pero las tendencias observadas en el siglo pasado son mayores 
que el promedio global observado del cambio del nivel del mar. Además, se espera que la fusión de los hielos de Groenlandia y 
la Antártida occidental afecten más a los trópicos que a latitudes altas por la redistribución de masa que ocurre al fusionarse los 
hielos (Church et ál., 2013; Figura 9) por lo que para las costas de México es probable que los incrementos sean mayores al pro-
medio global, debiéndose realizar investigaciones que permitan reducir las incertidumbres de los cambios relativos del nivel del 
mar que pueden ocurrir en este siglo en México. Especial atención requiere Tampico,Tamps., porque las tendencias de aumento 
del nivel del mar observadas son considerablemente mayores que las del promedio global y las de otras localidades mexicanas 
en el Golfo de México.
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Resumen

La Criósfera, es uno de los componentes del sistema climático y en México está representada por glaciares y suelos permanen-
temente congelados. Los avances glaciales han ocurrido más o menos sincrónicamente en una misma región bajo control cli-
mático regional, hemisférico y planetario. La máxima extensión glacial en el centro de México ocurrió entre 21,000 y 18,000 años 
antes del presente en las montañas de más de 3,800 m, coincidente con el Último Máximo Glacial (UMG). La cronología glacial 
mexicana es similar a la de Norteamérica. En las últimas décadas, los glaciares mexicanos habían permanecido en las cimas del 
Iztaccíhuatl, Popocatépetl y Pico de Orizaba. Los glaciares del Popocatépetl aceleraron su desaparición debido a la actividad 
eruptiva. La cobertura glacial del Iztaccíhuatl representa sólo el 4  % de la que había al final de la Pequeña Edad de Hielo. En el 
Pico de Orizaba, el área glacial en 2010 era un 30 % del área total de 1958. El estudio de los glaciares mexicanos es de gran interés 
porque sufren los efectos combinados del cambio climático (CC), la actividad volcánica y humana. Los estudios periglaciales son 
más escasos que los glaciológicos, representando sólo el 20 % del total de los trabajos criosféricos realizados en el país, perci-
biéndose una carencia de especialistas en estudios periglaciales.
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Introducción

La Criósfera en México incluye la actividad de los glaciares en el pasado que dejaron evidencias geológicas de su extensión, ac-
tividad y efectos ambientales. En el presente, la Criósfera está representada por los glaciares modernos (configuración actual de 
los glaciares pasados), los suelos permanentemente congelados o permafrost y otros procesos periglaciales como la gelifracción 
entre otros, pero que no han sido estudiados aún. 

La actividad glacial del último siglo muestra la reacción de esos cuerpos de hielo a las fluctuaciones climáticas y al cambio 
climático, pero también a los efectos de otros procesos naturales como la actividad volcánica, así como a la presencia humana 
con diferentes niveles de impacto, dependiendo de la región en que se encuentren. Los procesos periglaciales, parte importante 
de la Criósfera (en el caso de México dejada de lado por varias décadas), adquieren relevancia dado el papel que juegan, no sólo 
en la evaluación del impacto del clima, sino también en la generación de procesos que amenazan a las comunidades cercanas a 
las altas montañas (Haeberli et ál., 1997; 2010; Julián y Chueca, 2005).

1. Estudios sobre la Criósfera antigua de México

A fines del siglo XIX e inicios del siglo XX se identifican las primeras evidencias de glaciaciones del pasado en las altas montañas 
de México. Diversos estudios (Ordóñez, 1894; Farrington, 1897; Früh, 1898; Böse y Ordóñez, 1901; Jäger, 1926; Robles Ramos, 
1944; De Terra et ál., 1949) describen morrenas cercanas a los glaciares modernos del Iztaccíhuatl y rocas erosionadas por glacia-
res, planteando ideas generales sobre el modelado glacial del Iztaccíhuatl, así como una cronología de las glaciaciones del flanco 
occidental en la que se identifican y mapean morrenas de varios periodos.

Los primeros estudios modernos sobre las glaciaciones corresponden a White (1954) quien describe el ambiente geológico y 
glacial del Pleistoceno en el volcán Popocatépetl. Además, caracteriza el campo de congesta y dos de los glaciares más eviden-
tes en este volcán. Identifica la temporada de acumulación en la zona (noviembre - enero) y un retroceso de 100 m en altitud 
del campo de congesta entre 1906 y 1920 a partir de estudios fotográficos y evidencias en campo. Lorenzo (1961) investiga la 
estratigrafía glacial del Nevado de Colima relacionando las glaciaciones y climas cuaternarios de México (Lorenzo, 1973; 1986; 
1992), y realiza trabajos pioneros sobre los fenómenos periglaciales pasados y presentes en las altas montañas (Lorenzo, 1969a; 
1969b).  White (1956; 1962a; 1962b) estudia las glaciaciones de la parte occidental del volcán Iztaccíhuatl, posteriormente extien-
de sus observaciones al Ajusco (White, 1978; White y Valastro, 1984), y estima los cambios en la altitud de la línea de las nieves y 
las temperaturas en esas montañas y el Popocatépetl durante el Cuaternario tardío (White 1981a; 1981b). Finalmente presenta 
síntesis del conocimiento sobre las glaciaciones en el Iztaccíhuatl, el Ajusco y otras montañas del centro de México (White, 1986; 
White et ál., 1990). En el marco del “Proyecto México” de la Fundación Alemana para la Investigación Científica, Heine relaciona el 
entorno criosférico del país con las fluctuaciones climáticas del final del Cuaternario. Sus trabajos se enfocan en los volcanes La 
Malinche, Nevado de Toluca, Iztaccíhuatl, Popocatépetl y Citlaltépetl, donde establece la relación entre las fluctuaciones glaciales 
y las oscilaciones climáticas que los condicionaron (Heine y Heide-Weise, 1973; Heine, 1973a; 1973b; 1973c; 1974; 1975a; 1975b; 
1976a; 1976b; 1976c; 1976d; 1976e; 1978a; 1978b; 1983a; 1983c; 1984a; 1984b; 1985), incluyendo síntesis sobre la cronología 
glacial de México (Figura 1) y su correlación con la historia climática del planeta (Heine, 1988; 1989; 1993; 1994a; 1994b; 2004; 
Heine y Vázquez-Selem, 2002; 2005). Varios de sus trabajos incluyen observaciones sobre la influencia de los cambios climáticos 
de los siglos XIX y XX sobre los glaciares de las montañas mexicanas (Heine, 1975a; 1983b; 1994a). Por otro lado, también pre-
senta observaciones detalladas sobre fenómenos y geoformas periglaciales del pasado y presente en las montañas de México 
(Heine, 1975a; 1976c; 1976d; 1977; 1978b; 1983b; 1994a).

Vázquez-Selem (1991; 1997) realiza estudios de la cronología glacial del Iztaccíhuatl y su correlación con la de otras montañas 
mexicanas. Con base en nuevas técnicas de fechamiento, Vázquez-Selem y Heine (2004, 2011) y Vázquez-Selem (2011) presentan 
correlaciones y síntesis sobre el estado del conocimiento de las glaciaciones en las montañas del centro de México (Cuadro 1), 
así como evidencias de glaciación en el norte de México (Cerro Potosí, Nuevo León). Lachniet y Vázquez-Selem (2005) analizan 
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la altitud de la línea de las nieves y la isoterma 0 °C en relación con los glaciares de las montañas de México, América Central y 
América del Sur durante el último máximo glacial del Pleistoceno.

1.1 Estudios e inventario de la Criósfera actual de México

Los glaciares modernos de México han estado presentes en la cima de las montañas más altas del país durante el último siglo: 
Iztaccíhuatl, Popocatépetl y Citlaltépetl. Todos ellos volcanes activos. A pesar de su importancia y efectos en el entorno natural 
en que se localizan, estos cuerpos de hielo se estudiaron por primera vez en la década de los 50. El Año Geofísico Internacional 
celebrado en México entre 1957 y 1958 (Nicolet, 1982) solicito a los países participantes su inventario glacial. Lorenzo (1958, 
1964) describió para ello, los cuerpos de hielo permanente existentes en el país, integrando el primer inventario glaciológico 
de la República Mexicana. White (1981a; 1981b) realiza estudios sobre las fluctuaciones glaciales en los volcanes Popocatépetl e 
Iztaccíhuatl a partir de la identificación de las Líneas de Equilibrio existentes y pasadas, estimando por primera vez la magnitud 
del retroceso glacial en México. Delgado-Granados y Arciniega (1985) revisaron los métodos aplicables para actualizar el inven-
tario glacial en México y Delgado-Granados et ál. (1985) hacen observaciones sobre los glaciares del Popocatépetl e Iztaccíhuatl. 
Más tarde, Delgado-Granados (1997) presenta un inventario actualizado de los glaciares del volcán Popocatépetl con base en 
observaciones de campo realizadas entre 1977 y 1992, reportando dos glaciares y cuatro campos de permafrost. Al comparar el 

Figura 1. Cronología de los principales periodos glaciales en México 
y su correspondencia con las variaciones climáticas en el planeta
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área glacial total reportada en 1964 con lo reportado para 1982, se evidenció nuevamente una reducción importante de estos 
glaciares. White (2002) emplea herramientas de observación remota para delimitar los glaciares en los tres volcanes mexicanos 
más altos.

 

El retroceso de los glaciares del Popocatépetl se demostró también en términos de la posición de la altitud de la lengua gla-
ciar. La erupción del volcán Popocatépetl el 21 de diciembre 1994 forzó un retroceso adicional al documentado (Delgado-Grana-
dos, 2007).  Varios trabajos (Delgado-Granados y Brugman, 1995; Huggel y Delgado-Granados, 2000; Julio-Miranda y Delgado-
Granados, 2003) hacen énfasis en la necesidad del monitoreo glacial y colocan su atención en el papel que jugarían los glaciares 
en la posible producción de flujos de escombros (lahares), dados los antecedentes (Delgado-Granados y González-Huesca, 1994; 
Delgado-Granados et ál., 1994). No obstante el interés en la evaluación de peligros laháricos (Delgado-Granados et ál., 1994; 
Palacios et ál., 1998; Delgado-Granados et ál., 2000; Sheridan et ál., 2001; Julio-Miranda y Delgado-Granados, 2003 y 2004; Bursik 
et ál., 2003; Capra et ál., 2004; Julio-Miranda et ál., 2005 y 2008; Andrés et ál., 2005 y 2007) y el papel de los glaciares en su produc-
ción, estos retrocedieron en forma excepcional (Delgado-Granados et ál., 2007) disminuyendo peligro y riesgo.

Por otra parte, Álvarez y Delgado-Granados (2002) estudian el espesor del glaciar de La Panza en el Iztaccíhuatl y posterior-
mente Delgado-Granados et ál. (2005) y Schneider et ál. (2008) actualizan el inventario glacial del volcán Iztaccíhuatl. En este 
último se establece una proyección acerca de la desaparición de estos glaciares hacia el año 2020. Por su parte, Schneider et ál. 
(2008) aclaran que a pesar de que gran parte del retroceso glacial está relacionado con el cambio climático, las observaciones in-
situ sugieren que los flujos de calor geotérmico y los flujos hidrotermales en el área del cráter también deben ser considerados. 

Palacios y Vázquez-Selem (1996) analizan las consecuencias morfológicas que el retroceso glacial gradual ha ocasionado 
en el Citlaltépetl. Palacios y De Marcos (1998) estudian las consecuencias geomorfológicas del retroceso glacial en los volcanes 
Popocatépetl y Citlaltépetl, así como los peligros asociados con la desglaciación en esos volcanes (Palacios, 1998; Palacios et ál., 
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Cuadro 1. Glaciaciones en el Iztaccíhuatl: edad, extensión, altitud la línea de equilibrio (ALE) 
de los glaciares, y descenso térmico inferido

Fuente: (Vázquez Selem, 2011)

Avance Edad Área Término de ALE (2) Descenso de Descenso térmico Descenso térmico
glacial (103 años A.P.) glaciarizada los glaciares  ALE  (3) GT: 0.60ºC/100m   (4) GT: 0.74ºC/100m   (4)

(1)  (km2) (masl) (msnm) (m) (ºC) (ºC)
  
Presente

(1960)  1.3 4,860±130 4,970 ± 90 0 0 0

Ayoloco <1 7.6 4,510±110 4,720 ± 70 250±70 1.5±0.4 1.9±0.6

Milpulco-2 8.5 - 7.5 28.8 4,050±120 4,420 ± 120 550±120 3.3±0.7 4.0±0.9

Milpulco-1 12 - 10 46.2  4,240 ± 60 730±60 4.4±0.4 5.4±0.5

Hueyatlaco-2 17 - 14 101.1 3,500±190 4,040 ± 130 930±130 5.6±0.8 6.9±0.9

Hueyatlaco-1 20 – 17 131.0 3,390±160 3,940 ± 130 1,030±130 6.2±0.8 7.6±1.0

Nexcoalango 195 >200 ~3,000 < 3,900  > 1,000 ? ?

(1)  Designación de los avances glaciales basada en White (1962a).
(2)  La altitud de la línea de equilibrio (ALE) se calculó con el método Toe to Headwall Altitude Ratio (THAR), utilizando un cociente de 0.4.
(3)  El descenso de la ALE se mide con respecto a la ALE moderna (año 1960), que es 4,970 msnm (Lorenzo, 1964).
(4)  El descenso térmico relativo a la actualidad (año 1960) se calcula utilizando dos diferentes gradientes térmicos (GT): 0.6 y 0.75° C/100 m.

3,810±80
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2001). Palacios et ál. (1999) estudian las condiciones postglaciales y paraglaciales en el entorno del glaciar Jamapa del Citlalté-
petl. Brown et ál. (2005) calculan la profundidad de la parte baja del glaciar Jamapa del Citlaltépetl mediante el uso del radar de 
penetración. Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2012; 2013) emplean imágenes de satélite para actualizar el inventario glacial 
del Citlaltépetl. Finalmente, Palacios et ál. (2007) y Andrés et ál. (2011) señalan la presencia de suelos permanentemente conge-
lados en los volcanes Popocatépetl e Iztaccíhuatl y reportan sus temperaturas.

La actividad humana puede causar cambios en las condiciones naturales de la Criósfera. El cambio del albedo de la nieve 
debido a los contaminantes industriales, la quema y tala de árboles, la deposición de carbón negro sobre la cobertura de nieve, 
así como la producción excesiva de CO2 antropogénico alteran los procesos de generación y pérdida de masa de las hojas de 
hielo, los glaciares y la estabilidad de los suelos congelados (Vaughan et ál., 2013). A pesar de que no existen muchos datos que 
relacionen directamente el estado de la Criósfera con la actividad humana, el aumento en el efecto invernadero es la prueba más 
evidente de que la Criósfera se ha visto alterada por la vida humana (Lorius et ál., 1990).

2. Glaciaciones cuaternarias 

En México, como en otras zonas intertropicales, los climas fríos se localizan fundamentalmente en las altas montañas. Es ahí 
donde hoy se encuentran los glaciares, campos de nieve y suelos congelados, así como las evidencias de una expansión de la 
Criósfera en el pasado, en particular las evidencias de glaciares más extensos.

Para tener una cabal comprensión de la dinámica de la Criósfera, es necesario visualizar su evolución en correlación con los 
cambios climáticos del Cuaternario, incluyendo los ocurridos en los últimos siglos. Esto es importante para poner en una pers-
pectiva de largo plazo los cambios de la Criósfera observados en las últimas décadas, en particular para distinguir los que obede-
cen al impacto antrópico. Por ello en esta sección se presenta una síntesis de las investigaciones sobre las glaciaciones en México. 
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2.1. Glaciaciones antiguas en las montañas mexicanas

Durante la última glaciación pleistocénica planetaria (Wisconsin de Norteamérica, Würm de Europa) y durante algunas fases 
del Holoceno se formaron glaciares en varias montañas, sobre todo del centro de México (Figura 2). La actividad eruptiva de 
los últimos milenios del Popocatépetl y Pico de Orizaba ha destruido o cubierto buena parte de las evidencias de glaciación 
del Pleistoceno. En cambio, volcanes como el Iztaccíhuatl, Cofre de Perote, Ajusco y otros más, inactivos durante el Pleistoceno 
Tardío, muestran un registro más completo de las glaciaciones (Vázquez-Selem y Heine, 2011).

. 

2.1.1. Iztaccíhuatl

La cronología glacial más completa de México es la de esta montaña. Sobre la base del trabajo de White (1962a; 1962b),  Vázquez-
Selem y Heine (2004; 2011) establecen una cronología para los últimos 21,000 años con cinco fases de avance glacial: 21,000 
a 17,500; 17,000 a 14,000;  12,000 a 10,000; 8,500 a 7,000; y 500 a 100 años A.P. Además de un posible avance más extenso que 
los anteriores (hace 200,000 a 140,000 años). Cada fase de glaciación ha sido menos intensa que la precedente y los depósitos 
correspondientes están progresivamente a mayor altitud en la montaña. 

Figura 2. Montañas de México con evidencias de glaciación

Fuente: (Heine, 1988)

1.Nevado de Colima (4,180 m).   2. Tancítaro (3,842 m).  3. Nevado de Toluca (4,690 m).   4. Ajusco (3,952 m).   
5. Iztaccíhuatl (5,286 m).   6. Popocatépetl (5,452 m).   7. Telapón (4,060 m).  8. Tláloc (4,120 m).   9. Malinche (4,461 m).   
10. Sierra Negra (4,600 m).   11. Pico de Orizaba (5,675 m).   12. Las Cumbres (3,950 m).   13. Cofre de Perote (4,282 m). 
14. Cerro Potosí (3,720 m).
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Hace ~ 20,000 años, durante el máximo avance del Pleistoceno Tardío (Hueyatlaco-1), el frente glaciar descendió hasta ~ 
3,400 m y la ALE se encontraba a ~3,900 m. Esto representa un descenso de la temperatura media anual de entre 6 y 9 °C con 
respecto a la actual. La ALE se mantuvo ~ 900 m por debajo de la actual hasta hace ~ 14,000 años, cuando los glaciares comen-
zaron a retirarse aceleradamente. 

Hacia el final del Pleistoceno, hace ~ 12,000 años, los glaciares avanzaron y construyeron pequeñas morrenas frontales a 
~3,800 m (ALE a 4,240 m) y se mantuvieron ahí durante cerca de un milenio, pero hacia 10,000 años A.P. estaban en franco retro-
ceso. De nuevo avanzaron y formaron pequeñas pero notables morrenas alrededor de los 4,050 m de altitud hace ~ 8,000 años 
(ALE a 4,420 m). No hay registro de otro avance sino hasta hace menos de 1,000 años, cuando los glaciares alcanzaron altitudes 
de 4,300 -  4,600 m y construyeron morrenas masivas. Durante esta fase, equivalente a la Pequeña Edad de Hielo (siglos XV a XIX), 
la ALE se encontraba a ~ 4,720 m, unos 250 m por debajo de la actual, lo que implica una temperatura media 1.5 a 2 °C menor 
que la actual. Después del máximo avance, probablemente entre los siglos XVII y XVIII, los glaciares retrocedieron gradualmente, 
formando hasta cuatro morrenas recesionales. En el valle de Ayoloco el máximo avance llegó a ~ 4,300 m y las cuatro morrenas 
recesionales entre 4,430 y 4,540 m (White, 1962a; 1962b). Según Heine (1975b) estas últimas se formaron entre 1890 y 1950.

2.1.2. La Malinche

Este volcán tuvo varias erupciones durante el Pleistoceno Tardío y Holoceno (la más reciente hace ~ 3,100 años, Castro-Govea 
y Siebe, 2007), cuyos productos sepultaron parte del registro glacial. Heine (1975b; 1976a; 1984a; 1988; 1994a) construyó una 
cronología de avances glaciales, cambios en la línea de las nieves y evolución del clima para La Malinche. Además de una fase 
identificada como pre-Wisconsin (>  120,000 años), la cronología incluye cinco avances: MI (36,000 - 32,000); MII (~ 12,000); MIII 
(10,000-8,500); MIV (3,000 - 2,000); y MV (< 500, Pequeña Edad de Hielo). Los dos últimos solo produjeron glaciares rocosos, 
debido a la baja altitud de la montaña. Vázquez-Selem y Heine (2011) correlacionan la cronología de La Malinche con la del 
Iztaccíhuatl. 

2.1.3. Nevado de Toluca

Esta montaña tiene un amplio registro glacial, enmascarado por los depósitos de sus erupciones del Pleistoceno Tardío (Macías 
et ál., 1997). Heine (1975b; 1976b; 1994b) reconoció evidencias de avances pleistocénicos (MI, MII) equivalentes a los de 21,000 
- 14,000 años del Iztaccíhuatl. Los glaciares re-avanzaron apenas después de la gran erupción de hace ~ 13,500 años A.P., en co-
incidencia con el avance del Iztaccíhuatl de hace ~ 12,000 años. Morrenas y glaciares rocosos de un avance posterior, datan de ~ 
8,000 años (Arce et ál., 2003). En la Pequeña Edad de Hielo no hubo glaciares sino notables glaciares rocosos que indican un clima 
más frío y con más nieve (Vázquez-Selem y Heine, 2011). 

2.1.4. Ajusco

Aquí se identificaron depósitos glaciales y se determinó la ALE para tres avances del Pleistoceno y dos del Holoceno (White y 
Valastro, 1984; White et ál., 1990). Fechamientos 14C permitieron correlacionarlas con el Iztaccíhuatl y la secuencia glacial de Nor-
teamérica. Delgado-Granados y Martin del Pozzo (1993) identificaron huellas de glaciación en una montaña adyacente al Ajusco 
y plantearon correlaciones con el Ajusco. La cronología ha sido reinterpretada por Vázquez-Selem y Heine (2011).

2.1.5. Tancítaro

En Michoacán, el volcán extinto Tancítaro muestra claras huellas de glaciación por arriba de los 3,000 msnm (Vázquez-Selem, 
2011; Lachniett y Vázquez-Selem, 2005). Fechamientos por 36Cl cosmogénico indican que entre ~ 19,000 y 14,000 años A.P. los 
glaciares descendieron hasta una altitud de ~3,100 – 3,200 m, formando morrenas de ~ 40 m de espesor. La línea de las nieves 
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(isoterma de 0 °C) se encontraba alrededor de los 3,400 m, es decir, unos 1,600 m por debajo de la línea de las nieves moderna 
en el centro de México. Esto sugiere una temperatura media anual ~9.5 °C por debajo de la actual.

2.1.6. Cofre de Perote

Lorenzo (1964) y Heine (1975b) mencionan evidencias de glaciares en esta montaña del oriente de la Faja Volcánica Transmexica-
na, expuesta a los vientos húmedos del Golfo de México. Tales hallazgos son confirmados por Vázquez-Selem y Heine (2011). Los 
glaciares, estaban dispuestos radialmente con respecto a la cima entre ~20,000 y 14,000 años A.P. La ALE de los glaciares se en-
contraba a una altitud de 3650 m (Lachniett y Vázquez-Selem, 2005), es decir, unos 1,200 - 1,300 m por debajo de la ALE actual del  
Pico de Orizaba. El retroceso de los glaciares tuvo lugar entre ~ 14,000 y ~ 12,000 años, lapso durante el cual ocurrió un evento                                                                                                                                          
de colapso en el flanco oriental (Carrasco-Núñez et ál., 2010). Al pie de las paredes del área de la cima, a 3,850 - 3,950 m, existieron 
pequeños glaciares en dos valles hace unos 11,000 años. 

2.1.7. Pico de Orizaba

Este volcán ha presentado actividad recurrente en el Pleistoceno Tardío, el Holoceno y en tiempos históricos (Hoskuldsson y 
Robin, 1993). Su registro glacial está sepultado en parte, aunque en menor grado que en el Popocatépetl. En la Sierra Negra, 
al suroeste del Pico de Orizaba, Lorenzo (1964) mencionó algunas morrenas de la Pequeña Edad de Hielo, mientras que Heine 
(1975b; 1984a; 1988) identificó seis depósitos glaciales con edades probables del Pleistoceno Tardío-Pequeña Edad de Hielo. 

2.1.8. Popocatépetl

Su registro glacial es limitado debido a la intensa actividad eruptiva de los últimos 23,000 años (Siebe et ál., 1997). Gruesos 
depósitos piroclásticos y flujos de lava cubren los flancos del volcán enmascarando posibles evidencias de glaciación. Heine 
(1975b; 1983b) cartografió algunas morrenas en la mitad norte de la montaña y les asignó edades tentativas del Pleistoceno; del 
Holoceno y la Pequeña Edad de Hielo. White (1981a; 1981b; 1986) identificó morrenas frontales de una “Neoglaciación media” 
(al parecer anterior al año 1521) y de una “Neoglaciación tardía” (año 1906), estimando la ALE de esos glaciares a 300 y 195 m, 
respectivamente, por debajo de la actual. Con base en la altitud, estos depósitos parecen ser de la Pequeña Edad Hielo.

2.1.9. Nevado de Colima

Lorenzo (1961) cartografió morrenas en el valle norte que implican la presencia de un glaciar hasta 3,500 - 3,650 m. Con base en 
su altitud y en comparación con el Tancítaro, parecen corresponder al periodo entre 21,000 y 14,000 años A.P.

2.1.10. Otras montañas del centro

Otras montañas tuvieron glaciares durante el Pleistoceno, pero aún no han sido estudiadas. Destacan los volcanes Tláloc y Tela-
pón, al norte del Iztaccíhuatl. Lorenzo (1964) los incluye en su lista de montañas con evidencias de glaciación. Durante el Pleis-
toceno tardío presentaron pequeños casquetes de hielo en sus cimas con varios glaciares de valle de poca longitud (< 2 km) y 
posiciones terminales a 3,700 – 3,500 m. Otras montañas del centro del país, con altitudes inferiores a 3,800 m presentan rasgos 
morfológicos indicativos de acción glacial, como circos, aristas y valles en “U”. Sin embargo, aparentemente se encontraban por 
debajo de la línea de las nieves durante el máximo glacial registrado a fines del Pleistoceno en montañas más altas del centro 
del país. Es el caso de la parte sur de la Sierra de las Cruces y de la Sierra de Zempoala, al suroeste (SO) de la Cuenca de México; 
y de varias elevaciones situadas entre el Pico de Orizaba y el Cofre de Perote −sobre todo la caldera de Las Cumbres− con clara 
morfología glacial.
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2.1.11. Montañas del norte

En el noreste de México algunas montañas de la Sierra Madre Oriental con altitudes entre 3,400 y 3,700 m localizadas al sur 
de Monterrey, probablemente alojaron pequeños glaciares durante el Pleistoceno Tardío. Esto se ha demostrado hasta ahora 
solamente para el Cerro Potosí, en el sur del estado de Nuevo León. Al norte de la cima de esta montaña existen evidencias de 
glaciación, incluyendo morrenas (Vázquez-Selem y Heine, 2011). Las evidencias son compatibles con una línea regional de las 
nieves durante el Pleistoceno Tardío. La presencia de hielos permanentes a esta latitud es relevante para la reconstrucción pa-
leoclimática de Norteamérica. 

Hasta ahora no hay indicios de que las partes más elevadas de la Sierra Madre Occidental hayan tenido glaciares durante el 
Pleistoceno, ya que en general no superan los 3,300 m. Sin embargo, considerando la posición de la línea de las nieves durante 
el Pleistoceno Tardío en las montañas del sur de California (Owen et ál., 2003), es posible que en algunas montañas de la Sierra 
Madre Occidental con poco más de 3,000 m del suroeste de Chihuahua y de Durango, así como en la Sierra de San Pedro Mártir, 
Baja California, hayan existido pequeños glaciares (Vázquez-Selem, 2011). 

2.2. Glaciaciones y paleoclimas

Con base en la coincidencia entre la ALE de los glaciares y la temperatura de verano de 0 °C (Ohmura et ál., 1992), y tomando 
como referencia la altitud a la que ocurre hoy en día ese mismo valor de 0 °C, es posible estimar el descenso de temperatura 
asociado a determinada extensión de los glaciares (Vázquez-Selem y Heine, 2011). 

Los valores de la ALE del avance Hueyatlaco-1 son similares a los estimados para el conjunto de las montañas tropicales del 
mundo (Porter, 2000) y para la región circum-Caribe (Lachniett y Vázquez-Selem, 2005) durante el Último Máximo Glacial (hace ~ 
21,000 años). Asimismo, las estimaciones de descenso térmico de 6.2 a 7.6 °C para el mismo avance, resultan compatibles con el 
enfriamiento de 5 a 8 °C estimado para los trópicos americanos durante esa fase por Farrera et ál. (1999).

En cambio durante el avance Hueyatlaco-2 (17,000 a 14,000 años A.P.) el descenso de la ALE (~ 900 m) es anormalmente pro-
nunciado en el contexto de Norteamérica (Vázquez-Selem y Heine, 2011).

El re-avance de los glaciares que ocurrió entre ~ 12,000 y ~ 10,000 años A.P., documentado en el Iztaccíhuatl, el Nevado de 
Toluca y La Malinche, coincide al menos en parte con el episodio frío del Atlántico Norte conocido como Younger Dryas (12,700 - 
11,600 años A.P.). Por otro lado, el avance que alcanzó su máxima extensión alrededor de 8,000 años A.P. en el Iztaccíhuatl parece 
ser la expresión local del evento registrado en el Atlántico Norte alrededor de 8,250 años A.P., considerado el más frío de todo el 
Holoceno en aquella región y con manifestaciones diversas otras partes del mundo (Alley et ál., 1997).

El siguiente avance ocurrió hace menos de 1,000 años, durante el enfriamiento planetario conocido como Pequeña Edad de 
Hielo. Aunque la edad del pico del evento aún no ha podido ser precisada, se sabe que los glaciares en el Iztaccíhuatl descen-
dieron hasta una altitud de ~ 4,300 m y a fines del siglo XIX aún llegaban a ~ 4,465 m (White, 1981b). La ALE en el Iztaccíhuatl 
descendió ~ 250 m por debajo de la actual, lo que representa temperaturas 1.5 - 2 °C menores a las actuales (White, 1981a). Una 
revisión de los registros históricos del clima en México indica que durante la Pequeña Edad de Hielo predominaron condiciones 
frías y secas, lo que sugiere que fue la temperatura -y no la precipitación- lo que controló el avance de los glaciares (Vázquez-
Selem y Heine, 2011).

2.3. Sumario de las glaciaciones cuaternarias

Los avances glaciales han ocurrido de manera más o menos sincrónica en montañas de una misma región, ya que se trata de 
fenómenos con duración de varios siglos a milenios, controlados por factores climáticos regionales, hemisféricos o incluso plane-
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tarios. La cronología para las montañas mexicanas es similar a las de Norteamérica, lo cual indica una fuerte vinculación con los 
eventos climáticos de gran escala del Hemisferio Norte. La máxima extensión de los glaciares en el centro de México se registró 
entre 21,000 y 18,000 años A. P. en todas las montañas de más de 3,800 m (con una fase ligeramente menos extensa entre 17,000 
y 14,000 años A.P. en montañas del interior). Esto coincide con el UMG planetario (26,000 a 19,000 años A.P.), la etapa más fría 
de los últimos 40,000 años. Las estimaciones de descenso térmico son congruentes con la idea de que los trópicos americanos 
registraron un marcado enfriamiento durante el Pleistoceno Tardío, en especial durante UMG (Vázquez-Selem y Heine, 2011).

Avances de menor magnitud ocurrieron hace ~ 12,000 años y hace ~ 8,000 años en montañas de >4,400 m (o > 4,200 m cerca 
de la costa). El primero (~ 12,000 a ~ 10,000 años A.P.) probablemente está vinculado con el episodio frío del Atlántico Norte co-
nocido como Younger Dryas. El segundo parece relacionado con el evento frío de 8,200 años A.P. Finalmente, durante la Pequeña 
Edad de Hielo (siglos XV y XIX) se produjo un avance significativo en las tres montañas de más de 5,000 m y actividad periglacial 
intensa en aquellas con más de 4,000 m (Vázquez-Selem y Heine, 2011).

Los avances glaciales, en la medida en que responden a fluctuaciones climáticas de alcance regional e incluso planetario, 
están relacionados con profundos cambios ambientales en todo el país, pero particularmente en el centro de México, lo cual es 
tratado en detalle en el Capítulo 5. Registros paleoclimáticos de este volumen.

3. Glaciación reciente

El estudio de los glaciares mexicanos ha necesitado y necesita las siguientes líneas de acción: a) actualización de inventario de 
glaciares; b) determinación de espesores; y caracterización glaciar.

a) Actualización del inventario glaciar. Es necesaria para conocer la evolución del área glacial del país. Los mapas topográficos 
y fotomapas disponibles han sido muy útiles. La restitución fotogramétrica de fotografías aéreas realizada para los tres vol-
canes produjeron modelos digitales de elevación (MDE), que permitieron la determinación de superficies glaciales con una 
precisión razonable (Julio-Miranda y Delgado-Granados, 2003).

b) Determinación de espesor. Se requiere la estimación del espesor glacial para estimar volúmenes y reconocer la morfología 
subglacial. Un inventario es más completo si conocemos el volumen y no sólo la superficie de los glaciares. Hay cuatro 
maneras de hacer observaciones de espesor: observación directa sobre el terreno; substracción entre dos o más MDE; 
perforación a través del hielo; y la realización de sondeos usando un sistema de georadar (GPR: Ground Penetrating Radar) 
(Kaser et ál., 2003).

c) Caracterización glaciar. La investigación glaciológica de los glaciares mexicanos requiere adquisición de datos meteoro-
lógicos, de balance de masa y energía, así como medición de parámetros para determinar el balance hidrológico (Cortés-
Ramos y Delgado-Granados, 2013; Ontiveros-González, 2015). 

En  el Cuadro 2 se presenta un resumen del retroceso de los glaciares de México.

3.1. Glaciares del Iztaccíhuatl

El Iztaccíhuatl es un volcán activo, como lo indica la desgasificación difusa y eventos sísmicos en el volcán y sus alrededores 
(Delgado-Granados et ál., 2005). Lorenzo (1964) midió el tamaño de doce glaciares usando fotografías aéreas obteniendo una 
extensión de 1.21 km2 (1.369 km2 según la revisión hecha por Cortés-Ramos y Delgado-Granados, 2015; Cuadro 2. Delgado-
Granados et ál. (1985) encontraron que tres de estos glaciares se habían extinguido y el resto fueron descritos y clasificados. 
Delgado-Granados et ál. (2005) reportaron para 1982 una zona de glaciares total de 0.97 km2, habiéndose perdido un área de 20 
% en 24 años. Estos autores estudiaron uno de los glaciares más representativos del Iztaccíhuatl: el Glaciar Ayoloco, reportando 
una superficie de 218,340 m2 para 1982 y 140,890 m2 para 1998. Al comparar con el área reportada por Lorenzo (1958; 1964), se 
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tiene una pérdida de 43 % de área glacial en 30 años. Más recientemente, Schneider et ál. (2008) actualizan el inventario median-
te imágenes ASTER. Todos estos estudios documentan el importante retroceso de los glaciares del Iztaccíhuatl, posiblemente 
causado por factores climáticos y una posible reactivación volcánica.

3.1.1. Cambios de espesor glacial

Álvarez y Delgado-Granados (2002) usan un radar de penetración terrestre (GPR) para estudiar la morfología del sustrato del 
hielo en profundidad identificando formaciones volcánicas sepultadas. Delgado-Granados et ál. (2005) usan un espesor máximo 
~70 m, espesor promedio de ~ 20 m del Glaciar Ayoloco para estimar un volumen glacial de 4´516,400 m3. Una red de balizas 
colocadas sobre la superficie del glaciar Ayoloco (en el sitio conocido como La Panza), reveló poco desplazamiento horizontal 
de la parte superior del glaciar y movimientos verticales (hundimientos) relacionados con el adelgazamiento del glaciar (Luna-
Alonso, 2002; Luna-Alonso et ál., 2002).

3.1.2. Caracterización del glaciar

La mayor parte de la precipitación sólida se derrite durante la estación seca (enero-mayo), debido a la intensa radiación en la 
altitud. Parte de la nieve se sublima formando conos de hielo (conocidos como penitentes) con pequeños charcos de agua en 
su base. El agua de fusión se congela durante la noche y se transforma en hielo de glaciar, sin estructura interna. La temperatu-
ra media del hielo glacial es ~ -1.5 ºC (con rango de -2.0 ºC a 0.5 ºC), lo que explica la existencia de cuerpos de agua al interior 
del glaciar (descritos por Álvarez y Delgado-Granados, 2002). La densidad media del hielo de glaciar es ~910 kg/m3. Los datos 
meteorológicos disponibles para el norte del Iztaccíhuatl, muestran un patrón de aumento de la temperatura, mientras que la 
precipitación muestra un patrón decreciente (Ortega, 2001). 

3.2 Glaciares del Popocatépetl
3.2.1.Características generales

Con base en datos de campo y fotografías aéreas tomadas en 1958, Lorenzo (1964) reportó que el área glacial del Popocatépetl 
era de 720,000 m2 y consistía de tres glaciares: Glaciar Norte (190,000 m2), Glaciar del Ventorrillo (435,000 m2) y Glaciar Noroc-
cidental (120,000 m2). Delgado-Granados et ál. (1986) y Delgado-Granados (1997) señalaron que el Glaciar Norte era parte del 
Glaciar del Ventorrillo al compartir zonas de acumulación y drenaje. El Glaciar del Ventorrillo, glaciar de montaña, poseía cuatro 

Cuadro 2. Retroceso de los glaciares mexicanos. Cambios en la cobertura glaciar de las Criósfera 
en México desde finales de la Pequeña Edad de Hielo

Fuente: (Delgado-Granados et ál., 2015)

*Cobertura glaciar reportada por Lorenzo (1964). El resto de los valores fueron compilados del trabajo de Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2015).

                          CITLALTÉPETL                                                                             POPOCATÉPETL                                                               IZTACCÍHUATL    
  
 Altitud del  Tasa de    Tasa de     Tasa de
Año frente glaciar Area retroceso Año Altitud del frente Area retroceso Año Altitud del frente Area retroceso
 (m) km2 km2/año  glaciar (m) km2 km2/año  glaciar (m) km2 km2/año

1850 4,395 — —     1850 4,350 6.369 —
1958* 4,640 9.5 — 1958* 4,690 0.892011 —   1958* 4,700 1.21 —
1958 4,640 2.04 —     1958 4,700 1.369 -0.046
1975 4,700 1.56 -0.028 1982 4,760 0.559 -0.014 1973 4,750 0.909 -0.031
    1996 4,785 0.537 -0.002 1982 4,830 0.863 -0.005
2001 4,980 0.98 -0.250 2000 4,925 0.255 -0.071 2001 4,900 0.435 -0.023
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lenguas glaciares (Tezcalco I y II, Ventorrillo y Herradura) con dos sistemas de grietas. El Glaciar Noroccidental, no poseía sistema 
de grietas propio, en su mayor parte estaba constituido por hielo con elevado contenido de detritos y, aunque compartía área 
de acumulación con el Glaciar del Ventorrillo, drenaba hacia el oeste.

White (1954) menciona que la máxima acumulación ocurría de noviembre a enero, con un periodo adicional de junio a sep-
tiembre, siendo la nieve la principal forma de alimentación, seguida del granizo (de junio a agosto), y agua de fusión re-conge-
lada en menor medida. Con base en  observaciones en campo por Delgado-Granados et ál. (1986) y Delgado-Granados (1997) 
confirman que las principales fuentes de alimentación eran nieve y granizo, además de lluvia y escarcha. La transformación de 
nieve a hielo era rápida debido al re-congelamiento del agua de fusión que corría sobre la superficie del glaciar o por debajo 
de ella, formando en ocasiones cuevas de hielo de diversas dimensiones. La fusión de hielo y nieve ocurría tanto en la zona de 
acumulación como en la de ablación durante el verano debido a las reducidas dimensiones del área glacial.

3.2.2.Cambios en los glaciares del Popocatépetl

Lorenzo (1964) reportó que el área glacial cubría 720,000 m2 en 1958, pero Delgado-Granados, (1997)  señaló que en 1982 que-
daba el 78 %, en tanto que Huggel y Delgado-Granados  (2000) determinaron que entre 1958 - 1996 la reducción del área fue de 
50 %.  En un estudio posterior Julio et ál. (2008) estimaron que para febrero de 2001, el área glacial remanente era de sólo el 29 % 
respecto a lo reportado por Lorenzo (1964) para 1958. El retroceso de la altitud del frente glaciar ilustra muy bien la desaparición 
de los glaciares (Figura 3). Los datos de Palacios, (1996) y Julio et ál. (2008) permiten establecer que a partir de 1983 y hasta 2001 
el retroceso del frente del glaciar se incrementó.

3.2.3. El periodo eruptivo actual y cambios glaciales

El 21 de diciembre de 1994 inició la erupción del Popocatépetl caracterizada por explosiones vulcanianas que, a partir marzo de 
2006 se alternaron con emisión de lava. Julio et ál. (2008) establecieron que fenómenos asociados a la actividad eruptiva, tales 
como el incremento en el flujo de calor bajo el hielo glacial, la caída de tefra sobre su superficie y flujos piroclásticos que se des-
plazaron sobre la superficie del glaciar provocaron un aumento significativo en la pérdida de masa, lo que produjo su adelgaza-
miento, retroceso y en la etapa final su fragmentación entre 1994-2001 (Figura 4). El balance de masa durante la etapa eruptiva 
del Popocatépetl se estimó con pérdida de hielo de 81,491 m3 (1996-1997); 1’884,292 m3 (1997-1999) y 1’280,639 m3 (1999-2000). 
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3.2.4. La respuesta de los glaciares al clima y actividad eruptiva

Observaciones sobre cambios en los glaciares en las primeras décadas del siglo XX alarmaron a la prensa de junio a octubre de 
1921; señalando que el volcán Popocatépetl perdía sus nieves y hielos debido a la actividad eruptiva. Sin embargo, el Dr. Atl 
afirmaba que la causa de la disminución eran los cambios atmosféricos que estaban ocurriendo en la altiplanicie, asociados 
probablemente a fenómenos solares y señaló que la desaparición se acentuaba rápidamente desde 1923 y hasta 1938 en el Po-
pocatépetl e Iztaccíhuatl. Weitzberg (1923) menciona que “oscilaciones periódicas” como las del área glacial del Popocatépetl se 
observaban en otros glaciares del mundo y que la actividad eruptiva producía una ligera disminución en el espesor del glaciar.
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Figura 3. Evolución altitudinal del frente glacial del Glaciar del Ventorrillo a lo largo del siglo XX. 
Las flechas sólidas indican avance, mientras que las flechas discontinuas indican retroceso

Fuente: (Delgado Granados, 1997)
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Delgado Granados (1997) explica que el retroceso del frente del glaciar del Ventorrillo entre 1906-1968, el avance en 1968-
1978 y el retroceso en 1978-1982 se deben a: incremento del flujo de calor debido a la actividad volcánica, cambios climáticos 
locales, respuesta al cambio climático o la combinación de estas causas. Cabe mencionar lo complejo que resulta correlacionar 
las fluctuaciones glaciales registradas con factores como el incremento en la temperatura media anual en áreas cercanas, como 
la ciudad de México. La cercanía del Popocatépetl con la Ciudad de México y los cambios ambientales regionales ocasionados 
por el crecimiento urbano, como la desecación de las zonas lacustres, reducción de la cubierta vegetal, cambios en el uso de 
suelo, abatimiento de acuíferos, erosión y pérdida de suelos, contribuirían al retroceso de los glaciares. 

3.3 Glaciares del Pico de Orizaba
3.3.1 Contexto glaciológico del volcán Citlaltépetl

El volcán Citlaltépetl (Pico de Orizaba) constituye una barrera topográfica que va de norte a sur separando el seco altiplano central 
mexicano de las llanuras húmedas que se encuentran a lo largo del Golfo de México (Cortés-Ramos y Delgado-Granados, 2012).

Figura 4. Cambios de la cobertura glacial en el volcán Popocatépetl desde 1996 hasta el 2001
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Lorenzo (1964), establece la existencia de 9 glaciares cubriendo un área de 9.5 km2, el área glacial más grande del país. Cortés-
Ramos y Delgado-Granados (2015) corrigen errores cartográficos y reconstruyen el área glacial de 1958, reportando una extensión 
de 2.04 km2, reflejando un retroceso glacial similar al de los glaciares del Popocatépetl e Iztaccíhuatl. Cortés-Ramos y Delgado-
Granados (2012, 2013) muestran que los glaciares del volcán Citlaltépetl son los cuerpos de hielo más grandes del país. En 2007 
cubrían un área de 621,230 m2, el Glaciar Norte tenía una longitud máxima de 960 m y alcanzaba una altitud mínima de 5126 m. 

La actividad volcánica no es tan importante como en el Popocatépetl e Iztaccíhuatl, aunque Delgado-Granados (2007) men-
ciona que los glaciares han retrocedido considerablemente debido principalmente a variaciones climáticas, a pesar de fumaro-
las de baja temperatura cerca de la cumbre del Citlaltépetl. Este volcán no está rodeado de grandes urbes como sucede en los 
volcanes Popocatépetl e Iztaccíhuatl.

Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2012) establecen algunas relaciones entre el retroceso glacial y la radiación neta sobre 
la superficie glacial del Citlaltépetl. Indicando que algunas zonas son más vulnerables que otras al retroceso glacial. Ontiveros-
González et ál. (2015) resaltan la estrecha relación y dependencia del balance de energía calculado sobre la superficie glaciar con 
la radiación neta medida.

3.3.2 Retroceso glacial en el Pico de Orizaba

Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2015) mencionan que el área glacial perdida representa un 24 % entre 1958 y 1975. Para el 
2001 el área perdida representó el 52 % del área total de 1958. Sin embargo, la tasa de pérdida en 2001 era de 25,000 m2/año; 
similar a la tasa de retroceso entre 1958 y 1975 (28,000 m2/año). Esto implica que el efecto climático sobre el Glaciar Norte es 
más o menos constante en periodos cortos y largos. No obstante, existen años con acelerado retroceso glacial (Cortés-Ramos 
y Delgado-Granados, 2012), la tasa de retroceso en el periodo 2001- 2002 tiene un valor de 209,302 m2/año mientras que en 
2006-2007 disminuye drásticamente a 15,267 m2/año. Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2013) mencionan que en periodos 
más largos el retroceso glacial es más evidente. Por ejemplo, entre 1958 y 2001 (43 años) se perdió aproximadamente 1’297,153 
m2 (58 %) de la superficie glacial de 1958. Cambios que podrían estar directamente relacionados con las condiciones climáticas 
y energéticas sobre la superficie glacial. 

3.3.3 Evolución del frente glaciar

Palacios y Vázquez-Selem (1996), así como Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2012; 2013; 2015) documentan el retroceso gla-
cial en el Pico de Orizaba: el Glaciar Norte es uno de los pocos glaciares que sobreviven (Figura 5). Lenguas glaciares como las de 
Jamapa y Chichimeco retrocedieron y desaparecieron en las últimas décadas. Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2013) enfati-
zan que en 2001; 2002; 2003; 2004; 2005 y 2007 el frente del glaciar se movió de forma constante hacia altitudes más elevadas, 
similar a la tendencia mundial del retroceso de los glaciares (Zemp et ál., 2007). El retroceso glacial que se ha venido dando desde 
finales de la Pequeña Edad de Hielo muestra que en un periodo de aproximadamente 100 años el frente glaciar retrocedió unos 
400 metros en altitud. En contraste, el frente glaciar entre 2001 y 2007 se elevó ~100 m en altitud, precediendo la desaparición 
de las lenguas glaciares de Jamapa y Chichimeco (Cortés-Ramos y Delgado-Granados, 2012; 2013).

3.4 Contexto climático

La información meteorológica disponible es contrastante. En la estación Tlachichuca a 17 km de la cima del volcán se observa un 
decremento en la precipitación acompañado por un ligero aumento en la temperatura del aire (como sucede en el Iztaccíhuatl 
y Popocatépetl). En la estación Ciudad Serdán a 18 km del volcán se aprecia un aumento en la precipitación acompañado de un 
aumento de la temperatura. Sin embargo, en la estación Coscomatepec (22 km del volcán) se aprecia un déficit de precipitación 
y temperatura (Delgado-Granados, 2007). Según Delgado-Granados el déficit de precipitación contribuye al retroceso de los 
glaciares ya que el aumento de temperatura es pequeño e incluso disminuye.
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3.5 Espesor glacial

Brown et ál. (2005), hacen una interpretación de resultados de GPR basados en un valor para la constante dieléctrica de 3.5. Al fi-
nal, muestran una profundidad máxima de un sector del glaciar de 20.9 m. De ese mismo trabajo también se halló lo que pudiera 
ser un tipo de estratigrafía glacial causada por capas de cenizas de la erupción del siglo XVII.

 

Figura 5. Retroceso del frente glaciar en el Pico de Orizaba 
desde finales de la Pequeña Edad de Hielo hasta el 2010

Fuente: Estos datos fueron adquiridos de los trabajos de Palacios y Vázquez-Selem (1996) y Cortés-Ramos y Delgado-Granados (2012)
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4. Fenómenos periglaciales en México

Es notable la diferencia entre los estudios glaciales y los periglaciales. Estos representan sólo el 20 % del total de los trabajos 
criosféricos que se han llevado a cabo en el país. Haeberli et ál. (2010) menciona que el permafrost posee características no vi-
sibles, en comparación a la glaciología y Abramov et ál. (2008) señalan como principal obstáculo para el estudio de fenómenos 
periglaciales, lo remoto y dificultad de acceso a los sitios de investigación. Es necesario señalar que a excepción de los trabajos 
de Lorenzo (1969a; 1969b) y Castillo Rodríguez et ál. (2007), las investigaciones llevadas a cabo hasta el momento, han sido rea-
lizadas por extranjeros, lo que indica una carencia de especialistas mexicanos en esta área.

Lorenzo (1969a) realizó el primer trabajo sobre los procesos periglaciales activos y fósiles en México. Estableció el límite in-
ferior del ambiente periglacial y del permafrost en los tres volcanes más altos del país a una altitud entre 3,900 y 4,600 msnm; 
mientras que Lorenzo (1969b) señala la presencia de hielo relíctico, como resultado probable del último avance glacial en el 
Iztaccíhuatl y otros grandes volcanes. Heine (1973a) describe formas y texturas periglaciales en La Malinche, nombrándolas “crio-
turbaciones”. Heine (1975a) reporta la presencia de permafrost fósil entre 4,600 y 5,000 msnm en el Citlaltépetl. Gurbonov (1978) 
coincide en que el permafrost se ubica a partir de los 4,500 msnm en las regiones montañosas del país. Heine (1977) describe 
formas y texturas del suelo con condiciones de hielo permanente para todas las altas montañas mexicanas, señalando que el 
límite inferior del proceso periglacial no se encuentra definido con precisión (Heine, 1978b); aunque, podría iniciarse arriba de 
los 4,000 msnm donde la vegetación alcanzaba su límite superior. Menciona que algunas morrenas terminales por encima de los 
4,600 msnm pudieran ser glaciares rocosos (Heine, 1994a; Heine, 1994b).  Palacios et ál. (1999) corroboran esto al estudiar una 
morrena terminal del glaciar Jamapa en el Citlaltépetl y, con base en el análisis de sedimentos y temperatura del suelo determi-
nan la presencia de permafrost.

Posteriormente, Palacios et ál. (2007) señalan que, con base en los registros térmicos realizados a las mismas cotas altitudi-
nales en los volcanes Popocatépetl e Iztaccíhuatl, entre 10 y 80 cm de profundidad, no se encontraron diferencias significativas 
entre los dos volcanes a pesar de la actividad eruptiva del Popocatépetl. Previamente, Delgado-Granados et ál. (1986) reportaron 
la existencia de suelos permanentemente congelados en donde ocurrían deslizamientos por saturación hídrica o solifluxión, 
posteriormente Delgado-Granados (1997) identificó cuatro áreas de este tipo de suelos en el Popocatépetl: Norte (69,000 m2), 
Yancuecole (43,000 m2), Las Cruces (119,000 m2) y Coyotes (8,000 m2).

Andrés et ál. (2010) enfatizan la inexistencia de permafrost continuo en el Iztaccíhuatl debido a la altitud del volcán, reco-
nociendo la aparición de segmentos aislados y discontinuos entre 4,600 y 5,000 msnm. Andrés et ál. (2011) asocian procesos 
periglaciales en el volcán Iztaccíhuatl con base en datos térmicos del suelo y la presencia de permafrost por encima de los 4,900 
msnm. Andrés et ál. (2012a) reportan registros térmicos en suelos del Popocatépetl que les permitió identificar zonas de perma-
frost discontinuo a 200 metros por encima de lo reportado en el Iztaccíhuatl. Andrés et ál. (2012b) correlacionan la temperatura 
del aire en el Iztaccíhuatl con los datos térmicos del suelo durante un periodo de diez años; lo que arroja como resultado que la 
zona periglacial del volcán da inicio a los 4,400 msnm, con regiones de permafrost discontinuo y aislado entre los 4,600 y 5,000 
msnm en función de la orientación de las laderas.  

Castillo Rodríguez et ál. (2007) describen geoformas periglaciales en La Malinche, particularmente las que condicionan el 
desarrollo de glaciares rocosos.
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Conclusiones

Estado del arte y perspectivas

La fuerte correlación que se observa entre las glaciaciones mexicanas y los eventos climáticos de latitudes altas del Hemisferio 
Norte sugiere que el clima de México ha sido sensible a perturbaciones del sistema atmósfera-océano originadas en aquella zona 
durante los últimos 25,000 años (Vázquez-Selem, 2011).

Adicionalmente a la variabilidad climática y al cambio climático, la actividad eruptiva contribuyó a las fluctuaciones glaciales, 
con una pérdida de masa a tasas sin precedentes al punto de ocasionar la fragmentación del glaciar y su extinción. Los glaciares 
del Iztaccíhuatl posiblemente no vean el final de la presente década y serán los glaciares del Citlaltépetl los únicos que quedaran 
por al menos otra década (Delgado-Granados, 2007). Por ello, es importante continuar sus estudios y documentar su eventual 
desaparición. Las consecuencias ambientales a escala regional y local de la desaparición de los glaciares es un tópico pendiente 
de abordar para evaluar los impactos negativos en el sistema socio-natural del que forman parte a fin de establecer posibles 
alternativas de adaptación o prevención.

La investigación de procesos periglaciales tiene grandes posibilidades de continuar, si se prepara a los especialistas necesa-
rios para su estudio.

Un aspecto fundamental que no ha sido suficientemente abordado aún, es el recurso hídrico almacenado en forma de hielo y 
que requiere de una evaluación adecuada, no porque sean una fuente de agua (no es considerada dentro de los recursos lóticos 
(ver Capítulo 3), sino porque la desaparición de los cuerpos de hielo podrían afectar al microclima de alta montaña inhibiendo 
la precipitación por cambios importantes en el albedo (Delgado-Granados, 2007). La nieve y las superficies de hielo reflejan el  
90 % de la radiación solar incidente, mientras que los océanos abiertos o tierras con vegetación reflejan sólo aproximadamente 
el 10 %. La desaparición de los glaciares de México en las cimas de los volcanes tiene implicaciones ecológicas, dado los servicios 
que brindan estos ecosistemas al bienestar humano, los posibles cambios deben ser estudiados a fin de evaluar su impacto y en 
la medida de lo posible atenuarlo dentro del medio socio-natural del que los glaciares forman parte. Adicionalmente se debe 
considerar el aspecto cultural y antropológico de la relación que los pobladores han mantenido con las montañas nevadas y las 
implicaciones de su desaparición. (Ver Capítulo 13. Vulnerabilidad y riesgo, Volumen 2 del RMCC).

Recomendaciones

La caracterización de la evolución actual y pasada de los glaciares mexicanos es el primer paso para la concepción de las variacio-
nes de la Criósfera en México debido a su respuesta inmediata a los cambios y fluctuaciones climáticas. No obstante, es necesario 
continuar con las labores de investigación y monitoreo glacial. Para esto último se hace necesario contar con los recursos econó-
micos necesarios para dar mantenimiento a los instrumentos instalados en la montaña, con el fin de contar con datos continuos 
de la evolución glacial y los parámetros climáticos o físicos que los afectan.

Se considera fundamental el abordar el estudio de los rasgos periglaciales, área de investigación que ha sido ignorada por 
mucho tiempo en nuestro país. Las metodologías y trabajo de campo aplicables al permafrost se encuentra en pleno desarrollo, 
no sólo en México, sino también en el resto del mundo. Es necesario instrumentar varias estaciones para el monitoreo periglacial 
y dirigir recursos económicos para el mantenimiento de estas estaciones. La atención está puesta en este ambiente por su fuerte 
conexión con el cambio climático y debido a su utilidad como elementos de diagnóstico del impacto del cambio climático en el 
ambiente y en los diferentes nichos ecológicos, así como en el papel que juegan en la evaluación de riesgos geológicos y pre-
vención de desastres naturales. 

Es necesario unir esfuerzos para iniciar nuevas investigaciones que permitan identificar los efectos del cambio climático 
antrópico en la evolución y eventual desaparición de la Criósfera mexicana. Además, identificar el impacto de los cambios de 
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nuestra Criósfera en la sociedad y en la ecología. Asimismo, estudiar los peligros y riesgos asociados a la desaparición criosférica 
como parte de un proceso evolutivo alterado por los factores antropogénicos.

Finalmente, es necesario que las agencias financiadoras de la investigación científica en México continúen apoyando proyec-
tos de investigación glaciológica y ahora también apoyen proyectos de investigación periglacial. Se recomienda que entidades 
federales tales como SEMARNAT y CONAGUA en particular, también apoyen el monitoreo glacial y periglacial, dada la impor-
tancia reconocida por el gobierno federal en los efectos del cambio climático. Adicionalmente, se deben establecer y apoyar 
proyectos multidisciplinarios e interdisciplinarios con el fin de evaluar los efectos en el clima, la biósfera, la ecología y la sociedad.
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Material complementario

 

Caja 1. La Criósfera

La Criósfera es un término colectivo para todas las componentes del sistema terrestre que contienen una fracción impor-
tante de agua en estado de congelamiento. Está compuesta por diferentes elementos tales como la nieve, los ríos y lagos 
de hielo, casquetes glaciares, los glaciares, o los suelos congelados que pueden existir tanto en tierra como debajo de los 
océanos. El tiempo de vida de cada componente es variable, no obstante, todas éstas son inherentemente sensibles a los 
cambios de temperatura del aire y de la precipitación y por lo tanto al cambio climático (Vaughan et ál., 2013). 

La Criósfera se extiende sobre aquellas partes del planeta donde el clima es compatible con la presencia de agua en 
estado sólido. Durante el Cuaternario, el periodo geológico vigente  iniciado hace 2.6 millones de años, el clima se ha 
caracterizado por la alternancia de fases frías (o glaciales) y calientes (o interglaciales). El momento actual corresponde a 
un interglacial que inició hace unos 12,000 años (Holoceno), pero durante la época precedente (Pleistoceno) la Criósfera 
(glaciares continentales y de montaña, superficies nevadas, suelos congelados, hielo marino) se expandió y contrajo en 
repetidas ocasiones. De las fases frías, de expansión, quedan vestigios en los diferentes archivos geológicos, que permiten 
reconstruir la amplitud de la Criósfera y ciertos parámetros del clima asociados a ella, en particular la temperatura. 

La Criósfera a nivel mundial no solamente es un indicador pasivo del cambio climático, ya que los cambios en cada una 
de sus componentes tienen un efecto significativo y perdurable en los sistemas físicos, biológicos y sociales del planeta. 
Por ejemplo, las capas de hielo y los glaciares controlan de forma importante los niveles promedio del mar (ver Capítulo 
3. Cambios en el nivel del mar de este volumen). Por otro lado, la desaparición de los glaciares de montaña afecta a las 
comunidades locales tanto por el recurso hídrico como por las actividades turísticas que este tipo de paisajes permiten 
(Jiménez-Cisneros et ál., 2014).

El estado actual de los glaciares de montaña alrededor del mundo muestra que estos desaparecen como respuesta 
al incremento en la temperatura de la atmósfera en las últimas décadas. Se sabe que en las regiones de montaña donde 
aún existen glaciares, el volumen de estos cuerpos de hielo ha disminuido considerablemente durante los últimos 150 
años. Tiempo en el cual muchos de los pequeños glaciares han desaparecido completamente y otros están en extinción 
Vaughan et ál. (2013).
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Caja 2. Glaciar

Un glaciar es una masa de hielo perene que se origina de la acumulación y compactación de nieve, la cual muestra eviden-
cias de movimiento pasada o presente (a través de deformaciones internas o desplazamientos en la base) el cual se ve limi-
tado por la tensión interna y la fricción en la base y a los lados. Un glaciar se mantiene por la acumulación de nieve a grandes 
altitudes, equilibrada con derretimiento de nieve en las altitudes bajas y/o descargas de masa al océano (Figura). Una masa 
de hielo con el mismo origen que los glaciares, pero de dimensiones continentales, se le nombra como: capa de hielo. 

Formación de glaciares y partes de un glaciar. a) Transformación nieve-hielo glaciar. b) Principales zonas de un glaciar. Foto-
grafías tomadas por los autores del Iztaccíhuatl y Citlaltépetl (Pico de Orizaba). Las ilustraciones fueron tomadas de: http://
platea.pntic.mec.es/~cmarti3/GEO/mod/hazul.htm
http://acbconsultores.com/Geologia%20general/Glaciares/Glaciares.htm. 
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Caja 3. Terminología Básica

Clima de montaña. Es un clima atribuido a las regiones de alta-montaña ( > 3,000 m de altitud) en donde es más 
notable el enfriamiento conforme se va adquiriendo altura. Este clima está caracterizado por inviernos largos y fríos 
con temperaturas primordialmente negativas, veranos frescos y cortos y en ocasiones condiciones extremas de tem-
peratura, precipitación y nevadas.

Congesta. Nieve parcialmente compactada. Se trata de un tipo de nieve que ha quedado como remanente de las 
nevadas anteriores y se ha recristalizado hasta formar una nieve granular (parecida al granizo) más densa que la nieve 
fresca. Todas las formas de nieve son, al final de cuentas, un tipo de hielo y en este caso es un tipo de hielo en estado 
intermedio entre nieve y hielo glacial. También se le conoce como neviza.

Desglaciación. Transición que se produce desde condiciones completamente glaciales (edad de hielo) a condiciones 
calientes o interglaciales caracterizadas por un calentamiento global y aumento en el nivel del mar debido al cambio 
en el volumen de hielo continental.

Extinción Glacial. La extinción glacial es un término usado para referirse a la desaparición de las coberturas glaciares 
en una región, luego de verificarse los fenómenos de retroceso, adelgazamiento y pérdida de masa como respuesta a 
cambios en el clima o por forzamientos extremos como erupciones volcánicas.

Gelifracción. Proceso periglacial consistente en el fracturamiento de las rocas por acción del congelamiento y descon-
gelamiento del agua entre la noche y el día dentro de las fracturas de una roca, actuando como cuña y ocasionando su 
desprendimiento.

Glaciar de rocas o rocoso. Masa de fragmentos de roca o materiales más finos sobre una ladera que contiene hielo y 
muestra señales de movimiento anteriores o actuales ladera abajo.

Interglacial o interglaciación. Periodos cálidos entre glaciaciones o edades de hielo. Usualmente definidos como 
periodos en los cuales los niveles del mar se encontraban próximos al nivel actual del mar.

Morrena. Es una cordillera o manto de material glaciar no estratificado depositado cerca de un glaciar.

Periglacial. Condiciones y formas terrestres asociadas con ambientes fríos no glaciales. El termino peri proviene de 
la asociación exclusiva que se tenía de estos proceso limitándolos únicamente a las periferias de los glaciares, sin em-
bargo, estos ambientes pueden existir fuera de las zonas glaciales siempre que existan condiciones de congelamiento 
que perduren por al menos dos años consecutivos.

Permafrost. Suelo o roca que incluye hielo y material orgánico que permanece en o por debajo de los 0° C al menos 
durante dos años consecutivos.

Proceso glaciológico. Este término hace referencia a cualquiera de los procesos físico-químicos que ocurren dentro 
de la Criósfera. La formación de hielo glacial, la evolución del hielo glacial, el movimiento de un glaciar, los flujos de 
masa sobre el glaciar, los procesos de transportación de nieve, de fusión de hielo o la acumulación misma de la nieve 
son algunos de los proceso glaciológicos incluidos en este término de forma general.

Proceso periglacial. Termino que hace referencia a todos los procesos relacionados con ambientes periglaciales que 
modifican la superficie de la tierra. Estos ambientes están caracterizados por condiciones de congelamiento no glacial. 
Los procesos periglaciales pueden ser: el desgaste de la superficie debido a la cristalización del agua, el hielo sobre la 
superficie, el movimiento de masas y la erosión por congelamiento-deshielo de la superficie.
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Glosario Criosférico

Ablación. Procesos que reducen la masa del glaciar. El principal contribuyente a la ablación es el derretimiento de nieve con 
escorrentía, sin embargo en muchos glaciares como los mexicanos la nieve se derrite principalmente por sublimación. Otros 
procesos de ablación son el arrastre de nieve por el viento y las avalanchas, las cuales representan un proceso importante de 
ablación en muchos glaciares de montaña.

Acumulación. Todos los procesos que agregan masa al glaciar. La principal contribución de masa al glaciar son las nevadas. Sin 
embargo, la acumulación también incluye la deposición de escarcha, la lluvia congelada, otro tipo de precipitación sólida, nieve 
arrastrada por el viento, y avalanchas.

Balance de Energía. La diferencia entre la energía total entrante y la energía total saliente. Si el balance es positivo, ocurre un 
calentamiento; si el balance es negativo, ocurre un enfriamiento.

Balance de Masa (de glaciares o capas de hielo). Es el balance entre la masa de entrada al cuerpo de hielo (acumulación) y la 
masa perdida (ablación o desprendimiento) durante un periodo de tiempo determinado, el cual por lo general es de un año o 
una estación. El balance de masa puntual se refiere al balance de masa localizado en un punto en particular sobre un glaciar o 
una capa de hielo. El balance de masa superficial es la diferencia entre la acumulación superficial y la ablación en la superficie. 
Los parámetros de entrada y salida de un balance de masa son:

Acumulación. Todos los procesos que agregan masa al glaciar. La principal contribución de masa al glaciar son las nevadas. 
Sin embargo, la acumulación también incluye la deposición de escarcha, la lluvia congelada, otro tipo de precipitación sóli-
da, nieve arrastrada por el viento, y avalanchas.

Ablación. Procesos que reducen la masa del glaciar. El principal contribuyente a la ablación es el derretimiento de nieve con 
escorrentía, sin embargo en muchos glaciares como los mexicanos la nieve se derrite principalmente por sublimación. Otros 
procesos de ablación son el arrastre de nieve por el viento y las avalanchas, las cuales representan un proceso importante de 
ablación en muchos glaciares de montaña.

Capas de hielo. Masa de hielo en tierra de tamaño continental, la cual es suficientemente gruesa como para cubrir toda la cama 
de roca subyacente, de tal manera que su forma está dada principalmente por su dinámica (el flujo de hielo que se deforma 
internamente y/o se desliza en la base).

Congesta o Neviza. Estructuralmente se define como la etapa metamórfica entre la nieve y el hielo, donde el espacio poroso 
está parcialmente interconectado, permitiendo circular el agua y el aire; típicamente presenta densidades de 400 -  kg m-3.

Crioturbaciones. Conjunto de alteraciones tanto en forma como de movimiento en las capas superiores del suelo.

Criósfera. Parte de la Tierra, compuesta por la atmósfera, hidrósfera y litósfera sujeta a temperaturas por debajo de los 0 °C al 
menos una vez cada año. Todas las zonas sobre y debajo de la superficie de la tierra y del océano en donde el agua se encuentra 
en estado sólido, incluyendo el hielo marino, los lagos de hielo, ríos de hielo, cobertura de nieve, glaciares y capas de hielo, y el 
suelo congelado el cual incluye al permafrost.

Cuaternario. El periodo Cuaternario es el último de los tres periodos que conforman la Era Cenozoica (65 Ma al presente), el cual 
se extiende desde 2.59 Ma al presente. Incluye las Épocas Pleistoceno y Holoceno. 

Derretimiento. Proceso por el cual el gua pasa del estado sólido al estado líquido. Su sinónimo es fusión. 
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Desglaciación. Transición que se produce desde condiciones completamente glaciales (edad de hielo) a condiciones calientes 
o interglaciales caracterizadas por un calentamiento global y aumento en el nivel del mar debido al cambio en el volumen de 
hielo continental.

Edad de hielo. Una edad de hielo o periodo glacial está caracterizada por una reducción a largo plazo de la temperatura de la 
Tierra, resultando en el crecimiento de las capas de hielo y los glaciares.

Escorrentía. Es la parte de la precipitación que no se evapora y que no se transpira pero fluye a través del suelo o sobre la super-
ficie del suelo volviendo a los cuerpos de agua. 

Frente glaciar. Término o límite del glaciar.

Glaciar. Masa de hielo perene que se origina de la acumulación y compactación de nieve, la cual muestra evidencias de movi-
miento pasada o presente (a través de deformaciones internas o desplazamientos en la base) el cual se ve limitado por la tensión 
interna y la fricción en la base y a los lados. Un glaciar se mantiene por la acumulación de nieve a grandes altitudes, equilibrada 
con derretimiento de nieve en las altitudes bajas y/o descargas de masa al océano. Una masa de hielo con el mismo origen que 
los glaciares, pero de dimensiones continentales, se le nombra como: capa de hielo. 

Glaciar de rocas o rocoso. Masa de fragmentos de roca o materiales más finos sobre una ladera que contiene hielo y muestra 
señales de movimiento anteriores o actuales ladera abajo.

Holoceno. La Época Holoceno es la última de dos épocas dentro del Periodo Cuaternario, la cual se extiende desde 11.65 ka 
(miles de años) al presente. Ésta es también conocida como la Etapa de Isótopos Marinos o reciente interglacial.
Interglacial o interglaciación. Periodos cálidos entre glaciaciones o edades de hielo. Usualmente definidos como periodos en los 
cuales los niveles del mar se encontraban próximos al nivel actual del mar. 

Isoterma. La isoterma es una curva que une los vértices, en un plano cartográfico, que presentan las mismas temperaturas en la 
unidad de tiempo considerada. Por ejemplo, en un área determinada se pueden mapear un gran número de isotermas para la 
temperatura promedio del mes de enero.

Lengua glaciar. La parte más baja y alargada de un glaciar de valle o glaciar de salida.

Línea de Equilibrio. Límite espacial promedio que diferencia la zona donde se da la pérdida neta anual de masa de hielo (área 
de ablación) y la zona donde se da la ganancia de masa neta anual (área de acumulación). La altitud a la que se encuentra este 
límite es referida como Altitud de la Línea de Equilibrio (ALE).

Línea de las Nieves. Línea imaginaria que delimita el límite inferior del área cubierta por nieve; en un glaciar esta línea delimita 
las superficies cubiertas por nieve de aquellas cubiertas con hielo o neviza. Esta línea en un sentido estricto no tiene que ser 
continua. La línea de las nieves por lo general es fácil de identificar porque la nieve por encima de esta línea es más brillante que 
la neviza o el hielo que hay debajo.

Morrena. Una morrena es una cordillera o manto de material glaciar no estratificado depositado cerca de un glaciar. Existen 
varios tipos de morrenas, que dependen de su relación con el glaciar:

• Morrena de fondo: se sitúa bajo el hielo, en contacto con el lecho.
• Morrena lateral: los derrubios se sitúan en las orillas del lecho glaciar.
• Morrena central: formadas por la unión de morrenas laterales en la confluencia de dos glaciares en un mismo valle.
• Morrena frontal o terminal: son depósitos de derrubios en la zona de deshielo del glaciar.
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• Morrena de ablación: son aquellas que han sido sedimentadas sobre el lecho del glaciar. Presentan materiales heterogéneos, 
pero lo más característico es la presencia de grandes bloques dispersos a lo largo del trayecto, llamados bloques erráticos.

También se llama morrena al sedimento depositado directamente por un glaciar. El glaciar baja desde alturas considerables y 
arrastra los materiales que encuentra en su camino.

Penitente. Irregularidad en la superficie del glaciar en forma de espiga, significantemente más alta que ancha que en ocasiones 
alcanza a medir algunos pocos metros. Los penitentes son una forma extrema, en metro-escala, de la rugosidad de la superficie 
la cual debería tomarse en cuenta al momento de medir la ablación sobre la superficie al usar estacas. Estas formaciones son 
comunes en condiciones de bajas temperaturas e intensa radiación solar, las cuales favorecen la ablación por sublimación y en 
consecuencia la formación de pequeñas irregularidades sobre la superficie. El término penitente está dado en español y no ha 
sido traducido al inglés.

Pequeña Edad de Hielo. Un intervalo de tiempo durante el último milenio caracterizado por un número de extensivas expan-
siones de los glaciares de montaña y de moderados retrocesos entre estas, tanto en el hemisferio Norte como en el hemisferio 
Sur. La ocurrencia de los avances glaciales difiere entre regiones, por lo tanto este periodo no está completamente definido en 
el tiempo. Muchas definiciones la posicionan en el periodo de 1400 y 1900 de la era actual. Reconstrucciones recientemente 
disponibles de la temperatura promedio en el Hemisferio Norte indican que los periodos más fríos a escala hemisférica tuvieron 
que haber ocurrido de 1450 a 1850 de la era actual.

Periglacial. Condiciones y formas terrestres asociadas con ambientes fríos no glaciales. El termino peri proviene de la asociación 
exclusiva que se tenía de estos proceso limitándolos únicamente a las periferias de los glaciares, sin embargo, estos ambientes 
pueden existir fuera de las zonas glaciales siempre que existan condiciones de congelamiento que perduren por al menos dos 
años consecutivos.

Permafrost. Suelo o roca que incluye hielo y material orgánico que permanece en o por debajo de los 0° C al menos durante dos 
años consecutivos.

Permafrost continuo. La mayor subdivisión de regiones de permafrost, que se encuentra de manera constante por debajo del 
suelo expuesto.

Permafrost discontinuo. Segunda subdivisión regional de permafrost adyacente a la región continua.  Se caracteriza por am-
plias zonas con áreas libres de permafrost.

Permafrost esporádico o aislado. Zonas menores de permafrost rodeadas en su totalidad por suelos no congelados.

Permafrost fósil o relicto. Permafrost presente en regiones donde no se podría formar bajo las condiciones climáticas actuales.

Pleistoceno. La Época Pleistocena es la más reciente de las dos épocas en el Sistema Cuaternario, la cual se extiende desde 2.59 
Ma (millones de años) hasta el principio del Holoceno a 11.65 ka.

Punto de fusión. La temperatura, Tm = 273.15 K = 0 °C, a la cual el hielo se funde (derrite) cuando la presión atmosférica es igual 
a 1 Atmósfera y el calor latente de fusión es suficiente para hacer el cambio de estado. 

Solifluxión. Es el proceso geomorfológico característico de zonas de clima periglaciar (aunque puede darse incluso en los tró-
picos), consistente en el desplazamiento masivo y lento por gravedad de formaciones arcillosas u otros tipos de suelo sobre el 
permafrost a causa de la plasticidad y fluidez adquirida por aquéllos cuando absorben gran cantidad de agua.
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Sublimación. Proceso por el cual el agua pasa del estado sólido al vapor sin derretimiento.

Suelo permanentemente congelado. Suelo o roca en la cual su totalidad o parte de sus poros se encuentran con hielo durante 
por lo menos dos años consecutivos.

Ultimo Máximo Glacial. Periodo durante la última era de hielo cuando los glaciares y las capas de hielo alcanzaron su máxima 
extensión, hace aproximadamente 21 ka. 
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Resumen

Los datos sobre la variabilidad climática del pasado, antes del periodo instrumental, están disponibles en un conjunto de regis-
tros como son los sedimentos lacustres y oceánicos, corales, registros glaciales, espeleotemas, anillos de árboles. En este capítulo 
se ofrece un panorama de las evidencias paleoclimáticas y del conocimiento sobre los distintos forzamientos que actuaron y 
determinaron el clima pasado de México a partir del último glacial. Los registros se analizan de norte a sureste en tres ventanas 
temporales, el Pleistoceno (~ 121,000 - 19,000 años aP, la Deglaciación (~ 19,000 - 11,700 años aP) y el Holoceno (últimos 11,700 
años aP). Los registros muestran cambios en la precipitación que se asocian a las variaciones en la insolación y ciclos solares, 
cambios en la distribución geográfica del Monzón y los vientos Alisios relacionados con cambios latitudinales de la posición pro-
medio de la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT) y los impactos de El Niño-Oscilación del Sur (ENOS). Con los datos dispo-
nibles emerge un patrón de regionalización en la respuesta al cambio climático pasado en la zona central y norte del país. ENOS 
es un forzamiento principal en la variabilidad climática del Holoceno. La información paleoambiental es indispensable no solo 
para la validación de modelos de predicción climática sino para la prevención, adaptación y mitigación al calentamiento futuro. 
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Introducción 

El análisis de los registros instrumentales y las proyecciones con base en distintos modelos indican que es muy probable que la 
temperatura global en la superficie terrestre sea cuando menos 1.5 °C, a finales de siglo (IPCC, 2013) superior a la del periodo 
entre 1850 y 1900, un calentamiento que en todas las regiones mostrará una variación interanual y decenal no uniforme (IPCC, 
2013). Sin embargo, este calentamiento global, y el que se ha experimentado en las últimas décadas, es imposible de dimensio-
nar sin el conocimiento de la variabilidad climática ocurrida en el pasado. 

En el pasado, durante ciertos periodos se establecieron regímenes climáticos distintos al actual y, en consecuencia, se modi-
ficó la precipitación y la temperatura. Para poder obtener datos con respecto a estos regímenes climáticos del pasado se utilizan 
diferentes indicadores que contienen una señal climática, la cual se calibra para obtener estimaciones cualitativas y cuantitativas 
de temperatura y precipitación, y eventualmente de otros factores ambientales (Bradley, 2015). No obstante los forzamientos 
que actúan para determinar los regímenes climáticos del pasado tienen temporalidades diferentes a los del clima moderno, de 
esta manera, el conjunto de datos provenientes de las investigaciones paleoclimáticas permiten poner en perspectiva el calen-
tamiento global y establecer las líneas base de la variabilidad climática natural.

En México los primeros trabajos se basaron en evidencias polínicas para reconstruir el paleoclima principalmente en la cuen-
ca de México. Sin embargo, en las ultimas décadas las investigaciones se han ampliado geográficamente abarcando casi todo 
el territorio nacional y utilizando una variedad de indicadores. Así, se ha conseguido obtener una visión más amplia sobre el 
cambio climático pasado en México, incluyendo su variabilidad regional. Este capítulo resume el panorama de los paleoregistros 
disponibles para el país que abarcan los últimos 121,000 años. En primer lugar se describen los forzamientos climáticos del pa-
sado (1) y el tipo de registros donde quedan archivadas las señales del clima pasado (2).  Las reconstrucciones paleoclimáticas 
que se han llevado a cabo en el país, incluyen a los registros continentales, los cuales fueron divididos en norte, centro y suroeste 
y los registros marinos del Pacífico y el Golfo de México. De tal forma que las reconstrucciones que se presentan están divididas 
en los siguientes intervalos temporales (i) Pleistoceno tardío (~ 121,000 - 19,000 años antes del presente, aP de aquí en adelante) 
(3), (ii) la Deglaciación (~ 19,000 - 11,700 años aP) (4) y (iii) Holoceno (últimos 11,700 años) (5). 

1. Forzamientos en escalas de milenios a centurias

Para reconstruir el clima pasado hay que tomar en consideración forzamientos que interactúan en diferentes escalas tempora-
les y geográficas como determinantes de la variabilidad climática (Bradley, 2015). Entre estos factores están los cambios en el 
volumen global de hielo y la variación en el nivel del mar, así como los ciclos de Milankovich, los cuales determinan la insolación 
modificando el régimen de lluvias y temperaturas globales en escalas temporales de miles de años. Por otro lado, la variabilidad 
climática en plazos más cortos está asociada con factores tales como la variabilidad en la actividad solar, las erupciones volcáni-
cas, los ciclos oceánicos, entre otros. 

Para México, el desarrollo del casquete Laurentido durante el periodo glacial (~ 75,000 a 12,000 años aP) tuvo impactos 
importantes que se tradujeron, además de la disminución en la temperatura, en la alteración de la precipitación tanto en can-
tidad como en su distribución a lo largo del año (p. ej. Roy et ál.,  2013; Torres-Rodríguez et ál., 2015). La circulación meridional 
del Atlántico (antes denominada circulación termohalina), la cual regula el transporte de calor inter-hemisférico, se vio alterada 
por pulsos de descarga de agua dulce en el Atlántico Norte durante los denominados eventos Heinrich. Estos eventos cuya 
duración fue de unos cuantos milenios tuvieron impactos en la región centro y norte modificando el desplazamiento y posición 
promedio de la ZCIT (Zona de Convergencia Intertropical) lo cual alteró los patrones de lluvia en la zona (p. ej. Correa-Metrio et 
ál.,  2012b). Las hipótesis basadas en datos empíricos sugieren que durante los periodos fríos del glacial, denominados estadia-
les, el transporte de agua cálida hacia el norte a través de la circulación meridional del Atlántico se vio limitada, contribuyendo 
al aumento de precipitación en las zonas tropicales del hemisferio sur e incrementando las condiciones secas en el norte del 
trópico americano. Este patrón fue aparentemente el resultado de que condiciones más frías en el hemisferio norte, restringie-
ron el desplazamiento estacional de la ZCIT sin lograr una posición septentrional. De manera contrastante, durante los periodos 
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cálidos del glacial, llamados interestadiales, el patrón que pudo establecerse fue un incremento en la precipitación por mayor 
actividad monzónica en el norte de los trópicos con una ZCIT más al norte, mientras que en las zonas sur se establecían condi-
ciones secas. 

Otro forzamiento que afecta la variabilidad interanual en la distribución de la precipitación en la región es El Niño-Oscilación 
del Sur (ENOS) (p. ej. Bernal et ál., 2011). Para México, la precipitación invernal aumenta durante los años El Niño en la mayor par-
te del país, aunque hay variaciones regionales. Durante el verano del El Niño en general hay una disminución de la lluvias pues 
le ZCIT tiende a permanecer más cercana al ecuador (Magaña et ál.,  2003). En los veranos de La Niña, la fase fría de ENOS, en el 
norte de México se ven favorecidos inviernos más secos, propiciando sequias (Magaña et ál.,  2003). En cuanto a temporalidades 
aun mas finas, la cantidad de radiación que llega al planeta se ve afectada por los ciclos de las manchas solares, que presentan 
periodicidades de 210, 80, 22 y 11 años, variaciones que pueden estar relacionadas a la intensidad de la convección y la migra-
ción de la ZCIT (p. ej. Lozano-Garcia et ál.,  2007). 

2.  Registros de cambio climático

La posición geográfica del país con su importante topografía permite que se establezcan climas muy variados, los cuales han pre-
sentado una importante variabilidad a través del tiempo. El cambio en los elementos climáticos ocurrido en los últimos miles de 
años ha tenido un efecto sustancial en el ambiente, de manera que la señal de la variabilidad climática ha quedado archivada en 
diferentes tipos de registros como sedimentos lacustres, paleosuelos, sedimentos oceánicos, registros glaciales, espeleotemas, 
corales, anillos de árboles, entre otros.

Durante los últimos miles de años el clima ha variado de periodos fríos (glaciales) con la disminución de la temperatura de 
8 °C en promedio a periodos cálidos (interglaciales) donde la temperatura aumenta un promedio de 2 a 3 °C (Andersen et ál.,  
2007). Los periodos glaciales se caracterizan por el crecimiento de los casquetes alterando los patrones de precipitación y modi-
ficando la distribución de la biota. Estas variaciones han quedado archivadas en ambientes de depósito como son los lagos, los 
cuales constituyen los archivos donde mejor se preserva la historia ambiental de los continentes pues contienen un conjunto de 
indicadores biológicos y no-biológicos que se depositan en el fondo de estos cuerpos de agua durante largos periodos en los 
cuales se puede descifrar el cambio climático en diferentes escalas temporales (p. ej. Caballero et ál.,  2010). En la actualidad en 
México, la mayor parte de los cuerpos de agua se localizan en la región del centro y sur, y tienen diferente origen (p. ej. kársticos 
en la península de Yucatán, lagos cráter en el centro o lagos formados por apresamiento por eventos volcánicos o tectónicos, 
etc.). En el norte son pocos los cuerpos de agua permanentes, pero persisten depósitos de cuerpos de agua extintos (paleola-
gos) que también ofrecen información paleoambiental (p. ej. Roy et ál., 2014a). En las cuencas oceánicas también se acumulan 
sedimentos que funcionan como registros históricos de cambio climático (p. ej. Barron et ál., 2004; Arellano-Torres et ál., 2013). 
En el país hay 83 localidades estudiadas donde se han analizado los diferentes indicadores de cambio ambiental documentando 
la variabilidad climática de los últimos 120,000 años. Entre ellos, 10 son marinos y 73 continentales (Figura 1).

Dada la historia geológica y la orografía de la FVTM (Faja Volcánica Transmexicana) se ha favorecido el desarrollo de cuencas 
intermontanas donde se formaron extensos lagos, como es el caso del sistema lacustre de la Cuenca de México (CM). Las inves-
tigaciones paleoclimáticas basadas en este sistema lacustre iniciaron en 1952 relacionadas con los estudios arqueológicos y con 
la documentación estratigráfica de los amplios espesores lacustres Actualmente, esta cuenca es una de las más estudiadas en el 
país desde el punto de vista paleoclimático (Figura 1). El estudio de sus sedimentos han generado la reconstrucción de cambios 
en precipitación y temperatura de los últimos 90,000 años con registros que analizan cambios en niveles lacustres, historia gla-
cial y volcánica, cambios en las comunidades de plantas, isótopos y geoquímica (p. ej. Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero, 1998; 
Ortega-Guerrero et ál., 2000; Torres-Rodríguez et ál., 2015). Los estudios multidisciplinarios inician a partir de la década de los 
noventas en la región y existen a la fecha estimaciones cualitativas de precipitación asociadas a la posición latitudinal promedio 
de la ZCIT, cambios en la insolación y estacionalidad, temperatura del Pacifico y del Golfo de México y estimaciones cuantitativas 
de temperatura.
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Para el sur del país, se cuenta con una variedad de estudios, la mayoría de ellos derivados del interés en el desarrollo, climax 
y abandono de la cultura Maya (p. ej. Hodell  et ál.,  1995; Carrillo-Bastos et ál.,  2013). Así, los registros cubren temporalidades 
que no van mas allá del Holoceno. La Península de Yucatán en la actualidad y en varias instancias del pasado ha estado domina-
da por condiciones climáticas desfavorables para la preservación de registros sedimentarios (climas que van de estacionales a 
secos). Sin embargo, la formación de cenotes y hoyos de disolución en la plataforma de carbonatos es un rasgo sistemático de la 
región, de manera que la evidencia proviene en su mayoría de dichas formaciones. De acuerdo a la información paleoclimática 
reportada para el sur de México, los principales factores que han controlado el clima en escalas temporales de decenas de miles 
de años son las fluctuaciones de temperatura del Atlántico Norte y la posición media de la ZCIT (p. ej. Hodell  et ál.,  1995; Medina-
Elizalde et ál.,  2010). En escalas temporales mas finas, estos factores han confluido con otros forzamientos tales como cambios 
en la actividad solar, el sistema de variabilidad interanual del Pacífico, manifestado principalmente a través del fenómeno de El 
Niño, y en algunos casos se reporta una influencia antropogénica sobre el paisaje que pudo estar asociada con cambios en los 
patrones de precipitación regionales (p. ej. Lozano-García et ál.,  2013).

 

Figura 1. Mapa de localización de sitios donde se ha estudiado el registro paleoclimático de México
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3. Pleistoceno tardío 
3.1 Norte 

El último interglacial (~ 121,000 años aP) en la península de Baja California Sur, que corresponde a una etapa similar a la actual, 
estuvo caracterizado por ambientes menos desérticos comparados con los modernos (Blanchet et ál., 2007). Durante el último 
periodo glacial (~ 75,000 - 15,000 años) se incrementó la desertificación en la cuenca de Purísima-Iray-Magdalena (Baja Califor-
nia Sur) durante los estadíos fríos o estadiales mientras que en las partes centrales Chihuahua (Babícora) y Zacatecas (La Salada) 
la cantidad de precipitación de verano se incrementó durante los interestadiales cálidos (Blanchet et ál.,  2007; Roy et ál., 2013; 
Roy et ál., 2014a). Este periodo se caracterizó por lluvias de verano geográficamente restringidas y las zonas norte de Baja Cali-
fornia y Chihuahua recibían principalmente precipitación de invierno (Pigati et ál.,  2009; Roy et ál., 2013). Por su parte, el último 
máximo glacial (UMG, 23 a 19 mil años antes del presente, Mix et ál.,  2001) estuvo caracterizado por mayor desertificación en 
Baja California Sur y por condiciones templadas con menor precipitación en la parte central de Chihuahua (Metcalfe, 1997). Sin 
embargo, durante este mismo periodo, en Santiaguillo (Durango) los ambientes se manutuvieron húmedos (Chávez-Lara et ál.,  
2015). La productividad primaria en el margen Pacifico de Baja California durante las etapas isotópicas 5 a la 2 (de 110 a 20 Ka) fue 
significativamente mayor que durante el Holoceno y la deglaciacion. Lo anterior posiblemente fue ocasionado por el aumento 
en la intensidad de los vientos, generando condiciones más propicias para el desarrollo de surgencias más intensas (Carriquiry 
y Sanchez, 2010).

Durante el último glacial, la temperatura superficial del mar (TSM) en el norte del Golfo de California varió entre ~4 y 5 °C 
(Ziegler et ál.,  2008), alcanzando hacia el UMG temperaturas mas bajas con una reducción en las surgencias y variaciones de 
hasta de 3 °C (McClymont et ál.,  2012b). Los principales forzamientos climáticos durante el periodo glacial fueron cambios en 
la insolación de verano, la posición promedio de la ZCIT, el volumen del casquete Laurentido y la intensidad de la celda de alta 
presión subtropical del Pacífico. Las variaciones climáticas de escala milenial observadas en el margen continental sudoccidental 
de la península de Baja California durante el ultimo periodo glacial, indican que los periodos estadiales estuvieron caracterizados 
por condiciones oceanográficas tipo El Niño, con una mayor estratificación de la columna de agua, baja intensidad de surgencias 
y baja productividad primaria, mientras que durante los interestadiales el océano se caracterizaba sistemáticamente por con-
diciones tipo La Niña (Ortiz et ál.,  2004). La gran coherencia entre los ciclos de alta productividad marina en el margen Pacifico 
de Baja California con los ciclos Dangaard-Oschger observados en el núcleo de hielo de Groenlandia, permiten confirmar que la 
productividad marina en esta región responde a forzamientos climáticos de escala global (Ortiz et ál.,  2004). Durante el último 
interglacial se asocia el incremento en la precipitación y la menor desertificación a mayor insolación de verano. Para el glacial, 
los cambios en la cobertura espacial de las lluvias de verano e invierno estuvieron controladas por la variación en la insolación 
y por los cambios latitudinales de la ZCIT. En la región norte subtropical la reducción en la precipitación durante el UMG estuvo 
relacionada con cambios tipo El Niño (Roy et ál.,  2013). 

3.2 Centro 

Entre 85,000 y 23,000 años aP, cambios en la convección asociados a enfriamiento del Atlántico y cambios en la posición promedio 
de la ZCIT causaron variaciones en el aporte de la humedad durante el último periodo glacial en la región central de México. Estas 
variaciones se infieren a partir de los conjuntos de indicadores de la cuenca de México reconstruyendo niveles lacustres bajos, 
periodos de sequía e incremento en episodios de fuego durante los estadiales fríos (Lozano-Garcia y Vázquez-Selem 2005; Caba-
llero et ál.,  2010; Torres-Rodriguez et ál.,  2015). La dinámica de la ZCIT se refleja en el registro geoquímico de sequías de la cuenca 
de Chalco que abarca los últimos 85,000 años el cual muestra tendencias similares en escalas milenarias. Una mayor actividad de 
incendios en la cuenca se relaciona con largos periodos en la insolación de primavera con sequías frecuentes en el periodo entre 
47,000 y 27,000 años aP, ambos asociados posiblemente a la reorganización de los controles oceánicos y atmosféricos por un cas-
quete Laurentido más activo (Torres-Rodríguez et ál., 2015). A partir del registro glacial de Zacapu, Michoacán, se reconstruyeron 
cambios en la humedad con mayor precipitación de verano entre 50,000 y 40,000 años, sugiriendo una reducción en la precipita-
ción posiblemente asociada a un bloqueo orográfico de los vientos Alisios por el enfriamiento (Correa-Metrio et ál.,  2012b). 
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Durante el UMG en la cuenca de México, se registraron climas secos con niveles lacustres bajos en las secuencias de Chalco 
(Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero 1994), Texcoco (Sedov et ál.,  2010) y Tecocomulco (Caballero et ál., 1999). De manera similar, 
en la cuenca alta del Lerma ambientes fríos y secos con presencia de pastizales caracterizaron esta oscilación climática (Caba-
llero et ál.,  2002; Lozano-Garcia et ál., 2005). Sin embargo, existen hipótesis alternas para explicar observaciones de algunos 
registros paleoclimáticos que sugieren incremento de precipitación durante el UMG. La actividad monzónica relacionada a una 
circulación meridional somera con la posición de la ZCIT similar a la actual, se infiere a partir del registro de espeleotemas en 
Juxtlahuaca, Guerrero (Lachniet et ál.,  2013). También se reporta un incremento de humedad a partir del registro del Lago Pátz-
cuaro, Michoacán, el cual se explica por el desplazamiento a una posición más al sur de los de los vientos del oeste que conllevó 
el aumento de las lluvias de invierno (Bradbury, 1997; Metcalfe et ál., 2007).

Para el UMG se reconstruye con base en la historia glacial de montañas del centro de México la disminución en la temperatura 
de -5 a -9 °C que fue acompañada por el descenso de la línea de las nieves hasta 1000 m msn (Vázquez-Selem y Heine 2004). 
Durante este intervalo, un mayor descenso de la línea de las nieves ocurrió en las elevaciones cercanas a la vertiente del Pacífico 
y menor en las cercanas al Golfo de México estableciéndose un gradiente de condiciones húmedas cercano a las costas a condi-
ciones secas al centro de la FVTM (Caballero et ál.,  2010). Lo anterior se explica por la hipótesis de un incremento de humedad 
de invierno durante este periodo ocurrida por el desplazamiento a una posición más al sur de los vientos del oeste (Bradbury 
1997). Por otra parte también la temperatura superficial del mar en el Golfo de México disminuyo entre 3 a 4 °C durante este 
periodo (Ziegler et ál.,  2008). En general un escenario de expansión del casquete, una ZCIT al sur y un debilitamiento de la celda 
de alta presión subtropical del Pacífico causaron que los vientos del norte que atraviesan el Istmo de Tehuantepec se debilitaran, 
aunque tanto la ZCIT como la celda de alta presión eran variables e inestables. Durante el UMG, se reportan para el Golfo de Te-
huantepec aguas cálidas y estratificadas, con surgencias variables y reducidas (Arellano-Torres et ál.,  2013).

3.3 Sureste 

Para el último interglacial (121,000 años aP) el nivel del mar en la península de Yucatán aumentó rápidamente estimándose 
incrementos de 4 a 6 m durante un periodo entre 50 y 100 años (Blanchon et ál.,  2009). Un factor importante en el crecimiento 
del casquete Laurentido fue la disminución del nivel de mar estimado en ~120 m lo cual propició cambios hidrológicos como el 
aporte de agua subterránea a los lagos como es el caso en la Península de Yucatán donde no hay registros paleoclimáticos para 
el periodo glacial. 

4. Deglaciación
4.1 Norte 

Las zonas norteñas de los desiertos mexicanos recibieron menor humedad durante la transición glacial-interglacial (Pigati et ál.,  
2009). Comparado con el UMG, durante la deglaciación la cantidad de precipitación de verano se incrementó en la parte central 
de Chihuahua durante deglaciación (Roy et ál.,  2012) y disminuyó en Durango (Roy et ál.,  2014b). Otra oscilación milenaria es 
el evento del Younger Dryas (~ 12,900 -1 1,700 años aP) que se caracterizó por disminución de la temperatura ~ 4 °C y reducción 
en la precipitación de ~250 mm en las elevaciones de la Sierra Madre Occidental en comparación con la actual (Ortega-Rosas et 
ál.,  2008). En Chihuahua disminuyó la precipitación (Metcalfe, 1997) y en Baja California Sur se incrementó la intensidad de los 
vientos (Murillo de Nava et ál.,  1999). 

Durante la deglaciación la temperatura superficial del mar en el Golfo de California aumentó entre 4 y 5 °C  A los 13,000 
años aP se registró un calentamiento abrupto de ~3 °C contemporáneo con el evento frio del Younger Dryas con un aporte de 
terrígenos variable (Cheshire et ál., 2005). La productividad primaria en el margen Pacifico de Baja California presentó cambios 
abruptos durante la deglaciación, pero en promedio esta fue similar a la observada durante el ultimo periodo glacial (Carriquiry 
y Sanchez 2010, 2014).
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En términos generales para la región subtropical de México, los forzamientos mas importantes durante la deglaciación fue-
ron la reducción del casquete Laurentido, los cambios en la posición latitudinal de la ITCZ , el aumento en la temperatura superfi-
cial del mar durante las intermisiones cálidas que permitió un mayor acarreo de humedad al continente incrementando el aporte 
fluvial al océano Pacífico. Sin embargo, la variabilidad en la temperatura de la superficie del mar implicó cambios en la cobertura 
geográfica de la precipitación de verano.

4.2 Centro

El inicio de la deglaciación (17,200 años aP) estuvo marcado por un aumento en la temperatura superficial del océano de 2 a 3 °C 
en el norte del Golfo de México (Flower et ál.,  2004). Dos pulsos de agua dulce entre 16,100 y 15,600 años aP y otro más intenso 
entre 15,200 y 13,000 años aP se registraron en los sedimentos de la cuenca Orca del Golfo. El primer pulso de agua mostró coin-
cidencia con el evento frío H1 y en varios sitios del centro dominaron climas fríos y secos; tal es el caso de Zacapu (Ortega et ál., 
2002; Correa-Metrio et ál., 2012b), Zirahuén (Lozano-García et ál., 2013) y Texcoco. Para este intervalo se sugiere que la circulación 
meridional del Atlántico se redujo causando una migración al sur de la ZCIT. También en Juxtlahuaca, Guerrero, se documentan 
climas secos con menor aporte de humedad durante el evento frío global H1 (Lachniet et ál., 2013). En las elevaciones altas del 
centro de México el registro glacial muestra que el retroceso de los glaciales fue posterior a los 14,000 años aP registrándose 
un retroceso rápido entre 13,000 a 12,000 años (Vázquez-Selem y Heine, 2004). En el registro de Zacapu entre 19,000 y 17,000 
años aP además de la precipitación por los vientos de oeste, se considera un mayor aporte de humedad invernal vía los nortes 
(Correa-Metrio et ál., 2012b). Sin embargo, en otros sitios como en la cuenca del Lerma hay una tendencia a mayor humedad 
(Caballero-Miranda y Ortega-Guerrero, 1998) lo que sugiere cierta regionalizacion en la respuesta al cambio climático. Para el 
Golfo de Tehuantepec se detectó aumento en el aporte de terrígenos, condiciones redox variables, aguas estratificadas e inter-
valos de surgencias esporádicos (Arellano-Torres et ál., 2013).

4.3 Sureste

Para el oeste de Oaxaca, se reportan ciclos de incisión y depositación aluvial durante la deglaciación, mismos que sugieren 
secuencias de climas contrastantes que podrían estar asociados con los eventos contrastantes y cambios abruptos ocurridos 
durante la deglaciación (Mueller et ál., 2012). 

5. Holoceno (los últimos 11,000 años)
5.1 Norte

Condiciones frías y húmedas se registraron en las elevaciones de la Sierra Madre Occidental durante el Holoceno temprano 
(9,200 años aP), con la precipitación de invierno (~450 mm) representando más del doble de aquella reconstruida para el verano 
(~ 250 mm) (Ortega-Rosas et ál., 2008). En Baja California, la lluvia dominantemente de invierno propició niveles lacustres altos 
(Davis, 2003) y ambientes húmedos en las regiones del norte de Chihuahua y Sonora (Pigati et ál., 2009). Sin embargo, las zonas 
centrales de Chihuahua y Durango se caracterizaron por una mayor precipitación de verano (Roy et ál., 2012; Roy et ál., 2014b). 
En la zona de la Sierra Madre Occidental entre 9,000 y 7,000 años aP la temperatura se incrementó por lo menos 4 °C. El Monzón 
de Norteamérica tuvo impacto en una zona más amplia que en la actualidad y la intensidad de las tormentas de invierno se 
redujo paulatinamente. 

El aumento de temperatura en Baja California y Chihuahua durante el Holoceno medio (entre 7000 y 4,000 años aP) dio lugar 
a la desertificación de la región (Davis, 2003). Algunos de los depósitos eólicos de Baja California se formaron por incremento 
en los vientos del suroeste (Murillo de Nava et ál., 1999). El Monzón se redujo y ocurrió un incremento de lluvia de verano en 
la zona norte de San Luis Potosí (Roy et ál., 2013) y Sonora (Brunelle et ál., 2010).  El Holoceno tardío (últimos 4,000 años aP) se 
caracterizó por la reducción en la cantidad de precipitación de verano en el margen sur subtropical mexicano y el aumento en 
la precipitación en la región norte.
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La temperatura superficial del margen del Golfo de California y el Pacífico sudoccidental de Baja California disminuyó a los 
~10,000 años entre 2 y 3 °C (Marchitto et ál., 2010; McClymont et ál., 2012a). Sin embargo, antes de 8,000 años aP el Pacífico tro-
pical se mantenía más cálido comparado con el Golfo de California y posteriormente a los ~ 6,000 años aP las aguas del Golfo se 
calentaron (Barron et ál., 2004). Hasta el Holoceno medio no se presentó la intrusión de aguas cálidas tropicales hacia el Golfo 
de California, pero gradualmente hacia el Holoceno medio y tardío la intrusión de aguas cálidas se hizo evidente (Pérez-Cruz, 
2006). En general, en el Golfo de Tehuantepec tanto la productividad como las surgencias aumentaron (Arellano-Torres et ál., 
2013). La variabilidad en la frecuencia e intensidad de El Niño durante el Holoceno medio (~ 7,000 a 4,000 años aP) controló la 
variabilidad hidroclimática regional. La vegetación en Chihuahua durante este mismo periodo indica temperaturas cálidas (Met-
calfe, 1997), mientras que para Baja California se reportan ambientes secos e intensificación de la  desertificación (Davis, 2003). 
La productividad primaria en el Pacifico frente a Baja California durante el Holoceno tardío es una de las mas bajas observadas 
en esta región durante los ultimos 50,000 años (Carriquiry y Sánchez, 2014). En San Luis Potosí hasta zonas de norte de Sonora se 
incrementó la cantidad de precipitación de verano (Roy et ál., 2013). Debido a una mayor insolación de verano, una ZCIT con una 
posición promedio más al norte y menor recurrencia de eventos El Niño, se dio lugar a la expansión del Monzón norteamericano 
a latitudes más altas. 

Durante los últimos 2,000 años, el clima de verano 
en los estados de San Luis Potosí y Durango ha sido 
seco, mientras que para el norte de Sonora fue húme-
do durante el invierno (Minckley y Whitlock, 2000; Roy 
et ál., 2013; Roy et ál., 2014b). El clima durante la ano-
malía climática medieval (ACM) (950 a 750 años aP.) se 
caracterizó por ser cálido seco con mayor actividad de 
incendios en las elevaciones de la SMO (Sierra Madre 
Occidental) y las zonas norte de Sonora (Ortega-Rosas 
et ál., 2008; Brunelle et ál., 2010). Durante este mismo 
periodo se reporta la intrusión de aguas tropicales en 
la región sur del Golfo de California (Pérez-Cruz, 2006).

Entre los forzamientos que controlan los regímenes 
de lluvias de verano e invierno en el norte están ENOS 
y la TSM. Durante el Holoceno temprano El Niño domi-
na reflejándose en TSM del Pacifico tropical y el Golfo 
de California (Marchitto et ál., 2010; McClymont et ál., 
2012a). Un mayor gradiente de presión entre el Golfo 
de México y el Pacífico tropical llevó a la intensifica-
ción de los vientos de norte que atraviesan el Istmo de 
Teuhuantepec. El flujo monzónico dominante durante 
> 8,000 años aP fue del Pacífico tropical (Barron et ál., 
2004) y un mayor aporte de humedad hacia Chihuahua 
y Durango provino del Golfo de California donde las 
aguas eran más cálidas (Roy et ál., 2014b). Para el Holo-
ceno medio las lluvias de verano provenían del Golfo de 
California y el Golfo de México.

Figura 2.  Mecanismos de forzamiento 
climático globales (izquierda) y su respuesta 

en algunos registros plaeoclimáticos de México 
(derecha) en diferentes escalas temporales 

(mayor a menor de arriba a abajo).

Fuente: Citadas en las descripción de cada  inciso.
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A. Concentraciones estandarizadas de Titanio en el registro del paleolago Babícora en el norte de México (línea azul, Roy et 
ál., 2013), como respuesta a cambios en la insolación de verano en 30 oN (serie sólida, Berger y Loutre 1991; Paillard et ál., 
1996); este registro demuestra el control ejercido por la insolación de verano sobre los niveles de precipitación. 

B.  Anomalías de temperatura con respecto al presente en la cuenca de Chalco estimadas con base en el registro palinológi-
co de los últimos 30,000 años (línea roja, Correa-Metrio et ál., 2013), y su relación con el registro isotópico de oxígeno de 
Groenlandia como un indicador de los cambios globales en temperatura (serie sólida, Andersen et ál., 2007); este registro 
ejemplifica la estrecha relación existente entre las temperaturas globales y regionales. 

C. Puntajes en el Eje 1 de un Análisis de Correspondencia sin Tendencia de la secuencia palinológica de los últimos 12,000 
años en la cuenca del Lago Zirahuén (línea verde, Lozano-García et ál., 2013), como respuesta a la insolación de verano en 
a 20 oN (serie sólida, Berger y Loutre, 1991; Paillard et ál., 1996); mayores puntajes en el Eje 1 del DCA indican una cubierta 
forestal mas vigorosa en la cuenca del lago, ilustrando la dependencia de los bosques de la precipitación derivada de la 
insolación de verano. 

D. Registro isotópico derivado de una espeleotema de la cueva del Diablo (Estado de Guerrero) como indicador de disponibili-
dad de humedad en el sur de México durante los últimos 10,000 años (línea naranja, Bernal et ál., 2011), y su relación con la 
depositación de detritos transportados por hielo en el Atlántico Norte (serie sólida, Bond et ál.,2001); durante el Holoceno, 
sucedieron eventos de descargas de icebergs en el Atlántico Norte, mismas que redundaron en menores temperaturas 
oceánicas y desplazamientos hacia el sur de la Zona Intertropical de Convergencia, y por ende, condiciones relativamente 
secas en el hemisferio norte. 

E. Los últimos mil años en el Lago Verde (Estado de Veracruz), definidos en términos de los porcentajes de taxa de bosque 
tropical (línea verde) y niveles del lago inferidos a partir de diatomeas (línea azul, Lozano-Garcia et ál., 2007), y su asociación 
con cambios en la actividad solar revelados por la producción de 14C en la atmósfera superior (serie sólida, Reimer et ál., 
2009); el patrón revelado por el registro biológico del Lago Verde sugiere una alta sensibilidad de los ecosistemas tropicales 
acuáticos y terrestres a cambio sutiles en factores de forzamiento exogénicos al sistema climático global.

A través del Holoceno tardío, una reducción en la precipitación de verano en el subtrópico norte ha estado asociada a una 
disminución en la insolación de verano, una posición al sur de la ZCIT y la intensificación del ENOS lo cual conlleva un impacto 
en la precipitación de invierno-primavera en el NO de México, y un aporte de precipitación de invierno por parte de los nortes 
(Cleaveland et ál., 2003; Villanueva-Diaz et ál., 2005; Villanueva-Diaz et ál., 2007). Adicionalmente, la oscilación decadal de Pacífico 
ha tenido impacto en el NO de Baja California y su influencia ha disminuido hacia las montañas de la Sierra Madre Oriental (Meko 
et ál., 2013).

5.2 Centro

En el centro de México las señales paleoclimáticas son complejas. En la cuenca de México los niveles lacustres en el Holoceno 
temprano eran bajos (Caballero-Miranda y Ortega-Guerrero 1998; Lozano-Garcia y Ortega-Guerrero 1998; Caballero et ál., 1999; 
Roy et ál., 2009; Sedov et ál., 2010), al igual que en la cuenca alta del Lerma (Caballero et ál., 2002). En las elevaciones altas, el 
incremento en la temperatura estuvo caracterizado por un remplazo del zacatonal alpino por bosques principalmente de pino 
(Lozano-Garcia y Vázquez-Selem, 2005). Sin embargo, depósitos aluviales y fluviales de Tlaxcala indican climas húmedos varia-
bles (~ 9,000 años aP) a secos (Borejsza y Frederick, 2010). En Michoacán, los climas cálidos del Holoceno promovieron cambios 
en comunidades de plantas y mayor intemperismo por las lluvias de verano (Bradbury, 2000; Israde Alcántara et ál., 2010; Correa-
Metrio et ál., 2012b; Lozano-García et ál., 2013). Indicios de la transición de climas húmedos en el Holoceno temprano a condicio-
nes secas en el Holoceno medio se registran en Guerrero (Bernal et ál., 2011; Lachniet et ál., 2013). Al inicio del Holoceno medio 
(7,000 años aP) en algunos registros como en Zirahuén (Lozano-García et ál., 2013), Lerma (Caballero et ál., 2002) y Guerrero 
(Bernal et ál., 2011) hubieron eventos de alta disponibilidad de humedad.  

Hacia el Holoceno medio (~ 5,000 años aP) se observó en los registros del centro, un patrón de ambientes secos que se tradu-
cen en niveles lacustres bajos (Caballero et ál., 2002). Durante los últimos 4,000 años se registró variabilidad climática tanto en las 
secuencias lacustres como en los registros isotópicos de espeleotemas en Guerrero, infiriendose climas secos durante el Holoce-
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no tardío (Bernal et ál., 2011; Lachniet et ál., 2013). Los paleoindicadores de Zirahuén y Pátzcuaro muestran que se estableció una 
tendencia a climas menos húmedos con intervalos cortos de mayor sequía: de ~ 4,600 a 4,200 años aP, de 3,900 a 3,800 años aP 
y de 2,800 a 2,000 años aP (Bradbury, 2000; Lozano-García et ál., 2013). En la cuenca alta del Lerma se identificaron condiciones 
secas hacia los ~ 4,000 años aP, mientras que en Zempoala los conjuntos de polen caracterizaron un cambio hacia climas secos y 
fríos a ~ 2,500 años aP (Almeida-Lenero et ál., 2005) y en la parte norte de la Cuenca de México (Tepexpan) ocurrió una transición 
de suelos húmedos a ambientes semiáridos ~ 1,900 años aP (Sedov et ál., 2010). 

En varias localidades se reportan evidencias de oscilaciones climáticas asociadas a la Anomalía Climática Medieval (ACM) 
y la Pequeña Edad de Hielo (PEH). El final del periodo Clásico ~ 800 a 950 años aP, coincidente con la llamada sequía Maya, se 
reconstruye como un intervalo seco en la cuenca alta del Lerma (Caballero et ál., 2002) y en Los Tuxtlas (Goman y Byrne, 1998; 
Lozano-Garcia et ál., 2007). En el centro-occidente, el registro polínico de hoyos de acumulación de sedimento en el bosque (fo-
rest hollow) de la Sierra de Manantlán muestra que el inicio de la ACM fue seco y finalizó con ambientes más húmedos inferidos 
por la presencia de polen de bosque de niebla (Figueroa-Rangel et ál., 2008, 2010). En Juanacatlán, Jalisco, datos geoquímicos 
indican que esta anomalía climática fue húmeda (Metcalfe et ál., 2010) mientras en Juxtlahuaca, Guerrero, la parte final de esta 
oscilación fue seca culminado con una megasequía (Lachniet et ál., 2012; Lachniet et ál., 2013). En el registro de sequías en Santa 
María del Oro hay identificados 21 eventos de sequías durante la ACM y la PEH siendo las más intensas las ocurridas entre 1365 – 
1384, 1526, 1655 - 1670, 1818, 1900 y 1930 - 2000 AD (Sosa-Nájera et ál., 2010). Respecto a La Pequeña Edad de Hielo, se reportan 
eventos de sequías y dependiendo de la resolución alcanzada en las secuencias es posible definir su duración (Cuna et ál., 2014). 
Intervalos secos se registraron en espeleotemas de Juxtlahuaca (Lachniet et ál., 2012; Lachniet et ál., 2013), en Santa María del 
Oro (Sosa-Nájera et ál., 2010), en Juanacatlán (Metcalfe et ál., 2010), en anillos de árboles en Querétaro (Stahle et ál., 2011), en el 
registro de altura del Nevado de Toluca (Cuna et ál., 2014) y en la región tropical de Los Tuxtlas (Lozano-Garcia et ál., 2007).

En términos generales, a medida que la insolación de verano disminuye a través del Holoceno medio la ZCIT se sitúa mas al 
sur reduciendo las lluvias de verano en el centro de México. La influencia del ENOS con la ZCIT al sur se detecta en varios registros, 
con una señal paleoclimática de menor precipitación aunque variable en los sitios del centro. A partir de los últimos 4,000 años 
hay en las cuencas indicios de actividad antrópica temprana entrelazándose el forzamiento climático con el antropogénico (Ca-
ballero et ál., 2002; Lozano-García et ál., 2013; Torres-Rodríguez et ál., 2015). El Monzón más activo con condiciones tipo La Niña 
explican la mayor humedad durante la Anomalía Climática Medieval en Juanacatlán (Metcalfe et ál., 2010). Durante la PEH se 
conjugan dos forzamientos, la variabilidad solar y El Niño que se traducen en sequías variables en el centro (Lozano-Garcia et ál., 
2007; Cuna et ál., 2014). Los datos de anillos de arboles ofrecen información sobre sequías pasadas y permiten la reconstrucción 
de los intensos eventos de sequía en el centro y norte de México durante el siglo XX (Figura 3). 

5.3 Sureste

La transisción entre el Pleistoceno y el Holoceno en la Península de Yucatán se vio marcada por el desarrollo abrupto de bosques 
húmedos tropicales mismos que dominaron hasta aproximadamente 7,000 años aP (Leyden, 1984; Carrillo-Bastos et ál., 2010; 
Correa-Metrio et ál., 2012a). Simultáneamente, en el centro de Oaxaca se establecieron condiciones secas y cálidas bajo un régi-
men altamente estacional, probablemente caracterizado por bosques con doseles abiertos dominados por especies heliófitas 
en los fondos de los valles y matorrales en las cuestas (Mueller et ál., 2012).

El Holoceno medio estuvo caracterizado por una transición hacia condiciones más secas que aquellas que prevalecieron du-
rante el Holoceno temprano (Leyden et ál., 1998; Carrillo-Bastos et ál., 2010), y existen evidencias de fluctuaciones del nivel del 
mar (Islebe y Sanchez, 2002; Gutiérrez-Ayala et ál., 2012). En términos generales, los registros indican una tendencia a largo plazo 
hacia condiciones mas secas desde el inicio del Holoceno hacia el presente, un patrón que ha sido ampliamente documentado 
para el norte de la zona Neotropical (Haug et ál., 2001).

Los últimos 2,000 años representan el periodo para el cual se cuenta con mayor información paleoambiental. Dada la ocu-
pación intensiva y extensiva a lo largo del territorio nacional durante este periodo, la señal climatológica en los indicadores 



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

124

ambientales se encuentra en la mayoría de los registros confundida con el impacto de la ocupación humana. Sin embargo, se 
han identificados patrones de cambio que coinciden con condiciones secas en la Península de Yucatán (Hodell et ál., 2005b). 
Entre 770 y 1100 AD, una serie de sequías extremas ocurrieron en las tierras bajas, y posiblemente jugaron un papel crucial en el 
colapso de la civilización Maya (Hodell et ál., 2001; Hodell et ál., 2005a; Medina-Elizalde et ál., 2010; Carrillo-Bastos et ál., 2013). 
De acuerdo a análisis espectrales de las señales paleoclimáticas, estas sequías estuvieron asociadas a cambios en la actividad 
solar (Hodell et ál., 2005a). Sin embargo, es posible que una alta deforestación derivada de la ocupación humana intensiva estu-
viese asociada con los cambios en los patrones regionales de precipitación (Leyden, 2002). Los cambios en la distribución de la 
vegetación han sido utilizados para inferir las variaciones en la precipitación en la península de Yucatán, además para distinguir 
si dichos cambios en la cubierta arbórea estuvo asociado al clima y/o a las actividades humanas (Carrillo-Bastos et ál., 2010).

 La falta de producción de granos básicos en este periodo se atribuye al afecto acumulado de sequías consecutivas asociadas 
con la presencia del Niño Oscilación del Sur y heladas tardías de primavera y tempranas de otoño, ocurridas en 1785 (Fye et ál., 
2003; Therrell, 2005). La anormalidad en la presencia de heladas parece ser consecuencia de la erupción provocada por una fisura 
del volcán Laki en Islandia ocurrida en junio de 1783, que se prolongó por ocho meses hasta 1784. Esta erupción provocó con-
diciones climáticas anormales en los siguientes tres años en Norteamérica y Europa (Thordarson et ál., 1993). La figura muestra 
como esta sequía fue de alta intensidad en el centro y norte de México.

Figura 3. Distribución de la sequía en México reconstruida con series procedentes de anillos de árboles, 
para el periodo 1785 - 1787, conocido en México como “El Año del Hambre”

Fuente: (Florescano, 1986)
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Conclusiones 

1. Dada la enorme diversidad de paisajes y zonas climáticas que caracterizan al país, los registros paleoclimáticos disponibles 
no son suficientes a caracterizar los cambios climáticos de largo plazo de una manera general y precisa. Existen regiones 
poco estudiadas que son claves para el entendimiento de los cambios en las fuentes de humedad durante el glacial como 
es el caso de la Sierra Madre Oriental. 

2. La mayor parte de la información sobre los climas del Cuaternario tardío en México proviene de registros de indicadores 
biológicos (polen, diatomeas, ostrácodos) y recientemente se ha ampliado a estudios geoquímicos, incluyendo isótopos 
para la reconstrucción de paleoprecipitación y paleotemperatura.  

3. En la región central y norte del país, con los registros disponibles, está emergiendo un panorama de regionalización en la 
respuesta al cambio climático pasado.

4. En la mayor parte de las investigaciones se reportan estimaciones cualitativas de los cambios en precipitación y relacionan 
los regímenes de precipitación a variaciones en la insolación, distribución geográfica de la precipitación por el Monzón 
Norteamericano y los Alisios, cambios latitudinales en la posición del Pacifico subtropical, el volumen de hielo Laurentido, 
posición de la ZCIT y la actividad del ENOS. Son escasos los registros continentales que reconstruyen los  cambios en la 
temperatura. 

5. Son muy pocos los estudios que se han llevado a cabo en secuencias sedimentarias marinas que son indispensables para 
definir el papel del la temperatura superficial del mar en los cambios climáticos del pasado en México, tanto en Golfo de 
México como en el Pacifico.. Los estudios disponibles aportan información sobre condiciones variables de surgencias, flujo 
de terrígenos, intrusión de aguas tropicales y TSM en el Golfo de México, Golfo de California y el Pacifico tropical y subtro-
pical. Con base en distintos indicadores y/o en diferentes secuencias de la misma cuenca oceánica se reconstruye TSM dife-
rentes para el mismo intervalo. Sin embargo, las variaciones temporales en las tendencias y los cambios en productividad y 
temperatura entre dos distintos intervalos permiten detectar los procesos oceanográficos y su influencia en las condiciones 
climáticas continentales.

6. La falta de sincronía entre las correlaciones continente-océano en algunos casos puede deberse a la incertidumbre en las 
secciones interpoladas de los modelos de edad y/o al retraso en el registro de la señal climática. 

7. Solamente algunos de los estudios presentan datos de alta resolución lo cual impide analizar la respuesta climática a even-
tos de duración milenial, centenal o interanual.

8. La variabilidad regional durante el UMG en el centro de México indica, por una parte, una regionalización en la respuesta al 
cambio climático, además, los forzamientos que llevaron a este cambio no fue solamente el desplazamiento de la posición 
promedio latitudinal de la ZCIT, sino que es altamente probable que otros forzamientos estuvieron involucrados. 

9. ENOS es un forzamiento principal en la variabilidad climática del Holoceno.  La región centro de México ofrecía innumera-
bles recursos a los primeros pobladores de tal forma que la huella de la actividad antrópica se detecta recurrentemente en 
los registros. 

Perspectivas 

A pesar de que se cuenta con un amplio acervo de información con respecto a las dinámica ambiental pasada, todavía es nece-
saria una aproximación cuantitativa para establecer comparaciones objetivas entre registros y proponer escenarios regionales 
de cambios climáticos. Esta necesidad es especialmente crítica para periodos claves, particularmente aquellos caracterizados 
por cambios climáticos abruptos, que permitan un mejor entendimiento del funcionamiento e interacción de  diferentes forza-
mientos. Una tarea importante en este sentido es el desarrollo de metodologías analíticas que permitan diferenciar los efectos 
de las actividades humanas de la señal climática en los diferentes indicadores, pues la amplia historia de ocupación humana en 
la mayor parte del territorio nacional dificulta la interpretación ambiental de los últimos milenios. 

En términos de las escalas temporales de los estudios, existen dos necesidades básicas: i) ampliar el registro marino de mane-
ra que se puedan entender las escalas gruesas de los cambios continentales y oceánicos; y ii) aumentar la resolución temporal de 
los estudios de sistemas continentales para vislumbrar el efecto de oscilaciones climáticas de alta frecuencia sobre los sistemas 
naturales y culturales. En la actualidad se cuenta con poca información sobre ecosistemas claves en términos de biodiversidad, 
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como es el caso de los bosques mesófilos de las elevaciones medias. Así, un entendimiento mas amplio de la respuesta de los 
ecosistemas al cambio climático requiere con urgencia la ampliación geográfica de los estudios paleoecológicos.

Finalmente, se debe emprender un esfuerzo en términos de modelar los efectos del sistema climático en sus componentes 
endo y exogénicos y sus efectos sobre los ecosistemas de México. La información paleoambiental disponible permitiría interpre-
tación y validación de modelos de predicción climática y ecológica  y estos a su vez serían un buen insumo para la validación de 
las interpretaciones ambientales. La información paleoambiental disponible permitiría la interpretación y validación de modelos 
de predicción climática y ecológica a través del tiempo como herramienta para la prevención, adaptación y mitigación al cambio 
climático.
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Resumen 

Las nubes y los aerosoles constituyen las mayores fuentes de incertidumbre en el balance de energía proveniente del Sol, el cual 
es el principal modulador del clima de la Tierra. La estimación de los efectos en las interacciones y procesos en la atmósfera pro-
ducidos por  cambios en la concentración y composición de los aerosoles son un reto para los científicos que estudian el clima a 
través de modelos numéricos. En los últimos años se han realizado importantes avances que han contribuido en el entendimien-
to de los posibles efectos  producidos por estos elementos en la atmósfera.

En un escenario con clima más cálido, se espera que la evaporación se incremente y repercuta en una mayor precipitación. 
Aunque el resultado final del forzamiento radiativo producido por las nubes es incierto, se piensa que el efecto probable es posi-
tivo, i.e. habría un aumento en la temperatura de la atmósfera. Por otro lado, la secuela producida por los aerosoles en el balance 
radiativo, excluyendo la disminución en el albedo de las superficies con hielo y nieve, tiende a disminuir la temperatura y es más 
intensa a escala local o regional. Aunque este último efecto tiene más incertidumbre, los datos obtenidos son muy similares e 
indicarían que los efectos producidos por estos dos factores se cancelarían entre sí. 

Se deben aumentar los esfuerzos de los científicos para reducir las incertidumbres y profundizar en el conocimiento de los 
procesos que modulan el clima. El brío debe ser en conjunto con las autoridades civiles para mejorar las condiciones y el estado 
del aire en las grandes ciudades de México y reducir los riesgos en la población en general.
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Introducción

La atmósfera es un sistema compuesto por una mezcla de gases y otros componentes (partículas) en fase líquida y sólida suspen-
didos. Algunos de estos gases, denominados componentes traza, son de particular interés porque tienen un papel crucial en el 
balance energético y en las propiedades químicas de la atmósfera (Seinfeld y Pandis, 2006).

El conjunto de partículas con tamaños típicos entre 0.01 y 10 micrómetros (μm) que se encuentran suspendidas en la atmós-
fera por varias horas, exceptuando aquellas formadas principalmente por agua, se conoce como aerosol. Aun cuando la masa 
del aerosol atmosférico constituye una pequeña parte de la masa total de la atmósfera, su importancia es primordial en relación 
a muchos de los procesos químicos y físicos que ocurren en la atmósfera y en el ciclo hidrológico (Wallace y Hobbs, 2006). Los 
aerosoles pueden dispersar y/o absorber la energía solar y aquella que se refleja desde la superficie de la Tierra. Los aerosoles 
son elementos indispensables para la formación de nubes porque pueden servir como núcleos de condensación y participar en 
las reacciones químicas de la atmósfera, afectando la composición y distribución de los gases que la constituyen (Pöschl, 2005). 

La precipitación pluvial es fundamental en el ciclo del agua y uno de los agentes de variabilidad natural más importantes en 
la hidrología del planeta. Las nubes y la precipitación son dos de los elementos más relevantes entre los fenómenos del tiempo 
meteorológico y el clima al influir en el balance energético de la radiación solar de la Tierra (Lohmann y Feichter, 2005; Stephens 
y Kummerow, 2007). La formación y disipación de las nubes están íntimamente relacionadas con movimientos del aire en don-
de la convección tiene especial relevancia. En particular, el clima está determinado por el balance entre la cantidad de energía 
proveniente del Sol y la que es emitida (en la región infrarroja del espectro) por el planeta (Satheesh y Krishna Moorthy, 2005). 
Como resultado de los procesos que ocurren en el ambiente, las condiciones atmosféricas a lo largo del tiempo son diferentes. 
Cualquier cambio en el balance general de energía puede generar una perturbación en el sistema climático. 

1. Zonas urbanas y la contaminación en México

La población mundial se ha duplicado en los últimos 50 años y ha aumentado en dos mil millones en los últimos 25 años, alcan-
zando cerca de siete mil millones en el año 2010. Casi la mitad de la población vive en áreas urbanas, las cuales cubren menos 
de 3 % de la superficie terrestre. En ese periodo de 50 años, la población urbana mundial ha crecido más rápido que el total de 
la población (Gurjar y Lelieved, 2005) y es probable que las áreas urbanas mantengan su ritmo de crecimiento. Por primera vez 
en la historia del planeta, más de 50 % de las personas viven en ciudades. La situación es todavía más sorprendente en Europa: 
cuatro de cada cinco ciudadanos viven en urbes. Por lo tanto, las políticas urbanas juegan un papel clave para mejorar la calidad 
de vida y la protección del medio ambiente combinando retos y soluciones. Las proyecciones de las Naciones Unidas indican que 
para el año 2050 la población del mundo será de nueve mil millones de habitantes y es posible que casi el 75 % viva en ciudades. 

La mayoría de los centros urbanos ha crecido rápidamente a partir del siglo pasado y algunos de ellos han originado zonas 
que se denominan mega ciudad, la cual se define como una zona metropolitana cuya población excede los 10 millones de ha-
bitantes. Las grandes urbes producen problemas de contaminación y de estrés ambiental que pueden ejercer un efecto sobre 
grandes áreas alrededor de ellos (Marley et ál., 2009a). El aire sobre las mismas suele contener altas concentraciones de partículas 
y de gases como dióxido de azufre (SO2), óxidos de nitrógeno (NOx), monóxido de carbono (CO), ozono (O3), compuestos orgáni-
cos volátiles (VOC), entre tantos otros. Las concentraciones de partículas se reportan en función de su tamaño como partículas 
suspendidas totales, PST, en las que se consideran partículas con diámetro equivalente, De, menor a 40 μm, partículas con De < 
10 μm (PM10), partículas con De <  2.5 μm (PM2.5), etc. La contaminación atmosférica también produce efectos significativos en la 
salud pública y puede contribuir de manera muy importante al cambio de las condiciones climáticas en las zonas cercanas (Moli-
na et ál., 2010), creando un contraste de temperatura en relación a las áreas a su alrededor, denominado isla de calor, que puede 
agravar los problemas de contaminación y modificar la circulación de los vientos a escala local. Otro de los principales problemas 
es el esmog fotoquímico producido por las emisiones vehiculares y las industrias.
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En México existen once zonas urbanas con más de un millón de habitantes que concentran al 35 % de la población nacional y 
también otras 3 zonas urbanas con más de 2.5 millones de personas. La zona metropolitana de la Ciudad de México (ZMCM), con 
más de 20 millones de habitantes representa el 17.9 % del total de la población (INEGI, 2012). Las ciudades de Tijuana y Ciudad 
Juárez son áreas urbanas con más de un millón de habitantes, localizadas en la frontera con los Estados Unidos de América, que 
tienen un impacto ambiental sobre sus alrededores debido al transporte de contaminantes.

1.2 Aspectos generales de la contaminación en México

Las redes de monitoreo atmosférico en México son relativamente nuevas y la información acerca de la calidad del aire es esca-
sa; sin embargo, la ZMCM cuenta con una red moderna y con datos confiables desde hace más de 15 años, lo cual ha contribuido 
a entender la evolución y composición química de los contaminates presentes en su atmósfera. Se han realizado varias campa-
ñas de medición de las condiciones atmosféricas en la ZMCM con el objetivo de investigar los efectos que pudieran ocurrir en 
el ambiente y, específicamente, en el clima local  y regional por efecto de la contaminación del aire (Molina et ál., 2010). Existen 
también otras zonas urbanas del país en donde se han llevado a cabo algunos experimentos sobre la calidad del aire, tal es el 
caso de la ciudad de Tijuana (Minguillón et ál., 2014, Carabalí et ál., 2012), o áreas en las que se ha estudiado el comportamiento 
de las emisiones hacia la atmósfera por la quema de biomasa (Barrera et ál., 2012) o por emisiones volcánicas (Miranda et ál., 
2004; Grutter et ál., 2008; Baumgardner et ál., 2009). 

Un antecedente importante sobre la contaminación atmosférica en México es el realizado por Raga et ál. (2001a) en el que 
hacen una revisión muy amplia, para el periodo 1960 a 2000, de las mediciones reportadas en diferentes sitios y escalas de tiem-
po para la ZMCM, evaluando los procesos fisicos y químicos que subyacen a la formación de gases y aerosoles, así como el im-
pacto potencial que éstos tienen en el ambiente local  y regional de la zona. En marzo-abril del año 2003 se realizó una campaña 
intensiva de medición de contaminates atmosféricos MCMA-2003 (Mexico City Metropolitan Area-2003) con una gran cantidad 
de instrumentos que generaron datos referentes a los compuestos y radicales químicos producidos fotoquímicamente, así como 
de las condiciones meteorológicas. En 2006, tuvo lugar otra campaña de mediciones en ZMCM dentro del marco del proyecto 
MILAGRO (Megacity Iniciative: Local And Global Research Observations) para estudiar la composición química de la atmósfera, 
así como, la meteorología de la zona y establecer el impacto local, regional y global de las emisiones de la megalópolis (Molina 
et ál., 2010). Durante esa campaña se utilizaron instrumentos más modernos y en diversas plataformas (en tierra, aéreas y sate-
litales) y sitios distribuidos en la ZMCM, además de tres súper-sitios: T0 dentro de la ciudad  y dos fuera de ella,  T1 (Tecamac) y  
T2 (Hidalgo) a distancias del Zócalo de 30 km y 60 km, respectivamente, con la finalidad de estudiar el transporte de la pluma 
de contaminantes atmosféricos generados en la ZMCM. Otro proyecto importante nombrado Cal-Mex se realizó en 2010 en el 
área metropolitana de Tijuana-San Diego, en la frontera con los Estados Unidos de América. Los resultados de los tres proyectos, 
MCMA-2003, MILAGRO y Cal-Mex han permitido conocer el estado más actual de las emisiones atmosféricas en la capital y en 
una zona fronteriza del país.

La calidad del aire en la ZMCM

La ZMCM México tiene una altitud media de 2,240 metros sobre el nivel medio del mar y presenta una geografía compleja. Se en-
cuentra rodeada por tres cadenas montañosas cuyas cimas están en el intervalo de 1,000 a 3,000 m por encima de la superficie, 
lo que puede inhibir la dispersión de las masas de aire. Además, su altitud y latitud promueven reacciones fotoquímicas de los 
compuestos en la atmósfera debido al alto índice de radiación sobre el área (Castro et ál., 1997; Marley et ál., 2009a), lo que facilita 
la producción de agentes oxidantes como ozono troposférico y contribuye a la formación de aerosoles secundarios. 

Con base a las condiciones meteorológicas, se puede identificar que existen tres épocas climáticas durante el año: una seca 
fría (de noviembre a febrero), una seca cálida (de marzo a abril), y una temporada de lluvias (de mayo a octubre). De Foy et ál. 
(2005) mencionan que esto ocurre debido a dos patrones básicos de escala sinóptica: un flujo seco del Oeste con condiciones 
anticiclónicas de noviembre a abril, mientras que durante el resto del año existe un flujo húmedo proveniente del Este producido 
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por los vientos alisios. La altura de la capa de mezcla tiene un intervalo entre 2 y 4 km sobre la ciudad (Raga et ál., 2001a; Salcido 
et ál., 2003; Molina et ál., 2010)

La ZMCM ocupa una parte de la cuenca; pero la megalópolis se extiende hasta incluir otras ciudades como Puebla, Toluca, 
Cuernavaca y Pachuca, en lo que se denomina la Corona de México (Molina et ál., 2010). Se estima que el número de personas 
en la Corona es de casi 30 millones, lo que ha generado una serie de consecuencias ambientales y una enorme demanda de 
recursos energéticos y bienes de consumo para la zona. El número de industrias en la ZMCM es mayor a 40,000 y existen más de 
4 millones de vehículos circulando en sus calles. Debido a la altitud de la cuenca la presión atmosférica (y con ello la cantidad de 
oxígeno) es 20 % menor con respecto al nivel del mar, lo que reduce la eficiencia de la combustión y genera una mayor cantidad 
de contaminantes.

El crecimiento desordenado de los centros urbanos hace muy difícil la evaluación de la contaminación y sus consiguientes 
políticas para reducirla. Las emisiones provenientes de fuentes móviles son las que más contribuyen a la contaminación atmos-
férica en la ZMCM. Éstas emiten una gran cantidad de partículas primarias con carbono elemental y con compuestos aromáticos 
policíclicos, además de gases como CO, NOx y de compuestos orgánicos volátiles, que juegan un papel principal en las caracte-
rísticas de la reactividad del aire en la ciudad (Molina et ál., 2007). Programas como “Hoy no circula”, el cambio de composición 
de la gasolina y la clausura, en el norte de la ciudad, de una refinería han contribuido a reducir las concentraciones de Pb, CO 
y SO2. No obstante, los habitantes de la ZMCM siguen expuestos a altas concentraciones de aerosoles (Molina y Molina, 2004) 
y los niveles del O3 siguen más altos que la norma mexicana de 0.11 ppm (Raga et ál., 2001b; Molina et ál., 2010), lo que puede 
producir importantes efectos en la salud pública.

2. Componentes del aerosol y sus interacciones con la radiación
2.1 Carbón negro

En muchos de los estudios reportados, los términos de “carbón negro” y “hollín” son usados como sinónimos en relación a las 
características de absorción de luz. Las partículas de carbón negro recién emitido a la atmósfera tienen propiedades hidrofóbicas 
pero puede transformarse, mediante reacciones de oxidación o por recubrimiento de su superficie, a un aerosol más hidrofílico. 
El hollín puede identificarse como una sustancia oscura (negra o café) producida en forma de partículas muy pequeñas por 
procesos de combustión y con una composición muy alta de carbono con una estructura parecida a la del grafito (Andreae y 
Gelencsér, 2006). De acuerdo con Moosmüller et ál. (2009), el hollín puede considerarse una fracción del carbón negro. Los pro-
cesos de combustión, naturales y antropógenos, producen partículas que contienen carbón negro, compuestos orgánicos y otro 
subconjunto de partículas conocido como carbón café. Las partículas de carbón negro absorben la radiación solar y calientan la 
atmósfera mientras que la mayoría de los compuestos orgánicos producen un enfriamiento de la misma (Kanakidou et ál., 2005). 
Las mediciones de carbón negro se realizan con técnicas que aprovechan sus propiedades ópticas. 

En Mexico, el sector energético domina las emisiones con más del 85 %  siendo el autotransporte de carga y pasajeros el que 
presenta la mayor contribución (SEMARNAT e INECC, 2012). A nivel nacional se estimó una emisión de 104,517 toneladas (ton) en 
ese sector para el año 2010. La ZMCM es la mayor fuente de aerosoles con carbón negro en el país. Con respecto a la emisión de 
partículas de PM1 con hollín, en Ciudad de México se estimó un valor de 1,200 ton por año (Baumgardner et ál., 2007), lo que influ-
ye de manera significativa en el balance radiativo y climático de la región (Marley et ál., 2009a). El gobierno de la Ciudad reportó 
una emisión de 2,116 ton en 2012 (2 %  de las emisión a nivel nacional en 2010), determinando que los tractocamiones contribu-
yen con el 49 %  y que vehículos de diésel generan más de 70 %  de las emisiones de carbón negro (SMAGDF, 2013). Baumgardner 
et ál. (2007) encontraron que el contenido de hollín es equivalente al 5-25 %  de la masa de partículas con tamaño entre 0.1 y 
0.4 μm en la ZMCM. Subramanian et ál. (2010) reportaron concentraciones de carbón negro de hasta 2 μg m-3 en partículas con 
tamaño entre 0.2 y 0.43 μm sobre la Ciudad de México y altas concentraciones sobre las áreas con incendios forestales. Sus datos 
sugieren una sección transversal de 13.1 m2 g-1 a una longitud de onda (λ) de 550 nanómetros (nm) basados en las observaciones a 
λ = 660 nm. Por otro lado, Johnson et ál. (2005) indican que las partículas de hollín en PM2.5-0.2 se recubren rápidamente con NH4SO4 
en el lapso de algunas horas, aunque los mecanismos que producen esto aún requieren de mayor investigación.
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En Tijuana, el carbón negro en la atmósfera se origina localmente por la combinación de fuentes vehiculares e industriales. 
Los valores promedio observados durante Cal-Mex tuvieron un intervalo de 1.7 a 2.2 μg m-3, los cuales son menores con respecto 
a los obtenidos en San Diego (0.8 μg m-3). Los valores más altos registrados alcanzaron hasta 56 μg m-3 durante la noche, lo que 
sugiere la existencia de fuentes industriales clandestinas (Shores et ál., 2013). Takahama et ál. (2014) midieron los niveles de 
carbón negro con diferentes métodos y reportaron un promedio de 1.8  ±  2.6 μg m-3 en Parque Morelos y de 2.6 μg m-3 en otros 
sitios en Tijuana. En Mexicali y Ciudad Juárez, Kerry et ál. (2006) obtuvieron promedios de carbón negro en un intervalo entre 2 
y 10 μg m-3 y entre 2 y 12 μg m-3, respectivamente.

2.2 Carbón café

El carbón café es un término acotado para una clase de compuestos orgánicos que absorben luz con una eficiencia de atenua-
ción que se incrementa conforme disminuye la longitud de onda del visible al ultravioleta. El origen y composición de estas sus-
tancias no se ha determinado aunque se sugiere que pueden estar presentes compuestos similares al ácido húmico (conocidos 
como HULIS) y otros compuestos orgánicos solubles en agua que contienen grupos fenólicos y ácidos dentro de sus estructuras 
produciendo que el material, o sus soluciones, tengan un color amarillo-café. Los datos indican que los aerosoles que contienen 
carbón café pueden producirse durante la quema de biomasa (pirólisis) con desprendimiento de humos, condensando rápida-
mente en la pluma al reaccionar con radicales –OH, o por la oxidación y polimerización de compuestos biogénicos y procesos de 
formación de aerosoles secundarios (Andreae y Gelencsér, 2006; Moosmüller et ál., 2009). 

Con base en datos obtenidos durante las campañas de MCMA-2003 y MILAGRO, Barnard et ál. (2008) comentan que el carbón 
café en las partículas puede aumentar la absorción de radiación solar del carbón negro en la ZMCM. Otros estudios relacionaron 
la dependencia relativa del aumento del valor del albedo de dispersión en la región UV respecto al del visible con la cantidad de 
materia orgánica, lo cual es una característica de los compuestos que comprenden el carbón café (Corr et ál., 2009; Marley et ál., 
2009a; Knobelspiesse et ál., 2011).

2.3 Polvo mineral 

El polvo mineral tiene un papel en el balance radiativo terrestre que es esencial. Se considera que el polvo tiene el mayor aporte 
a escala global con respecto a los aerosoles naturales,. Las mayores fuentes de polvo mineral son las zonas áridas del norte de 
África, Asia y la península árabe, siendo la primera región, por mucho, la de mayor contribución (casi 60 %  de este material a 
escala global). Las partículas de polvo son resultado del intemperismo de la superficie terrestre (suelos) y la re-suspensión me-
cánica por efecto del viento. La forma de la distribución por tamaños de las partículas depende fuertemente de la velocidad del 
viento (Seinfeld y Pandis, 2006), observándose partículas con De de hasta 100 μm en la región fuente. Sin embargo, sólo aquellas 
menores a 10 μm pueden transportarse a grandes distancias y, por ejemplo, atravesar los océanos Atlántico y Pacífico (Seinfeld y 
Pandis, 2006; Moosmüller et ál., 2009). Otras fuentes de polvo son aquellas derivadas de las actividades humanas, tales como la 
agricultura, la deforestación y el uso del suelo. 

Los estudios muestran que la composición de este tipo de aerosoles incluye cuarzo, kaolinita, calcita, yeso, hematita, entre 
muchos otros minerales contenidos en las rocas (Karydis et ál., 2011b). Las propiedades ópticas de los compuestos presentes 
producen diferentes efectos: el cuarzo, la calcita y el yeso absorben en la región de IR (aunque en rangos de λ diferentes) mien-
tras que la hematita tiene su máximo de absortividad en el UV y Visible. En general, el polvo contribuye al calentamiento de las 
capas atmosféricas por debajo de los 500 hPa y se produce un enfriamiento en la superficie como resultado de disminución de 
energía que llega a la superficie por la interacción (absorción y dispersión) de las partículas de polvo, lo que afecta la estabilidad 
atmosférica (Satheesh y Krishna Moorthy, 2005).

Querol et ál. (2008) estimaron para la ZMCM que la concentración de polvo mineral durante MILAGRO fue de 13 μg m-3 y 
sugirieron que el polvo representa una mezcla de material re-suspendido, procesos naturales y emisiones de la industria de la 
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construcción. Los resultados obtenidos en Ciudad de México indican que el contenido de polvo en PM10 constituye una parte 
muy significativa (54 % ) del aerosol en la zona urbana. En experimentos de re-suspensión de polvo de diferentes fuentes en la 
ZMCM, la proporción de PM2.5 respecto a PM10 fue de 20-26 %  para la mayoría de los sustratos experimentados, aunque en el 
caso del lecho seco del lago de Texcoco, el valor observado fue de 32 %  (Vega et ál., 2001). Lo anterior concuerda con resultados 
previos que indican que la contribución de polvo en PM2.5 en la ZMCM varía de más de 38 %  en Nezahualcóyotl a sólo 9 %  en 
el Pedregal durante la campaña IMADA en 1997 (Vega et ál., 2010). Sin embargo, Miranda et ál. (2005), utilizando la técnica de 
emisión de rayos X inducida por partículas (PIXE), encontraron que el polvo sólo contribuye con el 3-6 %  en la fracción fina en la 
ZMCM. En la fracción gruesa del aerosol, el polvo es la fuente más importante (constituye  ~ 10 %  en masa) y las posibles fuentes 
son la zona del lago seco de Texcoco, el valle de Toluca y las zonas secas del norte de la ZMCM (Barrera et ál., 2012). 

Durante Cal-Mex, Minguillón et ál. (2014) reportaron que la concentración de polvo mineral en PM10 es de 6.1 μg m-3, lo que 
representó el 36 %  de la fracción PM2.5-10. 

2.4 Sal marina (aerosoles marinos)

Los aerosoles marinos son producidos durante el rompimiento de las olas que genera pequeñas gotitas que, al evaporarse, per-
miten que partículas de sal sean incorporadas a la atmósfera. Los análisis de la composición de estos aerosoles marinos mues-
tran que existe un alto contenido de material orgánico que puede depender de la actividad biológica en los océanos (Seinfeld y 
Pandis, 2006; IPCC, 2013). 

El único estudio en México del que se tiene conocimiento es para el área de Tijuana donde se muestra que la concentración 
de los aerosoles marinos tiene un rango de 1.9 a 2.9 μg m-3 en la fracción fina (11-15 %  de PM2.5-10) y de 3.4 a 3.9 μg m-3 (25-26 %  
de PM2.5-10) y están constituidos por una mezcla de partículas frescas y envejecidas (Minguillón et ál., 2014). 

2.5 Emisiones volcánicas

Las erupciones volcánicas emiten una gran cantidad de partículas a la atmósfera aunque sólo algunas han tenido la capacidad 
de inyectar partículas directamente a la estratósfera (Wallace y Hobbs, 2006; Carslaw et ál., 2010). Las emisiones masivas de ae-
rosoles volcánicos que contienen dióxido de azufre, SO2, en la estratósfera han servido para estudiar efectos específicos de los 
forzamientos radiativos. Estos aerosoles dispersan la radiación solar incidente reduciendo la cantidad de energía en la superficie 
del planeta y produciendo un descenso en la temperatura del aire, tal como pudo observarse durante las erupciones de El Chi-
chón y del volcán Pinatubo durante 1982 y 1991, respectivamente (Bony et ál., 2006; Seinfeld y Pandis, 2006; Wallace y Hobbs, 
2006; Carslaw et ál., 2010). Con base a los resultados de Butchart et ál. (2006), el intercambio de masa entre la tropósfera y la 
estratósfera puede aumentar con la concentración de los gases de tipo invernadero, lo que modificaría el tiempo de residencia 
de los aerosoles en la estratósfera y, por consiguiente, la intensidad del efecto descrito por la introducción de aerosoles por las 
erupciones volcánicas más grandes. Yokelson et ál. (2009) han estimado que el volcán Popocatépetl y la región de Tula (Hidalgo) 
son fuentes de SO2 más importantes que los incendios forestales en Yucatán o incluso la ZMCM.

3. El aerosol atmosférico en México

Las partículas emitidas a la atmósfera por las diversas actividades que tienen lugar en zonas urbanas son una mezcla muy com-
pleja de compuestos, y sus  efectos en el clima y en el balance radiativo dependen tanto de la composición química como de la 
distribución por tamaños de las mismas.
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3.1Composición de PM10

Las concentraciones de PM10 obtenidas para la ZMCM oscilan entre 50 a 56 μg m-3 en los sitios urbanos y de 22 a 35 μg m-3 en 
los sitios rurales. Las observaciones en Cal-Mex tuvieron un rango entre 12 y 49 μg m-3, siendo menores a las reportadas para el 
área de Tijuana-Rosarito para el periodo 2005-2010 con rangos de 56 a 78 μg m-3 (Querol et ál., 2008; Minguillón et ál., 2014) que 
es una zona semiurbana. Por su parte, Barrera et ál. (2012) reportaron concentraciones diarias (24h) medias de PM10 durante el 
periodo de enero a junio de 2009 en la ZMCM en un rango entre 66.7 ± 4.4 μg m-3 y 80.8 ± 6.9 μg m-3, lo que es mucho mayor a 
lo observado por Minguillón et ál. (2014) de 32 μg m-3 para la zona urbana de Tijuana. La comparación de las concentraciónes 
de material particulado para México con ciudades en Asia (India o China), realizada por Querol et ál. (2008), resultó en que los 
valores son más bajos, aunque las concentraciones en México son más altas a las de ciudades europeas o de América del Norte.

Los resultados obtenidos para la Ciudad de México indican que esta fracción del aerosol atmosférico contiene una parte muy 
significativa de polvo (25 - 27 % ) en las zonas urbanas, y hasta 43 %  en zonas suburbanas y rurales, originado por la re-suspen-
sión de material del lecho seco del antiguo lago de Texcoco, al noreste de la Ciudad de México, (Barrera et ál., 2012) y emisiones 
provenientes de las actividades de la construcción (Miranda et ál., 2005; Querol et ál., 2008; Vega et ál., 2010). Los compuestos 
con carbono, orgánico e inorgánico, comprenden entre 32 y 46 %  de la masa en zonas urbanas e industriales mientras que el 
porcentaje disminuye a 23 %  o menos en las zonas rural y suburbana (Querol et ál., 2008) y los aerosoles inorgánicos secundarios 
constituyen cerca del 17 %  (Vega et ál., 2010). Los sulfatos y nitratos de amonio están espacialmente distribuidos de manera 
homogénea y constituyen el 10-20 %  (Raga et ál., 2001a; Moya et ál., 2003).

En el caso de la zona de Tijuana, el polvo mineral y la materia orgánica fueron los que aportaron la mayor cantidad de masa 
para esta fracción, cada uno con aproximadamente el 22 % , seguidos por la sal marina con 19 % . Estos valores se incrementan 
si se considera sólo la fracción gruesa del aerosol (PM10-2.5) (Minguillón et ál., 2014)

3.2 Composición de PM2.5

Las concentraciones promedio de PM2.5 reportados por Molina et ál. (2007) y Johnson et ál. (2006) durante la campaña de MCMA-
2003 fueron de 36 y 20 μg m-3, respectivamente, lo que coincide con las observaciones de Querol et ál. (2008) para PM2.5 en 
Ciudad de México durante el 2006 que fueron entre 24 y 46 μg m-3 en zonas urbanas y de 13 a 25 μg m-3 en rurales. El promedio 
para PM2.5 en Tula (donde se encuentra la refinería Miguel Hidalgo) el promedio fue mayor al de la ZMCM, entre 75 - 30 μg m-3, 
denotando que es una fuente muy importante de partículas en la zona. Raga et ál. (2001b) mencionan que la concentración de la 
fracción fina (partículas con De entre 3-0.49 μm) en el periodo 1960 - 2000 constituía entre 40 y 60 %  de la masa total a lo largo del 
año, con concentraciones menores durante la temporada de lluvias. Considerando los datos mostrados por Querol et ál. (2008), 
obtenidos durante la temporada de secas, la concentración de PM2.5 ha disminuído a menos del 20 % .

De acuerdo a diversos estudios, la masa de PM2.5 en la ZMCM contiene en su mayoría compuestos de carbono (carbono negro 
y orgánicos) hasta con un 54 ± 10 %  de la masa, alcanzando los niveles más altos en las zonas urbanas e industriales (Johnson 
et ál., 2006; Salcedo et ál., 2006; Querol et ál., 2008; Vega et ál., 2010). El carbono elemental puede constituir el 6 - 15 % , mientras 
que el carbono orgánico entre 20-30 %  (Salcedo et ál., 2006; Marley et ál., 2009a; Yu et ál., 2009). Los compuestos inorgánicos se 
han encontrado en proporciones cercanas al 25 %  (Salcedo et ál., 2006), siendo los sulfatos y nitratos los más abundantes con 
14 - 20 %  y 10 - 13 % , respectivamente (Marley et ál., 2009a). Los sulfatos y nitratos de amonio están distribuidos de manera 
homogénea y constituyen el 15 - 30 %  de PM2.5 (Raga et ál., 2001b). Vega et ál. (2010) y Salcedo et ál. (2006), mencionan que el 
polvo mineral sólo contribuye en esta fracción con un 6-15 % . 

Durante Cal-Mex, la concentración de PM2.5 en Tijuana fue  de ~ 18 μg m-3, con un rango entre 9 y 26 μg m-3. La materia orgá-
nica constituyó ~30 %  del contenido de PM2.5, mientras que los sulfatos no provenientes del mar resultaron en un 14 %  y la sal 
marina un 7 % , también se reporta que existía una cantidad muy significativa (casi igual a la de materia orgánica) de material 
que no pudo ser identificado (Minguillón et ál., 2014). 
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3.3 Composición de PM1

En el caso de los niveles de PM1 en la ZMCM, Querol et ál. (2008) reportan que las observaciones promedio estuvieron en un ran-
go entre 19 y 33 μg m-3, mientras que para Tijuana se reportó un valor promedio de 13.04  ±  7.9 μg m-3 (Levy et ál., 2014). Estos 
resultados indican que la fracción de PM2.5 es aproximadamente el 50 %  de la de PM10 y que aquella de PM1 significa una parte 
importante de la de PM2.5. 

La concentración estimada de materia orgánica en PM1 dentro de la ZMCM reportada por Gilardoni et ál. (2009) fue de 9.9 μg 
m-3 mientras que para Altzomoni  (sitio rural localizado al Sureste de la ZMCM y a 4,000 m de altura sobre el nivel del mar) fue de 
6.6 μg m-3, La contribución por quema de biomasa es del orden de 30 - 40 %  respecto al total de carbono orgánico en la zona 
urbana. Además, los resultados obtenidos en Altzomoni indican que en este lugar el aerosol esta envejecido con respecto al de 
la ciudad. 

Por otro lado, en Tula, las concentraciones de sulfato y amonio en PM1 alcanzaron hasta 25 y 2.5 μg m-3, respectivamente. 
Karydis et ál. (2011b) reportan concentraciones menores en Ciudad de México para sulfato (3.5 μg m-3) y amonio (2.1 μg m-3) en 
la misma fracción y relacionaron el transporte de este ion desde Tula a las altas concentraciones de sulfato en la ZMCM.

4. Aerosoles Primarios y Secundarios
4.1 Aerosoles Primarios Inorgánicos (API)

Los estudios realizados durante MILAGRO sugieren que la quema de biomasa y las emisiones industriales son significativas en 
las emisiones primarias en la Ciudad de México, principalmente durante los periodos de incendios forestales con viento del Sur 
en los que las partículas relacionadas a quema de biomasa representaron hasta el 76 %  en número. Además, el polvo y sales 
minerales dominan en la fracción gruesa (partículas mayores a 1 μm) del aerosol y muestran que existe un alto nivel de mezcla 
en los aerosoles respecto a sus componentes primarios y secundarios (Moffet et ál., 2008). Por su parte, Christian, et.al., (2010) 
apuntan que la mayor fuente de aerosoles primarios en PM2.5 son las estufas de leña a escala nacional y establecieron la quema 
de basura en la ZMCM como una fuente importante de partículas y HCl, especialmente en ambientes secos y proponen al Sb y Cl 
(que puede provenir de la quema de policloruro de vinilo, PVC) como potenciales trazadores para estas fuentes. 

4.2 Aerosoles Primarios Orgánicos (APO)

Existen diversas metodologías para estimar la cantidad de APO. Según Yu et ál. (2009), utilizando un método empírico basado 
en las cantidades de carbono elemental y orgánico observado, el porcentaje promedio de las partículas primarias de carbono 
orgánico en el área urbana de la Ciudad de México equivalen al 3.7 %  con un máximo de casi 13 %  respecto a la masa total de 
PM. Aiken et ál. (2009) estimaron con un espectrómetro de masas para aerosoles (AMS) que ésta cantidad de APO parece ser 
importante en las partículas más pequeñas al reportar que el 34 %  del aerosol orgánico en PM1 corresponde a HOA (Hydrocar-
bon-like Organic Aerosol), que es un componente químicamente reducido de las emisiones primarias. Otros autores asocian los 
compuestos poliaromáticos hidrogenados (PAH) con el carbono elemental, ya que sus emisiones son en su mayoría de fuentes 
de combustión. En ese sentido, Marr et ál. (2006) encontraron que la concentración de material particulado con PAH durante 
MCMA-2003 en la zona oriente de la Ciudad de México alcanza un máximo de ~110 ng m-3 durante la mañana (7:30 - 8:00 am) 
y sugieren que la fuente principal son las emisiones vehículares mientras que durante la noche este parámetro alcanzó los 50 
ng m-3, siendo la quema de basura una de las mayores fuentes. El descenso rápido de la concentración (~20 ng m-3) durante las 
primeras horas del día podría producirse por reacciones heterogéneas y/o el recubrimiento con material secundario. 

Las fuentes principales de APO incluyen vehículos automotores, quema de biomasa y emisiones industriales (Aiken et ál., 
2009; Aiken et ál., 2010; Gilardoni et ál., 2009). Stone et ál. (2008) estimaron que los APO de fuentes móviles representaban el 
30 - 40 %  de la concentración de carbono orgánico en PM2.5 en la ZMCM. Los incendios forestales (temporada de secas) son una 



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

142

fuente importante de aerosoles en la ZMCM aportando entre el 15 y 23 %  del aerosol orgánico y entre 7 - 9 %  de la fracción fina 
del material particulado (Aiken et ál., 2010).

En Tijuana, durante la campaña de Cal-Mex, el 16 - 20 %  de materia orgánica provino de emisiones primarias de combustibles 
fósiles (Guzman-Morales ál., 2014). La masa promedio de carbono negro encontrada en partículas con diámetro menor a 1 μm 
(PM0.6) durante la misma campaña fue de 2.87  ±  2.65 μg m-3. Con respecto a la masa de PM1, la fracción orgánica y de carbono 
negro representan el 37 %  y 27 % , respectivamente (Levy et ál., 2014).

4.3 Aerosoles Secundarios Inorgánicos (ASI)

Los ASI contribuyen con ~ 25 %  del aerosol fino en la ZMCM (Querol et ál., 2008).  Vega et ál. (2010) encontraron que los ASI 
en PM2.5 constituyen el 30 %  y están dominados por (NH4)2SO4 con un porcentaje de 14 % . En otros estudios realizados para la 
ZMCM se reporta que los principales iones inorgánicos en los aerosoles de PM10 fueron amonio y sulfato (Salcedo et ál., 2006; 
Molina et ál., 2010; Barrera et ál., 2012; Díaz et ál., 2014). Adicionalmente, Moya et ál. (2003) muestran que el sulfato en las PM10 
está generalmente neutralizado por los iones amonio durante la temporada de secas. Con respecto a la distribución por tamaños 
de las partículas, el máximo relativo (De= 0.32  ±  0.1 μm) en la temporada de secas se atribuye a la condensación de compo-
nentes secundarios. Sin embargo, el máximo en la distribución cambia a De= 0.56  ±  0.1 μm en la temporada húmeda y pudiera 
ser el resultado de reacciones en fase acuosa (Moya et ál., 2003). Sin embargo, durante la temporada de lluvias se observó una 
mayor cantidad de sulfatos que podrían deberse a las emisiones del Popocatépetl y a la mayor humedad que induce una mayor 
producción (oxidación) del sulfato. Además del volcán, la refinería Miguel Hidalgo en Tula también puede contribuir de manera 
importante en la cantidad de ASI con sulfatos con sus emisiones de SO2 (Ying et ál., 2014). 

4.4 Aerosoles Secundarios Orgánicos (ASO)

El crecimiento de las partículas en la ZMCM está influenciado fuertemente por la formación de aerosoles orgánicos por conden-
sación o producidos por reacciones (Kleinman et ál., 2009). De acuerdo a Aiken et ál. (2010), gran parte de los ASO en México son 
emitidos por fuentes urbanas y regionales y no muestran un cambio durante la ocurrencia de incendios forestales. El porcentaje 
promedio de ASO respecto al carbono total en PM2.5 en la zona urbana de la ZMCM es de 63.5  ±  17.2 %  mientras que en la zona 
rural es de 67.4  ±  12.4 %  (Yu et ál., 2009). 

La formación combinada de ASO y API puede contribuir hasta en un 75 %  de la masa de la fracción fina en la zona centro de 
la Ciudad de México y tener un efecto importante en las propiedades radiativas del aerosol como el albedo de dispersión frontal 
(SSA) (Molina et ál., 2010).  Paredes et ál. (2009) reportaron que el valor de SSA a λ = 525 nm (asociada a una intensa generación 
fotoquímica de aerosoles secundarios) variaba en un rango de 0.60 a 0.85 con un máximo a medio día y el valor mínimo se re-
gistraba a las 7 am, lo que significa que la formación de aerosol secundario es debida a procesos fotoquímicos, comenzando al 
amanecer y continuando durante el resto de día.

El aerosol en la región fronteriza de Tijuana contiene una fracción significativa de material orgánico oxigenado (secundario) 
que es advectado a la atmósfera y puede estar asociado a componentes no-refractarios, como polvo o carbono negro. El pro-
medio de material orgánico en PM1 encontrado por Takahama et ál. (2013) durante el proyecto Cal-Mex fue de 3.3  ±  1.7 μg m-3 
y contribuye entre 40 - 60 %  de la materia orgánica en la zona urbana. Guzman-Morales et ál. (2014) refirieron que el 40 - 50 %  
puede deberse a emisiones locales de vehículos. Minguillón et ál. (2014) obtuvieron resultados similares en los que la materia 
orgánica integró entre el 28 y 33 %  de la masa de PM2.5 y que el tráfico aportó entre el 36-38 %  de esa masa. 
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5. Interacciones aerosol-nubes

La composición química de la superficie de los aerosoles cambia por la coagulación, reacciones con otros componentes en es-
tado gaseoso y otros procesos que ocurren durante el tiempo que permanecen en suspensión (Pöschl, 2005). Esto provoca que 
las propiedades físico-químicas de los aerosoles recién emitidos sean diferentes con respecto a los que han permanecido más 
tiempo en la atmósfera, afectando también el papel de los aerosoles en el balance energético al potenciar su participación en 
otros procesos como la nucleación de vapor de agua para formar gotitas de agua líquida o cristales de hielo, lo que da origen a 
las nubes (Gibson et ál., 2007). 

Tradicionalmente se había asumido que el material soluble (en agua) en las partículas de aerosol comprendía principalmente 
compuestos inorgánicos. La mayor parte de la fracción inorgánica en el aerosol está compuesta por unos pocos compuestos 
(con iones sulfato, nitrato y amonio), los cuales han sido relativamente bien caracterizados (Gysel et ál., 2004). Pero estudios 
recientes han confirmado la presencia de materia orgánica en el aerosol atmosférico (McFiggans et ál., 2006; Chan et ál., 2008), 
estimándose que el contenido oscila entre el 20 y 90 %  de la masa total de la fracción fina del aerosol (Frosch et ál., 2011) y que la 
cantidad de compuestos orgánicos que son solubles en agua puede corresponder hasta el 70 %  del contenido total de materia 
orgánica contenida (Decesari et ál., 2000; Facchini et ál., 2000; Gysel et ál., 2004). El envejecimiento químico de los compuestos 
orgánicos en la superficie de las partículas tiende a incrementar el estado de oxidación y producir compuestos más polares e 
higroscópicos que los precursores (Kanakidou et ál., 2005; Fuzzi et ál., 2006).

La formación de gotas de nube está determinada principalmente por la distribución de tamaños y la composición química 
del aerosol atmosférico, así como de otros parámetros dinámicos como la velocidad ascendente del viento y el contenido de 
vapor de agua (Frosch et ál., 2011). La formación de gotas puede predecirse utilizando la teoría de Kölher (1936), que relaciona 
los principales parámetros que afectan el crecimiento de las gotas de agua líquida: la tensión superficial y la solubilidad de los 
compuestos constituyentes de las partículas (Seinfeld y Pandis, 2006). Análisis de muestras de agua de niebla y lluvia realizados 
en diferentes regiones han verificado que el contenido de material orgánico soluble es significativo y se han identificado ácidos 
orgánicos en el aerosol atmosférico que disminuyen la tensión superficial de las soluciones formadas con agua, lo que podría 
repercutir en los procesos de formación de la precipitación y en la persistencia de las nubes en la atmósfera (Facchini et ál., 2000; 
Facchini et ál., 1999; Ervens et ál., 2011; Frosch et ál., 2011). La presencia de materia orgánica en las nubes también implica un 
efecto en el albedo de las nubes por el cambio de las propiedades ópticas de las soluciones formadas, las cuales pueden pre-
sentar coloraciones relacionadas a los compuestos de carbón café (Zhang et ál., 2008; Collett Jr. et ál., 2008; Ervens et ál., 2011; 
Giulianelli et ál., 2014). 
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Durante el desarrollo de las nubes en la atmósfera ocurren procesos en los que se generan partículas de hielo por arriba del 
nivel de la isoterma de cero grados centígrados. Las gotas de agua líquida pueden coexistir con cristales de hielo en capas con 
temperaturas menores a 0 °C y son elementos importantes para explicar los procesos de transporte de materia hasta la parte 
superior de la tropósfera. La participación de la fase sólida en las nubes es primordial para el proceso de la precipitación. Este 
aspecto no ha sido muy estudiado para el caso del efecto indirecto del aerosol en el balance radiativo. Aunque los estudios no 
han mostrado de manera clara la eficiencia de la materia orgánica como núcleos de hielo o si suprimen la formación del mismo 
(Cziczo et ál., 2004; Fuzzi et ál., 2006), es claro que existe un transporte de estos compuestos orgánicos hacia la alta tropósfera. 
Ver Figura 1.

 5.1 Interacciones radiativas del aerosol

El carbono elemental es el principal factor de la absorción de radiación en el rango visible del espectro mientras que la disper-
sión de la radiación por los aerosoles es producida por un gran número de compuestos (Vega et ál., 2010). El carbono elemental 
proveniente de fuentes móviles y los aerosoles orgánicos primarios en Ciudad de México absorben significativamente la energía 
en el rango UV, particularmente durante las primeras y últimas horas del día, disminuyendo las concentraciones de O3, radicales 
−OH, nitratos y aerosoles secundarios en la superficie. La absorción de energía incrementa la temperatura de las partículas que se 
traduce en un potencial de movimiento del aire y el aumento del espesor de la capa de mezcla. La presencia de partículas con un 
alto nivel de absortividad en la fracción fina del aerosol en Ciudad de México da como resultado un calentamiento (forzamiento 
climático positivo) de la capa límite en la región.

El efecto de los aerosoles en la reducción de O3 es más significativo en las mañanas (Vega et ál., 2010), con una reducción 
de hasta el 20 % . La reducción de hasta ~ 9 %  en las cantidades de −OH en la atmósfera influye significativamente de forma 
proporcional en la formación de aerosoles secundarios (5 - 6 % ) y nitratos al disminuir la cantidad de sus precursores, lo cual 

Figura 1. Procesos de interacción aerosol-nubes-precipitación. Los procesos en azul se refieren 
a las interacciones directas aerosol-nube (activación de gotas, remoción y producción de partículas 

por captura de hidrometeoros, etc) mientras que aquellos en negro son producto o resultado 
de los procesos en los que se ve involucrado el aerosol

Fuente : Modificado de Boucher et ál. (2013)
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corresponde a lo reportado por Castro et ál. (2001). Sin embargo, los altos niveles de ASO, sulfato, nitrato y amonio dispersan la 
radiación UV y aumentan la fotólisis a mediodía, lo que produce un incremento en la concentración de O3 (Li et ál., 2011a; Vega 
et ál., 2010). Ver Figura 2). Marley et ál. (2009a) encontraron valores promedio de SSA en el rango de 0.68 a 0.78 en diversos sitios 
de la ZMCM. Raga et ál. (2001b) reportaron valores similares de 0.7 - 0.9 y 0.6 - 0.8 en los casos de UV y Visible, respectivamente. 
Estos valores de SSA indican la presencia de aerosoles que absorben UV en la superficie y reducen la producción fotoquímica de 
oxidantes como O3. 

 
La componente orgánica de los aerosoles en Ciudad de México absorbe pricipalmente en la región del UV cercano (250 - 400 

nm) respecto a la del visible, lo cual lo coloca como el componente más probable del comportamiento radiativo del aerosol en la 
ZMCM. Sin embargo, durante MCMA-2003 y MILAGRO, Marley et ál. (2009a) y Subramanian et ál. (2010) reportaron que el área de 
absorción para partículas menores a 1 μm está en un rango entre 4.8 y 13.1 m2g-1 a λ = 550 nm,  siendo las partículas relacionadas 
al hollín las responsables del 50 %  de la extinción de la luz (Baumgardner et ál., 2007). También Barnard et ál. (2008) concluyeron 
que los compuestos orgánicos en el aerosol son los responsables de una mayor absorción en la región UV cercano al obtener un 
valor de 10.5 m2g-1 para el área efectiva a λ = 300 nm con una tendencia a casi cero a λ = 500 nm, estimando la absorción puede 

Figura 2. Efectos directos del aerosol con la radiación proveniente del Sol. 
La dispersión de la energía por los aerosoles genera un enfriamiento de la atmósfera 

mientras que la absorción produce un calentamiento de las partículas que transfieren 
esa energía al entorno cercano y aumenta la temperatura del aire

Fuente: Modificado de Boucher et ál. (2013)

Efectos por la dispersión de la radiación por los aerosoles.

Efectos del aerosol por la absorción de la energía proveniente del Sol.
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aumentar hasta un 40 %  dependiendo de la cantidad de materia de carbón café presente en el aerosol de la ZMCM. La depen-
dencia de la absorción en función de la longitud de onda está dada por la función 

A = βλ−α

donde α es el exponente de absorción de Angstrom (AAE) y depende de la composición química del aerosol (Bergstrom et ál., 
2007). Los valores de AAE determinados por Marley et ál. (2009b) tuvieron una media de 1.05 y oscilaron en rangos de 0.76 a 1.5 
y de 0.63 a 1.4 en 2003 y en 2006, respectivamente, lo que apunta a que los aerosoles en la ZMCM contienen carbono negro o 
bien compuestos orgánicos provenientes de la quema de biomasa (Bergstrom et ál., 2002; Kirchstetter et ál., 2004). Además, se 
observó que el AAE fue mayor por las tardes respecto al de las mañanas. Las diferencias entre los valores del AAE con un rango 
entre 0.08 y 0.29, y con media de 0.14, indican un envejecimiento fotoquímico de los aerosoles por la tarde y, basados también 
en los resultados de la relación 13C/12C se sugiere que aerosoles provienen de fuentes como quema de biomasa (incendios fores-
tales) o la quema de basura. Por su parte, Shinozuka et ál. (2009) también reportaron un aumento del AAE y la presencia algunas 
especies orgánicas coloridas poco absorbentes. Esto demuestra la importancia del efecto del aerosol atmosférico en la absorción 
y dispersión de la radiación en la atmósfera, principalmente en las zonas urbanas.

6. Efecto indirecto del aerosol

La presencia de nubes en la atmósfera es una de las grandes incertidumbres que afectan la respuesta al cambio de temperatura 
debido a las variaciones producidas por el albedo de las nubes (Lohmann y Feichter, 2005; Pöschl, 2005; Bony et ál., 2006). El 
planeta Tierra muestra todo el tiempo la presencia de nubes en la atmósfera que cubren una gran parte del área superficial. 
Los mecanismos por los que el aerosol atmosférico puede influir en la formación de las nubes, lo que es conocido como efecto 
Twomey, han sido mayormente estudiados y considerados en las simulaciones del clima (Lohmann y Feichter, 2005). Al mismo 
tiempo, las nubes también modifican las características de los aerosoles por la ocurrencia de procesos químicos en el interior de 
las gotitas (Ervens et ál., 2011). 

El aumento de la concentración de gases invernadero implica un aumento en la temperatura y, por lo tanto, un incremento 
en la concentración de vapor de agua (que también es un gas de efecto invernadero) en la atmósfera. En esta situación, y com-
binando variaciones en la cantidad de partículas en la atmósfera, se esperarían cambios en la distribución por tamaños, en las 
propiedades ópticas y en el tiempo de vida de las nubes que pueden modificar el balance radiatívo de la atmósfera. En el trabajo 
de Lohmann y Feichter (2005) se muestra un resumen con los principales efectos indirectos del aerosol. 

6.1 Efectos del aerosol atmosférico en nubes calientes (nubes con agua líquida)

Varios estudios han señalado que a mayor abundancia de partículas implican más de gotitas en las nubes, incrementando 
así su albedo y disminuyendo la cantidad de radiación de onda corta que alcanza la superficie del Planeta (Satheesh y Krishna,  
2005). Las nubes en las que predomina la existencia de gotitas líquidas en su interior producen precipitación mediante la coli-
sión - coalescencia de las mismas. Sin embargo, la ampliación de núcleos de condensación disminuye el tamaño promedio de las 
gotitas en el interior de las nubes, reduciendo la eficiencia de la precipitación e incrementando el tiempo de vida de las mismas. 
Sin embargo, Small et ál. (2009) sugieren que las nubes que no precipitan pueden responder de forma distinta por el ingreso de 
aire seco y reducir su tiempo de vida. Los efectos estimados en el tiempo de vida de las nubes pueden atribuirse a las condiciones 
ambientales (como humedad, situación de los vientos o el calentamiento del aire por la absorción de energía por parte de los 
aerosoles que derivaría en la evaporación de las gotitas), al tamaño de las nubes, o bien a las parametrizaciones utilizados en los 
modelos (Ackerman, et. al., 2004; Lohmann y Feichter, 2005; Jiang, et. al., 2006; Wood, 2007).

6.2 Estudios acerca de los núcleos de condensación de nube (CCN) en México

Ervens et ál. (2010) estudiaron los efectos de la composición (orgánica e inorgánica) del aerosol, específicamente en el número 
de CCN, en ambientes contaminados sobre la formación de nubes simulando las condiciones de formación de nubes stratus 
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(donde la sobresaturación, S, es baja, 0.27 % ≤ S ≤ 0.44 % ) las cuales tienen el mayor efecto en el forzamiento radiativo global. 
En el caso de la ZMCM, en donde la cantidad de material carbonatado es importante, la cantidad de CCN fue simulada de forma 
adecuada en los casos cuando se consideró que parte de la materia orgánica es soluble en agua. Salcedo et ál. (2006) y Moya et ál. 
(2003) encontraron que casi siempre existe suficiente amonio para neutralizar el sulfato, nitrato y cloro presentes en la atmósfera 
de la ZMCM y, además, sugieren que las partículas mas pequeñas no estan mezcladas internamente (es decir, las partículas de un 
tamaño dado no son una mezcla de todas las especies ni tienen la misma composición química). Shinozuka et ál. (2009) también 
investigaron, mediante sensores remotos, el efecto del contenido de materia orgánica en la higroscopicidad de los aerosoles con 
De ~ 100 nm, como un indicador de la actividad de los CCN en el centro de México, y sus resultados datos indican que la actividad 
decrece con el aumento del contenido de material orgánico en las partículas con tamaños menores a un micrómetro, lo cual 
corresponde con mediciones directas del conteo de CCN. Wang et ál. (2010) simularon con los datos de observaciones obtenidas 
en MILAGRO el cambio de las propiedades de los aerosoles en México y encontraron que se puede calcular el número de CCN 
con un 20 %  de incertidumbre al asumir que las partículas tienen un valor de higroscopicidad mayor a 0.1 y considerando que 
están internamente mezcladas. Para el caso de la ZMCM, con un ambiente altamente fotoquímico, los resultados sugieren que el 
tiempo requerido para que un aerosol orgánico primario (no hidroscópico) pueda transformarse a una partícula hidrofílica es de 
unas cuantas horas, una vez iniciando el día, lo que es mucho menor al utilizado (1-2 días) en la mayoría de los modelos globales. 
Esto indica que las emisiones ocurridas durante la noche podrían tener un efecto en un tiempo muy corto en la formación de 
nubes y en la precipitación que ocurren en la región.

Por su parte, Kucieńska et ál. (2010) sugieren que el aumento del número de CCN en la ZMCM podría generar efectos nega-
tivos para la producción de lluvia en la zona: la supresión del pico de sobresaturación en la base de la nube y la inhibición de la 
formación de gotas que retrasarían el proceso de colisión-coalescencia-rompimiento. 

6.3 Efectos del aerosol atmosférico en nubes mixtas

El término “lluvia caliente” se utiliza en estudios de los procesos de formación de precipitación en los que no están involucrados 
hidrometeoros en fase sólida (hielo). Es de suponerse que estos procesos ocurran de manera prevalente en nubes tropicales, 
especialmente sobre los océanos, pero la presencia de gotitas líquidas en las nubes no está restringida a niveles por debajo de 
los 0 °C (Lau y Wu, 2003). Las nubes convectivas altas pueden contener gotitas de agua líquida sobre - enfriada coexistiendo con 
partículas de hielo hasta niveles donde la temperatura alcanza los -38 °C. Los núcleos de hielo son un subconjunto del aerosol 
atmosférico que sirven como superficie de depositación del vapor de agua o, también, pueden producir el congelamiento al 
tocar o penetrar las gotitas sobre-enfriadas (Wallace y Hobbs, 2006; Lamb y Verlinde, 2011). Su influencia en los procesos al inte-
rior de las nubes mixtas es primordial, a pesar de que su concentración es del orden de un núcleo por litro de aire. El proceso de 
congelación por contacto de las gotitas con algún núcleo de hielo es más probable debido a que se requiere menos energía en 
el cambio de fase líquido - sólido respecto al vapor -sólido (Lohmann y Feichter, 2005). Además, ya que la presión de vapor en el 
hielo es menor respecto a la del agua líquida, la difusión de vapor hacia las partículas de hielo favorece el crecimiento de éstas a 
expensas de las gotitas líquidas (proceso de Bergeron).

El aumento de la cantidad de aerosoles podría implicar un incremento del número de núcleos de hielo en la atmósfera, 
aumentando así la tasa de congelamiento de las gotitas sobre - enfriadas. Los efectos no son claros y existen discrepancias en 
el sentido de que, por un lado el aumento de la cantidad de gotitas que se congelan aumentaría la convección de las nubes 
haciendo que los topes de las mismas sean más altos (Khain et ál., 2004) aunque el tamaño de las partículas de hielo disminuiría 
por la competencia de vapor de agua entre un mayor número de hidrometeoros (Sherwood, 2002). Rosenfeld et ál. (2014) tam-
bién mencionan que el transporte de partículas de hielo a niveles más altos en la atmósfera provocaría un calentamiento por la 
emisión de una menor cantidad de energía térmica hacia el espacio. Por su parte, Jiang et ál. (2008) reportan que el incremento 
en la cantidad de los aerosoles tiende a reducir la precipitación y el tamaño de las partículas de hielo durante la temporada seca 
en Suramérica mientras que Lohmann et ál. (2004) y Lohmann y Feichter (2005) mencionan que el aumento en la cantidad de 
núcleos de hielo reduce la cantidad de radiación solar en la superficie, causando un enfriamiento que favorece la precipitación 
vía los procesos de la fase fría de las nubes. Otro efecto producido por los aerosoles en los procesos de formación de nubes y pre-
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cipitación está relacionado con la actividad eléctrica. Kucienska et ál. (2012) encontraron que el número de relámpagos es mayor 
en algunas de las zonas costeras de México por la influencia de los aerosoles que son advectados desde áreas continentales y 
durante periodos alta emisión de partículas a la atmósfera por la quema de biomasa. Además, si la emisión es muy alta y tienen 
valores de altos espesor óptico, pueden incluso inhibir la cantidad de relampagos en la nube al reducir la convección en la nube.

6.4 Efectos del aerosol atmosférico en nubes frías

Un aumento en la cantidad de partículas de hielo en las nubes altas (cirrus o en las estelas formadas por los aviones en la alta 
tropósfera) tendría secuelas similares a las mencionadas anteriormente pero la magnitud de esos cambios no es completamente 
comprendida pues se desconocen las capacidades y condiciones óptimas de nucleación de muchos de los compuestos presen-
tes en las partículas para formar cristales de hielo (Hoose y Möhler, 2012). Existen pocos estudios acerca del efecto del incremen-
to de la concentración del aerosol atmosférico en las nubes cirrus, aunque el interés en los últimos años por las consecuencias 
de las emisiones de la industria de la aviación en los procesos y el clima en la alta tropósfera se ha incrementado. Las partículas 
emitidas por los aviones contienen carbono o compuestos con iones sulfato que podrían actuar como núcleos de hielo. Los re-
sultados de las simulaciones de Lohmann y Kärcher (2002) sugieren que las emisiones de aerosoles con sulfatos no son relevan-
tes en la formación de nubes cirrus pero el efecto del aumento en la concentración de las partículas de hollín y carbono negro, 
que podrían consideran como potenciales núcleos de hielo en la alta tropósfera/baja estratósfera (Hendricks et ál., 2004) aunque 
su capacidad como núcleos de hielo sigue siendo controversial (Hoose y Möhler, 2012), no se conoce con certeza. 

7. Efecto de los rayos cósmicos en las nubes

Los rayos cósmicos (RC) son partículas con muy alta energía (109 - 1021 eV), principalmente protones y partículas α, que provienen 
de fuera del Sistema Solar. Al ingresar se encuentran con el campo magnético interplanetario, que es el campo generado por 
el Sol. En épocas de alta (baja) actividad solar este campo tiene una topología muy compleja (más sencilla)  y dispersa mucho 
(poco) a los RC. Al llegar al entorno terrestre, los RC se encuentran con el campo geomagnético que también modula su entrada. 
Sin embargo, los efectos de estos dos campos se dan en escalas de tiempo diferentes. En el caso del campo interplanetario, éste 
tiene variaciones evidentes a lo largo de 11 años, lo que determina principalmente el flujo de los RC que ingresa a la Tierra, mien-
tras que para el geomagnético son mucho más lentas,  presentándose de forma evidente sólo a lo largo de siglos o milenios. Una 
vez que los RC ingresan a la atmósfera, interaccionan con los gases de ésta creando los llamados isótopos cosmogénicos, los más 
importantes son el 10Be y el CO2 (ver p.ej. Cordero et ál., 2013). 

Las correlaciones observadas entre los RC, las nubes y las propiedades de los aerosoles son únicamente a escala regional y 
estadísticamente débiles. En cuanto a escalas temporales, aunque se propuso una correlación para el periodo de 11 años de los 
RC entre 1983 y 1995, ésta ya no se sostuvo para los siguientes y los resultados se restringieron a tipos particulares de nubes o 
localidades (Boucher et ál., 2013). Los RC presentan otra periodicidad muy prominente en 1.68 años (Valdés et ál., 1996), iden-
tificada en nubes bajas en dos sitios diferentes del Reino Unido. Considerando los decrementos súbitos en la intensidad de los 
RC, conocidos como decrementos Forbush, en un trabajo se identificó un decremento concomitante global de nubes bajas pero 
otro estudio usando la  misma base de datos nubosa no encontró relaciones globales (Boucher et ál., 2013). Se han propuesto 
dos mecanismos físicos que relacionan a los RC y las nubes que modifican las propiedades de las nubes y, por lo tanto, su albedo. 
El primero, y más estudiado, propone que los RC, modulados por la actividad solar, pueden crear iones atmosféricos, facilitando 
la producción de núcleos de condensación nubes. Respecto a experimentos de laboratorio que evalúen  este mecanismo, se 
ha encontrado que la variabilidad de la razón de ionización atmosférica debida a RC está bien cuantificada, pero los cambios 
resultantes en las razones de nucleación de los aerosoles se conocen muy poco. Los experimentos en laboratorio  indican que 
la ionización inducida por RC incrementa la razón de nucleación bajo condiciones que simulan la media y baja tropósfera pero 
no necesariamente en la capa limite. Mediciones in situ apoyan cualitativamente esta conclusión pero no pueden proporcionar 
conclusiones firmes. El segundo mecanismo tiene que ver con el circuito eléctrico global: debido a la ionización inducida por los 
RC hay una corriente directa y pequeña que fluye entre la ionosfera y la superficie terrestre bajo condiciones de cielo limpio. La 
carga se acumula en el tope y parte baja de las nubes debido a la destrucción de los iones por las gotas de las nubes. Esto crea 



149

CAPÍTULO 6. AEROSOL ATMOSFÉRICO, NUBES Y CAMBIO CLIMÁTICO

gradientes de conductividad en los bordes de las nubes influyendo en su microfísica (colisiones gota - gota y gota - partícula) y, 
potencialmente, en sus propiedades.  Para este mecanismo prácticamente no hay observaciones que lo apoyen y por tanto su 
viabilidad no es conocida (Boucher et ál., 2013). Basado en estas consideraciones, el AR5-IPCC (Boucher et ál., 2013) sólo acepta 
la influencia de los RC localmente y para eventos de escalas de un par años a días.

Mendoza et ál. (2004) encontraron que entre 1580 y 1985 el 10Be y la temperatura terrestre tuvieron una relación ambigua 
que está de acuerdo con la conclusión del AR5-IPCC (Boucher et ál., 2013). Posteriormente, Velasco y Mendoza (2008) mediante 
un análisis espectral usando el método de ondeletas, mostraron que entre el 10Be y fenómenos climáticos de gran escala existen 
periodicidades que coinciden: para el caso de la Oscilación Decenal del Pacífico la escala fue a los 30, 60 y 100 años mientras que 
para la Oscilación Multidecenal del Atlántico fue a los 10 y 100 años. Para la Oscilación del Atlántico del Norte fue a los 50 años 
y para el Índice de la Oscilación del Sur a los 30, poniendo de relieve que fenómenos atmosféricos específicos si pueden tener 
relación con los RC en escalas de tiempo seculares.

8. Incertidumbres en los modelos climáticos globales respecto 
 a los efectos de los aerosoles en la atmósfera 

Los modelos climáticos han mejorado en muchos aspectos introduciendo importantes procesos y ciclos que ocurren en la at-
mósfera aunque existen retos, uno de ellos es precisamente la simulación de nubes, que siguen siendo importantes y continúan 
con un grado significativo de incertidumbre. La cobertura aproximada de nubes en el planeta es de dos terceras partes de 
su superficie y en su conjunto pueden contribuir (al incrementar su albedo) tanto al enfriamiento de la atmósfera, como a su 
calentamiento por el efecto invernadero, con un efecto neto de -20W m-2 con una incertidumbre de 10 %  según las estima-
ciones hechas por satélite (Loeb et ál., 2009). Los procesos que atañen a las nubes abarcan una gran escala espacial y eso hace 
imposible resolver actualmente todos procesos que ocurren en el desarrollo de este fenómeno, a menos que se trate de hacerlo 
a diferentes escalas. Aunque ya existen modelos globales con resoluciones de hasta 3.5 km, los resultados aún deben tomarse 
con reservas debido a la incapacidad de simular procesos a escalas más pequeñas (Boucher et ál., 2013) que son esenciales para 
resolver las propiedades de las nubes como la electrificación de la atmósfera o la variabilidad de las precipitaciones. Variables 
tales como la velocidad ascendente de los vientos, la concentración de partículas como el carbono negro y otros compuestos 
orgánicos son tratados mediante parametrizaciones que no dan un óptimo tratamiento de los mecanismos de la atmósfera. 
Actualmente existen modelos que simulan las concentraciones de gotitas en las nubes pero aún es necesaria la estimación de 
los parámetros de las partículas sólidas para poder estudiar los efectos de las nubes mixtas (Lohmann y Feichter, 2005). Nober et 
ál. (2003) realizaron un estudio sobre la sensibilidad del modelo ECHAM4 para estudiar los efectos del aumento de los aerosoles 
y las diferencias en los procesos de lluvia caliente y en la convección. Sus resultados indican un efecto principalmente local re-
lacionado a la supresión de la lluvia.

La mayoría de los modelos de circulación general incluyen diversos tipos de aerosoles en función a su composición química 
y propiedades físicas (ópticas) pero las fuentes de emisión permanecen como incertidumbres importantes. Una de las fuentes 
de error importantes es el desconocimiento de la gran variedad de compuestos orgánicos sin identificar y de los procesos en los 
cuales intervienen (Kanakidou et ál., 2005). Algunas especies orgánicas pueden intervenir como núcleos de condensación, espe-
cialmente si se localizan en la superficie de las partículas, o modificar la tensión superficial de las soluciones formadas durante la 
evolución de las gotitas líquidas (Facchini et ál., 2000).

8.1 Incertidumbres en los modelos

Las contribuciones de los aerosoles primario y secundario en el total de material particulado son difíciles de cuantificar. Tsimpidi 
et ál. (2011) utilizaron el modelo PMCAMx-2008 (el cual simula la advección, dispersión, emisión, deposición de partículas y reac-
ciones en fase gas y sobre el aerosol, así como la dinámica) para compararlo con mediciones del espectrómetro de masas (AMS) 
en diferentes sitios (uno urbano, uno suburbano, uno rural y en un sitio elevado en el sur de la Cuenca de México) con buenos 
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resultados. En particular, el modelo  simuló bien las concentraciones promedio del aerosol orgánico en la fracción de PM1 en 
todos los sitios y de aerosol orgánico secundario en tres de los cuatro puntos de comparación. Además, reprodujo de manera 
aceptable la evolución de los niveles de material orgánico en el área durante el periodo diurno y las proporciones de aerosol pri-
mario y secundario de algunas fuentes como las móviles o de quema de biomasa. Li et ál. (2011b) señalaron que aún se requieren 
de nuevos esquemas en los modelos para mejorar la predicción de las concentraciones y los procesos químicos en la atmósfera 
en los modelos. Por su parte, Yokelson et ál. (2009) también apuntaron que se requiere de más investigación para entender los 
procesos que ocurren después de la emisión de las especies químicas al notar que la formación de aerosol orgánico secundario 
no se explicaba a partir de la cantidad de sus precursores en las plumas de incendios forestales.
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Resumen 

Los desafíos que enfrenta la humanidad ante el calentamiento climático global hace fundamental entender los procesos de los 
ecosistemas desde un punto de vista funcional para avanzar en el conocimiento sobre la interacción de la variabilidad climática 
y los ciclos biogeoquímicos.  En los ecosistemas terrestres, la suma total de carbono que ingresa a un ecosistema a través de la 
fotosíntesis constituye la producción primaria bruta (GPP) y se ha estimado que el promedio global de GPP es aproximadamente 
123 Pg C año-1  y para México es de 2.6 Pg C año-1. Las emisiones de respiración total del suelo han alcanzado valores de > 3.9 
kg C m-2 año-1 como en el caso en el que el huracán Wilma impactó la Península de Yucatán en 2005. Y los bosques de Sonora 
influenciados por el Monzón de Norte América pueden capturar hasta 374 g CO2 m-2 durante ésta temporada. 

En Norteamérica se estima que en el periodo de 1990 – 2009 se emitieron 1720.0 ± 112.5 Tg C por año donde México aportó 
cerca de 104.5 ± 10.6 Tg C por año; El inventario nacional de Gases Efecto Invernadero (GEI) reporta una emisión de 748,252 Gg 
CO2-eq para el año 2010, lo que representa un incremento de 33.4 % con respecto a 1990. Las emisiones de CO2 representan 
65.9 % del total de GEI, mientras que las emisiones de CH4 y N2O representan respectivamente el 22.3 % y 9.2 %. El restante 2.6 % 
corresponde a emisiones de hidrofluorocarbonos (HFC), perfluorocarbonos (PFC) y hexafluoruro de azufre (SF6). La distribución 
por categoría de fuente de emisión es: energía, 67.3 %; agricultura, 12.3 %; procesos industriales, 8.2 %; uso de suelo, cambio de 
uso de suelo, 6.3 %; y desechos, 5.9 %.

El sector forestal de México es un gran contribuyente a las emisiones de gases de efecto invernadero. La degradación fores-
tal, los incendios y el cambio de uso de suelo liberan continuamente grandes cantidades de CO2 equivalente. De acuerdo con 
el Primer Inventario de Emisiones, en 1997 se reportaron 135,857 Gg CO2-eq q  año-1 provenientes de los bosques; en la segunda 
Comunicación Nacional 1998 se reportaron  161,422 Gg CO2-eq año-1 ; en la actualización del inventario al año 2002 se estimaron  
99,376 Gg CO2-eq año-1; en la cuarta Comunicación Nacional se reportaron 80,162 y en la actualización  al año 2010 las emisiones 
del sector se determinaron en 73,872 Gg CO2-eq año-1  En este periodo (1990 - 2010) las emisiones de GEI del sector forestal han 
representado entre 17 % y 30 % de las emisiones nacionales. Aunque los resultados del año 2010 exhiben una tendencia a la baja 
de 45 % respecto a las primeras estimaciones de 1990, la incertidumbre asociada a los cálculos es aún muy alta. 

Los diversos estudios a distintas escalas temporales y espaciales han logrado un mejor entendimiento del ciclo del carbono 
en el sector forestal del país y permiten diseñar así acciones de mitigación efectivas. Estas acciones se dividen en tres: 1) secues-
tro mediante reforestación y agroforestería; 2)  actividades de sustitución de carbono derivado del uso de la energía del petróleo 
y carbón mineral por carbono proveniente de la bioenergía sustentable; y 3) actividades de conservación mediante las emisiones 
evitadas del carbono almacenado en los diferentes compartimentos del bosque . 

En zonas urbanas, con excepción de la Ciudad de México, las emisiones urbanas de GEI no se han cuantificado de manera 
individual. Se sabe que las ciudades son la principal fuente de emisión de CO2 hacia la atmósfera y que tienen un papel funda-
mental en las acciones de mitigación. Las emisiones del Distrito Federal representan el 4 % (30,731 Gg CO2-eq), el transporte 
terrestre contribuye con 37.5 % y el consumo de energía 31.0 %. La eliminación de residuos sólidos y la combustión residencial 
de gas L.P. y natural contribuyen respectivamente con el 11.4 % y 7.0 %.

Por su población, México ocupa el decimoprimer lugar del mundo. Su disponibilidad de agua promedio per cápita lo ubica en 
el lugar 89 del mundo, con 4,261 m3 por habitante por año. Para el año 2030, la proyección de crecimiento demográfico muestra 
un incremento mayor en las zonas urbanas comparadas con las rurales. En 1950 la disponibilidad per cápita del agua corres-
pondía a 17,742 m3, año-1, en 2009 se redujo a 4,261 m3 año-1, y que para el año 2030 se estima será de 3,783 m3. Aun sin cambio 
climático, la gestión de los recursos hídricos en México se complicará en los próximos años como resultado del crecimiento 
demográfico y del desarrollo económico, que típicamente incrementa el consumo per cápita.

Entre los ciclos biogeoquímicos que regulan los flujos de materia y energía en los sistemas naturales, los ciclos del nitró-
geno (N) y del fósforo (P) han sido estudiados con particular interés ya que la sobrecarga de estos elementos en los sistemas  
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naturales son causa directa de la eutrofización de los mismos. Recientemente se ha relacionado el aumento de la temperatura 
con la “disminución” de los umbrales de eutrofización, es decir, que en un mundo más cálido, la misma carga de nutrientes en 
los ecosistemas ocasionaría efectos más graves asociados a la eutrofización p. ej., incrementando la frecuencia y la intensidad 
de florecimientos masivos algales en los sistemas acuáticos o bien generando una producción primaria tan abundante que al 
desbalancear la dinámica del oxígeno (fotosíntesis/respiración) genera zonas anóxicas o “muertas” en las capas profundas de 
lagos, lagunas y cuencas oceánicas.

Las aguas mexicanas del Pacífico tienden a ser fuentes de CO2 hacia la atmósfera, mientras que las del Golfo de México y del 
Caribe tienden a estar en equilibrio con la atmósfera. El área frente a la península de California es considerada como una fuente 
de CO2 del agua al aire con un flujo medio anual de CO2 de 0.41 moles C m-2 año-1. En el caso de lagunas costeras mexicanas se 
reportan flujos de CO2 y CH4 en agua-aire en las lagunas de Chautengo y Tres Palos en Guerrero, México. En la laguna de Chau-
tengo se reporta un promedio de captura de CH4 de 8.7 mg/m2/día y la emisión de 15.4 mg/m2/día. La captura de CO2 de 1,001.7 
mg/m2/día y la emisión de 2,241.5 mg/m2/día. En la laguna de Tres Palos el promedio de captura de CH4 fue 127.7 mg/m2/día y la 
emisión 1,483.3 mg/m2/día. La captura de CO2 presentó un valor promedio de 1,475 mg/m2/día y la emisión 95 mg/m2/día. En el 
área natural protegida Laguna de Términos en 2012 y 2013 durante la temporada de secas se reporta un flujo de CO2 de 116 mg/
m2/h para el muestreo del 2012 y de 250 mg/m2/h en la campaña de 2013. En cuanto a los flujos de CH4 se estimaron valores de 
2.3 mg/m2/h para la campaña de 2012 y 3.3 mg/m2/h en la campaña de 2013. 

El país en conjunto ha avanzado en la cuantificación de sus emisiones de GEI a la atmósfera; sin embargo, no se ha genera-
do información científica suficiente que permita evaluar la veracidad y precisión de los inventarios de emisiones. Se requieren 
mediciones directas e indirectas que permitan corroborar de manera independiente las emisiones estimadas. Esto es, se nece-
sitan sistemas de monitoreo de GEI que cubran las escalas empleadas en los inventarios y sean útiles para evaluar políticas de 
mitigación. Algunos esfuerzos, como los de MexFlux por establecer una red de monitoreo de flujos de carbono en México están 
contribuyendo con información para evaluar las emisiones de CO2 provenientes de ecosistemas naturales y urbanos.
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Introducción

La humanidad enfrenta desafíos nuevos para desarrollar políticas y mecanismos prácticos de adaptación y mitigación ante el 
calentamiento climático global. Para esto, la comunidad científica tiene la responsabilidad de proporcionar las bases analíticas y 
cuantitativas que permitan fundamentar e instrumentar tales políticas y estrategias. Estas bases incluyen la compilación de co-
nocimiento sobre la respuesta de los ecosistemas a la variabilidad y las alteraciones en la composición atmosférica y en el clima 
global por gases de efecto invernadero (GEI) tales como dióxido de carbono (CO2), metano (CH4) y óxido nitroso (N2O).

Es fundamental entender los procesos de los ecosistemas desde un punto de vista funcional para avanzar en el conocimiento 
sobre la interacción de la variabilidad climática, los cambios en la cobertura y la composición vegetal (por cambio de uso de 
suelo) y sus vínculos con los ciclos biogeoquímicos (Chapin et. al., 2012). Así, a través de los procesos de fotosíntesis y respira-
ción, los ecosistemas terrestres son fundamentales en el secuestro y emisión de CO2. Además, la  composición y la extensión de 
la  cobertura vegetal determinan propiedades físicas de la superficie terrestre tales como el albedo, la emisividad y la rugosidad 
aerodinámica, que a su vez influyen en la temperatura del aire, precipitación, y velocidad del viento, entre otras variables clima-
tológicas (Burba y Verma 2005) que influyen la dinámica de las emisiones de GEI. En general, el clima es el factor gobernante que 
determina la presencia, extensión y distribución de los ecosistemas, así como de numerosos procesos biológicos, establecién-
dose con ello una compleja retroalimentación entre la biósfera y la dinámica climática del planeta (Heimann y Reichstein 2008).

A pesar de su importancia, el conocimiento de las interacciones entre el clima y los ciclos biogeoquímicos, como el del car-
bono, es aún muy limitado especialmente en nuestro país (Vargas et. al., 2013). El Panel Intergubernamental de Expertos sobre 
el Cambio Climático (IPCC, por sus siglas en inglés) ha definido esta limitación como una “incertidumbre clave” en nuestro en-
tendimiento del clima presente y futuro (IPCC 2007). Afortunadamente, el estudio de dichas interacciones ha registrado avances 
importantes gracias al desarrollo de nuevas técnicas y metodologías experimentales para medir el intercambio de vapor de 
agua, carbono, calor sensible y radiación solar a múltiples escalas espaciales y temporales (Canadell et ál., 2000). Este desarrollo 
tecnológico y científico ha exigido un vínculo multidisciplinario entre diferentes campos de la geociencia, biogeoquímica, ecolo-
gía y  matemáticas, el cual ha permitido incrementar y optimizar las mediciones en campo, así como también las bases de datos 
para su  aplicación en modelos ecosistémicos más precisos (Williams et ál., 2009, Vargas et ál., 2011).

1. Ciclos biogeoquímicos
1.1 Ciclo del carbono
1.1.1 Ecosistemas terrestres

La suma total de carbono que ingresa a un ecosistema a través de la fotosíntesis constituye la producción primaria bruta (GPP, 
por sus siglas en inglés) y se ha estimado que el promedio global de GPP es aproximadamente 123 Pg C año-1 (Beer et ál., 2010) y 
para México es cerca de 2.6 Pg C año-1 (Vargas et ál., datos no publicados). En los ecosistemas, una fracción del CO2 asimilado por 
las plantas retorna a la atmósfera por medio de la respiración total (Reco). El balance entre la captura de CO2 vía GPP y su pérdida 
por Reco constituye el intercambio neto del ecosistema (NEE por sus siglas en inglés), el cual determina en última instancia si se 
trata de una fuente o de un sumidero de carbono.

Los primeros estudios sobre el ciclo del carbono en México datan de la década de los noventa y se enfocan en la variación de 
la biomasa en bosques tropicales húmedos y secos (Martinez-Yrizar et ál., 1992; Martinez-Yrizar 1995; Martinez-Yrizar et ál., 1996; 
Hughes et ál., 1999). Sin embargo, en los últimos 15 años se ha avanzado  con estudios en bosques tropicales húmedos (Hughes 
et ál., 2000), bosques tropicales deciduos  (Lawrence y Foster 2002; Maass et ál., 2002; Jaramillo et ál., 2003b; Kauffman et ál., 
2003; Read and Lawrence 2003a; 2003b; Vargas et ál., 2008) y bosques en zonas áridas (Burquez et ál., 2010). 

Todos ellos han cuantificado la biomasa aérea, pero muy pocos han abarcado estudios sobre la biomasa subterránea, como 
raíces y hojarasca (Castellanos et ál., 1991; Castellanos et ál., 2001; Jaramillo et ál., 2003a; Vargas et ál., 2008; Vargas et ál., 2009). A 
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nivel nacional existen sólo dos estudios, el primero incluye una síntesis de los inventarios forestales de la Comisión Nacional Fo-
restal (CONAFOR) junto con cálculos de emisiones por cambio de uso de suelo (de Jong et ál., 2010). El segundo es un re-análisis 
de los datos de CONAFOR, junto con información de la cobertura vegetal medida por radar (Cartus et ál., 2014).

Los esfuerzos por cuantificar los flujos de CO2 en ecosistemas naturales de México son aún incipientes. Las emisiones de 
respiración total del suelo (RS) se han investigado sólo en bosques tropicales deciduos (Vargas y Allen 2008; Vargas et ál., 2012) 
y en un chaparral Mediterráneo (Leon et ál., 2014). Vargas et ál. (2012) encontraron que las emisiones de RS alcanzaron valores 
récord (> 3.9 kg C m-2 año-1) después de que el huracán Wilma impactó la Península de Yucatán en 2005. En cuanto al Intercambio 
Neto del ecosistema por sus siglas en inglés (NEE) , sólo existe un estudio publicado sobre diferentes condiciones de cobertura 
vegetal en el bioma de pastizal semiárido en Llanos de Ojuelos, Jalisco (Delgado-Balbuena et ál., 2013) y otro en bosques de 
Sonora influenciados por el Monzón de Norte América (Perez-Ruiz et ál., 2010). Estos últimos pueden capturar hasta 374 g CO2 
m-2 durante la temporada de monzón. Es claro que no existe suficiente información publicada sobre flujos de carbono en ecosis-
temas naturales de México.

1.1.2 Océanos

Los océanos tienen una circulación profunda termohalina. A grandes rasgos, el agua se calienta en las regiones ecuatoriales y des-
pués se mueve hacia los polos en las grandes corrientes occidentales de cada cuenca oceánica transfiriendo calor a la atmósfera. 
En las regiones sub-árticas el agua, pierde calor hacia la atmosfera, se hace más densa y se hunde para formar el agua profunda.

A profundidades mayores a 500 m, la respiración degrada la materia orgánica y los exoesqueletos de CaCO3 se disuelven 
mostrando una distribución horizontal de carbono inorgánico disuelto que aumenta de concentración en la dirección de la cir-
culación del agua. Los valores más altos de concentración de carbono inorgánico disuelto y los más bajos de oxígeno disuelto se 
encuentran en las aguas intermedias y profundas del Pacifico Tropical Oriental, que son las más viejas desde que se originaron en 
la superficie del Atlántico Norte (Álvarez-Borrego, 2007a). Por ello, las aguas mexicanas del Pacífico tienden a ser fuentes de CO2 
hacia la atmósfera, mientras que las del Golfo de México y del Caribe tienden a estar en equilibrio con la atmósfera.

Aunque el Océano del Sur (al sur de 50 oS) ocupa sólo 10 % del área global oceánica es responsable de 20 % de la captación 
global de CO2. De una manera similar, el Océano Atlántico (al norte de 50 oS) ocupa 24 % del área oceánica y es responsable de 40 
% de la captación global. En contraste, el Océano Pacífico (al norte de 50 oS) sólo es responsable de 18 % de la captación global, 
pese a que abarca 49 % del área global oceánica. Esto se debe primordialmente al hecho de que el Pacífico Ecuatorial es una 
fuente intensa de CO2 a la atmósfera (Takahashi et ál., 2002).

Con respecto al Océano Pacífico, el papel de la Zona Económica Exclusiva oceánica de México está parcialmente descrito en 
el trabajo de Takahashi et ál. (2009), quienes reportaron un flujo de 12 g C m-2 año-1 del mar hacia la atmósfera (un mol C m-2 año-1 
del agua al aire) muy cercano al equilibrio con la atmósfera.

De-La-Cruz-Orozco et ál. (2010) estimaron el intercambio océano-atmósfera de CO2 para el área de la Corriente de California 
frente a la península de Baja California (una zona con surgencias costeras intensas), con datos de pCO2 y vientos de cruceros 
oceanográficos realizados en 2005 y concluyeron que los flujos de CO2 del agua al aire aumentaron de norte a sur y de la parte 
oceánica a la costa, con pCO2 agua de hasta >500 µatm en la parte más al sur y costera en julio de 2005, comparados con una pCO2 

aire de 380 µatm. Los flujos fueron hasta >5 moles C m-2 año-1 del agua al aire en esa zona. El flujo medio anual de CO2 (0.41 moles 
C m-2 año-1) muestra que toda el área frente a esta península es una fuente de CO2 del agua al aire.

Hernández-Ayón et ál. (2010) realizaron mediciones de flujos de CO2 agua-aire, en esa misma área frente a la península de 
Baja California con “barcos de oportunidad” y concluyeron que el mar se comporta como un sumidero de CO2 de diciembre a 
mayo, mientras que el resto del año fue una fuente de este gas hacia la atmósfera. Su conclusión general es que el área costera 
frente a la península es una fuente de CO2 hacia la atmósfera en promedio anual.



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

162

La región de las islas grandes es la zona del Golfo de California que presenta los mayores flujos de CO2 del agua a la atmósfera 
durante todo el año (Hernández-Ayón et ál., 2007b). Le sigue la zona de surgencias de “invierno” frente a la costa oriental del 
golfo. Basado en los datos magros de pCO2agua del Golfo de California, Álvarez-Borrego (2014) estimó un flujo máximo de CO2 de 
23.2 moles m-2 año-1 para la región de las islas grandes, con un total de 6x1012 g C año-1 del agua al aire para toda la región; un 
flujo máximo de 19.8 moles C m-2 año-1 para la región de surgencias de “invierno” de la costa oriental del Golfo, con un total de 
5.7x1012 g de C año-1 del agua al aire para toda la banda de surgencias de la costa oriental; y un flujo de 0.74x1012 g de C año-1 
en los remolinos ciclónicos de “invierno” del Golfo de California.

Con base en valores de pH y alcalinidad, Hidalgo-González et ál. (1997) realizaron muestreos en el verano para generar datos 
de pCO2 agua y del flujo de CO2 entre el mar y la atmósfera para la región de las islas grandes. El flujo de CO2 calculado fue hacia la 
atmósfera y fue mayor durante mareas post-vivas (hasta 23 mmol m–2 d–1). Según Hidalgo-González et ál. (1997), los flujos de CO2 
hacia la atmósfera en el invierno deben ser mayores que los de verano debido a una menor estratificación del agua y a valores 
mayores de la pCO2 agua. 

Se han calculado los siguientes valores máximos de pCO2 agua para la región de las islas grandes: 560 µatm para octubre de 
1985 (Zirino et ál., 1997), 446 µatm para julio de 1990 (Hidalgo-González et ál., 1997), 560 µatm para septiembre de 1996 (Her-
nández-Ayón et ál., 2007a) y 1200 µatm para marzo de 2002 (Hernández-Ayón et ál., 2007b). Los valores indican que la región de 
las islas grandes es un área que actúa como una fuente casi permanente de CO2 a la atmósfera.

1.1.3 Ciclo del metano

El CH4 es uno de los gases de efecto invernadero más importantes que se emiten a la atmósfera debido a las actividades antro-
pogénicas después del CO2. Los gases de efecto invernadero son constituyentes atmosféricos capaces de absorber radiaciones 
infrarrojas y emitirlas posteriormente (Seinfield y Pandis, 1998). El CH4 es un compuesto molecular que se encuentra en abun-
dancia en la atmósfera, con propiedades radiativas tales que le confieren una capacidad elevada de absorción de la energía 
infrarroja, contribuyendo así al calentamiento global.

La concentración de CH4 en la atmósfera ha aumentado rápidamente y se ha multiplicado por dos desde el comienzo de la 
Era Industrial (Steele et ál., 1992; Moss et ál., 2000; Wuebbles y Hayhoe, 2002). Además, el CH4 tiene un potencial de calentamien-
to 23 veces superior al CO2 (IPCC, 2007), es decir, que cada kilo de CH4 liberado a la atmósfera contribuye al calentamiento global 
relativo tanto como la emisión de 23 kg de CO2 , calculado para un horizonte temporal de 100 años. 

La ganadería es responsable del 23 % de las emisiones globales de CH4 de origen antropogénico (Khalil, 2000), debidas mayo-
ritariamente a la digestión de los rumiantes, que emiten CH4 durante la digestión del alimento en el rumen, figurando el ganado 
bovino como principal responsable, seguido del ovino (Crutzen et ál., 1986; Monteny et ál., 2001). 

Con base en la información del Censo Agrícola, Ganadero y Forestal 2007, del INEGI, México cuenta con 23.3 millones de 
cabezas de ganado bovino de carne y leche; 8.0 millones de ovinos y 8.9 millones de caprinos. Estas tres especies de rumiantes 
domésticos, por su elevada población, son las principales emisoras de metano ruminal en el país. Estimaciones recientes hechas 
por medio del modelo ISM (Integrated Simulation Model, o Modelo de Simulación Integral) se han estimado 2.02 teragramos/
año  para las emisiones de metano ruminal proveniente de los bovinos en México (Ku Vera et ál., 2012).

En México, se han realizado dos inventarios de emisiones de metano del estiércol animal. En el primer inventario, se siguió la 
metodología EPA (Environmental Protection Agency) (González-Avalos, 1994), y en el segundo, la metodología del Panel Inter-
gubernamental sobre cambio climático (IPCC). Los valores de emisión fueron 117.9 Gg en 1990 usando la primera metodología 
y 24.8 Gg usando la segunda (González y Ruiz, 1995).

Una de las zonas ganaderas más importantes de nuestro país es la Comarca Lagunera que representa el 0.03 % del territorio 
mexicano y cuenta con el 0.2 % de la población lechera nacional, la cual cuenta con aproximadamente 430,000 cabezas de ga-
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nado. La estimación de la cantidad de metano liberado en esta región, se realizó empleando el modelo del IPCC determinando 
la liberación de 55 Gg de CH4 por año, lo cual representa un 2.5 % de las emisiones nacionales de origen ganadero, una gran 
cantidad considerando el área de la región (0.03 %). El ganado fue responsable del 83 % de la fermentación entérica liberada a la 
atmósfera, y el restante 17 % se originó de los sistemas de manejo del estiércol (Quantin et ál., 2012).

El metano ha aumentado de aproximadamente 0.65 a 1.69 ppm en el hemisferio norte durante los últimos 200 años, debido 
principalmente a las actividades humanas (Harris, 1989). En este proceso, los desechos orgánicos son biológicamente degrada-
dos en ausencia de oxígeno para el CO2, CH4 y pequeñas cantidades de H2, N2 y H2S (Stafford et ál., 1980). 

Debido al rápido aumento de las concentraciones atmosféricas de este gas durante los últimos años, así como a los efectos 
que el CH4 ejerce sobre el clima y sobre la química atmosférica, las emisiones deben controlarse y reducirse. El Protocolo Inter-
nacional de Kioto (1997) establece límites para los distintos gases de efecto invernadero, así como el compromiso de los países 
desarrollados para evaluar y cuantificar las concentraciones de estos gases para desarrollar técnicas para reducirlos. 

2. Emisiones y captura de carbono

En Norteamérica se estima que en el periodo de 1990 - 2009 se emitieron 1720.0 ± 112.5 Tg C por año donde México aportó cerca 
de 104.5 ± 10.6 Tg C por año; (King et ál., 2014).  El inventario nacional de GEI reporta una emisión de 748,252 Gg CO2-eq para 
el año 2010, lo que representa un incremento de 33.4 % con respecto a 1990 (SEMARNAT & INECC, 2012). Las emisiones de CO2 
representan 65.9 % del total de GEI, mientras que las emisiones de CH4 y  N2O representan respectivamente el 22.3 % y 9.2 %. El 
restante 2.6 % corresponde a emisiones de hidrofluorocarbonos (HFC), perfluorocarbonos (PFC) y hexafluoruro de azufre (SF6). 
La distribución por categoría de fuente de emisión es: energía, 67.3 %; agricultura, 12.3%; procesos industriales, 8.2 %; uso de 
suelo, cambio de uso de suelo, 6.3 %; y desechos, 5.9 %.

2.1  Zonas oceánicas

Al aumentar la temperatura superficial del mar, la solubilidad de los gases disminuye, incluyendo la del CO2. Además, a medida 
que el CO2 se disuelve más en las aguas superficiales del mar aumenta el factor de Revelle, ya que la alcalinidad se mantiene 
constante y la concentración del carbono inorgánico disuelto aumenta provocando que el mar absorba menos CO2 para el mis-
mo aumento de la presión parcial del CO2 en el aire (pCO2 aire). 

Por ejemplo, con un aumento en la pCO2 aire de 120 μatm durante el antropoceno (del año 1850 al 2014), el carbono inorgáni-
co disuelto en el agua superficial del Pacífico mexicano aumentó 80 μmol l-1 y el pH disminuyó 0.13 de una unidad (acidificación 
del agua de mar); de seguir la tendencia actual de aumento de pCO2 aire se alcanzaría otro incremento de ~120 μatm hacia el final 
del siglo XXI (en la mitad del tiempo que tomó de 1850 hasta ahora) para llegar a pCO2 aire = 520 μatm, y el carbono inorgánico 
disuelto en el agua superficial del mar sólo aumentaría 55 μmol l-1 (una disminución de la capacidad de absorción del CO2 de  ~ 
31 %), con un decremento adicional del pH de sólo 0.09 de unidad. 

Con el incremento de temperatura del agua superficial del mar esta absorción va a ser todavía menor. Con base en la dis-
tribución global de los valores de ΔpCO2 (ΔpCO2 = presión parcial del CO2 en agua superficial menos la presión parcial del CO2 
atmosférico: pCO2 agua – pCO2 aire), para el año 2000 se estimó una captación neta global de CO2 antropogénico por el océano de 
2.0 ± 1.0 Pg C año-1 (Takahashi et ál., 2009).

Las aguas del Golfo de México han acumulado ~ 20 moles m-2 de carbono antropogénico en los últimos 30 años (el doble que 
las aguas del Pacífico adyacente al Golfo de California). Esta tasa de absorción de CO2 se ha dado en toda la trayectoria de esas 
aguas y no sólo in situ en el Golfo de México. El carbono antropogénico total absorbido por las aguas del Golfo de México en los 
últimos 165 años (periodo geológico conocido como antropoceno) es equivalente a 0.72 Gt C. Esto es relativamente pequeño 
comparado con las ~ 118 Gt C absorbidos por todos los océanos del mundo (Álvarez-Borrego, 2007b).
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2.2 Zonas urbanas

Se sabe que las ciudades son la principal fuente de emisión de CO2 hacia la atmósfera y que tienen un papel fundamental en las 
acciones de mitigación (Rosenzweig et ál., 2010). El consumo de combustibles fósiles y las transformaciones en el uso de suelo 
asociadas con la urbanización han causado alteraciones drásticas en los ciclos biológicos, geofísicos y químicos con consecuen-
cias a escala regional y global (Lal, 2012).

La primera entidad en cuantificar sus emisiones de GEI fue el Distrito Federal en 2006 y ocupa una posición de vanguardia 
a nivel nacional. La elaboración del Programa de Acción Climática de la Ciudad de México (PACCM) 2014-2020 incluyó la ade-
cuación del inventario de emisiones de GEI para el año 2012. Respecto a las emisiones a nivel nacional reportadas en la Quinta 
Comunicación ante la Convención Marco de las Naciones Unidas sobre Cambio Climático (CMNUCC), las emisiones del Distrito 
Federal representan el 4 % (30,731 Gg CO2-eq) (Molina Center, 2013). El transporte terrestre contribuye con 37.5 % y el consumo 
de energía 31.0 %. La eliminación de residuos sólidos y la combustión residencial de gas L.P. y natural contribuyen respectiva-
mente con el 11.4 % y 7.0 %.

El gobierno del Distrito Federal publica cada 2 años un inventario de emisiones de GEI para la Zona Metropolitana del Valle de 
México (ZMVM). Las 16 delegaciones del Distrito Federal y 59 municipios del Estado de México que conforman la ZMVM emitie-
ron 49,503 Gg CO2-eq en 2012, aproximadamente 6.6 % de las emisiones reportadas a nivel nacional. Los inventarios existentes 
en México consideran sólo las emisiones generadas dentro de las jurisdicciones políticas y no las emisiones asociadas con el 
consumo de sus habitantes (huella de carbono). Es decir, las emisiones asociadas con la producción de bienes y servicios (por 
ejemplo, electricidad) de un estado o municipio en particular no se contabilizan si no ocurren dentro de su territorio. 

Esto explica por qué las emisiones per cápita de la ZMVM (2.4 Mg año-1) son inferiores a las emisiones per cápita a nivel nacio-
nal (6.7 Mg año-1), según la información disponible. Hertwich y Peters (2009) determinaron la huella de carbono para habitantes 
de 73 países con datos del 2001. México reportó una huella de 5.6 Mg CO2-eq por persona, huella similar a la de otros 7 países de 
Latinoamérica incluidos en ese estudio y muy por debajo de los 28.6 Mg CO2-eq por persona reportados para Estados Unidos.

Los instrumentos para medir flujos por covarianza turbulenta (EC) que se han instalado en la Ciudad de México como parte 
de estudios para investigar las variaciones diurnas de los flujos de CO2 y otros contaminantes atmosféricos han sido los únicos 
esfuerzos por medir los flujos de carbono en zonas urbanas de México (Velasco et ál., 2005; 2009; 2014).

La figura 1 muestra la contribución por fuente de emisión (flechas rojas) y sumidero (flechas verdes) en a) corresponde a días 
entre semana y se obtuvo de las mediciones del flujo total de CO2, datos del inventario de emisiones a la atmosfera de gases de 
efecto invernadero del Distrito Federal, calculados empleando factores de emisión y ecuaciones alométricas para árboles urba-
nos. Los perfiles diurnos del flujo de CO2 por día de la semana en b) cubren 15 meses de medición de junio de 2011 a septiembre 
de 2012. Se incluye también los flujos medidos en abril de 2006 en el mismo sitio durante la campaña MILAGRO. Las áreas de 
color gris y azul representan ± 1 desviación estándar de los flujos promedio para días entre semana en ambos periodos de medi-
ción. La fotografía de la colonia Escandón (zona residencial/comercial tradicional de la Ciudad de México) en c) fue tomada desde 
lo alto del andamio empleado como plataforma por el sistema de covarianza turbulenta mostrado en el recuadro del panel d). 
Para mayores detalles ver Velasco et ál., 2009 y Velasco et ál., 2014.

Los flujos medidos de CO2 han ayudado a evaluar la precisión del inventario oficial de emisiones a la atmosfera, y evidenciar 
el aumento en las emisiones y el impacto positivo de las restricciones vehiculares implementadas los fines de semana a partir 
de 2008 en la Ciudad de México. La contribución por respiración humana y el secuestro de carbono de la vegetación urbana 
también se ha evaluado, encontrando que la primera puede ser significativa en zonas densamente pobladas, mientras que la 
segunda es insuficiente para contrarrestar las emisiones antropogénicas (Velasco et ál., 2014). 
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2.3 Flujos de CO2 y CH4 en zonas costeras

Los flujos de carbono entre los ecosistemas terrestres y la atmósfera consisten esencialmente en las ganancias y pérdidas de CO2 

y CH4 mediante flujos laterales y verticales (Chapin et ál., 2012). La mayoría de los estudios de la dinámica del carbono a nivel 
mundial y en México se han enfocado al CO2 debido a su importancia como GEI y a la disponibilidad de sensores y técnicas para 
medirlo. Los estudios sobre CH4 han aumentado recientemente alrededor del mundo, pero no existen resultados en publica-
ciones arbitradas sobre flujos de CH4 en ecosistemas terrestres y muy pocas en zonas costeras de México (Castro-Morales et ál., 
2014; Corrales-Palomares, 2014). 

En el caso de lagunas costeras mexicanas, Mendoza Mojica et ál. (2013) reportan una estimación de flujos de CO2 y CH4 en 
agua-aire en las lagunas de Chautengo y Tres Palos en Guerrero, México, durante la época de secas. En la laguna de Chautengo 
reportan un promedio de captura de CH4 de 8.7 mg/m2/día y la emisión de 15.4 mg/m2/día. La captura de CO2 de 1001.7 mg/m2/
día y la emisión de 2241.5 mg/m2/día. En la laguna de Tres Palos el promedio de captura de CH4 fue 127.7 mg/m2/día y la emisión 
1483.3 mg/m2/día. La captura de CO2 presentó un valor promedio de 1475 mg/m2/día y la emisión 95 mg/m2/día. Estos autores 
describen que la Laguna de Chautengo presentó un equilibrio entre captura y emisión de los gases de efecto invernadero estu-
diados, y lo consideran como un cuerpo de agua neutro en función de los flujos de gas superficial y la laguna de Tres Palos fue 
considerada como una fuente de CH4 y sumidero de CO2.

Corrales-Palomares (2014), realizó un estudio de flujos de CO2 y CH4 en el área natural protegida Laguna de Términos en 2012 
y 2013 durante la temporada de secas. Se monitorearon diferentes ambientes en la laguna: pastos marinos, con influencia de 
agua continental y en zona de mangle. El flujo de CO2 estimado para la laguna fue de 116 mg/m2/h para el muestreo del 2012 y 
de 250 mg/m2/h en la campaña de 2013. De acuerdo con los flujos obtenidos, se caracterizó a la laguna como un sistema emisor 
de CO2 en la zona con influencia de agua continental y como sumidero a las zonas de pastos marinos y manglar. En cuanto a los 

Fuente: (Velasco et a., 2014)

Figura 1. a) Distribución por fuente de emisión/sumidero; b) variabilidad diurna 
por día de la semana de los flujos de CO2 a la atmósfera; c) vista panorámica de la zona de estudio; 

d) sistema de medición de flujos por covarianza turbulenta
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flujos de CH4 reporta valores de 2.3 mg/m2/h para la campaña de 2012 y 3.3 mg/m2/h en la campaña de 2013. Los resultados 
indican que el sistema es un emisor de CH4.

3. Otros ciclos biogeoquímicos

3.1 Ciclo del agua 
3.1.1. Inventarios nacionales

Por su población, México ocupa el decimoprimer lugar del mundo. Su disponibilidad de agua promedio per cápita1 lo ubica en el 
lugar 89 del mundo, con 4,261 m3 por habitante por año. Para el año 2030, la proyección de crecimiento demográfico muestra un 
incremento mayor en las zonas urbanas comparadas con las rurales. En 1950 la disponibilidad per cápita del agua correspondía 
a 17,742 m3, año-1, en 2009 se redujo a 4,261 m3 año-1, y que para el año 2030 se estima será de 3,783 m3 (Arreguín et ál., 2007). 
Aun sin cambio climático, la gestión de los recursos hídricos en México se complicará en los próximos años como resultado del 
crecimiento demográfico y del desarrollo económico, que típicamente incrementa el consumo per cápita.

La disponibilidad de agua difiere fuertemente dentro del territorio mexicano debido a las marcadas diferencias en los regí-
menes de lluvias, escurrimientos y recarga de acuíferos que caracterizan las 13 regiones hidrológicas de México2. Por ejemplo, la 
región norte y centro del país concentra 77 % de la población, pero únicamente cuenta con 37 % del agua disponible, mientras 
que la región sur y sureste donde habita 23 % de la población, dispone de 69 % del agua (CONAGUA, 2008). 

 En la región norte y noroeste (la cual ocupa 40 % del territorio), la baja disponibilidad de agua hace especialmente crítico y 
necesario contar con información sólida y veraz. Por su clima árido y semiárido, estas regiones del país presentan precipitacio-
nes anuales menores a los 300 mm ligada a una alta variabilidad espacial y temporal. La precipitación produce escurrimientos 
superficiales perennes durante la época de lluvias, algunas veces en respuesta a fenómenos hidrometeorológicos extremos, los 
cuales constituyen cerca de 90 % de los caudales totales observados en las cuencas. El resto del año la región sobrevive con las 
bajas tasas de recarga por infiltración de agua en el suelo. Esta situación trae como consecuencia ciclos de sequías e inundacion 
es. Dada las bajas entradas por lluvia, los balances hídricos son sumamente frágiles, las extracciones por bombeo aunado a epi-
sodios de sequía extrema pueden fácilmente disminuir las reservas por recarga de agua en el subsuelo. 

En la región centro (30 % del territorio) se localiza gran parte de la población del país, misma que se caracteriza por una in-
tensa actividad socioeconómica. Esta región recibe precipitaciones entre 500 y 1000 mm por año. La conurbación de la ZMVM 
concentra una población de 19.6 millones de habitantes. Tres grandes cuencas hidrológicas son las encargadas de abastecer 
agua a esta región: el sistema fluvial Lerma-Chapala-Santiago, la cuenca del río Pánuco y la cuenca del río Balsas, las cuales 
cubren en conjunto una extensión de 350,000 km2 (Menderey y Jiménez, 2000). Con base en un estudio que estimó la disponi-
bilidad de agua actual en esas cuencas, y la esperada a partir de 3 escenarios de cambio climático al año 2050, se encuentra que 
en las tres cuencas hay una disminución significativa en sus escurrimientos (60 % en promedio), debido a aumentos en las tasas 
de evapotranspiración. Es particularmente crítica la situación en la cuenca del sistema fluvial Lerma-Chapala-Santiago, la cual 
experimentaría un cambio a un clima más seco, lo que reduciría significativamente sus caudales y volúmenes aprovechables de 
agua, hasta el grado de eliminarlos (Menderey y Jiménez, 2000).

La región sur y sureste (30 % del territorio) concentra la mayor parte de la precipitación del país con entradas de hasta 4,500 
mm anuales. Debido a la alta precipitación, los caudales de los ríos y escurrimientos superficiales son generalmente altos en las 
cuencas (60 - 70 % de la precipitación anual). Sin embargo, por su accidentada topografía, las lluvias intensas asociadas a ciclos 

1 Disponibilidad media per cápita = disponibilidad total/población año 2009 (113’485, 097 hab.). Disponibilidad total = escorrentía superficial +  importación – 
exportación  + recarga = 483,560 m3/año.

2 Regiones Hidrológicas de México: Baja california, Noroeste, Pacífico Norte, Balsas, Pacífico Sur, Río Bravo, Cuencas Centrales, Lerma-Santiago-Pacífico, Golfo 
Norte, Golfo Centro, Frontera Sur, Península de Yucatán, Valle de México.
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tropicales durante la época de lluvias causan frecuentemente deslaves en las partes altas de las montañas, así como fuertes 
inundaciones en las regiones costeras de los estados de Veracruz, Tabasco y Chiapas. Con base en proyecciones de escenarios 
de cambio climático, la región es muy vulnerable al aumento en la frecuencia de eventos extremos de lluvia. Así también, los ba-
lances de las cuencas hidrológicas muestran cambios, el almacenamiento de agua en suelo y subsuelo muestra particularmente 
una disminución significativa, lo que podría derivar en menores caudales en los ríos y disponibilidad de agua durante épocas 
prolongadas de estiaje. 

3.1.2 Ecosistemas terrestres

El ciclo hidrológico desempeña un papel fundamental en el clima, en los ciclos biogeoquímicos y en el funcionamiento de los 
distintos ecosistemas terrestres en el planeta (Hernández, 2008). México, con una superficie aproximada de 140 millones de 
hectáreas terrestres, alberga una gran cantidad de ecosistemas. Los ecosistemas que ocupan la mayor parte del territorio son los 
matorrales xerófilos (41 %), los bosques templados (24 %) y las selvas (23 %). Estos desarrollan funciones ambientales como la 
regulación del ciclo hidrológico, captura y almacenamiento de agua, secuestro de carbono, generación y conservación de sue-
los, entre otros. A pesar de su gran valor, los bosques y las selvas son los ecosistemas más deforestados en México. Su disturbio, 
fragmentación, deforestación y reemplazo por tierras agrícolas y ganaderas han sido las causas principales de su destrucción 
(Muñoz-Villers y López-Blanco, 2008).

En México existen muy pocos estudios que, a través de observaciones detalladas, han cuantificado la evapotranspiración real 
(consumo de agua) de distintas cubiertas vegetales (naturales y antropogénicas) y aún más escasas son las investigaciones que 
han cuantificado los balances hídricos a escala de cuenca. La provisión y regulación de flujos de agua en cuencas es probable-
mente el servicio más importante de los ecosistemas terrestres naturales; sin embargo, su funcionamiento hidrológico y cómo 
éste es alterado por el cambio en el uso de suelo y climático es a la fecha aún muy poco entendido. 

La evapotranspiración (ET), además de ser uno de los componentes dominantes del balance hídrico, suele ser una variable 
importante para la toma de decisiones en cuanto a la planeación y uso del agua (Pereira et ál., 2006). Para las zonas áridas y 
semiáridas que enfrentan problemas de escasez de agua o bien aquellas regiones con alta susceptibilidad de sufrir sequías más 
frecuentes bajo escenarios de cambio climático, hay una gran necesidad de racionalizar los usos del agua, así como de seguir 
más de cerca los impactos en los ciclos hidrológicos (Oki y Kanae, 2006).

El cálculo de la ET se obtiene experimentalmente con bastante precisión utilizando métodos micrometeorológicos (p. ej. 
flujos por covarianza turbulenta o “eddy covariance”) en terreno plano, o bien con métodos ecofisiológicos e hidrológicos  (e.g. 
transpiración a través de mediciones de flujo de savia en especies e interceptación de agua por la vegetación) en terrenos irre-
gulares o de montaña. Estos métodos permiten la cuantificación de la ET a nivel de ecosistema, pero con limitaciones a escalas 
regionales. Para ello, la información satelital se utiliza cada vez más, ya que permite la descripción de la superficie en un mayor 
rango de escalas, desde una parcela hasta toda una región, y en escalas temporales no mayores a un par de semanas, lo cual es 
de particular importancia para las zonas áridas, ya que permite conocer los cambios en ET por el crecimiento de la vegetación 
(Oki y Kanae, 2006).

Los sitios de investigación ecohidrológica de referencia científica en México se localizan en dos regiones que contrastan por 
su clima, vegetación y paisaje: la zona semiárida al norte de Sonora (Sierra Madre Occidental), Baja California Norte (vegetación 
Mediterránea de chaparral), y la zona tropical húmeda de montaña en el centro de Veracruz (Sierra Madre Oriental). 

Se sabe que los cambios estacionales en la vegetación durante el monzón de Norteamérica juegan un papel importante en 
la modificación de los flujos de agua y energía en la región norte de Sonora (Méndez-Barroso et ál., 2014). Estudios realizados 
en tipos de vegetación dominantes (matorral espinoso y bosque de pino-encino) mostraron cambios en los componentes do-
minantes de la ET, así como de la evaporación de suelo a transpiración de la vegetación, lo cual depende de la temporalidad y 
magnitud con el cual se lleva a cabo el reverdecimiento de la vegetación, misma que está ligada a los patrones de lluvia. 
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De esta forma, los ecosistemas presentes en altitudes intermedias (600 - 1,200 msnm) como el matorral espinoso muestran 
consumos de agua intensivos y rápidos en respuesta a la disponibilidad de agua en el suelo. En contraste, los ecosistemas como 
el bosque de pino-encino presentes en altitudes mayores (1,200 - 1,500 msnm) muestran atenuaciones y retrasos en sus tasas 
de transpiración, lo que sugiere estrategias de consumo de agua que pueden prolongarse más allá de la temporada de lluvias 
(Méndez-Barroso et ál., 2014).

Las tasas anuales y estacionales de ET están ligadas a mecanismos de generación de escurrimiento de agua a escala de cuen-
ca (Robles-Morúa et ál., 2012). En este caso, un incremento en ET ocurre cuando aumenta la fracción por escurrimiento superfi-
cial, mientras que lo opuesto ocurre cuando el exceso es por infiltración. Por tanto se espera que durante años húmedos las tasas 
de transpiración puedan sostenerse por periodos más prolongados, y lo contrario para años secos, teniendo efectos distintos en 
la partición de flujos y escurrimientos en cuencas.

La evaluación de los efectos hidrológicos causados por la sustitución del bosque mesófilo de montaña (BMM) por otros tipos 
de vegetación (bosque en regeneración por 20 años, pastizal y plantaciones de pino patula) en la región central de Veracruz, 
México, han sido sujeto de estudio en los últimos ocho años (Muñoz-Villers et ál., 2015). Las diferencias en evapotranspiración 
entre las distintas cubiertas vegetales en este ecosistema húmedo de montaña se explican principalmente por diferencias en 
interceptación de lluvia (evaporación) (Holwerda et ál., 2010).

Estos resultados indican que la conversión del BMM a pastizal en el centro de Veracruz se asocia con un incremento signi-
ficativo en el rendimiento hídrico anual en cuencas (~ 460 mm; ~ 15 % de la precipitación anual). También sugieren que si se 
promueve la regeneración natural del bosque mesófilo se esperaría una disminución en el rendimiento hídrico anual debido a 
la progresiva recuperación del componente interceptación de lluvia, y en consecuencia mayor retorno de agua a la atmósfera 
(Muñoz-Villers y McDonnell, 2013).

Las microcuencas de bosque mesófilo también registraron caudales anuales y estacionales similares. Esto sugiere que 20 
años de regeneración natural es probablemente suficiente para recuperar el régimen hidrológico de ese ecosistema. En con-
traste, la microcuenca de pastizal reportó un mayor caudal anual (10 % en promedio); y caudales 35 y 70 % más bajos al final de 
la época de estiaje comparado con el bosque maduro y secundario. Esto probablemente se asocia a la combinación de una to-
pografía más suave y una menor capacidad de infiltración de agua, consecuentemente un menor almacenamiento y recarga de 
agua en el subsuelo (Muñoz-Villers y McDonnell, 2013). Se concluye que los bosques son capaces de regular y sostener caudales 
en los afluentes durante la temporada de estiaje, así como modular los escurrimientos generados en respuesta a eventos extre-
mos de precipitación. Esto muestra además que el ecosistema es capaz de minimizar los flujos por inundaciones y de maximizar 
la disponibilidad de agua para las poblaciones en las partes bajas de la montaña.

3.2 Ciclo del azufre

El dimetisulfuro (DMS) desempeña un papel importante en el ciclo de azufre atmosférico global. Contribuye significativamente 
en la reducción del azufre biogénico transferido desde el océano a la atmósfera, teniendo una influencia sobre el sistema climá-
tico (Lovelock et ál., 1972). 

El DMS es producido a partir del compuesto dimetilsulfoniopropionato (DMSP) por división enzimática de poblaciones al-
gales, contribuyendo de ésta forma a su producción (Andreae, 1990; Belviso et ál., 1990; Bratbak et ál., 1995;). Dependiendo de 
las condiciones ambientales en la columna de agua el DMSP es convertido a DMS o a otros compuestos sulfatados (Andreae y 
Crutzen, 1997). Los registros de concentraciones y flujos de DMS en México son prácticamente nulos, en la “alberca caliente” del 
Pacífico Mexicano Tropical (PMT) se realizaron dos campañas en verano, la primera se llevó a cabo en julio de 2001 en el área sur 
del PMT; el segundo crucero fue situado en la zona norte en agosto de 2004. 
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Los resultados obtenidos por Benítez-Macías (2005) de concentraciones promedio de DMS y DMSP total (DMSPt) en la zona 
sur a 10 m de profundidad fueron de 5.7 y 48.3 nM (nM = nano Moles 1-1) respectivamente, a 30 m de profundidad el DMSPt fue 
de 24.2 nM.  En la zona norte la concentración promedio de DMS a 10 y 40 m de profundidad fueron 9.9 y 12.6 nM, mientras que 
las concentraciones de DMSPt fueron 67.5 y 65.9 respectivamente. Este trabajo contribuyó a establecer el primer inventario de 
DMS en el Pacífico Mexicano (Benítez-Macías, 2005).

3.3 Ciclo del nitrógeno y fósforo

Entre los ciclos biogeoquímicos que regulan los flujos de materia y energía en los sistemas naturales, los ciclos del nitrógeno (N) 
y del fósforo (P) han sido estudiados con particular interés ya que la sobrecarga de estos elementos en los sistemas naturales 
es la causa directa de la eutrofización de los mismos. Recientemente se ha relacionado el aumento de la temperatura con la 
“disminución” de los umbrales de eutrofización (Jeppesen et ál., 2010); es decir que, en un mundo más cálido, la misma carga de 
nutrientes en los ecosistemas ocasionaría efectos más graves asociados a la eutrofización p. ej. incrementando la frecuencia y 
la intensidad de florecimientos masivos algales en los sistemas acuáticos o bien generando una producción primaria tan abun-
dante que al desbalancear la dinámica del oxígeno (fotosíntesis/respiración) generaría zonas anóxicas o “muertas” en las capas 
profundas de lagos, lagunas y cuencas oceánicas (Paul, 2008).

La incorporación del monitoreo de la concentración de los totales y las formas disueltas de nitrógeno y fósforo es indispensa-
ble para el diagnóstico eficaz de la calidad de agua, de hecho algunos autores señalan que la carga de nutrientes (concentración 
de nutrientes por flujo de agua) permite entender mejor el funcionamiento de los sistemas y con ello prevenir sus respuestas al 
cambio ambiental (Ramírez-Zierold et ál., 2010). En nuestro país, a pesar de su relevancia, ni la concentración ni la carga de N o P 
forman parte de los programas de evaluación de la calidad del agua. La aproximación a los balances de masa de nitrógeno y fósfo-
ro (la descripción de las entradas y salidas en los sistemas) constituyen esfuerzos detallados y muy informativos, la base para esti-
mar los balances de N y P son los balances de agua de los sistemas acuáticos; ambos análisis son también escasos en nuestro país. 

Diversos trabajos refieren este tipo de balances en sistemas costeros (Herrera-Silveira y Comin, 1995; Herrera-Silveira, 1996; 
Quiroz del Campo 2014) y en sistemas dulceacuícolas (Carro et ál., 2008; Merino-Ibarra et ál., 2008; Ramírez-Zierold et ál., 2010). 
En un panorama general, mientras que el N y el P parecen ser los factores que regulan la producción primaria en los sistemas 
continentales (Ramírez-Zierold et ál., 2010), en sistemas kársticos como la península de Yucatán, es el nitrógeno el elemento que 
debe controlarse con mayor rigor (Herrera Silveira, 1996; Young et ál., 2005; Hernández Terrones et ál., 2011), ya que puede causar 
un impacto importante en los acuíferos de esa zona; sistemas de importancia estratégica pero de gran vulnerabilidad. 

La investigación basada en enfoques biogeoquímicos aportan información valiosa para estudios de otras disciplinas (p. ej. 
Física, Ecología o las Ingenierías) y aporta elementos para el manejo sustentable de los recursos. El trabajo de Ramírez Zierold 
et ál. (2010) en el embalse eutrófico de Valle de Bravo, tras estimar el balance de agua y nutrientes pudo identificar que en una 
década se incrementó 276 % la carga de P y 203 % la de N en el sistema, se identificaron las principales fuentes de nutrientes y 
que la mayoría del P (aproximadamente 85 %) se acumula en los sedimentos. 

El análisis de la proporción N:P (NID:TP 8.3) y la alta fijación de N en el sistema (que excede su salida hacia la atmósfera por 
desnitrificación) permitieron determinar que es el P el nutriente que se relaciona más fuertemente con los florecimientos algales 
nocivos y la anoxia. Este trabajo tiene una aplicación potencial en las estrategias de manejo y conservación del agua en este em-
balse. En un sistema costero, el balance de carbono orgánico y nitrógeno realizado por Young et ál. (2005) en la laguna Celestún, 
Yucatán, señala que del total de nitrógeno que entra por el agua subterránea (la mayor concentración de DIN fue registrada en 
los “ojos” o manantiales de la laguna; hasta 1.19 mg N1-1) y el 90 % del N que entra es reciclado en el sistema de manglar. Celestún 
es por tanto un sumidero de nitrógeno, sin embargo, del total de N que entran a la laguna, aproximadamente 10 % es exporta-
do al mar adyacente, en esta fracción dominan las formas orgánicas particuladas (65 - 85 %). El trabajo subraya el papel de los 
sistemas de manglar como sumideros o bien, sitios de intenso reciclaje de nutrientes y con una vasta capacidad para contener 
la salida de nutrientes al mar adyacente. La contaminación de los acuíferos puede también impactar, tal vez irreversiblemente, 
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recursos de gran relevancia natural y económica, como los arrecifes de coral. En un trabajo pionero en este sentido en México, 
Hernández Terrones et ál. (2011) evaluaron los flujos de N y P por la vía subterránea hacia la laguna arrecifal en Puerto Morelos, 
Quintana Roo. Los flujos estimados de N y P a la laguna fueron de magnitud considerable: 2.4 ton N km−1 año−1 y 75 a 217 kg P 
km−1 año−1.

El ciclo del fósforo tiene un componente geoquímico muy importante, el paso de este elemento por los sistemas acuáticos es 
la fuente principal de distribución del P en los sistemas naturales. Por ende, este ciclo está ligado a los patrones de precipitación. 
Es prioritario construir modelos a escalas ecosistémicas y de cuencas hidrográficas de los principales ciclos biogeoquímicos para 
poder responder a los efectos del cambio climático. En un panorama global, el suministro de fósforo será un tema de creciente 
importancia ya que en la actualidad se usa sobradamente (p. ej. en detergentes y fertilizante), y por otro lado, sus reservas tienen 
capacidad y tiempo limitados. 

4. Aprovechamiento del ciclo de carbono para reducir el CO2 atmosférico

El sector forestal actualmente incluido en la categoría denominada AFOLU (Agriculture, Forestry and Other Land Use, por sus 
siglas en inglés) es considerado único con respecto a otros sectores que reportan emisiones de gases de efecto invernadero, 
porque puede reducir emisiones al evitar la deforestación y promover manejos sustentables y otras alternativas más. Este sector 
captura carbono de la atmósfera durante el crecimiento forestal y ofrece otros servicios ecosistémicos que reducen los efectos 
del cambio climático (IPCC, 2013). El sector forestal de México es un gran contribuyente a las emisiones de gases de efecto in-
vernadero. 

La degradación forestal, los incendios y el cambio de uso de suelo liberan continuamente grandes cantidades de CO2-eq. De 
acuerdo con el Primer Inventario de Emisiones, en 1997 se reportaron 135,857 Gg CO2-eq  año-1 provenientes de los bosques; 
en la segunda Comunicación Nacional (año de referencia 1998) se reportaron 161,422 Gg CO2-eq año-1 ; en la actualización del 
inventario al año 2002 se estimaron  99,376 Gg CO2-eq año-1; en la cuarta Comunicación Nacional se reportaron 80,162 y en la 
actualización  al año 2010 las emisiones del sector se determinaron en 73,872 Gg CO2-eq año-1  (SEMARNAP, 1997; SEMARNAT, 
2001; 2006; 2009;  2012). 

En este periodo (1990 - 2010) las emisiones de GEI del sector forestal han representado entre 17 % y 30 % de las emisiones 
nacionales. Aunque los resultados del año 2010 exhiben una tendencia a la baja de 45 % respecto a las primeras estimaciones de 
1990, la incertidumbre asociada a los cálculos es aún muy alta. 

Las primeras investigaciones sobre las emisiones de carbono y el potencial de mitigación del sector forestal se realizaron a 
finales de los años noventa y cuantificaban las pérdidas de carbono por deforestación a través de la reducción de biomasa aérea. 
De acuerdo con Masera et ál. (1997) la pérdida de cobertura forestal tropical alcanzaba 500,000 ha anuales y representaba una 
emisión de 52,300 Gg CO2. Navár (2011) cuantificó una biomasa aérea cercana a 3.0 Pg en los bosques tropicales de México, lo 
que muestra el gran potencial de mitigación que representan dichos bosques si se conservan y manejan de manera sustentable. 

Los primeros escenarios sobre el potencial de aprovechamiento del ciclo de carbono en bosques referían la captura de car-
bono mediante la recuperación de terrenos forestales previamente deforestados. Las cifras estimadas por deforestación evitada 
y por captura de carbono aumentaron del año 2000 al 2010 de 50 a 217 Tg CO2 (Sheinbaum y Masera, 2000). 

Estudios posteriores encontraron que era posible reducir las emisiones y aumentar el secuestro de carbono con la reforesta-
ción, el enriquecimiento forestal de bosques secundarios y el manejo sustentable de bosques nativos en los sistemas agrofores-
tales y las plantaciones forestales. De acuerdo con Sathaye et ál. (2001) en 1990 el área de bosques degradados donde se podía 
realizar este tipo de actividades era de 21 millones de hectáreas. Un análisis posterior, realizado en 2009 por Johnson et ál. estimó 
una superficie de 35 millones de hectáreas para deforestación evitada y 6 millones de ha para el secuestro de CO2, lo que a su vez 
representaría  una disminución de 31 Gg CO2 y 36 Gg CO2 anuales, respectivamente. 
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En los últimos años la investigación sobre el ciclo de carbono, incluyendo estudios de almacenamiento en los diferentes eco-
sistemas del país ha aumentado significativamente (Martínez et ál., 2014). Los resultados de estos estudios sugieren que el alma-
cenamiento del carbono es más dinámico en la biomasa aérea, pero que el reservorio del suelo es mayor (Etchevers et ál., 2006).

Los diversos estudios a distintas escalas temporales y espaciales han permitido entender mejor el ciclo del carbono en el 
sector forestal del país y diseñar así  acciones de mitigación efectivas. Estas acciones se dividen en tres: 1) secuestro mediante 
reforestación y agroforestería; 2) actividades de sustitución de carbono derivado del uso de la energía del petróleo y carbón mi-
neral por carbono proveniente de la bioenergía sustentable; y 3) actividades de conservación mediante el almacenamiento del 
carbono en los diferentes compartimentos del bosque (Masera et ál., 2001; De Jong et ál., 2007). 

De acuerdo con Masera et ál. (2012) mejorar la eficiencia de combustión de biomasa en hornos tradicionales a nivel residen-
cial y de pequeña industria (con estufas y hornos eficientes de leña) puede reducir 54 % de emisiones al año 2030, con respecto 
a los 7 Gg CO2-eq determinados para la línea de base (Serrano et ál., 2014). 

Conclusiones

A manera de conclusiones se presentar los retos y limitaciones siguientes:

México necesita establecer una base de referencia sobre los procesos y mecanismos que regulan el secuestro y emisión del 
carbono en los sistemas terrestres y marinos. Así mismo, se necesita desarrollar la capacidad de informar sobre proyecciones 
y trayectorias de los procesos del ciclo del carbono bajo las diferentes condiciones económicas, políticas, sociales y climáticas 
específicas del país. La siguiente lista de retos y limitaciones dificulta el desarrollo de dichos puntos e imposibilita evaluar la in-
certidumbre de las predicciones actuales.

1) Existe una limitante de recursos económicos y humanos para desarrollar investigación sobre este tema. 
2) Falta de coordinación internacional para la implementación de políticas internacionales y pago de incentivos dentro de un 

posible mercado de carbono. 
3) Se necesita la consolidación de una estructura de investigación sobre el ciclo del carbono en México. 
4) Se requiere de una línea base de información sobre el ciclo del carbono en México para establecer parámetros para imple-

mentar modelos de procesos de ecosistemas. 
5) Es necesario un mecanismo de financiamiento con visión a largo plazo para establecer sistemas de monitoreo, así como una 

logística humana capacitada. 
6) Existen candados burocráticos que limitan el acceso transparente a la información referente a la dinámica del carbono a 

nivel nacional. 

El país en conjunto ha avanzado en la cuantificación de sus emisiones de GEI a la atmósfera; sin embargo, no se ha generado 
información científica suficiente que permita evaluar la veracidad y precisión de los inventarios de emisiones. Se requieren medi-
ciones directas e indirectas que permitan corroborar de manera independiente las emisiones estimadas. Esto es, se necesitan sis-
temas de monitoreo de GEI que cubran las escalas empleadas en los inventarios y sean útiles para evaluar políticas de mitigación. 
Algunos esfuerzos, como los de MexFlux por establecer una red de monitoreo de flujos de carbono en México están contribu-
yendo con información para evaluar las emisiones de CO2 provenientes de ecosistemas naturales y urbanos (Vargas et ál., 2013).
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Resumen 

Evaluación del recurso solar. En 2014 se realizó la primera validación de cobertura nacional de un modelo de radiación solar 
versus datos seleccionados de 36 estaciones del Servicio Meteorológico Nacional (SMN). Respecto a la radiación ultravioleta, en 
México existe una sola red de sensores Banda “A” y Banda “B” que cumple con los requerimientos de la Organización Meteoroló-
gica Mundial (OMM), ésta se encuentra en la Zona Metropolitana de la Ciudad de México y pertenece a la Secretaria del Medio 
Ambiente del Gobierno del Distrito Federal,  inició sus operaciones en el año 2000. La Sección de Radiación Solar del Instituto 
de Geofísica de la Universidad Nacional Autônoma de México (UNAM), tiene una estación que  mide estos dos parámetros y sus 
instalaciones también cumplen con los requerimientos de la OMM, la estación se encuentra dentro de la Zona Metropolitana de 
la Ciudad de México. Existen muy escasos trabajos sobre el tema, y hay un Atlas Nacional en la página del Instituto de Geofísica 
(http://www.geofisica.unam.mx/ors/datos.html).

Efecto antropogénico sobre el forzamiento radiativo. El aumento antropógeno de gases de invernadero, reduce la radiación 
de onda larga saliente y produce un desbalance radiativo (incremento de flujo hacia abajo) en el tope de la troposfera; desbalan-
ce conocido como forzamiento radiativo (FR). En ese nivel de la atmósfera la temperatura se mantiene fija, mientras que a nivel 
de superficie se calienta, aumentando el gradiente térmico vertical (lapse rate) troposférico. El FR se calcula como la diferencia de 
esa radiación entre 2011 y 1990. Aquí calculamos las contribuciones de México, España, Argentina y Estados Unidos al FR global 
por sus emisiones de CO2, CH4 y N2O. Las de México resultan 1.42, 1.85 y 0.79 %, respectivamente; las de Estados Unidos son un 
orden de magnitud mayor que las de los otros tres países.

Química atmosférica. La emisión de Gases de Efecto Invernadero (GEI) bien mezclados es significativamente mayor en ciudades 
y zonas industriales, y por consiguiente el forzamiento radiativo local se incrementa, sin embargo, el calentamiento observado 
en grandes urbes se debe principalmente al cambio de uso de suelo y la denominada isla de calor. Las perturbaciones locales del 
FR total debidas a mayores concentraciones de GEI en la capa límite, no contribuyen significativamente a la crecida de la tempe-
ratura en la superficie. No obstante, las grandes ciudades contribuyen a las emisiones globales de GEI y por lo tanto al aumento 
en la temperatura promedio global que se ha manifestado desde la era preindustrial. Por ello, la  implementación en ciudades de 
tecnologías limpias con mayor eficiencia energética es una estrategia que los gobiernos deben seguir.

Efecto solar y  volcánico sobre el forzamiento radiativo. Se sugiere la posibilidad de que el Sol se aproxime a un nuevo estado 
de actividad mínima. Hay una  modelación muy reciente que abarca hasta el año 2100, donde se encuentra un gran mínimo para 
el siglo XXI que empezó en el año 2004 y finalizará en el año 2075. El  FR  entre el presente y este mínimo será de  -0.07 W/m2 (-0.03 
a -0.11 W/m2), muy parecido al FR del Mínimo Moderno. El impacto de los rayos cósmicos (modulados por la actividad solar) en 
el clima es aún un tema controversial; para evaluar esta propuesta más detalladamente se necesitan tanto mediciones de nubes 
como de radiación difusa. Este tipo de mediciones en nuestro país no son continuas y son pocos los lugares donde se realizan. 
Los volcanes contribuyen al forzamiento radiativo principalmente a través de sus emisiones de CO, CO2, SO2  y con la formación 
de ácido sulfúrico. Históricamente la contribución más importante al forzamiento radiativo en Mexico fue debida a la erupción 
del volcán Chichón (Chiapas), mismo que inyectó cantidades significativas de SO2 a la atmósfera. Actualmente, las contribucio-
nes más importantes provienen del Popocatépetl en el centro de México y el Volcán de Fuego en Colima.
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1. La evaluación del Recurso Solar

Los primeros registros de la radiación solar en la República Mexicana datan de principios del siglo XX. El Dr. Ladislao Gorcziñsky 
la midió en diferentes lugares entre 1911 y 1917 (Muhlia, 1990; Estrada-Cagigal, 1992). Años después, entre 1923 y 1928, el SMN 
continuó este trabajo en el observatorio astronómico de Tacubaya, dirigido entonces por el Dr. Gorcziñsky. Los resultados se 
publicaron en diversos reportes, algunos de los cuales aún existen en los archivos de dicha institución, sin embargo, muchos 
otros se han perdido.

En 1957, con la celebración del Año Geofísico Internacional, el Instituto de Ciencia Aplicada y el Instituto de Geofísica de la 
UNAM, reiniciaron las mediciones de la radiación solar instalando cinco estaciones solarimétricas: Ciudad Universitaria, campus 
principal en la Ciudad de México; Altzomoni, Estado de México; San Cristóbal de las Casas, Chiapas; Veracruz, Veracruz; y Chihu-
ahua, Chihuahua. En 1959 la estación de Altzomoni fue reubicada en Tlamacas, Estado de México. En 1960, se instaló una esta-
ción en San Luis Potosí. De estas estaciones sólo dos funcionaron un largo periodo: Chihuahua, durante quince años, y Ciudad 
Universitaria, la cual continúa en operación. Desde 1967, el Instituto de Geofísica de la UNAM inició la operación de una estación 
en Orizabita, Hidalgo, que funciona hasta la fecha. 

El SMN, perteneciente a la Comisión Nacional del Agua (CONAGUA), instaló, en los años 70, piranógrafos de bandas bimetáli-
cas y heliógrafos. Sin embargo los piranógrafos no fueron recalibrados sistemáticamente  y la información no fue procesada. Los 
únicos registros de mediciones de largo plazo en México se encuentran en la base de datos del centro mundial de radiación para 
tres estaciones: Ciudad Universitaria, Chihuahua, y Orizabita. Varias agencias gubernamentales han instalado redes de estacio-
nes meteorológicas, algunas de las cuales cuentan con sensores de radiación solar.

1.1 Redes solarimétricas actuales 

Al día de hoy, se encuentran redes instaladas, principalmente, por algunas agencias gubernamentales:
• El SMN opera una red de 187 estaciones automáticas (http://smn.cna.gob.mx/-productos/emas/emas.html), que miden ra-

diación global horizontal con un piranómetro acorde con la Organización Meteorológica Mundial (WMO, 2008).  A pesar de 
que los radiómetros estaban calibrados de fábrica, no tuvieron  un programa subsecuente de recalibración. Más de la mitad 
de estos piranómetros alcanzaron entre cinco y 13 años de funcionamiento sin calibración dependiendo del sitio donde se 
encontraban. Además, los sitios de instalación de las estaciones fueron seleccionados con criterios hidro-meteorológicos, 
sin atender otros relacionados con la topografía y diversidad climatológica del país (Riveros-Rosas, et ál.,  2012).

• En los años 80  la Comisión Federal de Electricidad (CFE) creó una red solarimétrica de 20 estaciones equipadas con pira-
nógrafos localizados en cuencas hidrológicas. En años recientes instaló seis estaciones más con piranómetros, pero sin 
recalibración. 

• La Secretaría de Marina tiene una red de 10 piranógrafos y 10 heliógrafos y una red de 22 estaciones climatológicas insta-
ladas con piranómetros. Sin embargo,  la información no es pública.

• La Secretaría del Medio Ambiente del Distrito Federal, con la Red Automática de Monitoreo Atmosférico, tiene 10 piranó-
metros de radiación global horizontal, siete sensores de radiación ultravioleta Bandas “A” y “B” y dos sensores de radiación 
fotosintéticamente activa, todos cumplen con los requerimientos de la OMM y tienen un programa de recalibración anual.

• El Instituto de investigaciones eléctricas (IIE), instaló una red con más de 10 estaciones climatológicas para la evaluación 
del recurso solar y eólico, entre 2008 y 2010. La  red incluye piranómetros de radiación global horizontal, los datos no son 
públicos, pudiendo comprarse al IIE.

• El Instituto Nacional de Investigaciones Forestales, Agropecuarias y Pecuarias (INIFAP) tiene una red de ~993 estaciones 
climatológicas, la mayoría de ellas tiene piranómetros de radiación global horizontal. Con estos datos se ha evaluado el 
recurso solar de  manera local, pero no son fácilmente accesibles, los equipos no tienen sensores de termopila y nunca han 
sido calibrados.
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Diversas universidades, con apoyo del Consejo Nacional de Ciencia y Tecnologia (CONACYT), han instalado estaciones sola-
rimétricas específicamente para la evaluación del recurso solar, por ejemplo, el Instituto de Energías Renovables de la UNAM, 
desde 1994 (Quiñones et ál.,  2002), el grupo de energía de la Universidad de Sonora, desde 1993 a 2001 (Villa Martinez et ál.,  
2001), y el Laboratorio de Energía y Medioambiente del Departamento de Arquitectura y Diseño en la Universidad de Sonora. 
Los piranómetros de mayor antigüedad de las Estaciones Meteorológicas Automáticas (EMA) del SMN, se han reemplazado por 
piranómetros calibrados. Los sensores removidos serán recalibrados y almacenados para instalarlos después de que los sensores 
nuevos tengan al menos un año de operación. El objetivo del proyecto es recabar datos confiables de radiación solar en 133 
estaciones durante un periodo de al menos 4 a 5 años. En la Figura 1 se observa la red EMA (Valdés et, al, 2012).

1.2 Radiación solar estimada a partir de modelos 

Diversos mapas y tablas de radiación solar en México han sido publicados por diferentes autores entre ellos Valdés y colabora-
dores (2014). Cada mapa ha contado con un limitado número de datos disponibles, y todos ellos están basados en métodos de 
estimación de diferentes tipos, la mayoría de ellos con incertidumbres superiores al 15 % de error. En 1975, Almanza y López 
obtuvieron los primeros mapas de radiación solar en forma de isolíneas de irradiación diaria promedio mensual, a partir de datos 
de duración de la insolación en 38 sitios por un periodo de 10 a 30 años  utilizando el modelo de Reddy (1971). Posteriormente 
Almanza et ál. (1992) actualizaron los mapas de irradiancia de 1975, utilizando datos meteorológicos de 1941 a 1980 en 54 sitios 
de medición. Los resultados se publicaron en mapas mensuales de isolíneas de irradiación promedio diaria y un mapa con las 
isolíneas de promedio anual (Figura 2). Similarmente Hernández et ál. (1991) publicaron el Atlas de Radiación Solar para la Repú-
blica Mexicana, utilizando la ecuación de Amstrong aplicada a imágenes de satélite, reportando mapas mensuales, estacionales 
y anuales de soleamiento efectivo y de isolíneas promedio diario de la radiación global, directa y difusa.

Fuente: (Valdés et, ál., 2012)

Figura 1. Localización de las Estaciones Meteorológicas Automáticas (EMA) del SMN
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Galindo y Valdés (1992), Galindo y Cifuentes  (1996), usaron imágenes de satélite de los radiómetros VISSR, con un rango 
de detección de longitudes de onda entre 550 y 750 nm. Las imágenes en el visible se transformaron en valores de irradiancia 
utilizando el modelo de Tarpley, modificado por Galindo et ál. (1991) mediante una corrección de coeficientes comparando los 
resultados del modelo con mediciones en superficie en la estación de Ciudad Universitaria en 1984. Con este método se genera-
ron mapas mensuales con isolíneas de irradiación promedio diaria y uno con el promedio anual (Figura 3).
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Fuente: (Almanza et ál., 1992)

Figura 2. Isolíneas de irradiación diaria promedio anual en México en MJ / (m²día) 
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Renné et ál. (2000), compararon  diferentes modelos aplicados para México, encontrando diferencias entre ellos superiores al 
20 %. En particular se compararon los de Galindo y Valdés (1992), Hernández et ál. (1991), Almanza et ál. (1992), Galindo y Chávez 
(1977) y el modelo CSR (Maxwell, 1998) que utiliza datos de cobertura nubosa. Ellos concluyeron que el CSR es la estimación 
más precisa realizada en México hasta la fecha, sin embargo, no se hicieron validaciones posteriores con datos en superficie sino 
hasta el año 2013. Riveros-Rosas et ál (2015), compararon datos medidos y validados de las EMA del SMN, encontrando un error 
promedio del modelo de aproximadamente 5 % y un nivel de irradiación promedio diaria en todo el país de 5.5 KWh/m². Los 
datos del modelo CSR están en la página del Solar and Wind Energy Resource Assessment (SWERA), administrada por el National 
Renewable Energy Laboratory (NREL). Para México, el servidor provee datos de radiación solar promedio diaria mensual, con una 
resolución de 40 por 40 km sobre el territorio nacional, así como el promedio anual (Figura 4).

Fuente: Adaptado de Galindo y Valdés (1992)

Figura 3. Isolíneas de irradiación diaria promedio anual en México, en MJ / (m² día). 
Los colores representan la altitud sobre el nivel del mar
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Fuente; National Renewable Energy Laboratory -  SWERA (http://maps.nrel.gov/swera)

Figura 4. Irradiación diaria promedio anual para México a partir del modelo CSR, en kWh/ (m²día) 
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En 2010, la CFE realizó una licitación pública para la elaboración de mapas de radiación solar en México con una resolución 
de 10 por 10 km utilizando el modelo de SUNY (Pérez et ál., 2002), sin embargo los resultados no están disponibles al público. 
También en 2010, el IIE publicó los resultados del proyecto Laboratorio Nacional para la Evaluación de Energías Renovables en 
México, financiado por CONACYT y el IIE. Existe muy poca información sobre los métodos utilizados para la implementación de 
los modelos (Figura 5).

En 2014 inició el proyecto del Centro Mexicano de Innovación en Energía Solar (CEMIESOL).  Uno de los subproyectos consiste 
en la elaboración de un inventario nacional de energía solar, con la instalación de una red de referencia de estaciones solarimé-
tricas en todo el país, además de la implementación de los modelos recientes de estimación de la radiación solar en superficie 
con una resolución espacial de 1 km². El proyecto será lidereado por el Instituto de Geofísica con otras entidades de la UNAM y 
diversas universidades e instituciones académicas de todo el país.

1.3 Radiación Solar Ultravioleta

En la Zona Metropolitana de la ciudad de México existe, desde el año 2000, una sola red de sensores de radiación solar Ultra-
violeta Banda “A” (UVA) y Banda “B” (UVB) la cual forma parte de la Red Automática de Monitoreo Atmosférico (RAMA) [www.
aire.df.gob.mx]. Esta red cumple con los requerimientos de la Organización Meteorológica Mundial, sus sensores son calibrados 
periódicamente por un Centro para la Medición de la Radiación Solar, el cual pertenece a la Secretaría del Medio Ambiente del 
Gobierno del Distrito Federal.

Fuente: Sistema de Información Geográfica para las Energías Renovables en México (SIGER)

Figura 5. Irradiación diaria promedio anual para México, en kWh / (m² día) 
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La Sección de Radiación Solar del Instituto de Geofísica de la UNAM, cuenta con una estación que mide estos dos parámetros 
y sus instalaciones también cumplen con los requerimientos de la OMM, entre ellos, la calibración periódica; la estación, al igual 
que la red, se encuentra dentro de la Zona Metropolitana de la Ciudad de México (www.rama.edomex.gob.mx).

Existen otros sensores de radiación y pequeñas redes como las de la ciudad de Toluca, la cual no había recibido mantenimien-
to alguno, actualmente el gobierno del estado, renovó el equipamiento y están en prueba los instrumentos, los cuales pueden 
considerarse confiables. Además se encuentra en proceso la instalación de sensores de ultravioleta en las estaciones de la Red Uni-
versitaria de Observatorios Atmosféricos (RUOA), en diferentes puntos del país. Dicha red esta bajo el resguardo de la Sección de 
Radiación Solar del Instituto de Geofísica. Existen escasos trabajos publicados sobre el comportamiento del UVB en superficie (Val-
dés et ál., 2014), así como un Atlas Nacional, en la plataforma de mapas de riesgo del Centro Nacional de Prevención de Desastres.

1.4 Recomendaciones 

Es fundamental aumentar el número de estaciones que midan la radiación solar UVB en todo el país, pues los índices de cáncer 
de piel e incidencia de cataratas en ojos, aumenta peligrosamente. Las variaciones del espesor de la capa de ozono, pudiera du-
rante el próximo año, considerarse un riesgo al cual están expuestos 120 millones de mexicanos.

Un problema fundamental en la evaluación de la radiación solar en superficie, es la obtención de datos confiables que ali-
menten a los modelos basados en imágenes satelitales. Diversos grupos de investigación y organismos de gobierno se enfrentan 
con dificultades para el mantenimiento de las redes de estaciones solarimétricas. Por tanto, es recomendable la creación del 
Servicio Radiométrico Mexicano, el cual tendría a su cargo la adecuada instalación, mantenimiento y procesamiento de datos, así 
como del monitoreo de la radiación solar en territorio nacional, además de la publicación de los datos y los sistemas de alertas 
relacionados con la exposición a la radiación solar y ultravioleta en todo el país.

2. Efecto antropogénico sobre el forzamiento radiativo  

Entendemos por forzamiento radiativo (FR) a la anomalía de la radiación neta (de ondas corta y larga) manteniendo fija la de 
onda corta; por lo tanto, es el imbalance transitorio en el flujo de radiación de onda larga, en la tropopausa debido a un forza-
miento externo al sistema climático (Mendoza et ál.,  2016).  

Aquí consideramos que el FR es debido al aumento antropogénico de gases de efecto invernadero (GEI) en la atmósfera, para 
condiciones de cielo raso, i.e., sin considerar el efecto radiativo nuboso. Los GEI cuyo FR calcularemos para México son  bióxido de 
carbono (CO2), metano (CH4) y bióxido de nitrógeno (N2O). Hansen (2005) y los Cuarto (AR4)  y Quinto (AR5) Informes de Evalua-
ción del Panel Intergubernamentalde Cambio Climático [IPCC por sus siglas en inglés] (2007, 2013), completan la definición de 
FR permitiendo que penetre en la troposfera y su perfil vertical se modifique incrementando el gradiente térmico ( ); Mendoza et 
ál. (2016), lo hacen así. Ninguna otra alteración de la atmósfera o del clima se toma en cuenta; la temperatura superficial del mar  
y la criosfera permanecen fijas, especialmente.

En términos de la Figura 2 de la Pregunta Frecuente 2.1 ¿Cómo contribuyen las actividades humanas a los cambios climá-
ticos? y ¿Cómo se comparan con las influencias humanas? del AR4 - IPCC (2007), calcularemos el FR de los GEI de larga vida, 
exceptuando los halocarbonos, de la sección Actividades Humanas. Ya Garduño y Adem (1994), calcularon lo que entonces se 
llamaba perturbación radiativa inicial (PI) y que ahora es el FR al que Hansen (2005) y los AR4 y AR5 del IPCC (2007) le agregan 
el adjetivo instantáneo, según Myhre et ál. (2013); éste es el FR que aquí calculamos. Garduño y Adem (1994), evaluaron las PI 
por dos forzadores externos: la radiación solar total y la duplicación de CO2 atmosférico. En el Modelo Termodinámico del Clima 
(MTC) de Adem (1962) la PI es la anomalía de radiación neta en la tropopausa. Usando los datos del Inventario Nacional de Emi-
siones de Gases de Efecto Invernadero (INEGEI, 2013) se calculan las concentraciones de los tres GEI, y usando las formulas del 
Tercer Reporte (AR3) del IPCC (2001) se calcula el FR.
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2.1 Forzamiento radiativo antropogénico 

Al aumentar la concentración de GEI en la atmósfera, aumenta su absortividad  de onda larga (saliente); la  cual produce un FR en 
la tropopausa (cuya temperatura es G), que causa a su vez un aumento de , ajustándose el perfil de temperatura al nuevo estado. 
El perfil básico de la troposfera en el MTC (Adem, 1962) es lineal con G=6.5 km1(Figura 6).

Mendoza y colaboradores (2016), calcularon para cualquier FR en general, y un incremento de CO2 en particular, la respuesta 
atmosférica como un incremento de temperatura (DTm ) constante y uniforme en todos los niveles de la troposfera, manteniendo 
fija T. Posteriormente, actualizaron este análisis con base en Hansen (2005) y los AR4 y AR5 del IPCC (2007) (Mhyre et ál., 2013); 
ahora el FR, es un imbalance transitorio en el flujo de radiación neta en la tropopausa. La respuesta de la troposfera para recu-
perar el balance radiativo en la tropopausa, es una anomalía de su temperatura variable con la altura, que en la superficie se 
incrementa hasta DTa. En la Figura 7 mostramos esquemáticamente este proceso (Hansen, 2005, citado por Mhyre et ál., 2013), 
que difiere un poco del que aparece en el AR4 del IPCC (2007). 

 El FR se calcula como una anomalía ( D) transitoria en el balance de radiación de onda larga (F) en la tropopausa, con cielo 
raso y dejando fija la radiación de onda corta. Esta DF se debe al incremento de GEI que provoca la disminución del flujo de ra-
diación de onda larga saliente y aumenta el respectivo flujo hacia abajo. La Figura 7 muestra con flechas los flujos de onda larga 
en la tropopausa, la radiación entrante tiene signo positivo y los flujos salientes son negativos: 

Donde e es la emisividad, el subíndice m(v)se refiere a la troposfera (estratosfera), emsT4 es el flujo de radiación emitido hacia 
la estratosfera por los GI troposféricos, evsT4 es la radiación emitida hacia la troposfera por los GEI estratosféricos, (1 – em)sTs

4 es la 

Fuente: (Mendoza et ál., 2016) 

Figura 6. Representación esquemática del cambio de perfil térmico en la troposfera generado por el 
FR (Ec. 3); el cual tiene un punto fijo en la tropopausa (H) a manera de pivote, parte (a). En la superficie 

la temperatura del aire se incrementa en DTa, parte (c). Hay un paso intermedio en donde a la mitad 
de la troposfera (H/2) ya se dio el cambio ( DTm), mientras que en la superficie aún no, parte (b) 
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radiación emitida por la superficie (con temperatura Ts) que pasa (sin ser absorbida) a través de la troposfera y que sí es absorbida 
por la estratosfera; s es la constante de Stefan-Boltzmann.

El incremento inicial de los GEI en la troposfera está representado en la Figura 7 por la transición em ª em+ Dem; además,  su-
ponemos que el correspondiente incremento de los GEI en la estratosfera es despreciable; esto implica que F se incrementa en 
la siguiente forma (Mendoza et ál., 2016):

 

Y al restar la ecuación (1) de la (2), se obtiene el imbalance radiativo:

 

 

 

Regresando a la Figura 6, en la parte (a) se muestra el imbalance radiativo (forzador instantáneo). La parte (b) ilustra el si-
guiente paso, en donde el calentamiento ha penetrado hasta la mitad de la troposfera y, por un ajuste  Tm, resulta DTm  a la mitad 
de la troposfera; dando lugar a un nuevo G

2
, que va desde allí hasta la tropopausa. Hasta este paso se mantiene fija la tempera-

tura del aire superficial (Ta), por lo que el gradiente térmico de la mitad inferior de la troposfera disminuye momentáneamente. 
El resultado final, parte (c), es un ajuste de temperatura en todos sus niveles (incluyendo la Ta) y la consecuente modificación 
del gradiente térmico (G

2
 ) en toda la troposfera. Este nuevo perfil se comporta como si tuviera un pivote en la tropopausa (i.e., 

T se mantiene fijo), el perfil térmico se columpia hacia la derecha y, por lo tanto, la Tase incrementa en DTa . En nuestro esquema 
hacemos una idealización adicional a las de Hansen y de los AR4 y AR5 del IPCC (2007) que se muestra Myhre et ál. (2013); i.e., 
ambos perfiles térmicos (original y modificado) son lineales; es decir, el nuevo perfil tiene un G

2 
también constante y uniforme, 

pero con un valor mayor G
1
. Por esta linealidad de ambos perfiles DTa=2 DTm (Mendoza et ál.,  2016).

  

Fuente: (Hansen, 2005, citado por Myhre et ál., 2013)

Figura 7. Esquema del imbalance  radiativo de onda larga en la tropopausa con cielo raso. 
Los flujos están representados por las flechas verticales: positivo el que entra 

en la troposfera y negativo el que sale
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2.2 Cálculo de forzamiento radiativo debido a cambios de concentración o de emisión

El INEGEI publicó un inventario para 1990 - 2010 (INEGEI, 2013). Este inventario muestra que en los últimos dos años las emisio-
nes de los tres principales GEI: CO2, CH4 y N2O prácticamente se estabilizaron. Para cuantificar la contribución de México al FR 
global por las emisiones de estos gases, reportadas al 2011 por el AR5 del IPCC (Mhyre et ál., 2013), Mendoza y autores (2016) 
agregan un año más a la serie del INEGEI, suponiendo que sus emisiones para 2011 fueron iguales a las de 2010. De esta manera, 
en el periodo 1990 - 2011, las emisiones mexicanas acumuladas de estos gases fueron 9´938,066 Gg de CO2, 131,830 Gg de CH4 

y  4,296 Gg  de N2O; en particular,  entre  25.4 y  33.7 % de las emisiones de CH4 pueden ser atribuibles a la fermentación entérica 
del ganado (González y Ruiz-Suárez, 1995; Castelán-Ortega et ál., 2014). 

Mendoza et ál. (2016) supusieron que para México, al igual que para el resto del mundo, sólo 45, 3.7 y 23.2 % (IPCC, 2013 y 
2001) de las emisiones de CO2, CH4 y N2O, respectivamente, son retenidas y distribuidas de manera homogénea en la atmósfera; 
entonces el país contribuyó a las emisiones globales durante este periodo, con 4´472,130, 4,878 y 997 Gg de CO2, CH4 y N2O, res-
pectivamente. Tomando en cuenta el peso molecular de estos gases y del aire seco, así como la masa del aire seco de la atmósfe-
ra, estas cantidades corresponden a 0.57 ppmv de CO2, 1.75 ppbv de CH4 y 0.13 ppbv de N2O. Por su parte, el AR5-IPCC (Myhre et 
ál., 2013) reporta al 2011 concentraciones de CO2, CH4 y N2O de 391 ±0.2 ppmv, 1,803 ±2 ppbv y 324 ±1 ppbv, con FR (en relación 
a los valores de 1,750) de 1.82 ±0.19, 0.48 ±0.05, y 0.17 ±0.03 Wm-2 respectivamente. Según Mendoza et ál. (2016), estos FR repre-
sentan incrementos de 44.5, 7.63 y 40.2 % con respecto a los FR calculados para 1990 con las fórmulas paramétricas reportadas 
en el AR3-IPCC (2001). Además se concluye que si se quitan las emisiones de México, estos incrementos serían 43.9, 7.49 y 39.9 
%. Esto significa que la contribución de México es, en términos absolutos (%Dctry), de 0.62, 0.14 y 0.32 puntos porcentuales, y en 
términos relativos (%dctry ) de 1.42, 1.85 y 0.79 %, respectivamente. 

La contribución por país al FR global también se hizo para España, Argentina y Estados Unidos, quienes al igual que México, 
han elaborado su inventario nacional de emisiones de GEI, respondiendo al compromiso internacional ante la Convención Marco 
de las Naciones Unidas sobre el Cambio Climático (CMNUCC). El año base  de los inventarios es 1990 de acuerdo con el AR1-IPCC 
(1990). El inventario español reporta sus emisiones año con año desde 1990 a 2012; el de Argentina sólo reporta las emisiones 
de cuatro años: 1990, 1994, 1997 y 2000; Mendoza y colaboradores (2016), multiplican el promedio aritmético de estos cuatro 
años por 22, para obtener una estimación de las emisiones acumuladas por Argentina en el periodo 1990-2011. Estados Unidos 
reporta sus emisiones para seis años: 1990, 2005, 2008, 2009, 2010 y 2011; el promedio aritmético es multiplicado por 22 para 
obtener las emisiones acumuladas en el periodo considerado. 

El cuadro 1. (Mendoza et ál., 2016),  muestra las emisiones per cápita en kg/año de CO2 equivalente (debido al potencial de 
calentamiento de cada uno de los tres principales GEI o Global Warming Potential [GWP] del IPCC [2001, 2007 y 2013], así, 1 Gg 
de CH4 equivale a 21 Gg de CO2, mientras que 1 Gg de N2O equivale a 310 Gg de CO2), estas se calcularon para 2010 (segunda 
columna) con relación a México, España, Argentina y Estados Unidos; asímismo se calcularon las emisiones retenidas (Gg) en la 
atmósfera de los tres principales GEI entre 1990 y 2011 (tercera columna), con las cuales se calcula la contribución de cada país al 
FR global (cuarta y quinta columnas). Comparativamente, las emisiones retenidas en la atmosfera de CH4 y N2O entre Argentina 
y México son muy semejantes, y por consiguiente sus contribuciones al FR global también lo son. Sin embargo, las emisiones 
de CO2 de Argentina y su contribución al FR son considerablemente más bajas que las de México y España. Las emisiones per 
cápita de España, Argentina y Estados Unidos, en unidades de CO2 equivalente, son 113.5 %, 87.9 % y 286.9 % de las de México. 
Las emisiones retenidas de CO2 correspondientes a Estados Unidos son en porciento, 12.5, 19.4 y 65.1 veces mayores que las de 
México, España y Argentina, respectivamente; y su contribución al FR global por este gas, es 15.1, 23.6 y 79.4 veces mayor que 
las de los mismos países, respectivamente. Además, debemos tener en cuenta que el producto interno bruto (PIB) de Estados 
Unidos es ~13.3, 12.4 y 27.5 veces mayor que el de México, España y Argentina, respectivamente (Banco Mundial (http://www.
worldbank.org).
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2.3 Recomendaciones

Los estudios realizados por Garduño y Adem (1994) sobre el FR calculado con el MTC son pioneros en México y Latinoamérica y  
se han continuado hasta la fecha (Mendoza et ál., 2010; 2016). Sin embargo, sólo se han realizado en el Centro de Ciencias de la 
Atmósfera y el Instituto de Geofísica de la UNAM; por lo tanto, consideramos que estas investigaciones deberían hacerse en más 
instituciones nacionales para profundizar el conocimiento en el tema. Se sugiere hacer un segundo Estudio de País-México, en 
donde se dé especial importancia a los estudios de forzamiento radiativo y sus efectos en el cambio climático, tal y como se pone 
de manifiesto en el AR5 del IPCC (Myhre et ál., 2013).

3. Química atmosférica

El tiempo de vida o residencia de los GEI en la atmósfera es de suma importancia para establecer cómo se afecta el balance 
radiativo si hay un cambio en sus concentraciones o una perturbación. Existen una gran cantidad de procesos que participan 
en el tiempo de vida de los GEI como por ejemplo a través de la remoción húmeda, su deposición seca, su captura en procesos 
biogeoquímicos y su interacción con el océano. Sin embargo, también hay que considerar que muchos de los GEI son quími-
camente activos, tanto mediante la interacción con otras sustancias como a tavés de reacciones fotoquímicas (Finlayson-Pitts y 
|Pitts, 2000).

3.1 Gases de efecto invernadero bien mezclados

Los GEI bien mezclados son aquellos cuya concentración troposférica comunmente medida en sitios remotos es representativa 
de la carga actual del planeta. Sus tiempos de vida en la atmósfera son suficientemente largos, lo que contribuye a que sus con-
centraciones de fondo sean mayores y su variabilidad esté dominada por el ciclo estacional y zonal que los caraterizan. Debido 
a que las variaciones locales  de estos gases son pequeñas, los cálculos para evaluar su efecto en el balance energético a través 
del FR no dependen de la localidad geográfica de su emisión. En caso de evaluarse el aumento del FR en México debido a las 
emisiones de GEI bien mezclados, se tendrían que considerar no sólo las emisiones reportadas para este país, sino de todo el 
planeta (IPCC, 2007). 

Entre los GEI bien mezclados con sus respectivos tiempos de vida, se considera según su importancia al bióxido de carbono 
(CO2) con entre cinco y 200 años, al metano (CH4) con 12 años, al óxido nitroso (N2O) con 114 años, y otros compuestos alogenados 
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   CO2 CH4 N2O CO2 CH4  N2O CO2 CH4 N2O

 México 6,492 4’472,130 4,878 997 0.62 0.14 0.32 1.42 1.85 0.79

 España 7,372 2’888,497 1,210 438 0.40 0.03 0.14 0.91 0.45 0.35

 Argentina 5,707 861,310 3,191 981 0.12 0.09 0.31 0.27 1.21 0.78

EE. UU. 18,629 56’064,530 23,178 6,795 7.86 0.71 2.16 21.44 10.24 5.68 

País

Emisione per capita
de CO2 -eq

calculadas para 2010
(kg/año)

Emisione retenidas en 1900–2011
en la atmósfera (Gg)

Contribución al FR global
% D (pts porctl)

Contribución al FR global
% d (%)

Cuadro1. Emisiones per cápita en kg/año de CO2 equivalente calculadas para 2010 para México, 
España, Argentina y Estados Unidos (EE. UU.), así como las emisiones retenidas (Gg) 

en la atmósfera de los tres principales GEI entre 1990 y 2011, con las cuales se calcula 
la contribución de cada país al FR global (Mendoza et ál., 2014)
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(AR3-IPCC, 2001). Las concentraciones de los primeros tres están en aumento y esto resulta en un FR mayor y por consiguiente 
en un aumento en la temperatura media de la superficie. El componente antropógeno del FR de los GEI bien mezclados asciende 
actualmente a 2.43 W/m2 (IPCC, 2001, p.358). A diferencia de los GEI de vida corta (ver abajo) y en particular los efectos directos e 
indirectos de los aerosoles, la certidumbre con la que conocemos este forzamiento en los GEI bien mezclados es muy alta.

En las grandes ciudades y  zonas industriales, la emisión de GEI bien mezclados, en particular el CO2 y CH4, es significativa-
mente mayor y el FR claramente aumenta. No obstante el calentamiento en grandes urbes como  la Ciudad de México, se debe 
principalmente al cambio de uso de suelo y al efecto de la llamada  isla de calor (Jáuregui 2000). De las concentraciones de los 
GEI bien mezclados medidos en la Ciudad de México por Grutter (2003) y Bezanilla (2014), se puede  estimar  esta  contribución  
urbana al FR total. Las concentraciones de CO2, CH4 y N2O, presentan mayor variación para la Ciudad de México (Grutter, 2003), 
en donde a corto plazo hay un ciclo diurno con una diferencia entre el mínino y máximo característico de las fuentes locales. Esta 
variabilidad local no refleja la estacionalidad, los cambios interanuales o las tendencias globales de los GEI y para entender su 
contribución dentro de la capa limite, se grafican. En la Figura 8, los perfiles con y sin esta perturbación, la distribución vertical 
de los GEI es el promedio de las simulaciones obtenidas con el modelo Whole Atmosphere Community Climate Model (WACCM) 
para esta localidad, para el periodo 1980 - 2020 (Liu et ál., 2010 y Hannigan, 2013).

Fuente: (Liu et ál., 2010 y Hannigan, 2013)

Figura 8. Perfiles de concentración promedio de los principales GEI sobre el Centro de México, 
considerando una perturbación en la capa límite planetaria debido a fuentes 

urbanas e industriales (ver texto arriba)
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La perturbación en las concentraciones dentro de la capa límite planetaria de la Ciudad de México se estima  del estudio de 
Grutter (2003), con una variabilidad de 5 % (20 ppm) para el CO2, 4 % (20 ppb) para el N2O y de hasta 50 % para el CH4. Se estima 
que la perturbación en el capa límite afecta las primeras 3 capas del modelo en un espesor de aproximadamente 1.2 km. Un 
aumento en la concetración local de GEI en contraste al fondo suguiere que la ciudad es un gran contribyente del aumento del 
efecto invernadero y del calentamiento global. Sin embargo, no se aprecia un efecto significativo en el calentamiento local por 
el aumento de sus concentraciones en la capa límite. La Figura 9, muestra que el cambio en la transmitancia de la radiación solar 
a través de la atmósfera es muy pequeño y no se nota cómo el FR local  afecta la temperatura en la ciudad.

3.2 Gases de efecto invernadero de vida corta

Los GEI pueden ser químicamente activos, afectando su permanencia en la atmósfera y por lo tanto al FR durante ese tiempo. 
Inclusive, hay gases que no se emiten directamente desde la superficie ya sea a través de procesos naturales o actividades hu-
manas, sino que se están formando y destruyendo continuamente a partir de reacciones fotoquímicas. Tal es el caso del ozono 
(O3), que tiene un papel fundamental en el balance radiativo. Se define a los GEI de vida corta como aquellas sustancias con una 
residencia de un par de días a un par de décadas, y tienen un efecto en el balance radiativo. Los principales GEI de vida corta son 
el CH4, el O3 troposférico y algunos hidrofluorocarburos.  El CH4 se puede considerar también un GEI de vida corta ya que puede 
oxidarse rápidamente en atmósferas contaminadas principalmente a través de su reacción con el radical hidroxilo (Finlayson-
Pitts y Pitts, 2000).

El aumento reportado de 0.4 W/m2 (IPCC-2013, Myhre et ál., 2013) en el FR de O3 troposférico se debe a la emisión de CH4, 
los óxidos de nitrógeno, el monóxido de carbono y otros compuestos orgánicos volátiles mediante divesas actividades huma-
nas. Los cambios reportados en el FR del O3 estratosférico son de -0.05 W/m2 (IPCC-2013, Myhre et ál., 2013), sin embargo, se 

Fuente: (Hase et ál., 2004)

Figura 9. Transmitancia de la atmósfera en el rango espectral en el que la Tierra emite la mayor parte 
de la radiación (5 a 25 μm). En el panel superior esta la transmitancia de la estratosfera para alturas 

 > 15 km. El panel de abajo muestra la transmitancia de  la atmósfera completa sobre el centro de México 
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deben principalmente a su destrucción causada por los halocarbonos, muchos de los cuales también se originan de actividades 
atropógenas. Ya que el FR del O3 tiene una alta dependencia tanto latitudinal como en la altura, es de gran importancia contar 
con información vertical de este gas. En México no se cuenta con un programa continuo de medición de perfiles a través de 
ozonosondeos, lo cual le correspondería al Servicio Meteorológico Nacional, pero existen estudios aislados con datos escasos 
(Thompson, 2008;  Kanda 2014). Recientemente se obtienen los perfiles de O3 en el Centro de Mexico con una técnica de per-
cepción remota (Plaza et ál., 2013). 

3.3 Propiedades espectrales de los gases de invernadero y códigos de transferencia radiativa

La radiación solar aumenta la temperatura de la supericie terrestre y ésta re-emite parte de esa energía como calor. Una buena 
parte de esta radiación se emite en el rango infarrojo (5 a 25 μm) y los GEI absorben, según sus caracterísiticas moleculares, en 
diferentes partes del espectro. En la Figura 9 se presenta la transmitancia de dos regiones atmosféricas; la estratosfera (>25 km) 
en el panel superior, en el que se aprecia la atenuación de la radiación saliente debida principalmente al CO2, O3, y H2O solamen-
te en partes específicas del espectro. La línea punteada representa la transitancia debida al total de GEI. A medida que se van 
incluyendo capas inferiores, la transmitancia disminuye debido a la presencia de una mayor concentracion de gases cerca de la 
superficie (ver Figura 9). Esto se aprecia en el panel inferior de la figura donde se integra el efecto de absorción de los GEI a lo 
largo de toda la atmósfera; la línea punteada muestra un osurecimiento a través de prácticamente todo el espectro. Las trans-
mitancias se calcularon con el código de transferencia radiativa PROFFIT (Hase et ál., 2004) a alta resolución espectral (10 μm) 
para identificar la contribución de cada gas, y se utilizaron los perfiles promedio (1980-2020) de los gases mostrados a partir del 
modelo WACCM para esta región.

En la Figura 10,  se muestra el cambio en la transmitancia total para perturbaciones significativas en la emisión de GEI dentro 
de la capa límite planetaria, como por ejemplo, debido a las emisiones de la Ciudad de México. Hay cambios menores al 3 % en 
ciertas longitudes de onda, que no representan efectos significativos en el FR cuando se integra en todo el espectro infrarrojo. 
Sin embargo, se sabe que las grandes ciudades contribuyen a las emisiones globales de GEI y por lo tanto a los aumentos en la 
temperatura promedio global que se ha venido manifestando desde la era industrial.

 

Fuente: (Hase et ál. 2004)

Figura 10. Cambio en la transmitancia por el aumento de gases GEI 
según la perturbación considerada dentro de capa limite (ver texto y Figura 9)
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3.4 Ozono atmosférico
3.4.1 Ozono troposférico

Los primeros artículos científicos aparecieron a inicios de la década de los años 60 en la Universidad Nacional Autónoma de 
México (Bravo, 1960; Bravo y Lodge, 1964) con mediciones  en campo de los mismos autores. Sistemáticamente la medición de 
O3 se hace actualmente en 26 estaciones en la Zona Metropolitana de la Ciudad de México, estas estaciones cuentan con  pro-
cedimientos bien establecidos para su mantenimiento preventivo y calibración periódica, dichos procedimientos y equipos son 
auditados anualmente por la Environmental Protection Agency de los Estados Unidos, la información de O3 está publicada en 
el sitio www.airnow.gov, respaldando la calidad de las mediciones del Gobierno del Distrito Federal. En el país, existen más de 
10 redes de medición de O3 troposférico, que se encuentran en Monterrey, Puebla, Guadalajara, Aguascalientes, Tijuana, Ciudad 
Juárez, etc., pero ninguna de ellas se somete a procedimientos rigurosos de auditoria, y su información no es totalmente con-
fiable, en cuanto a artículos científicos, existen un gran número de ellos, por ejemplo, Juarez et ál., 1995; Bravo et ál., 1996 que 
pueden ubicarse en revistas indexadas.

3.4.2 Ozono estratosférico

México cuenta con el Espectrofotómetro Dobson No. 98, bajo el resguardo de la Sección de Radiación Solar del Instituto de 
Geofísica de la UNAM, dicho instrumento a lo largo de su estancia en nuestro país, ha proporcionado información de la capa de 
O3 desde 1974 a la fecha con una interrupción durante los años 2000 a 2012; en el año 2013, el instrumento fue sometido a un 
procedimiento de mantenimiento e intercomparación con un instrumento patrón en las jornadas organizadas por la Organiza-
ción Meteorológica Mundial en Buenos Aires, Argentina;  a partir de este año, la información se publica y envía a la Agencia del 
Medio Ambiente de Canadá, encargada de la Base de Datos Mundial de estos instrumentos, los datos pueden  consultarse en: 
www.es-ee.tor.ec.gc.ca/e/ozone/ozoneworld.ttm. Durante los últimos 10 años, no existen artículos científicos con información  
de medidas en nuestro país.

3.5 Recomendaciones

Es evidente la importancia de contar con un sistema de observación de GEI que incluya una red de instrumentos in situ para la 
evaluación de la variabilidad y tendencia en la concentración de estos gases. También es de suma importancia contar con un pro-
grama de lanzamiento de radiosondas para conocer la distribución vertical del O3 y su variabilidad en diferentes puntos del país. 
Recientemente, la UNAM ha puesto en marcha la Red Universitaria de Observatorios Atmosféricos (RUOA, www.ruoa.unam.mx) 
que incluye la instalación de seis equipos para medir el CO2 y CH4 continuamente en sitios de diversas caracterísiticas en la Re-
pública Mexicana. Asimismo, el Centro de Ciencias de la Atmósfera de la UNAM cuenta con instrumentos de percepción remota 
para medir perfiles y la variabilidad del O3 estratosférico. Estas iniciativas, sin embargo, no satisfacen las necesidades del país y se 
requiere que las agencias gubernamentales participen en establecer sistemas de medición de GEI con programas permanentes. 

4. Efecto solar y  volcánico sobre el forzamiento radiativo

La emisión electromagnética del Sol, resultado de su actividad,  ocurre a diferentes escalas temporales que incluyen minutos, 
años, décadas, siglos, milenios o millones de años. La variación de los parámetros orbitales terrestres (ciclos de Milankovitch) 
también produce variaciones de la energía radiante que llega a la Tierra a escalas de miles  de años o mayores. El forzamiento vol-
cánico es episódico, pudiendo tener impactos rápidos y profundos en el clima.  Tanto los volcanes como el Sol, son  los   forzado-
res naturales más importantes del cambio climático dentro del periodo que comprende  del inicio de la era industrial al presente. 
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4.1 Forzamiento Solar

La radiación solar total (RST) es la cantidad de energía emitida por el Sol en todas las longitudes de onda que recibe la Tierra en 
el tope de la atmósfera. El FR (ajustado estratosféricamente) debido a cambios en  la RST entre el inicio de la era industrial en 
el año 1750 y 2011 es de 0.05 (0.00-0.10) W/m2, de acuerdo con el  Quiinto Reporte de Evaluación del IPCC (Myhre et ál., 2013). 

4.1.1 Mediciones satelitales de la radiación solar total

Se tienen mediciones satelitales directas de la RST desde 1978 (Wilson y  Mordvinov, 2003; Dewitte et ál., 2004; Fröhlich, 2006), 
las cuales presentan una clara periodicidad de 11 años, en fase con el ciclo de manchas solares. En la Figura 11 se muestra la 
composición Physikalisch-Meteorologisches Observatorium Davos (PMOD) (Fröhlich, 2009) de la RST obtenida usando datos de 
varios satélites.

 

4.1.2 Variaciones de la radiación solar total desde la era preindustrial

También es posible reconstruir la RST del pasado, con base en  observaciones de manchas solares, se hace desde el año 1610 
(p. ej. Wang et ál., 2005; Krivova et ál., 2010). La reconstrucción de la RST en tiempos más remotos, se realiza con base en la con-
centración de isótopos cosmogénicos producidos por rayos cósmicos galácticos en la atmósfera (p. ej. Steinhilber et ál., 2009; 
Delaygue y Bard, 2011); estos isótopos  se depositan en diversos archivos naturales, tal es el caso del 10Be  obtenido de núcleos de 
hielo o el 14C obtenido de los anillos de árboles, que nos permiten obtener la RST desde hace aproximadamente 10 000 años.  Es-
tas reconstrucciones de la RST  muestran que el Sol presenta periodos de varias decenas de años durante los cuales su actividad 
puede ser menor o mayor a la normal (p. ej. Abreu et ál., 2008; Velasco-Herrera et ál., 2015), a los  que se les conoce como mínimos 
o máximos seculares y contribuyen al enfriamiento y calentamiento del clima,  respectivamente. El periodo de actividad mínima 
secular más antiguo del que se tiene buena información ha sido el mínimo de Maunder, ocurrido entre los años 1635 y 1702. Ha 
habido mínimos seculares anteriores y posteriores al de Maunder. Los posteriores, el de Dalton, 1767 - 1826 y el  Moderno, 1885 

Fuente: (Fröhlich, 2009)

Figura 11 Promedios anuales de la RST de la serie compuesta PMOD
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- 1945,  muestran una disminución en la actividad solar y en particular en la radiación solar menos severas comparadas con la de 
Maunder (Velasco-Herrera et ál., 2015). Desde el Mínimo de Maunder al presente, la RST ha aumentado, causando un FR de 0.20 
W/m2 (Velasco-Herrera et ál., 2015). En la Figura 12 se aprecia la modelación de la RST de Velasco-Herrera et ál. (2015) desde el 
año 1000, basada en el método Least Squares Support Vector Machines, aplicado por primera vez para estimar un índice solar.

4.1.3 Estimaciones futuras de la variación de la radiación solar total

Entre los mínimos de actividad solar de 1986 y 2008 que es el más reciente, se ha observado un forzamiento radiativo solar de 
-0.04 (0.0-0.08) W/m2 (Myhre et ál., 2014), que junto con otras manifestaciones solares (p. ej. McComas et ál., 2008; Smith y Balogh, 
2008), indican la posibilidad de que nuestra estrella se aproxime a entrar en un nuevo estado de actividad solar mínima secular. 
Hay trabajos que predicen que esto es en efecto el caso (Jones et ál., 2012; Steinhilber y Beer, 2013; Velasco-Herrera et ál., 2015) 
pero todavía la evidencia es  débil, por lo que es muy necesario desarrollar más investigaciones  al respecto.  La Figura 12  mues-
tra la modelación de Velasco-Herrera et ál. (2015). Estos autores encontaron un gran mínimo para el siglo 21 que empezó en el 
año 2004 y finalizará en el año 2075. El FR entre el presente y este mínimo  será de -0.07 W/m2 (-0.03 a -0.11 W/m2), muy parecido 
al del Mínimo Moderno.

4.1.4 El papel de los rayos cósmicos en el clima

Los rayos cósmicos (RC) son patículas de muy altas energías (109-1021 eV), principalmente protones y partículas α, que provienen 
de fuera del Sistema Solar. Al ingresar se encuentran con el campo magnético interplanetario que es el campo generado por 
el Sol.  En épocas de alta (baja) actividad solar este campo tiene una topología muy compleja (más sencilla)  y dispersa mucho 
(poco)  a los RC. Al llegar al entorno terrestre, los RC se encuentran con el campo geomagnético que también modula su entrada. 
Sin embargo los efectos de estos dos campos se dan en escalas de tiempo diferentes, en el caso del campo interplanetario, éste 
tiene variaciones evidentes a lo largo de 11 años, mientras que para el geomagnético son mucho más lentas,  presentándose de 
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Fuente: (Velasco-Herrera et ál., 2015)

Figura 12.  Serie de la Radiación Solar Total  entre 1000 y 2100
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manera evidente sólo a lo largo de siglos o milenios. Entonces el flujo de los RC que ingresa a la Tierra depende de la actividad 
solar en escalas de tiempo de décadas (ver p. ej. Cordero et ál., 2013). 

Se ha propuesto que los rayos cósmicos, modulados por la actividad solar, pueden crear iones atmosféricos facilitadores de 
la producción de aerosoles que son nucleadores de nubes (Dickinson, 1975; Kirkby, 2007). Al modificar las propiedades de las 
nubes se modifica su albedo y por tanto el clima. Sin embargo, el AR5-IPCC (Myhre et ál., 2013) concluye que este mecanismo es 
demasiado débil para influir la formación de  nubes o su cambio  a escalas de tiempo del ciclo solar de 11 años o mayores. Sólo se 
acepta su influencia de forma local y para fenómenos de rayos cósmicos de escalas de un par años a días.  Por otro lado, Mendoza 
et ál. (2010, 2015b) muestran que los rayos cósmicos en el hemisferio Norte, pueden contribuir a modificar el clima, calentando 
o enfriando la atmósfera a través de su efecto en el H2O en nubes. 

4.1.5 Recomendaciones

Por lo expuesto anteriormente, es evidente lo controversial que sigue siendo el tema del efecto de los rayos cósmicos  y el clima, 
así como la necesidad de  realizar estudios regionales y locales. Esto implica tener  mediciones confiables tanto de rayos cósmicos 
como de nubes y radiación difusa.  Contamos con  la Estación de Rayos Cósmicos del Instituto de Geofísica de la UNAM (http://
www.geofisica.unam.mx/observatorios/rayos_cosmicos/grupo_raycos/index.html) que  por la calidad de sus datos pertenece a 
la red internacional Neutron Monitor Data BASE (NMDB). Sin embargo, las mediciones de nubes y de radiación difusa en nuestro 
país no se han llevado a cabo de manera continua y son pocos los lugares donde se realizan, por lo que no hay una base de datos 
útil.  Por tanto, nuestra recomendación es que se generen bases de datos de nubes y de radiación difusa con las características 
necesarias para su uso.  

4.2 Forzamiento volcánico

Durante las erupciones volcánicas,  se emiten cantidades considerables de SO2. Este gas reacciona con el agua en la atmósfera 
y forma ácido sulfúrico. Al contrario de los sulfatos formados a bajas altitudes, los aerosoles de SO2 emitidos en las erupciones 
volcánicas plinianas permanecen en la atmosfera por varios años, absorben y reflejan la radiación solar por lo que reducen la 
cantidad de energía que llega  a la superficie de la tierra impactando el FR.

4.2.1 Forzamiento volcánico en México

En tiempos recientes la contribución más importante al FR por un volcán Mexicano es el de la erupción del Chichón (Chiapas) 
de marzo y abril de 1982. Kondratyev y Galindo (1997) reportaron un decremento en la temperatura de ~0.2 °C debido a esta 
erupción. En las últimas decadas, sin embargo, el FR por la actividad volcánica en México, es debido principalmente a dos es-
tratovolcanos: Colima (19.514 °N, 103,62 °W, 3850 m s.n.m.) y Popocatépetl (19,02 °N, 98,6 °W, 5465 m s.n.m.). Colima ha sido 
históricamente el volcán más activo, con periodos de actividad muy frecuentes y extensos aunque de intensidad variable. El 
Popocatépetl también ha tenido una actividad recurrente y prolongada de actividad fumarólica, pero había permanecido en 
un estado de reposo durante la mayor parte del siglo XX, aunque probablemente con emisión pasiva de gases a lo largo de este 
periodo. En 1994 inició un nuevo perIodo de actividad caracterizado por la formación y destrucción de domos en el interior de 
su cráter que continúa hasta nuestros días (Siebe et ál., 1996; Macias y Siebe, 2005).

Estos volcanes están generalmente en estado de desgasificación pasiva alternados con periodos de  fumarolas y erupciones 
moderadas, en las emiten más abundantemente gases (Engberg, 2009; Delgado-Granados, 2001; Grutter et ál., 2008). Desde el 
año 2000 Colima ha presentado ~ 90 de estos eventos y el Popocatépetl más de 100 (Smithsonian Institution, 25 July 2014). En 
ausencia de mediciones continuas de SO2 y CO2 es difícil cuantificar la introducción anual de gases a la atmósfera y más difícil aún 
determinar la altitud a la que llegan después de su expulsión. 
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De acuerdo con Engberg (2009) ~ 2/3 del SO2 emitido por el volcán de Colima durante 2003 - 2007, ~1.3 x 105 toneladas, se 
ha emitido en pequeñas explosiones verticales producidas en eventos con una tasa de 100 a 3,000 irrupciones por mes. El tercio 
restante se emitió por desgasificación pasiva continua. Concluye que las emisiones de azufre de Colima son aproximadamente 
0.04 a 0.08 wt % S, similar a la de otros volcanes andesíticos en los límites convergentes de las placas.

Delgado-Granados et ál. (2001) estimaron que hasta 1998 las emisiones de SO2 del Popocatépetl ascendieron a más de 9 Mt, 
por lo que estos investigadores consideran a este volcán como de alta tasa de emisión en un proceso pasivo de desgasificación. 
En observaciones más recientes, Grutter et ál. (2008) determinaron emisiones de 2.45±1.39 Gg/día de SO2 durante el mes de 
marzo de 2006. Las emisiones de CO2 son difíciles de estimar  mediante mediciones durante un periodo o evento determinado 
debido a su gran variación temporal e incluso para el mismo tipo de eventos. Por ejemplo,  Love et ál. (2001) midieron grandes 
ráfagas intermitentes de CO2 en una campaña de varios días realizada en 1998 con instrumentos portátiles de espectrometría 
infrarroja por transformada de Fourier (FTIR). Esta determinación contrastó fuertemente con sus observaciones de 1997 que fue-
ron mucho menores. También encontraron tasas de CO2/SO2 por peso de hasta 140, una cantidad 30 veces superior a los valores 
típicos que encontraron desde 1994 a 1996.

Aunque podrían estimarse promedios anuales de estos datos  evidentemente son necesarias muchas más observaciones 
detalladas para obtener estimaciones confiables de la contribución de los volcanes mexicanos al balance global.

4.2.2 Recomendaciones

Se recomienda un monitoreo continuo en los volcanes de mayor actividad, el cual  debe realizarse con un criterio enfocado a la 
determinación de la contribución volcánica al cambio climatico y no como parte de un sistema de alerta para erupciones, pero 
pudiendo ser  un aspecto del mismo.

La pregunta Frecuente es ¿en años recientes ha aumentado la radiación ultravioleta y disminuido la capa de ozono en México?
No, de acuerdo a datos medidos en el Observatorio de Radiación Solar en Ciudad Universitaria, México, DF. El comporta-

miento de la radiación solar UVB y de la capa de ozono han permanecido estables en años recientes. Sin embargo, con  base en 
datos de la Secretaria del Medio Ambiente de la Ciudad de México (Secretaría del medio Ambiente, 2001-2014) algunos valores 
eleavados  de la banda UVA, han aumentado aproximadamente 4 % a partir del año 2013 respecto a años anteriores. Esta varia-
ción debe analizarse con mayor detenimiento,  para determinar si existe o no una tendencia. La ocurrencia de estos valores,  no 
necesariamente tiene repercusiones en el clima, pero sí en la salud de los seres vivos. La radiación UVB, en Ciudad Universitaria, 
se ha medido regularmente desde el año 2000. Por otro lado, el espesor de la capa de ozono se ha medido regularmente por 
largos periodos desde la década de los 70 y en los últimos 2 años de forma constante. Los datos de estas mediciones se reportan 
al Centro Mundial de Datos de Radiación Ultravioleta  y Ozono (World Ozone and UV Radiation Data Centre) de la Organización 
Meteorológica Mundial, y aparecerán a partir del año 2014.

Conclusiones

Es fundamental aumentar el número de estaciones que midan la radiación solar UVB en el país, pues los índices de cáncer de piel 
e incidencia de cataratas en ojos aumentan peligrosamente. Las variaciones del espesor de la capa de ozono, pudiera durante el 
próximo año, considerarse un riesgo al cual están expuestos todos los mexicanos. Un problema primordial en la evaluación de la 
radiación solar superficial, es la obtención de datos confiables que alimenten a los modelos basados en imágenes de satelitales. 
Por tanto, es recomendable la creación del Servicio Radiométrico Mexicano, el cual tendría a su cargo  la adecuada instalación, 
mantenimiento y procesamiento de datos, así como del monitoreo de la radiación solar en territorio nacional, además  de la pu-
blicación de los datos y los sistemas de alertas relacionados con la exposición a la radiación solar y UV en todo el país.

Los estudios realizados con el MTC son pioneros en México y Latinoamérica y  se han continuado hasta la fecha. Sin embargo, 
sólo se han realizado en el Centro de Ciencias de la Atmósfera (CCA) y el Instituto de Geofísica (IG) de la UNAM; consideramos 
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que deberían hacerse en más instituciones nacionales para profundizar su conocimiento. Se sugiere hacer un segundo Estudio 
de País-México, con hincapié en los estudios de forzamiento radiativo y sus efectos en el cambio climático, tal y como se pone 
de manifiesto en el AR5-IPCC.

Es indispensable tener un sistema de observación de GEI que incluya una red de instrumentos in situ para la evaluación de la 
variabilidad y tendencia en la concentración de estos gases. Igualmente, es importante contar con un programa de lanzamiento 
de radiosondas para conocer la distribución vertical del O3 y su variabilidad en diferentes puntos del país. Recientemente, la 
UNAM ha puesto en marcha la Red Universitaria de Observatorios Atmosféricos que incluye la instalación de seis equipos para 
medir el CO2 y CH4 continuamente en sitios de diversas características. Asimismo, el CCA cuenta con instrumentos de percepción 
remota para medir perfiles y  variabilidad del O3 estratosférico. Estas iniciativas, sin embargo, no satisfacen las necesidades del 
país y se requiere que las agencias gubernamentales participen en establecer programas permanentes de medición de GEI.

 
Es evidente lo controversial que sigue siendo el estudio del efecto de los rayos cósmicos  en  el clima, así como la necesidad 

de  realizar estudios regionales y locales. Para ello, se necesitan  mediciones confiables tanto de rayos cósmicos como de nubes 
y radiación difusa. En México, contamos con  la Estación de Rayos Cósmicos del IG,  que  por la calidad de sus datos pertenece 
a la red Internacional Neutron Monitor Data BASE (NMDB); sin embargo, las mediciones de nubes y de radiación difusa se han 
llevado a cabo  de manera discontinua y en pocas  locaciones.  Por lo tanto, nuestra recomendación es que se generen base de 
datos nubosas y de radiación difusa adecuadas para su uso.  Así mismo, se recomienda un monitoreo continuo de los volcanes 
de mayor actividad, el cual  debe realizarse con un criterio enfocado a la determinación de la contribución volcánica al cambio 
climático y no como parte de un sistema de alerta para erupciones, pero pudiendo ser  un aspecto del mismo.
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Resumen

En este capítulo se recopilan los esfuerzos que han existido por construir modelos matemáticos que permitan la interacción 
entre el mayor número posible de componentes climáticos.

Se describe el abanico de modelos construidos por la comunidad científica precisando las diferencias en complejidad, sensi-
bilización, escala y marco matemático. Se plantea el panorama en el estado del arte de la modelación, al comparar los reportes 
Cuarto (AR4) y Quinto (AR5) de evaluación del Panel Intergubernamental de Cambio Climático en términos de las mejoras de los 
modelos que utiliza.

Se recuperan las metodologías que han sido planteadas para la evaluación de modelos, así como para generar ensambles 
de los mismos. Por último, se presentan los métodos de reducción de escala y los diferentes tipos de errores e incertidumbre 
asociados a los modelos climáticos regionales.
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Introducción

El sistema climático comprende la interacción de varias componentes, dos de las cuales, océano y atmósfera, involucran un 
acoplamiento marcadamente no lineal. Por esta razón es muy difícil predecir cómo cambiará la intensidad de ciclones tropicales 
cuando el clima terrestre se vuelva cada vez más cálido, o cuantificar la razón de elevación del nivel del mar a finales del presente 
siglo, o la frecuencia y severidad de sequías e inundaciones en el mediano y largo plazo, por mencionar sólo algunos ejemplos 
importantes y bien conocidos (Katz et ál., 2013).

Es reconocido que los regímenes de circulación de gran escala (varios miles de kilómetros) tienen efectos sobre el clima a 
escala de tiempo estacional e interanual, así como en su variabilidad decadal. A escalas de tiempo más largas, el cambio en el 
clima inducido por las actividades humanas dominará la evolución del sistema climático. Por ejemplo, a escala global y para pe-
riodos más extensos de una década, el cambio climático inducido por nuestras actividades puede dominar sobre la variabilidad 
generada internamente (Meehl et ál., 2013). A escala regional y local, sin embargo, se ha mostrado recientemente que la varia-
bilidad interna puede ser tan importante como el cambio climático antropogénico, incluso para intervalos tan largos como los 
próximos 50 años en latitudes medias y altas (Deser et ál., 2012). De esta manera, podemos esperar que en las próximas décadas, 
la trayectoria que siga el clima terrestre estará determinada por los efectos combinados del cambio climático antropogénico y la 
variabilidad natural del clima (Deser et ál., 2014).

Para enfrentar los retos que plantea el cambio climático y tener una valoración correcta de sus impactos, es necesario consi-
derar que la variabilidad multidecadal interna del sistema climático puede enmascarar parcialmente al cambio climático induci-
do por el hombre. Tener un conocimiento sólido de lo anterior es crucial para establecer las mejores estrategias de adaptación y 
definir las medidas de mitigación más adecuadas. En este contexto, la toma de decisiones y cualquier esfuerzo de política pública 
y planeación debe basarse en el mejor conocimiento posible de las condiciones actuales del sistema climático y de su variabi-
lidad, así como en una estimación robusta de las proyecciones climáticas bajo distintos escenarios de forzamiento del sistema 
por gases de efecto invernadero (GEI).

Las herramientas básicas para realizar dichas estimaciones son los modelos de circulación general acoplados océano-atmós-
fera (AOGCM, por sus siglas en inglés) y es, por lo tanto, de crucial importancia evaluar el rendimiento de estos modelos, tanto 
de manera individual como colectiva (Flato et ál., 2013). En este capítulo, recopilamos brevemente la información disponible 
para nuestro país proveniente de diversas evaluaciones de los modelos que participaron en las fases 3 y 5 de los Proyectos de 
Inter-comparación de Modelos Acoplados (Coupled Model Intercomparison Project [CMIP3 y CMIP5], por sus siglas en inglés, 
respectivamente [AR4 y AR5]). La resolución horizontal de los modelos usados en CMIP5 es ligeramente superior a la de los 
modelos utilizados en CMIP3. Además, los experimentos reportados en CMIP5 son más completos, incluidos algunos diseñados 
explícitamente para el pronóstico del clima estacional en la escala de tiempo de décadas, posibilitando así explorar una amplia 
gama de cuestiones científicas (Taylor et ál., 2012; Knutti et ál., 2013).

Otros modelos relevantes para nuestro país incluidos en este capítulo son los modelos climáticos regionales, los cuales pro-
porcionan información más detallada y con mayor resolución espacial del clima regional. Aquí es importante enfatizar la im-
portancia del papel que tienen, o deberían tener, esta clase de modelos, puesto que la señal asociada al cambio climático sobre 
regiones con rasgos orográficos y características continente-océano complejas, como nuestro vasto territorio, es más propicia a 
exhibir estructuras con escalas espaciales finas, mismas que pueden ser capturadas solamente por modelos climáticos con una 
resolución espacial alta (Gao et ál., 2006).

Además de los modelos ya mencionados, los cuales dan una representación tan completa como sea posible del sistema cli-
mático, se incluye también en este capítulo un modelo climático de complejidad intermedia, capaz de reproducir las característi-
cas más importantes de la evolución del clima y cuyo uso representa una gran tradición en una parte de la comunidad científica 
mexicana dedicada a la meteorología.
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Es conveniente enfatizar y aclarar que un problema fundamental que presentan los AOGCM es la gran incertidumbre inhe-
rente a sus resultados. Por un lado, existe un margen de incertidumbre asociado a los escenarios de emisión de los gases de efec-
to invernadero utilizados en la elaboración de las proyecciones futuras, así como al efecto que estos gases y los aerosoles tienen 
conjuntamente en la dinámica del sistema climático (Van Vuuren et ál., 2011). Por otro lado, independientemente del horizonte 
futuro simulado, la habilidad de los AOGCM en la elaboración de proyecciones de cambio climático está inexorablemente condi-
cionada por las formulaciones y los métodos empleados en la resolución de las ecuaciones diferenciales parciales que describen 
la dinámica atmosférica y oceánica. Lo anterior incluye las resoluciones espaciales y temporales utilizadas en la discretización 
de las ecuaciones, los esquemas numéricos empleados, las parametrizaciones de los procesos físicos involucrados, así como la 
interacción de subsistemas como el tipo de suelo y vegetación, por mencionar sólo algunos. Finalmente, se ha mostrado que las 
condiciones iniciales tienen un papel fundamental y que  se necesita un ensamble con un número adecuado de elementos para 
estimar correctamente la respuesta forzada del sistema (Deser et ál., 2014), lo cual es aún una tarea pendiente de la comunidad 
internacional de modeladores del clima.

1. Tipos de modelos climáticos y sus características

Los modelos utilizados en los estudios de cambio climático difieren en su complejidad, cubriendo un rango que va desde los más 
simples, por ejemplo los modelos de balance energético que pueden ser ejecutados en computadoras personales, hasta los más 
complejos denominados Modelos del Sistema Tierra (ESM por sus siglas en inglés), mismos que requieren para su utilización de 
complejos sistemas de cómputo de alto rendimiento. La elección del modelo más adecuado depende directamente del objetivo 
del estudio (Held, 2005; Collins et ál., 2006). Estas aplicaciones son de naturaleza muy diversa, incluyendo simulaciones del clima 
del pasado lejano (estudios paleo-climáticos) o más cercano (de tiempo presente), así como del futuro (proyecciones climáticas); 
estudios de sensibilidad a cambios en las parametrizaciones y representación de procesos físicos relevantes y predicción de la 
variabilidad climática a corto plazo en escalas que van de las estacionales a las decadales.

En los modelos climáticos, las leyes físicas que gobiernan el comportamiento de las componentes del sistema climático y sus 
interacciones son expresadas a través de un conjunto de ecuaciones diferenciales parciales no lineales, que deben ser resueltas 
numéricamente. Para ello es necesario  discretizar el sistema a describir  −la atmósfera, el océano, el continente, la criósfera− en 
una malla con celdas de unas dimensiones adecuadas. Las ecuaciones que gobiernan la evolución del sistema son integradas a 
partir de unas condiciones iniciales dadas, obteniéndose así la evolución temporal del sistema climático. Las dimensiones de las 
celdas están limitadas generalmente por la capacidad de cómputo disponible  y la utilización de métodos numéricos de resolu-
ción de ecuaciones añade, además, problemas de índole matemática, como son la convergencia de las soluciones y su estabilidad. 
Debido a las limitaciones causadas por la discretización y nuestro conocimiento incompleto de algunos procesos importantes de 
pequeña escala no resueltos por el tamaño de malla empleada, los modelos utilizan parametrizaciones, que no son otra cosa que 
algoritmos que describen aproximadamente un proceso determinado, de pequeña escala y no resuelto en la discretización, a par-
tir de variables fundamentales sí resueltas por las mallas utilizadas. La gran diversidad de métodos numéricos y parametrizaciones 
utilizadas da lugar a la existencia de distintos modelos, con sus propios detalles únicos y características particulares.

Las diversas componentes del sistema climático están acopladas, es decir, interaccionan a través de intercambios de masa, 
energía y momento. Por ejemplo, el esfuerzo del viento sobre la superficie del océano es el principal impulsor de la circulación 
superficial en el mar. En la atmósfera, el vapor de agua al condensarse libera calor latente, el cual es una fuente importante de 
energía que caracteriza a la circulación atmosférica.

En el AR4 (IPCC, 2007), los AOGCM fueron el tipo de modelos estándares utilizados, mientras que el AR5 (IPCC, 2013) se 
utilizaron los ESM los cuales incluyen la representación de varios ciclos biogeoquímicos y representan, actualmente, las herra-
mientas más poderosas para simular la respuesta del sistema climático a forzamientos externos, cuando las retroalimentaciones 
biogeoquímicas son muy importantes. En nuestro país no se ha desarrollado ningún estudio propio relacionado con el cambio 
climático que utilice un AOGCM o un ESM. Sí existen, sin embargo, una gran variedad de estudios que utilizan los resultados 
disponibles, tanto de AOGCM como de ESM para estimar cambios en el clima y para generar escenarios regionales de cambio 
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climático, ya sea utilizando la información de los modelos globales directamente, combinándola con técnicas estadísticas, o uti-
lizando un modelo regional de área limitada. Los modelos climáticos regionales se utilizan en la reducción de la escala dinámica 
y existen muy contados estudios de esta clase enfocados a nuestro país. En el marco de esta metodología, la información sola-
mente fluye desde las escalas grandes (modelos globales) a las escalas menores (modelos regionales). Los modelos regionales 
cubren un dominio de área limitada con una malla más fina que la del modelo global y son forzados en sus fronteras laterales y 
en la superficie oceánica por los datos provenientes del modelo global.

A pesar de la carencia de estudios que hayan utilizado AOGCM propios para estudiar el clima, su variabilidad y sus proyec-
ciones, nuestro país contó en su momento con un modelo sencillo de balance energético que sí fue utilizado, y se utiliza, en la 
simulación el cambio climático, mismo que por su relevancia se detalla en la Caja 1.

2. Mejoras en los modelos del AR5 con respecto al AR4

Los modelos climáticos utilizados en el AR5 han tenido perfeccionamientos con respecto a los del AR4. Se han mejorado las 
parametrizaciones, la representación de muchos procesos físicos y se han introducido nuevas componentes. Algunos de los 
principales avances de los modelos usados en CMIP5 incluyen un acoplamiento más detallado de la atmósfera con los océanos, 
la inclusión del ciclo del carbono y el uso de un forzamiento radiativo más completo, que contiene efectos de aerosoles de origen 
volcánico así como del forzamiento solar en la mayoría de los modelos (Taylor et ál., 2012; Knutti y Sedlacek, 2013; Sillmann et 
ál., 2013). Además, en CMIP5 se incluyó un mayor número de centros de modelización participantes, se utilizó generalmente una 
resolución más alta en los modelos, se contó con una representación más completa de los procesos del sistema de la Tierra y un 
número mayor de corridas para cada modelo.

Como ya se explicó anteriormente, en cada una de las componentes de un modelo climático, se utilizan parametrizaciones 
para representar procesos que no pueden ser resueltos explícitamente en la malla utilizada en el modelo. Una de las parametri-
zaciones más importantes y de gran relevancia para nuestro país es la manera de incluir en el modelo los procesos asociados con 
la convección atmosférica y las nubes. En este rubro, los modelos usados en CMIP5 muestran un avance modesto con respecto a 
los de CMIP3. A pesar de la gran importancia de este tipo de investigación, por ejemplo, los sesgos asociados a la simulación de 
las nubes podrían resultar en errores regionales de su efecto radiativo de algunas decenas de vatios por metro cuadrado (Flato 
et ál., 2013), nuestro país no cuenta con investigación básica orientada a este tópico de relevancia mundial, al menos no en el 
contexto de un modelo global.

Caja 1.  Modelos Climáticos de Complejidad Intermedia

En estos modelos, la finalidad es incluir los componentes más relevantes del sistema climático, pero de una manera idea-
lizada y, en general, utilizando una resolución espacial menor que la usada en los AOGCM. Estos modelos se usan, por 
ejemplo, para estudiar retroalimentaciones climáticas en escalas temporales de milenios o para estudios de sensibilidad 
en los que son necesarias simulaciones de periodos muy largos o se requieren conjuntos muy numerosos de simulacio-
nes (Claussen et ál., 2002; Petoukhov et ál., 2005).

Un pionero entre los modelos de complejidad intermedia fue el Modelo Termodinámico del Clima (MTC), desarrollado 
por Julian Adem a partir del primer modelo climático de Balance de Energía (Adem, 1962). En su momento, el MTC marcó 
el estado del arte en la modelación climática, contando con una base fisicomatemática robusta y cuyo dominio abarcó 
el Hemisferio Norte y contó con una distribución realista de continentes y océanos. Los trabajos de investigación asocia-
dos al MTC fueron usados en otros países como Estados Unidos, la antigua Unión Soviética, Bélgica, Japón, Alemania y 
Holanda. En particular, el MTC tuvo un gran éxito en la predicción de las anomalías de temperatura y precipitación para 
un periodo de un mes para todo el Hemisferio Norte, con resultados de predictibilidad incluso superiores a los métodos 
tradicionales que usaba el Servicio Meteorológico Americano (Donn et ál., 1986).
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Desde AR4, los esfuerzos en mejorar las parametrizaciones de los modelos oceánicos se han concentrado en los remolinos 
de mesoescala, ya que las componentes oceánicas de los modelos climáticos actuales tienen por lo general resoluciones hori-
zontales que son muy bajas para detectar estos vórtices. Otros cambios se han centrado en la mejora de la parametrización de la 
difusividad de esos remolinos. Ambas mejoras han repercutido positivamente en la simulación del estado medio y la respuesta 
a cambios en el forzamiento, especialmente en los océanos del Sur (Farneti y Gent, 2011; Gent y Danabasoglu, 2011; Hofmann y 
Morales Maqueda, 2011). En este rubro, tampoco existe investigación generada en México o enfocada a nuestra región, a pesar 
de que nuestro territorio se encuentra rodeado de dos grandes océanos y la gran longitud de nuestros litorales.

 
Las propiedades de la superficie terrestre tales como vegetación, tipo de suelo y la cantidad de agua acumulada en super-

ficie como humedad del suelo, nieve y agua subterránea influyen fuertemente en el clima, particularmente a través del albedo 
superficial y la evapotranspiración. Esa influencia en el clima puede ser profunda. Por ejemplo, se ha sugerido que cambios en el 
estado del suelo son responsables de la gran sequía europea de 2003  y que más del 60 % de cambios proyectados en la tempe-
ratura de verano en Europa es debida a retroalimentaciones entre la temperatura del aire y el suelo (Seneviratne et ál., 2006). Los 
esquemas de suelo (ecuaciones que describen la evolución de las propiedades del suelo) de las simulaciones que se utilizaron 
en CMIP3, incluso los esquemas más refinados, tenían fuertes simplificaciones, como por ejemplo el prescribir la cubierta de 
vegetación y una tendencia a ignorar los flujos laterales de agua (Pitman, 2003). En CMIP5, ciertos modelos han incluido alguna 
representación de la dinámica de vegetación, intercambio de CO2 entre el suelo y la atmósfera y cambios en el uso del suelo. En 
este rubro, tampoco se ha realizado en nuestro país investigación básica que se haya incorporado a la gama de modelos utiliza-
dos en CMIP3 y CMIP5.

Recientemente se publicó un artículo y un reporte de la NOAA (Sheffield et ál., 2013; 2014) que resumen los análisis de los 
resultados históricos de CMIP5 para Norteamérica, enfatizando cambios cualitativos y cuantitativos de los resultados previos de 
CMIP3 referentes a procesos climáticos regionales

Las diferencias en los cambios proyectados son en gran parte debido a diferentes supuestos entre los escenarios utilizados en 
CMIP5 y CMIP3 sobre el forzamiento de gases que no tienen efecto invernadero, en particular, la especificación y el tratamiento 
de los aerosoles.

La magnitud de la deriva del clima en los modelos es relativamente pequeña en la parte superior del océano, y la inclusión de 
procesos de interacción entre la atmósfera y el suelo ha mejorado considerablemente en CMIP5 en relación a CMIP3. En general, 
la media del conjunto de todos los modelos representa bien a los patrones observados de las variables climáticas básicas, pero 
con una gran variabilidad entre modelos individuales y regiones, tanto en la magnitud como en el signo de los errores. Si bien se 
mejoró ligeramente en CMIP5 la representación de la media y su dispersión para casi todas las variables climáticas, el desempeño 
de algunos modelos individuales decreció con respecto a CMIP3. Para algunos procesos climáticos regionales, como el Monzón 
de Norteamérica, existe, sin embargo, un mejoramiento notable en CMIP5. En el Capítulo 12. Fenómenos climáticos y su rele-
vancia para el cambio climático regional futuro, de este volumen, se analiza la información disponible sobre procesos climáticos 
individuales de relevancia para nuestro país, su simulación y sus proyecciones.

3. Técnicas de Evaluación de los modelos climáticos

Una evaluación sistemática de los modelos por medio de comparaciones con las observaciones es un prerrequisito para utilizar-
los en la generación de proyecciones de cambio climático. A continuación describiremos brevemente algunos de los métodos 
que se utilizan para la evaluación de los modelos y las limitaciones que les son inherentes.

 

3.1. Evaluación global de las simulaciones

La forma más directa de evaluar los resultados de los modelos consiste en comparar magnitudes simuladas (p. ej., distribucio-
nes de temperatura y precipitación, entre otros.) con estimaciones de las mismas magnitudes basadas en observaciones. En 



211

CAPÍTULO 9. MODELOS CLIMÁTICOS Y SU EVALUACIÓN

este caso la evaluación se lleva a cabo comparando medias temporales (p. ej., medias estacionales) o espaciales (p. ej., medias 
globales). Un avance significativo desde el AR4, es el creciente uso en la evaluación de magnitudes estadísticas cuantitativas (en 
adelante referidas como métricas) para la evaluación objetiva del desempeño de los modelos climáticos. 

3.2. Evaluación de procesos

Para entender el origen de los errores en los modelos es necesario evaluar la representación de los procesos tanto en el contexto 
global del modelo como aislando estos procesos. Una de las técnicas desarrolladas a estos efectos está basada en los llamados 
“tipos de regímenes”. En lugar de promediar los resultados de los modelos en el tiempo o espacio, éstos son promediados  en 
categorías que describen regímenes del sistema físicamente distintos. Algunos ejemplos de esta metodología, relevantes para 
nuestro país, son el papel que juega la circulación vertical en la representación de una doble Zona Intertropical de Convergencia 
en los AOGCM (Bellucci et ál., 2010), la representación del Fenómeno del Niño-Oscilación del Sur (Bellenger et ál., 2014) y los 
regímenes de nubes (Chen y Del Genio, 2009; Ichikawa et ál., 2012; Tsushima et ál., 2013). Otro método de evaluación consiste en 
llevar a cabo simulaciones utilizando componentes aisladas de un modelo, cuyos resultados son comparados con observaciones 
o estudios de proceso más detallados. Este tipo de evaluación es importante porque permite verificar qué tan realista es la for-
mulación de procesos empleada en los modelos (Randall et ál., 2003; Boyle y Klein, 2010; Hourdin et ál., 2010).

3.2.1 Evaluación de modelos con ensambles

Los ensambles (promedio de varias corridas de un modelo en particular o el promedio de las corridas de varios modelos dife-
rentes) son utilizados para explorar las incertidumbres en las simulaciones climáticas resultantes de las condiciones de contorno 
utilizadas, de la variabilidad interna asociada a cada modelo, de la variación de los valores de parámetros para una configuración 
fija del modelo, o de las incertidumbres debidas a diferencias en las formulaciones de los modelos (Knutti et ál., 2010).  Existen 
varias técnicas para evaluar el desempeño individual de los miembros del ensamble, las cuales son aplicables a la evaluación 
de los modelos en general. Los ensambles pueden ser clasificados en dos grandes categorías: Ensambles Multi-Modelo (MME) y 
Ensambles de Parámetros Perturbados (PPE, también conocidos como Ensambles de Física Perturbada).

3.2.2  Ensambles Multi-Modelo (MME)

Este tipo de ensambles utiliza simulaciones realizadas por diferentes instituciones enfocadas al estudio del clima, su variación 
natural y su cambio. Los MME están diseñados específicamente para explorar las incertidumbres asociadas a las diferencias entre 
modelos, así como a la variabilidad interna. El número de miembros del ensamble, sin embargo, es generalmente pequeño y los 
ensambles suelen contener modelos que comparten componentes, lo que hace que también compartan los errores (Masson y 
Knutti, 2011). Por ello, los miembros del MME no pueden ser tratados como completamente independientes, implicando una 
reducción en el número efectivo de modelos independientes (Knutti et ál., 2010; Pennell y Reichler, 2011).

3.2.3 Ensambles de Parámetros Perturbados (PPE)

A diferencia de los MME, los PPE son utilizados para evaluar las incertidumbres en un único modelo por lo que se puede aislar el 
efecto de los cambios en un parámetro. Esto permite determinar estadísticamente a los parámetros que son las principales fuen-
tes de incertidumbre en todo el ensamble (p. ej., Rougier et ál., 2009; Klocke et ál., 2011; Lambert et ál., 2012). Una desventaja de 
los PPE es que no permiten explorar la  incertidumbre debida a las diferencias en los modelos (diferencias estructurales debidas 
a que no todos los procesos relevantes están bien representados en los modelos) y por tanto, los resultados dependen del mo-
delo particular utilizado (Sakaguchi et ál., 2012). En consecuencia, se ha propuesto combinar ambos tipos de ensamble (Sexton 
et ál., 2012; Sanderson, 2013), pero aún así, la incertidumbre de los errores sistemáticos sigue sin ser evaluada adecuadamente.
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4. Reducción de escala y simulación del clima regional

Los AOGCM utilizados para simular el sistema climático tienen una resolución espacial baja (se utilizan típicamente 200 km para 
representar la atmósfera y 100 km para el océano). Esta resolución espacial, claramente, es insuficiente para modelar el clima 
regional o para generar los insumos requeridos para estudios regionales de evaluación de los impactos del calentamiento global, 
los cuales son necesarios para apoyar la toma de decisiones (Benestad et ál., 2008).

Los métodos de reducción de escala contribuyen a satisfacer la demanda de información con mayor resolución espacial, 
complementando la información de los AOGCM con el efecto de escala local asociado con los rasgos fisiográficos. Resumiendo, 
se puede decir que la reducción de escala es un procedimiento que utiliza información conocida a grandes escalas (obtenida 
de algún AOGCM) para hacer proyecciones del clima a escala local. Existen básicamente dos aproximaciones en la reducción de 
escala: los métodos dinámicos y los métodos estadísticos, estos últimos también denominados empíricos.

4.1. Métodos dinámicos de reducción de escala

Los métodos dinámicos de reducción de escala (MDRE) requieren correr modelos climáticos de alta resolución en un subdomi-
nio de interés, utilizando datos de menor resolución provenientes de la salida de un modelo climático como una condición de 
contorno. Por ejemplo, utilizando una resolución espacial en la horizontal de 20 y 2 km se resolverían las escalas regionales y 
locales, respectivamente. Esta clase de modelos usan principios físicos bien establecidos con la finalidad de reproducir el clima 
local, pero para realizar las corridas con la resolución espacial requerida es necesario contar con una gran capacidad de cómputo 
y almacenamiento.

4.2. Métodos estadísticos de reducción de escala

Los métodos estadísticos de reducción de escala (MERE) usan una relación estadística para ligar la evolución de la solución de un 
modelo con el clima de una región determinada, cuya área puede ser tan pequeña como un simple pixel. Siempre que exista una 
relación estadística significativa, los MERE suministran información regional para cualquier variable deseada, como precipitación 
y temperatura, e incluso, se aplican también para variables que no son simuladas típicamente en modelos climáticos como lo 
son, por ejemplo, la iniciación de la floración o la población de comunidades de zooplankton. Los MERE comparados con los 
MDRE, constituyen una alternativa competitiva y barata (en lo que a tiempo de cómputo se refiere) para suministrar información 
a escala local (Wilby et ál., 2004). El bajo costo computacional de estas técnicas y su flexibilidad en cuanto a la elección de las 
variables de interés ha resultado en una gran variedad de aplicaciones en la estimación de los impactos del cambio climático.

En nuestro país, existen variadas aplicaciones de los MERE (vea el Capítulo 11. Cambio Climático, Proyecciones y Predictibi-
lidad de este volumen). En contraste, existen escasas aplicaciones de los MDRE generadas en el extranjero (vea el Capítulo 12. 
Fenómenos climáticos y su relevancia para el cambio climático regional futuro, de este volumen), pero no existen aplicaciones de 
los MDRE realizados con infraestructura nacional (corridas de modelos regionales realizadas en México con la finalidad de gene-
rar proyecciones de cambio climático). Recientemente, algunas universidades e instituciones dedicadas a la investigación están 
haciendo los esfuerzos necesarios para utilizar localmente los MDRE (el Centro de Ciencias de la Atmósfera de la UNAM, el Centro 
de Investigación Científica y de Educación Superior de Ensenada, el Instituto Mexicano de Tecnología del Agua y la Universidad 
Veracruzana, por mencionar algunos casos conocidos para los autores).

5. Errores e incertidumbres en los modelos regionales

El proceso de generación de escenarios regionales de cambio climático utilizando métodos dinámicos de reducción de escala 
está sometido a ciertas incertidumbres que contaminan todos los pasos del proceso. Algunas de éstas, como las relacionadas 
con procesos naturales y sociales son difícilmente tratables y normalmente quedan al margen de los estudios que intentan aco-
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tar los efectos de las incertidumbres en las proyecciones finales. De las restantes, se suelen considerar los siguientes cuatro  tipos 
de incertidumbres ligadas a:

a) Las emisiones de GEI; 
b) Los diferentes modelos globales (imperfecciones en las condiciones de contorno que son necesarias para los modelos 

regionales); 
c) La variabilidad interna del modelo; 
d) Las diferentes formulaciones de modelos regionales.

Con estas incertidumbres, se intenta acotar el rango de variación de las proyecciones climáticas. Para evaluar estas incerti-
dumbres se utiliza la aproximación probabilística en la que se explora un conjunto representativo de modelos globales, mode-
los regionales, escenarios de emisiones de GEI, etc. Este conjunto de modelos y emisiones define un conjunto de miembros o 
ensamble que permiten paliar las distintas incertidumbres. El referente internacional actual de esta metodología de predicción 
por ensambles, que se ha impuesto en la última década para la predicción probabilística, lo constituye el proyecto integrado EN-
SEMBLES (http://www.ensembles-eu.org/) del 6.º Programa Marco de la Unión Europea, mismo que se desarrolló entre los años 
2005 - 2009 y que tiene, entre otros objetivos, el de acotar las incertidumbres en las predicciones seculares de cambio climático 
mediante integraciones con diferentes escenarios de emisión, diferentes modelos globales, diferentes modelos regionales y di-
ferentes técnicas estadísticas de regionalización, proporcionando también métodos de pesado y de combinación (por ejemplo, 
métodos estadísticos bayesianos) para aglutinar los distintos resultados individuales en una única predicción probabilística más 
robusta que las basadas en un único modelo global y en una única técnica de regionalización.

Hasta nuestro conocimiento, no existen esfuerzos en México tendientes a afrontar la gran complejidad y magnitud de la tarea 
de una estimación de las incertidumbres de las proyecciones de cambio climático regionalizadas, que se tratan de paliar con la 
utilización de ensambles para la estimación de la señal de cambio climático.
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Conclusiones

Es necesario incentivar y generar la capacidad nacional para realizar proyecciones, a escala regional, de la evolución del clima 
que sean adecuadas para los diversos estudios de impactos del cambio climático. Un requisito fundamental para ello, es incre-
mentar nuestro entendimiento de la evolución histórica del clima en nuestro país, así como tener un conocimiento sólido de las 
fortalezas y debilidades de su simulación y de su proyección futura.

Para avanzar en esta dirección, es necesario realizar evaluaciones exhaustivas, utilizando las diversas metodologías mencio-
nadas en este capítulo, de las diferencias de las corridas de CMIP3/CMIP5 utilizando una escala regional centrada en nuestro 
territorio. Además, se deben revisar las evaluaciones históricas existentes de los modelos que incluyan nuestro territorio con la 
finalidad de realizar un análisis conjunto de toda esa información para estimar robustamente el desempeño de los modelos en la 
simulación de la evolución observada del clima en nuestro país. Al tener disponible esta información, se podrá inferir que impli-
caciones tiene todo ello en la incertidumbre de las proyecciones futuras del clima en México contenidas en los diversos reportes 
del IPCC. En este contexto, es necesario además estimar el desempeño de los modelos, tanto globales como regionales, para 
simular los registros disponibles de la evolución de extremos en nuestro país. Con esta finalidad, es necesario tomar en cuenta 
las incertidumbres de las observaciones y el tamaño reducido de las muestras, un problema grave que nos atañe seriamente 
por no contar con registros largos y confiables de las variables meteorológicas fundamentales (vea el Capítulo 1. Observaciones 
atmosféricas en superficie y en altura, de este volumen).

Resumiendo, se requieren una gran variedad de análisis integrales históricos, que incluyan diversas métricas y evaluaciones 
de las medias, los extremos, la variabilidad climática y las teleconexiones que modulan el clima de nuestro país. Este tipo de estu-
dios son básicos y constituyen un requisito esencial para poder estimar, con mayor confiabilidad que la actual, como cambiarían 
las condiciones medias (nuestro clima) prevalecientes sobre nuestro territorio ante el calentamiento global de nuestro planeta. 
Lograrlo implica todo un reto, tanto de la academia como del gobierno en todos sus niveles, pero es indudable el gran beneficio 
que representa invertir en el conocimiento. Esto último, desgraciadamente, es extremadamente raro en nuestro país. Dada la 
gran importancia y el gran desafío que implica el calentamiento global del planeta, los autores de este capítulo confiamos en el 
buen juicio de nuestros gobernantes para encarar enérgicamente este problema y canalizar los recursos necesarios para su aten-
ción; aunque los frutos de tales inversiones no se cosechen en sus respectivos periodos de gestión pero sí los disfruten las gene-
raciones venideras de mexicanos, incluidos sus descendientes. No hacerlo, conlleva un riesgo inaceptable para nuestra sociedad.
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Resumen

El sistema climático es dinámico y altamente complejo. Está formado por cinco componentes básicos (atmósfera, hidrosfera, 
criósfera, litosfera y biosfera) así como sus interacciones. A lo largo de la historia, el desarrollo humano se ha basado en la trans-
formación del entorno.  Desde la Revolución Industrial las actividades humanas se han convertido en el principal causante del 
cambio ambiental a nivel local, regional y global y han afectado significativamente cada uno de los componentes del sistema 
clima (Field y Van Aalst, 2014; IPCC, 2013; Rockström et ál., 2009).  

Tanto evidencia empírica como fundamentos físicos indican que las actividades humanas han jugado un papel determinante 
en cómo el clima ha evolucionado en diversas escalas espaciales desde inicios del siglo XX. El impacto de las actividades huma-
nas sobre el clima local y regional como resultado de transformaciones del entorno ha sido ampliamente documentado y reco-
nocido (Howard, 1833; Menon et ál., 2002; Oke, 2002, 1973; Oke et ál., 1992; Qian et ál., 2003). Ejemplos de esto son los procesos 
de urbanización y de deforestación que afectan los balances de energía en la escala local cambiando las propiedades radiativas 
de la superficie, su capacidad calorífica y conductividad térmica, y como consecuencia, han alterado el clima local. Sin embargo, 
ha sido en la escala global que, tanto por lo complejo del problema estudiado como por sus implicaciones socioeconómicas, la 
detección y en particular la atribución de la influencia humana ha sido objeto de debate.

En particular, el calentamiento global resultante del incremento en las emisiones de gases de efecto invernadero ha sido 
cuestionado principalmente en los medios de comunicación y la literatura no especializada. Dentro de la comunidad científica 
existe actualmente un fuerte consenso sobre el origen antropogénico de al menos parte del calentamiento observado desde 
mediados del siglo XX (Maibach et ál., 2014). Como se documenta en  capítulos de este volumen y en la contribución del Grupo 
de Trabajo I al Quinto Reporte de Evaluación del Panel Intergubernamental sobre Cambio Climático (IPCC, 2013), la evidencia 
acumulada desde el siglo pasado así como los avances en el conocimiento y modelación del clima dejan poco espacio para 
debatir el efecto de dichos gases en el clima global y el origen antropogénico del calentamiento observado. La detección y 
atribución de cambio climático son un requisito para entender cambio climático observado y la proyección del clima futuro, sus 
posibles consecuencias y las opciones para enfrentarlas. Estos estudios son la base para definir el problema de cambio climático. 
Este capítulo presenta un resumen del estado del conocimiento en cuanto a la detección y atribución de cambio climático a nivel 
global así como a nivel país y apunta las necesidades en términos de información y de creación de capacidades en este tema.  

Cambios observados en el sistema clima

Un elemento básico en este capítulo es el concepto de clima y su evolución (ver capítulo 5 de este volumen). El estado del sis-
tema climático durante un periodo determinado (por ejemplo durante 30 años) se conoce como clima y a menudo se describe 
en términos de la media y la variabilidad de las cantidades pertinentes, tales como temperatura y precipitación (IPCC, 2013a). En 
estricto, esta definición tiene sentido solamente cuando el clima se considera aproximadamente estacionario, es decir cuando 
los momentos de su distribución no dependen del tiempo. La evidencia observada indica que nos encontramos en un periodo 
de transición hacia otro estado del clima; la estacionariedad del clima ha muerto y esto tiene importantes implicaciones sobre 
cómo se manejan los riesgos climáticos (Milly et ál., 2008)1. 

El cambio climático se refiere a desviaciones con respecto a un clima de referencia que persisten durante largos periodos 
de tiempo y que conducen a cambios identificables en la descripción estadística de sus propiedades. Este fenómeno resulta de 
cambios en el balance energético global, y puede ser causado por factores naturales tales como cambios en la radiación solar, 
erupciones volcánicas o cambios en la órbita de la Tierra y en su eje de rotación, así como por causas antropogénicas como son 
cambios en las concentraciones atmosféricas de gases de efecto invernadero o cambios en emisiones de aerosoles troposféricos 
(Stephens et ál., 2010; Hansen et ál., 2011). 

1 Si bien la estacionariedad del clima probablemente jamás ha existido (Pielke, 2009), ésta ha sido un supuesto detrás de cómo se manejan los riesgos climáticos 
(p. ej. estimaciones de tiempo de retorno, diseño y construcción de infraestructura).
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La composición química de la atmósfera y con ella el balance energético del planeta han sido modificados significativamente 
durante los últimos siglos. Desde la época preindustrial (~1750) las actividades humanas han producido grandes cambios en las 
abundancias atmosféricas de gases de efecto invernadero y otras sustancias radiativamente activas (IPCC, 2013). Las principales 
actividades detrás de estos cambios son el uso de combustibles fósiles y la modificación del uso del suelo. Estos cambios han 
llevado las concentraciones de dióxido de carbono (CO2) de 280 partes por millón (ppm) en la época preindustrial a 398.5 ppm 
en el año 2014. Por su parte, la agricultura ha sido el principal impulsor de metano (CH4) y óxido nitroso (N2O), contribuyendo a 
incrementar las concentraciones atmosféricas de 715 partes por mil millones (ppb) y 270 ppb en la época preindustrial a 1,803 
ppb y 324 ppb en 2011, respectivamente. Las concentraciones actuales de estos gases son las más altas en al menos los últimos 
800,000 años, y sus tasas de crecimiento promedio en el último siglo no tiene precedente en los últimos 22,000 años (IPCC-GTI, 
2007; IPCC, 2013). Las actividades industriales han sido la fuente principal de las emisiones de aerosoles troposféricos que tienen 
efectos tanto regionales como globales sobre el clima debido a sus efectos directos e indirectos en el balance de energía de la 
Tierra. En el caso de México, sus emisiones se discuten en el capítulo 6 Industria, del volumen III de esta obra.

Se estima que el forzamiento radiativo total con respecto a los tiempos preindustriales ha aumentado 2.29 W/m2, mientras que 
el efecto neto de las actividades antropogénicas durante este periodo es 2.83 W/m2. Cabe señalar que el forzamiento antropogé-
nico es varios órdenes de magnitud mayor que la de los cambios en el forzamiento solar (0.05 W/m2). El principal contribuyente 
al cambio observado en el forzamiento radiativo total desde 1,750 ha sido el aumento de CO2 (alrededor de 1.68 W/m2), mientras 
que los aerosoles y el cambio de uso de suelo son responsables de la mayor parte del forzamiento radiativo negativo durante el 
mismo periodo (IPCC, 2013). La contribución de México al forzamiento radiativo se consigna en el capítulo 8 de este volumen.

Modificaciones en el sistema clima como producto de estos cambios son una consecuencia física esperada. Las bases físi-
cas del efecto invernadero así como las consecuencias de la alteración de las concentraciones atmosféricas de algunos de los 
gases traza sobre el balance de energía de la Tierra y en la temperatura global fueron establecidas desde el siglo XIX (Fourier, 
1824; Tyndall, 1873; Arrhenius, 1908). El efecto invernadero descansa en principios físicos fundamentales difícilmente discutibles 
(IPCC-GTI, 2007; Fleming, 2006). Sin embargo, gran incertidumbre persiste hasta ahora en cuanto a la magnitud y el momento en 
que estos cambios en el clima se manifestarían en respuesta a los incrementos observados en el forzamiento radiativo, así como 
respecto a cuánto tiempo le tomaría al sistema clima llegar a un nuevo equilibrio. El clima observado contiene una mezcla de 
oscilaciones naturales de alta y de baja frecuencia que pueden ocultar o exagerar una posible señal de cambio climático durante 
largos periodos de tiempo (Wu et ál., 2011; Swanson et ál., 2009).  

De esta forma, establecer la existencia de una señal de cambio climático en los datos observados, y determinar si al menos 
parte de esta señal puede ser explicada por las actividades humanas, ha mostrado ser no sólo una tarea compleja debido a la 
naturaleza del problema en sí, sino también una tarea polémica debido a sus implicaciones políticas y socioeconómicas (Gleick 
et al, 2010; Tol, 2014; Stern, 2006). Estos temas de investigación van más allá del interés científico puro: “La detección y la atri-
bución confiable de los cambios en el clima y sus efectos, es fundamental para nuestra comprensión de las bases científicas del 
cambio climático y para permitir que los tomadores de decisiones para la gestión de riesgos relacionados con el clima” (Hegerl 
et al, 2010, página 1).

1. Detección y atribución de cambio climático: métodos y resultados a nivel global y regional
1.1. Descripción de conceptos y métodos: el caso de la temperatura global y hemisférica

La detección del cambio climático está directamente relacionada con el problema de identificación de señales o patrones en 
alguna variable o conjunto de variables relevantes y se define formalmente como “el proceso de demostrar que el clima o un sis-
tema afectado por el clima ha cambiado en cierto sentido estadístico definido sin proporcionar razón alguna para ese cambio. Se 
dice que se ha detectado un cambio en las observaciones si su probabilidad de ocurrencia debida únicamente a la variabilidad 
interna es pequeña” (IPCC, 2013; Hegerl et ál., 2010. Los inicios de la detección de cambios en el clima del planeta datan de la 
década de 1950 cuando diversos grupos de investigación se dieron a la tarea de producir, con base en los registros observados, 
estimaciones de las temperaturas global y hemisféricas (p. ej. Willet 1950; Mitchell, 1961; Jones et ál., 1986a,b,c; Hansen y Lebe-
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deff, 1987). Desde entonces las estimaciones de las temperaturas: global y hemisféricas, se han beneficiado de grandes avances 
en la recuperación y procesamiento de información climática. Diversas técnicas tanto físicas como estadísticas han permitido 
completar y extender hacia el pasado el récord climático, así como mejorar la exactitud de las estimaciones y sus incertidumbres 
(p. ej. Morice et ál., 2012; Hansen et ál., 2010). La publicación de bases de datos de temperaturas globales y hemisféricas ha sido 
tradicionalmente acompañada de análisis de tendencias, en muchos casos poco rigurosos. Esta debilidad metodológica está, 
aún hoy en día, presente en gran cantidad de estudios de detección de cambio climático y los hace fácilmente criticables debido 
a la alta probabilidad de detección de cambios espurios (p. ej. Wilks, 2011; von Storch y Navarra, 1999. Durante la década de 1990 
un gran esfuerzo se dedicó a hacer más formal el estudio de detección de cambio climático, y una parte importante de estos 
estudios se enfocó en analizar las propiedades de series de tiempo de las temperaturas globales y hemisféricas. Una pregunta 
fundamental que surgió en esta época es ¿qué tipo de proceso estocástico representa mejor las temperaturas, global y hemis-
féricas observadas? La investigación se enfocó en tres tipos de procesos: estacionario alrededor de una constante, tendencia 
estacionario y diferencia estacionario (Estrada y Perron, 2014; ver Gay García y Estrada, 2010). En el primer tipo de proceso los 
momentos (incondicionales) son invariantes en el tiempo; por ejemplo, su media y covarianza son constantes dentro del periodo 
muestral. En este caso no existiría evidencia del cambio climático o ésta no sería detectable. Dado que ya desde los inicios de la 
década de 1990 simple inspección visual de los registro de las temperaturas sugería un componente de tendencia, la discusión 
se centró en los otros dos tipos de procesos. Tendencia estacionario y diferencia estacionario son ambos procesos no-estaciona-
rios que muestran una tendencia de largo plazo. Sin embargo, la naturaleza e interpretación de este movimiento de largo plazo 
son en cada caso muy distintas. En el primero la tendencia es determinística mientras que en el segundo es estocástica. Hasta la 
introducción de métodos de co-integración para analizar la relación entre el forzamiento radiativo y temperaturas, la presencia 
de una tendencia estocástica se interpretó como evidencia de que el calentamiento observado era producto de la variabilidad 
natural de baja frecuencia y no era de esperarse que se mantuviera en el largo plazo. Por lo contrario, la presencia de una tenden-
cia determinística comúnmente se interpreta como evidencia de un cambio de largo plazo en el clima.  

Los estudios de Woodward y Gray (1993, 1995) sugirieron que la temperatura global puede ser representada mejor como un 
proceso integrado y que por lo tanto la tendencia positiva observada en la temperatura es producto de fluctuaciones aleatorias. 
Asimismo, Kärner (1996) concluyó que un proceso integrado puede explicar todas las variaciones de la temperatura global du-
rante el siglo XX. Estos estudios sugerían que tendencias de corto plazo son inevitables en la temperatura global y que no tienen 
relación con los aumentos en las concentraciones de CO2 en la atmósfera.  Por el contrario, la evidencia presentada en Galbraith 
y Green (1992) sugería que la temperatura global se puede descomponer en una tendencia positiva más un componente de 
ruido estacionario y que por lo tanto el calentamiento observado continuaría en el futuro. Bloomfield (1992), llega a resultados 
similares y estima que una tasa de calentamiento  de 0.2 a 0.8ºC por siglo. Zheng y Basher (1999) concluyen que la existencia de 
una tendencia determinística no puede rechazarse y que por lo tanto el calentamiento global observado no es una realización 
de variabilidad natural. El debate sobre las propiedades de series de tiempo de las temperaturas global y hemisféricas ha durado 
décadas y aún está vigente (p. ej. Estrada et ál., 2010; Kaufmann et ál., 2009).

Sin embargo, a pesar de fuertes discusiones metodológicas y con la excepción de un número limitado de publicaciones 
(Beenstock et ál., 2012; Mills, 2010), los resultados recientes del análisis de las temperaturas global y hemisféricas apuntan a una 
tendencia de calentamiento de largo plazo que no puede ser explicada por la variabilidad natural del sistema climático (p. ej. 
Gay-Garcia, Estrada, y Sánchez 2009; Gil-Alana 2015; Kaufmann, Kauppi, y Stock 2006; Swanson, Sugihara, y Tsonis 2009; Wu et 
ál. 2011). En general estos estudios indican que la tasa de calentamiento no ha sido constante durante el periodo observado. La 
temperaturas superficiales global promedio ha aumentado aproximadamente 0.85 °C desde 1880 mostrando una tendencia no 
lineal que puede caracterizarse por un gran incremento en la tasa de calentamiento durante el periodo 1970-1990 y dos perio-
dos de desaceleración en el calentamiento, el primero ocurriendo alrededor de 1940 a 1970 y el segundo desde finales de 1990 
(p. ej. el IPCC, 2013; Hansen y Lebedeff, 1987; Jones et al, 1986a,b;. Gay et al, 2009;. Estrada et al, 2013b; ver Cuadro 1). A pesar de 
que la tendencia de la temperatura global en los últimos 15 años ha sido cercana a cero, 0.05 °C [-0.05 a 0.15] por década, cada 
una de las tres últimas décadas ha sido, sucesivamente, más caliente que cualquiera de las precedentes desde 1850 (IPCC, 2013).
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Atribución implica la descomposición de la señal climática en sus diferentes componentes naturales y antropogénicos y la 
evaluación de la importancia relativa de cada uno de ellos. El IPCC define la atribución como “el proceso de evaluar las contribu-
ciones relativas de múltiples factores causales a un cambio o evento con una asignación de confianza estadística” (IPCC, 2013). El 
IPCC hace hincapié en que la atribución de cambio climático requiere la combinación de análisis estadístico y conocimiento de 
la física del clima. Los primeros estudios de atribución se centraron principalmente en las temperaturas de superficie globales y 
hemisféricas, debido a su interpretación como índices de calentamiento general y porque los mecanismos físicos causales detrás 
de estos procesos están bien entendidos. Sin embargo, los estudios de atribución más recientes han abordado una amplia gama 
de variables climáticas, escalas espaciales, así como cambios en la probabilidad de extremos e incluso la atribución de fenóme-
nos meteorológicos o eventos climáticos individuales (véase secciones 1 y 2 e IPCC, 2013; Capítulo 10).

Los métodos para la realización de estudios de atribución se pueden agrupar en dos categorías generales (IPCC, 2013, Capí-
tulo 10.2): estadísticos y físicos/físico-estadísticos. La mayoría de los estudios de detección y atribución disponibles hasta la fecha 
se basan en la última categoría (Hegerl y Zwiers, 2011).

El enfoque basado en modelos físicos del clima para atribución implica, en su expresión más simple, el uso de análisis con-
trafactual: “en general, parte de un cambio observado es atribuible a un factor causal específico si las observaciones pueden ser 
consideradas consistentes con los resultados de un modelo físico que incluye el factor causal en cuestión, e incompatible con un 
modelo idéntico que excluye este factor” (IPCC, 2013; Knutson et ál., 2013a). Las simulaciones del clima del siglo XX, obtenidas 
mediante modelos de circulación general y las mejores estimaciones del forzamiento radiativo disponibles, son comúnmente 
utilizadas para comparar la respuesta del clima bajo forzamiento natural exclusivamente con la obtenida incluyendo tanto el for-
zamiento natural como el antropogénico. Estos ejercicios contrafactuales han aparecido desde el tercer Reporte de Evaluación 
del IPCC (IPCC, 2001) con el fin de ilustrar la influencia de los factores antropogénicos sobre el calentamiento observado (Figura 
1). El método de “optimal fingerprinting” (Hasselmann, 1997, 1979; Hegerl et ál., 1997) permite investigar la atribución del cambio 
climático de una manera más formal. Este método tiene particular importancia debido al amplio rango de escalas y variables 
a las que se puede aplicar. El “optimal fingerprinting” se basa en una regresión multivariada generalizada en donde la variable 
dependiente es una variable climática observada y las variables independientes son simulaciones producidas por modelos de 
circulación general en las que se presume que la señal de cambio climático y la variabilidad del sistema están bien representa-
das (IPCC, 2013a; Hegerl, Zwiers y Tebaldi, 2011). Los primeros estudios que utilizaron los métodos de fingerprinting se basaron 
en relacionar patrones observados con aquellos en la respuesta de equilibrio o la respuesta transiente obtenida de un modelo 
físico de clima bajo con una cierta combinación de forzantes radiativos (Santer et ál., 1996, 1995). Actualmente estos estudios 
se basan en simulaciones físicas utilizando el forzamiento observado durante el periodo de estudio (Allen et ál., 2006). Figura 2 
ilustra la aplicación de este método para descomponer el aumento de la temperatura superficial global observada durante el 
periodo 1950-2010 en sus diferentes componentes naturales y antropogénicos (Knutson et ál., 2013a; 2013b). Se estima que el 
forzamiento antropogénico contribuyó probablemente entre 0.6 °C a 0.8 °C al calentamiento observado, mientras que el forza-
miento natural aportó menos de 0.05 °C. También es interesante observar que, de acuerdo con estas estimaciones, la variabilidad 
natural no contribuyó al calentamiento observado. Sin embargo, existe nueva evidencia de que el papel de la variabilidad natu-
ral en el calentamiento observado podría haber sido subestimado fuertemente por los modelos climáticos, y por lo tanto en las 
evaluaciones de los componentes del calentamiento observado como el que se muestra en la Figura 1 (p. ej. Von Storch, 2013).
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Los paneles cafés y azules muestran series de tiempo de temperatura superficial y contenido de calor del océano, respectiva-
mente. Cada panel muestra las observaciones con líneas y las sombras azules y rosas representan un intervalo de 90 %  confianza 
de la respuesta simulada utilizando a) el forzamiento natural únicamente, y b) el forzamiento tanto natural como antropogénico, 
respectivamente. En el caso de temperaturas superficiales en tierra y de la superficie del océano, las líneas continuas (discon-
tinuas) indican que la coberturas espacial es mayor (menor) al 50 %  del área. En el caso del contenido de calor del océano, las 
líneas continuas (discontinuas) indican en que la cobertura y calidad de los datos es buena (adecuada).

Fuente: (IPCC, 2013a) 

Figura 1. Ejemplo de análisis contrafactual utilizando las simulaciones de modelos climáticos 
para ilustrar la atribución del calentamiento observado a nivel global y regional
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Ambos métodos para realizar estudios de atribución están estrechamente relacionados con la evaluación  de los modelos de 
clima y las conclusiones sobre la atribución de cambio climático obtenidas a través de ellos son tan confiables como la capacidad 
de los modelos climáticos para simular adecuadamente tanto la variabilidad natural como la tendencia de calentamiento obser-
vadas (p. ej, North y Stevens, 1998). Las mejoras en el desempeño de los modelos físicos para reproducir el clima observado han 
sido un factor clave detrás de las evaluaciones del IPCC sobre la atribución del cambio climático. El nivel de confianza del IPCC en 
cuanto a la atribución del calentamiento observado a actividades humanas ha pasado de “probable” (> 66 %  de probabilidad; 
IPCC, 2001) a “muy probable” (> 90 %  de probabilidad; IPCC-GTI, 2007) y a “extremadamente probable” (> 95 %  de probabilidad; 
IPCC, 2013a). 

Los estudios de atribución basados en métodos estadísticos no dependen de qué tan capaces son los modelos físicos del cli-
ma para reproducir el clima observado y por lo tanto ofrecen una manera independiente de investigar el papel de las actividades 
humanas en el calentamiento observado. Sin embargo, debido a limitaciones metodológicas para relacionar series de tiempo no 
estacionarias, la atribución de cambio climático a actividades humanas usando datos observados ha sido problemática y fuente 
de un intenso debate metodológico. Entre los primeros esfuerzos para investigar la atribución de cambio climático usando mé-
todos estadísticos modernos se encuentra Tol y de Vos (1993;1998); Stern y Kaufmann (1997a; 1997b); entre otros. Estos estudios 

Fuente: (IPCC, 2013a)

Figura 2. Rangos probables (bigotes) y puntos medios (barras) de las tendencias de 
calentamiento observadas durante el periodo 1951 - 2010, atribuibles a: gases de efecto invernadero 

bien mezclados (GHG); forzamientos antropogénicos (ANT); forzamientos antropogénicos 
diferentes a GEI (OA); forzamientos naturales (NAT) y; variabilidad interna. La tendencia 

en los datos de la temperatura de la superficie observada  (HadCRUT4) se muestra en negro, 
con un rango de incertidumbre observacional del 5 %  al 95 % 
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se basaron en técnicas de co-integración (Engle y Granger, 1987), las cuales representaban uno de los avances más importantes 
en cuanto a la modelación de series de tiempo no estacionarias del momento. Estos estudios concluyeron que la temperatura y 
el forzamiento radiativo comparten una misma tendencia estocástica de largo plazo, aportando evidencia empírica consistente 
con los modelos físicos de clima. Sin embargo, durante las dos décadas pasadas nuevos avances en pruebas de raíces unitarias 
y de cambio estructural han cambiado sustantivamente la modelación estadística de series de tiempo (ver Perron, 2006). Estos 
avances han también impactado la literatura sobre la detección y, en particular, la atribución de cambio climático (Estrada et ál., 
2013a; 2013b; 2010; Gay-Garcia et ál., 2009; Gil-Alana, 2015). Publicaciones recientes mostraron que las temperaturas global y 
hemisféricas así como el forzamiento radiativo total  podrían haber sido erróneamente identificadas como procesos integrados 
y esto implicaría que las pruebas de co-integración podrían llevar a resultados espurios (Estrada et ál., 2010; Gay et ál., 2009; 
Triacca, 2001). En respuesta, nuevos enfoques basados en métodos estadísticos especialmente diseñados para series de tiempo 
de tendencia estacionaria con cambios estructurales han sido propuestos para estudiar atribución de cambio climático (p. ej. 
Estrada et ál. 2013; Estrada, Perron, y Martínez-López, 2013). Estos enfoques son acordes con las propiedades de series de tiempo 
de las temperaturas: global y hemisféricas, y el forzamiento radiativo total, y han provisto evidencias sólidas sobre el papel domi-
nante de las actividades humanas sobre la evolución del clima en el periodo registrado. Usando estas técnicas, estudios recientes 
han ligado eventos socioeconómicos globales que han impactado fuertemente las emisiones de gases de efecto invernadero 
con cambio en las tasas de calentamiento observadas  (Estrada et ál. 2013; Estrada, Perron, y Martínez-López, 2013; Estrada y 
Perron, 2014; ver Cuadro 1). 

A pesar de los problemas metodológicos mencionados anteriormente y diferentes enfoques de modelación, la literatura 
sobre atribución ofrece una conclusión robusta: el calentamiento del sistema climático es inequívoco y la mayor parte del au-
mento en la temperatura global superficial es muy probablemente debido al incremento observado en las concentraciones de 
gases de efecto invernadero debido a la actividad humana. La evidencia indica la existencia de características comunes entre el 
forzamiento radiativo total y las temperaturas: global y hemisféricas, tales como una tendencia no lineal común y cambios es-
tructurales ordenados en el tiempo. El origen de esta tendencia compartida se puede rastrear a el forzamiento radiativo de gases 
de efecto invernadero —uno de los componentes del forzamiento radiativo total— y que es dominantemente antropogénico 
(p. ej. IPCC, 2013a; Delworth y Knutson, 2000; Meehl et ál., 2007b; Tol y de Vos (1993; 1998), Stern y Kaufmann (1997a; 1997b); 
Estrada et ál., 2013a,b). 
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1.2.  Detección y atribución en otras variables climáticas y escalas geográficas

Una variedad de estudios sobre la detección de cambio climático han sido realizados para diversas escalas espaciales y una gran 
cantidad de variables climáticas tales como precipitación y eventos extremos (Coumou y Rahmstorf, 2012; p. ej. Fischer y Knutti, 
2014), cobertura de nieve y hielo (p. ej. Comiso, 2011), sequías (p. ej, Greve et ál., 2014), contenido de calor en los océanos (p. ej. 
Barnett et ál., 2001; Chen y Tung, 2014) y aumento en el nivel del mar (Church y White, 2011), entre otras (ver Stott et ál., 2010). 
Los resultados reportados en la literatura en general muestran tendencias claras y consistentes con un calentamiento persistente 
y generalizado del sistema climático (Figura 3). Una gran cantidad de los cambios observados desde mediados del siglo XX no 
tienen precedente en los últimos decenios a milenios (IPCC, 2013a). 

Fuente: (IPCC, 2013)

Figura 3. Distintos indicadores observados de 
un clima mundial cambiante: a) promedio de la extensión 

del manto de nieve del hemisferio norte en marzo-abril (pri-
mavera); b) promedio de la extensión del hielo marino del 

Ártico en julio-agosto-septiembre (verano); c) cambio en el 
contenido calorífico medio global de las capas 

superiores del océano (0-700 metros), ajustado 
al periodo 2006 - 2010, y en relación con el promedio 

de todos los conjuntos de datos correspondientes a 1970; 
d) nivel medio global del mar con respecto al promedio del 

conjunto de datos de más larga duración entre 1900 y 1905, 
y con todos los conjuntos de datos alineados para tener 

el mismo valor en 1993, primer año de datos de altimetría 
por satélite. Todas las series temporales (líneas de color 
que indican los diferentes conjuntos de datos) muestran 

valores anuales, y, en los casos en que se han evaluado, las 
incertidumbres se indican mediante sombreado de color

La detección y atribución de cambio climático en escalas regio-
nales es una tarea considerablemente más complicada que a nivel 
global. En la contribución del Grupo de Trabajo I para el Quinto Re-
porte de Evaluación del IPCC (IPCC, 2013) se describen algunas de 
las razones que hacen difícil la detección y atribución de cambio 
climático en estas escalas (IPCC, 2013). Primero, la variabilidad in-
terna regional es generalmente mucho mayor que la variabilidad 
global promedio y por lo tanto la señal de cambio climático es más 
difícil de detectar. Segundo, los patrones asociados a la respuesta 
del clima con respecto a cambios en el forzamiento tiende a ser de 
gran escala. Tercero, algunos forzantes relevantes en escalas regio-
nales son omitidos en muchas de las simulaciones de los modelos 
de clima. Cuarto, el desempeño de los modelos de clima en escalas 
regionales es considerablemente peor que en la escala global (ver 
capítulo 9 de este volumen). Adicionalmente, es importante tener 
en cuenta que estos estudios están generalmente disponibles úni-
camente para ciertas regiones del mundo. El análisis de la atribu-
ción regional es generalmente realizado solamente por grandes 
centros de modelación del clima ya que es computacionalmente 
costoso y requiere capacidades técnicas que no están disponibles 
en muchas regiones del mundo (ver sección 10.4). 
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La conclusión general de la literatura de detección y atribución de cambio climático a nivel regional es que es probable que 
ha habido una contribución antropogénica sustancial en el calentamiento observado en los siete continentes desde mediados 
del siglo XX (Gillett et ál., 2008; Hegerl et ál., 2007; Knutson et ál., 2013a,b). Ha sido únicamente hasta años recientes que se ha 
logrado identificar una señal consistente con el calentamiento antropogénico en la Antártida. La señal en dicho continente es 
débil y fue detectada solamente después de que los efectos del modo dominante de variabilidad natural en la región (Modo 
Anular del Sur) fueran filtrados de los datos (IPCC, 2013; Knutson et ál., 2013b). La detección de un componente antropogénico 
en el aumento observado en temperaturas no se limita a promedios anuales. Min y Hense (2007) analizaron las temperaturas 
estacionales para los seis continentes poblados y encontraron que en la mayor parte de los casos el componente antropogénico 
es necesario para reproducir los cambios observados durante el siglo pasado.

Los análisis de detección de Wu y Karoly  (2007) realizados  para regiones de 500 km a nivel global indican que en más de 50 
%  de ellas existe una tendencia de calentamiento significativa que no es parte de la variabilidad natural. Diversos estudios han 
investigado la existencia de una señal antropogénica a nivel subcontinental en diversas variables. Dichos estudios muestran 
en general que las observaciones son consistentes únicamente con simulaciones que incluyen el forzamiento antropogénico 
en adición a los forzantes naturales (Bonfils et ál., 2008; Christidis et ál., 2010; Dean y Stott, 2009; Jones et ál., 2008; Knutson et 
ál., 2013; Pierce et ál., 2008). En algunos casos, los estudios de detección y atribución se han realizado con una escala espacial 
igual al tamaño de celda en los modelos de clima (Karoly y Stott, 2006; Knutson et ál., 2013b). Knutson et ál. (2013b) abordaron 
la detección y atribución de cambio climático utilizando datos observados y un ensamble de las corridas del CMIP5 para cada 
celda en una región que cubre casi la totalidad del planeta. En dicho estudio los autores reportan que una alta proporción de las 
celdas (alrededor de 80 % ), el calentamiento observado contiene un componente antropogénico detectable durante el periodo 
1901 - 2010. Con respecto a Norte América, una señal consistente con cambio climático antropogénico es detectable en las tem-
peraturas de superficie en Canadá pero no en la parte continental de Estados Unidos ni en México (Knutson et ál., 2013b). Como 
se mencionó anteriormente, estos resultados deben interpretarse cuidadosamente ya que para áreas geográficas reducidas las 
dificultades para detectar y atribuir una señal de cambio climático son considerables y la robustez de dichos análisis es cuestio-
nable (IPCC, 2013; Stott et ál., 2010). 

Christidis et ál. (2010) presenta distribuciones de probabilidad de tendencias regionales utilizando los resultados de un aná-
lisis de atribución global y una variedad de modelos de clima. Sus resultados muestran que en todas las regiones consideradas 
en el estudio, exceptuando la parte central de Norte América, la influencia humana ha más que duplicado la probabilidad de 
encontrar tendencias de calentamiento (Figura 4). 
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Las líneas rojas muestran las funciones de densidad de probabilidad utilizando el forzamiento radiativo total mientras que 
las verdes utilizan únicamente el forzamiento radiativo natural. Las líneas negras muestran la tendencia observada durante el 
periodo de estudio.

La influencia de las condiciones regionales específicas permite comparar los cambios en el uso del suelo y su efecto en las 
temperaturas extremas. Christy et ál., 2006 realizaron una comparación entre estaciones de dos regiones en California, en San 
Joaquín Valley (Valley) y Sierra Nevada (Sierra), analizaron sus series de temperatura para encontrar diferencias entre unas zonas 
de riego y de no riego, respectivamente. Ellos encontraron que durante el siglo XX, las temperaturas mínimas de Valley son más 
cálidas, con valores significativamente altos sobre todo en verano y otoño (> + 0.25 °C/década). En Valley, la tendencia de la tem-
peratura promedio anual fue +0.07 ° ± 0.07 °C/década. En la región de la Sierra, las Tmin en verano y otoño presentaron una ten-
dencia de enfriamiento, mientras la tendencia del promedio anual de temperatura fue de -0.02 ° ± 0.10 °C/década. Los cambios 
estuvieron relacionados con la alteración de la superficie del ambiente, por el desarrollo de la agricultura de riego, cambiando 
un albedo desértico a uno más obscuro, más húmedo y con mayor vegetación. 

Una atmósfera más cálida es capaz de contener más vapor de agua y se espera que bajo cambio climático el ciclo hidrológico 
se intensifique (IPCC, 2013). Bases teóricas apuntan a que los cambios en flujos y transporte de humedad llevarían a que las re-
giones del mundo que actualmente son húmedas sean más húmedas en el futuro y a que las regiones que son secas actualmen-
te sean más secas. También se espera que se produzca una redistribución de la precipitación: un aumento en altas latitudes, una 
disminución en latitudes bajas y un posible cambio en la precipitación en los trópicos debido a un desplazamiento en la Zona de 
convergencia Intertropical (Stott et ál., 2010).  Sin embargo, la detección y atribución de cambio climático a nivel regional con-
tinúa siendo problemática debido a que generalmente la razón señal/ruido es baja, a lo limitado de la cobertura observacional 
y a los problemas para simular variables hidrológicas en modelos dinámicos (IPCC, 2013; Stephens et ál., 2010). Aún así, el IPCC 

Fuente: Christidis et ál. (2010)

Figura 4. Funciones de densidad de probabilidad de las tendencias en temperatura promedio 
durante el periodo 1950 – 1997 para distintas regiones, restringidas mediante 

un análisis de atribución óptimo a nivel global
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(2013) estima que existe confianza media en que la influencia humana ha contribuido a cambios de gran escala en los patrones 
de precipitación continental. 

Zhang et ál. (2007) presenta el primer estudio en el que se logra atribuir los cambios en precipitación global a la intervención 
humana con el sistema clima. En dicho estudio los autores analizan la precipitación promedio anual por bandas de latitud du-
rante el siglo XX utilizando 14 modelos de clima. Los resultados muestran que existe una señal antropogénica y que los cambios 
observados en la precipitación no pueden ser explicados por la variabilidad interna natural ni por los forzantes naturales. El for-
zamiento antropogénico ha contribuido al incremento observado en la precipitación en latitudes medias en el hemisferio norte, 
así como menor precipitación en los subtrópicos y trópicos del mismo hemisferio y a mayor precipitación en los subtrópicos y 
trópicos en el hemisferio sur. Adicionalmente, los autores indican que los cambios observados en precipitación durante el siglo 
pasado son mayores que los que los modelos proyectan. 

Estos resultados más las consideraciones teóricas mencionadas anteriormente, apoyan el paradigma de que bajo cambio 
climático las regiones húmedas se volverán más húmedas mientras que las regiones secas serán más secas. Sin embargo, un 
estudio reciente (Greve et ál., 2014) de más de 300 bases de datos sobre aridez para el periodo 1948 - 2005 mostró que los pa-
trones de cambio en aridez son mucho más complejos. Solo 10.8 % del área en tierra  sigue el patrón de “húmedo se vuelve más 
húmedo y seco se vuelve más seco”. Se estima que el área árida a nivel global ha aumentado durante desde mediados del siglo 
XX y que estos cambios tienen una influencia antropogénica significativa (Burke et ál., 2006).

La atribución de cambios en precipitación a nivel regional es problemática debido a las limitaciones de los modelos actuales 
para simular esta variable en dichas escalas. Avances en la simulación de precipitación regional ha sido posible mediante el uso 
de modelos de clima de área limitada y estudios recientes han mostrado que son capaces de producir simulaciones consistentes 
con los cambios observados en la precipitación de invierno en Europa del norte (Bhend y Von Storch, 2008).

Se estima que alrededor del 90 %  del aumento en la energía del planeta en el periodo 1971 - 2010 ha sido absorbida por los 
océanos, llevando a un aumento significativo en el contenido de calor (IPCC, 2013). A pesar de la existencia de posibles errores 
sistemáticos en las observaciones y el aparente mal desempeño de los modelos de clima para simular la variabilidad observada, 
existe evidencia de una señal antropogénica en el contenido de calor en la capa de 0-700m de profundidad (Barnett et ál., 2005; 
2001; Domingues et ál., 2008; Pierce et ál., 2006). Estudios recientes han verificado la robustez de estos resultados utilizando una 
variedad modelos y opciones de procesamiento de datos (Gleckler et ál., 2012; Pierce et ál., 2012). 

De acuerdo con el IPCC (2013), existe alta confianza en que el 75 del aumento en el nivel del mar observado desde 1971 se 
debe a la expansión térmica de los océanos junto con la pérdida de masa glacial (excluyendo la Antártida). Se considera que 
es muy probable que el forzamiento antropogénico haya contribuido de manera substancial al aumento en el nivel del mar 
observado a nivel global. Algunos estudios han mostrado que en la escala de cuencas oceánicas es detectable una señal en el 
componente termostérico que es atribuible a la influencia humana (Barnett et ál., 2005; Pierce et ál., 2012; Capítulo 3. Cambios 
en el nivel del mar, de este volumen). En escalas de sub-cuenca o más finas los cambios observados en el nivel del mar están 
dominados por los modos de variabilidad natural y, en algunos casos, las tendencias observadas pueden diferir importantemen-
te de la tendencia global (IPCC, 2013). Hasta el momento, la razón señal ruido en estas escalas es muy pequeña, lo que limita la 
posibilidad de realizar estudios de atribución con una resolución menor a cuencas oceánicas. 

De acuerdo con el IPCC (2013) es muy probable que la actividad humana haya contribuido a los cambios a escala global 
observados tanto en la frecuencia como en la intensidad de las temperaturas extremas diarias desde mediados del siglo XX. Se 
ha mostrado para una gran cantidad de índices globales de eventos extremos que los cambios observados son consistentes con 
las simulaciones de clima que incluyen el forzamiento antropogénico. Entre estos índices se encuentran los días con heladas, la 
duración de la estación de crecimiento, el número de noches cálidas por año, y los índices de intensidad de olas de calor y de 
precipitación (Stott et ál., 2010). Más aún, es probable que la influencia humana haya duplicado la probabilidad de ocurrencia de 
ondas de calor en algunas regiones del mundo. 
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El Equipo de Expertos en Impactos del Cambio Climático en Ciclones Tropicales (Knutson et ál., 2010) concluyó que continúa 
siendo incierto si los cambios observados en los ciclones tropicales en cuanto a su frecuencia, intensidad y cantidad de lluvia ex-
ceden la variabilidad natural, una vez que los cambios en sistemas observacionales son tomados en cuenta. El IPCC en el Quinto 
Reporte de Evaluación (2013) concluye que existe baja confianza en que alguna tendencia positiva de largo plazo (i.e., 40 o más 
años) relacionada con ciclones tropicales sea robusta. Sin embargo, se han encontrado tendencias desde 1970 a la fecha que 
parecen robustas en la frecuencia de ciclones tropicales y de ciclones tropicales muy intensos en el Atlántico del Norte (Kossin 
et ál., 2007). El origen de dichas tendencias no es claro ni tampoco es claro que tan fidedignas son en periodos de tiempo más 
largos debido a diferencias en métodos de observación en la primera parte del siglo XX (Landsea et ál., 2006; Holland y Webster, 
2007; Landsea, 2007; Mann et ál., 2007; Chang y Guo, 2007; Vecchi y Knutson, 2008, 2011)

2. Detección de Cambio Climático en México

La literatura en cuanto a la detección de cambio climático en variables de clima en México, si bien es relativamente escasa, 
provee una primera imagen sobre el clima en distintas regiones del país y su evolución durante el siglo pasado. Un problema 
comúnmente reportado en la gran mayoría de los estudios disponibles es la falta de series de datos largas, continuas y de cali-
dad. Es reconocible el esfuerzo realizado por el IMTA recopilando y haciendo públicas las bases de datos de CONAGUA y el SMN 
así como la importancia de bases de datos globales en malla para precipitación y temperatura (p.ej.  HadCRUT, NASA, GCPC). Sin 
embargo, la falta de datos de origen y su mala calidad representa un serio reto para entender el clima observado en nuestro país 
y, con más razón, su evolución en el tiempo. Los siguientes subapartados resumen las principales características de los cambios 
en variables de clima en México.

2.1. Temperaturas de superficie

Existen diversas fuentes de datos para analizar la evolución de las temperaturas del aire superficial tanto a nivel global como re-
gional y hasta local. Una de estas fuentes es Berkeley Earth que ofrece una metodología alternativa de aquellas usadas por NASA 
y el Hadley Center para la construcción de temperaturas globales y regionales. El análisis de la temperatura del aire superficial 
para México muestra una evolución similar a la observada en otras escalas (p. ej. hemisferio norte, global). La característica más 
importante en estas series es un marcado incremento en la tasa de calentamiento desde mediados del siglo XX. 

El MetOffice del Reino Unido (2011), utilizando la base de datos de CRUTEM3 (Brohan et ál., 2006), presenta el análisis de las 
tendencias de temperaturas medias para México de 1960 a 2010 (estudios similares se realizaron para 20 países). En coincidencia 
con Sánchez–Lugo et ál. (2011), encuentran que en México se ha presentado un incremento anual de temperatura de 0.85 °C. 
Pavia y colaboradores (2009), al analizar la temperatura superficial del aire de alrededor de 1,400 estaciones en todo México, 
de 1940 a 2004, encontraron que en general el país se calentó durante la segunda mitad del periodo analizado (1970 - 2004); y 
que este calentamiento fue más generalizado en la temperatura máxima (Tmax) que en la temperatura mínima (Tmin), y más 
marcado durante los veranos que en las otras estaciones. La parte sur del país muestra un patrón de calentamiento similar: las 
temperaturas promedio han aumentado durante el periodo 1960 a 2004 con una tasa de 0.09 ºC por década, siendo que las tem-
peraturas máximas las que han aumentado a una tasa mucho mayor. En esta región las temperaturas mínimas se han mantenido 
relativamente constantes durante dicho periodo. La influencia de la PDO y ENSO es mucho menor y no podría explicar el patrón 
de calentamiento observado (Peralta-Hernández et ál., 2009). El centro y noroeste de México presentan tendencias contrastantes 
con el resto del país.  

México sufrió un enfriamiento durante el periodo 1940 - 1969 (Pavía et ál., 2006). Este enfriamiento fue más marcado en el 
invierno que en otras estaciones.  En estos resultados el fenómeno de “El Niño Oscilación Austral” (ENOA) no parece jugar un 
papel directamente;  sin embargo las fases de la “Oscilación Decadal del Pacífico” (ODP) coinciden en ambos casos: tendencia al 
calentamiento en los 70 y fase cálida durante la mayoría del periodo 1970 - 2004, así como una tendencia al enfriamiento en los 
40 y fase fría durante el periodo 1940 - 1969. 
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En cuanto a las temperaturas extremas (máxima y mínima: Tmax, Tmin), Carrasco (2013), encontró que, en general, en la parte 
norte y centro del país hubo un incremento para Tmax. Mientras que en la región sureste la tendencia fue contraria, aunque 
en la mayoría de los sitios las tendencias resultaron no significativas. Para Tmin, en las regiones nor-noroeste y centro del país 
se detectó un incremento; por otra parte en las regiones nor-noreste y sureste hubo un descenso. En esta última región, con 
excepción de Yucatán, tanto Tmax y Tmin disminuyeron, lo que indicaría que en esta zona se está dando un enfriamiento. Por el 
contrario, en Sonora, Chihuahua, Puebla y Tlaxcala, ambas temperaturas aumentaron, lo que indicaría que en estos sitios hay un 
posible calentamiento.

De manera similar, López (2014) encuentra que la temperatura máxima anual ha aumentado significativamente en el noroes-
te de México (0.25 °C a partir de 1990), de menor magnitud, pero también con tendencia de aumento se encuentra la región 
suroeste y parte del Golfo de México. En estas dos últimas regiones también aumenta la temperatura mínima anual. En el centro 
norte del país (Durango), se presenta una disminución en la temperatura máxima y un aumento en la temperatura mínima.

A otro nivel de escala espacial, Escalante-Sandoval y Amores-Rovelo (2014), realizaron un estudio en la región Costa de Chia-
pas. Para Tmax observaron una tendencia general de incremento a lo largo de toda la costa de Chiapas, en la región Soconusco 
y en la serie de temperatura promedio en año agrícola. Se obtuvo un mayor número de estaciones con tendencia positiva en 
primavera-verano. El municipio con mayor tasa de incremento fue Tapachula en la región del Soconusco. Se puede tener impac-
to en el incremento en del consumo de agua por plantas y animales, la alteración de ciclos biológicos de diferentes organismos 
y cambios en la distribución ecológica.

En temperatura mínima en la región norte del Soconusco, si bien encontraron en gran parte tendencias negativas en las es-
taciones de la región, en los municipios del sur de la región sur del Soconusco y la región Istmo detectaron tendencias positivas. 
Ellos señalan que la diminución en temperatura mínima podría ocasionar un aumento en la frecuencia e intensidad de olas de 
frío en la sierra, lo que afectaría el rendimiento de la agricultura en zonas donde regularmente se presentan temperaturas frías. 
Por el contrario una aumento de las temperaturas nocturnas, podrían afectar negativamente, ocasionando pérdidas en la calidad 
y productividad de diferentes cultivos.

Por otra parte en la región de la cuenca del Pacifico norte, en el noroeste de México, de acuerdo a Romero-Higadera et ál. 
(2014), en el área de la planicie costera, se observó una gran incremento en temperatura mínima, en contraste con la región per-
teneciente a la Sierra Madre donde hubo un mayor rango de incremento para temperatura máxima. Los cambios encontrados 
en las regiones de la costa y la montañosa, se lo explican por la conversión de la vegetación original en campos de cultivo, y en 
menor escala pero no menos importante, la urbanización e incluso el efecto de la isla de calor, sobre todo en el área de la planicie 
costera. 

Englehart y Douglas (2005) encontraron que la tendencia del rango diario de temperatura (RDT = Tmax-Tmin) fue positiva en 
México a partir de 1970, ya que el aumento en Tmax fue mayor que el aumento en Tmin; así mismo sugieren que los cambios en 
el uso del suelo y tipo de superficie pueden ser los posible mecanismos responsables del comportamiento del RDT.  Una parte 
importante de la variabilidad en Tmin de las estaciones en o cercanas a grandes áreas urbanas es capturada por la tendencia 
positiva, por lo que parece asociada a una rápida urbanización regional (Englehart y Douglas, 2003).  Algo similar pasa con Tmax, 
pero en menor escala.  Sin embargo Englehart y Douglas (2003) reconocen que tanto en áreas urbanas como rurales la clara 
tendencia positiva después de 1970 apunta a efectos globales más que a la urbanización regional. 

Peralta-Hernández et ál. (2009b) encontró un aumento del RDT para la parte sur de México, el cual fue de 0.160 °C por década; 
variaciones en la cantidad de precipitación regional podrían explicar el 22.6 %  de las variaciones del RDT, pero no de su tenden-
cia sobre el periodo analizado que fue de 1960-2004. 

Brito-Castillo et ál. (2009), detectaron que durante 1963-2002 el RDT se incrementó en la parte sur de Zacatecas, debido a un 
aumento de Tmax y una disminución de Tmin. Mientras que en el norte del estado está descendiendo por un mayor rango de 
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decremento en Tmax que el incremento en Tmin. Muestran que la posible causa de estas diferencias puede estar asociada con 
cambios de patrones de flujo de gran escala, representadas por anomalías de altura geopotencial de 700 hPa, las cuales están 
relacionadas a cambios de gran escala de las temperaturas superficiales del mar en el Pacifico y en el Atlántico.

Los grandes centros urbanos de México han mostrado un patrón de calentamiento particular en el cual convergen diferentes 
elementos que afectan el clima local: calentamiento global, patrones regionales, variabilidad natural y, de manera muy impor-
tante, los efectos de la isla de calor. Durante la segunda parte del siglo XX, las ciudades con un número de habitantes mayor a 10 
millones mostraron un calentamiento promedio de 0.57 ºC por década, del cual se estima que 0.07 ºC por década corresponden 
a los efectos de cambio climático global (Jáuregui, 2005). 

Por ejemplo, García-Cueto et ál. (2009), corroboró que una isla de calor urbano se ha desarrollado en Mexicali, Baja California, 
realizó un análisis entre estaciones de área urbana y rural para un periodo de 1950 - 2000. En el área urbana se observaron tenden-
cias positivas significativas para Tmin (0.66  °C/década), mientras que en las estaciones rurales se observaron valores menores. Para 
Tmax se encontraron resultados significativos pero con tendencia negativa, dicho comportamiento puede estar asociado por la 
inercia térmica de los materiales, sobre todo en los últimos cuatro meses del año. Durante 2000 - 2005 se identificó la presencia de 
una masa de aire tibio nocturna en la atmósfera urbana, encontraron que la diferencia máxima entre la ciudad y sus alrededores, 
fue en invierno con un valor de 5.7  °C. Lo que sugieren que la urbanización, afecta de manera importante al clima local.

2.2. Precipitación

En el caso de la precipitación en México parece haber menos consenso acerca de su evolución reciente y futura.  Por ejemplo, la 
climatología de la precipitación en México a finales del siglo XX fue estudiada por Reyes y colaboradores (2000), encontrando 
que en gran parte del país las lluvias comienzan en abril y terminan en noviembre.  Asimismo, dicho estudio indica que existe 

Fuente:  http://berkeleyearth.lbl.gov/regions/mexico

Figura 5. Evolución de la temperatura anual media en México de acuerdo con el Berkeley Group



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

234

un efecto topográfico de la Sierra Madre Occidental el cual favorece la intensificación de la precipitación en esa región. También 
encontraron en el extremo noroeste del país, en Baja California, una región de clima mediterráneo con inviernos lluviosos y 
veranos secos; y que Quintana Roo presenta las mayores lluvias de la Península de Yucatán, sobre todo de noviembre a febrero.  
Finalmente que la variación anual muestra claramente la sequía intraestival durante el mes de agosto.  

Por su parte Barrett y Esquivel (2013), analizaron la variabilidad de la precipitación en el estado de Guanajuato. Hallaron un 
incremento en la frecuencia del número de días con precipitación que excedan el 90 º percentil durante el periodo 1979 - 2011. 
Encontraron que la precipitación varía temporalmente de acuerdo con la fase en la que se encuentre la oscilación Madden-Julian 
(MJO, por sus siglas en inglés). Los días con precipitación se asocian con flujo ascendente y costero, así como disminuciones en 
la temperatura superficial y la evaporación potencial, teniendo una buena correlación con las fases 1-3 y 8 de la MJO. Por otra 
parte en los días sin precipitación en Guanajuato consistieron en temperatura superficial más elevada, flujo anticiclónico que 
cubre el norte de México, y evaporación potencial intensificada. Las fases 4-7 de la MJO muestran una buena correlación con 
esas anomalías.

Englehart y colaboradores (2008) estudiaron la variabilidad de largo plazo de los ciclones tropicales en las costas mexicanas 
del Océano Pacífico, sugiriendo que la variabilidad decenal puede ser una componente importante en la variabilidad de estos ci-
clones. Englehart y Douglas (2001) analizaron estadísticamente las tendencias de la lluvia provocada por las tormentas tropicales 
(TT), encontrando que éstas no tienen una tendencia significativa, en contraste con la lluvia no asociada a las TT.  Dichos autores 
sugieren que estas tendencias están parcialmente asociadas a fluctuaciones de baja frecuencia del sistema océano-atmósfera.  
Así mismo las fluctuaciones interanuales de la precipitación parecen estar asociadas al ENOA y, por lo tanto, al estado de las tem-
peraturas superficiales del mar (TSM). 

Englehart y Douglas (2002) estudiaron la variabilidad interanual de la lluvia de verano en México no encontrando evidencias 
de un comportamiento no lineal en las teleconexiones asociadas a la ODP, sino que simplemente éstas son más fuertes y exten-
sas durante las fases positivas de la ODP.  Valdez-Cepeda et ál. (2012), analizaron series de precipitación para Zacatecas para iden-
tificar su tendencia. En la mitad de los sitios analizados encontraron tendencias negativas y en la otra mitad fueron tendencias 
de incremento. Es de notarse que solamente la estación correspondiente a La Bufa la tendencia positiva fue estadísticamente 
significativa (3.51 mm/década). Con un análisis espectral identificaron que las frecuencias importantes se podrían relacionar con 
el ciclo anual, el ciclo quasi-bienal, el ENSO y los ciclos de manchas solares.  

Méndez y colaboradores (2008) analizaron las tendencias de precipitación en 789 estaciones climatológicas en México, en-
contrando que las tendencias son mayores durante el verano que durante el invierno.  Asimismo, encontraron que las regiones 
áridas y semiáridas en promedio se incrementaron 1.8  % , comparado con un 0.9 %  correspondiente a regiones húmedas.  
Asimismo Méndez y colaboradores (2010) estudiaron la teleconexión de la ODP con la precipitación en México.  En general en-
cuentran que los inviernos lluviosos coinciden con la fase cálida de la ODP.  

2.5. Eventos extremos

Desde 1950 existen evidencias de cambios en los eventos climáticos extremos alrededor del planeta. El nivel de confianza de los 
cambios observados dependerán de factores como: la calidad, cantidad y disponibilidad de datos. El hecho de asignar un “nivel 
de confianza bajo” a los cambios observados en un evento climático extremo específico a escala regional o mundial, no supone 
ni excluye la posibilidad de cambios en ese fenómeno (IPCC, 2012a). Cuando no se tiene datos con calidad suficiente, es posible 
utilizar datos de re-análisis. Este tipo de datos, que generalmente, para variables como la temperatura son aceptables, cuando 
se compraran con los datos observados; aunque al emplearlos para calcular índices con temperaturas diarias puede no ser la vía 
más conveniente como lo muestra Donat et ál. (2014). Ellos encontraron grandes diferencias entre resultados observados y de 
re-análisis para extremos de temperatura, particularmente durante la era pre-satelital. Por otra parte los re-análisis fueron más 
consistentes con análisis de décadas más recientes, lo cual era de esperarse ya que, este tipo de datos se basan en observacio-
nes de satélite. Pero hay que considerar que para el caso de los eventos extremos es relevante contar con series de datos cuyo 
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periodo sea lo más extenso posible y no sólo de recientes décadas. Por tanto, si se utiliza este tipo de información, los resultados 
que se puedan obtener deben tratarse con precaución, ya que sólo son una aproximación de lo observado, sobre todo para 
precipitación, como lo señala Zhang et ál. (2011). 

Un evento extremo se puede definir de acuerdo a su probabilidad de ocurrencia, es decir de manera estadística, como un 
evento que se encuentra por encima del percentil 90. o por debajo del 10. en una distribución de probabilidad observada de al-
guna variable, como la temperatura o la precipitación (IPCC, 2007). O bien de acuerdo a criterios como su variabilidad y, también 
considerando la vulnerabilidad de la población a dichos eventos. Entre los criterios se encuentran: a) por su rareza, eventos que 
ocurren con poca frecuencia; b) por su intensidad, eventos cuya magnitud está fuera de lo “normal” (Beniston et ál., 2006); y c) 
por su impacto, por lo general asociado a daños y pérdidas en diferentes sectores (Beniston y Stephenson, 2004). Dentro de la 
definición de evento extremo se hace referencia a la diferencia entre un evento meteorológico y climático extremo. El primero 
está asociado con patrones meteorológicos cambiantes, esto es con el estado del tiempo de menos de un día o hasta algunas 
semanas. Por otra parte un evento climático extremo ocurre en una escala de tiempo mayor. Esto es, puede ser la acumulación 
de eventos meteorológicos (extremos o no); por ejemplo la acumulación de días promedio de lluvia sobre una temporada o 
condiciones de sequía (IPCC, 2012a).

     

Por ejemplo, en la Figura 6 se observa diferentes cambios en la distribución de temperatura, la ocurrencia de un calentamien-
to que incluye no sólo un aumento de temperatura en el promedio, sino en las colas de la distribución. Lo que implica eventos 
extremos más calientes en el percentil superior como en el inferior. De igual manera puede haber cambios en la variabilidad de 
los eventos, o incluso en el promedio y la varianza (IPCC, 2012a).

Hay que considerar que un incremento en la frecuencia y/o intensidad de eventos extremos, de variables como la tempera-
tura y precipitación, por ejemplo, podrían ocasionar un mayor impacto en sectores socioeconómicos y ambientales. Por tanto es 
de suma importancia detectar cambios en este tipo de eventos. Sin embargo, cabe señalar que los eventos extremos no siempre 
están asociados a la ocurrencia de un desastre. Estos eventos pueden conducir a un desastre si la población se expone a tal even-
to y si esa exposición está acompañada de un alto nivel de vulnerabilidad (una predisposición para que exista alguna pérdida y 
un daño) (IPCC, 2012a).

Para detectar cambios en los eventos climáticos extremos relacionados con temperatura y precipitación, el Grupo de Exper-
tos en Detección y Cambio Climático (ETCCDI, por sus siglas en inglés) ha desarrollado índices bases (Peterson, 2005), los cuales 
han sido empleados por diferentes investigadores alrededor del planeta. Uno de los objetivos de este grupo de expertos ha sido 
el promover el análisis de los extremos particularmente en los países con menor desarrollo, a través de la organización de grupos 
de trabajo con expertos a nivel regional (Zhang et ál., 2011).

Fuente: Tomada de IPCC (2012b)

Figura 6. Distribución normal para temperatura y sus respectivos cambios en los eventos extremos 
por cambios en a) en el promedio de la distribución, b) en la varianza y c) en promedio y varianza
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En México, López (2014) encontró un aumento de días cálidos en el norte del país (Baja California Sur y Sonora) incluso en la 
parte sur-sureste (Morelos, Veracruz y Oaxaca). Además detectó decrementos en este índice en la región de Tamaulipas y en el lito-
ral del Pacifico, en los estados de Jalisco y Nayarit. De igual manera tendencias negativas se encontraron en Chiapas y la Península 
de Yucatán. En los índices de noches frías y noches cálidas, se detectaron varios cambios, los cuales en su mayoría se distribuyeron 
en la zona norte del país. Para noches cálidas, tendencias no significativas predominaron en la parte central del territorio. 

En su investigación Salas (2008) hizo un análisis con diferentes índices de eventos climáticos extremos para 35 sitios distribui-
dos en todo el país. Sólo analizó tendencias en cuatro lugares los cuales presentaron una gran cantidad de resultados significati-
vos. Se observó un patrón de enfriamiento en el estado de Nayarit cerca de las costas del Pacifico. Incluso apreció tendencias de 
calentamiento en el norte y de enfriamiento hacia el sur del país. 

De acuerdo al estudio del MetOffice (2011) se reveló que en México hay un enfriamiento en la Península de Yucatán, que es 
consistente con el incremento de noches frías. El incremento en este indicador se extiende sobre regiones en la costa del oeste, 
contrastando con el decremento en el resto del país. También se muestra un incremento significativo en noches calientes en la 
mayor parte del país, excepto en algunas regiones de las costas del Pacifico y la Península de Yucatán, donde hay un decremento 
no significativo en este índice. Los días cálidos, en su mayoría, también muestran incrementos. Para la mayor parte del país hay 
mucha variación en el signo de cambio de la cantidad total de precipitación. En el sureste hay un fuerte descenso de precipita-
ción, con un nivel de confiabilidad alto. El número de días secos consecutivos muestra un decremento en gran parte del país, 
pero con bajo nivel de confianza para todas las regiones.

López-Díaz et ál. (2013) realizaron un estudio sobre detección de cambios en eventos climáticos extremos de temperatura 
para un sitio en el estado de Tlaxcala. Su análisis mostró que los días de verano tuvieron un incrementaron y los días fríos dismi-
nuyeron, también hubo un aumento significativo de días de helada. En general, los resultados indicaron que se presentaron tem-
peraturas extremas más cálidas pero también más frías. Es decir, no todos los cambios apuntan hacia temperaturas más cálidas.

López et ál. (2014) en su análisis dividieron al Distrito Federal en dos zonas Zona Húmeda y Zona Seca, tomando como refe-
rencia el trabajo realizado por Estrada et ál. (2009). De esta manera encontraron que las noches tropicales, en las dos zonas se 
están incrementado, es decir, hay una mayor cantidad de Tmin cálidas extremas. Por otra parte los días fríos están disminuyendo, 
mientras que los días de verano en la zona húmeda podrían incrementarse, no así en la zona seca. Para el caso de la precipitación 
extrema, se encontró más variación en los resultados, pero en ambas zonas aunque no hay una tendencia significativa, el indica-
dor de precipitación total anual tiene una tendencia positiva. 

Peralta-Hernández et ál. (2009b), analizaron indicadores anuales de eventos de precipitación extrema para el sur de México. 
Encontraron que las variaciones en los eventos extremos estuvieron relacionados significativamente a el ENSO y a la Oscilación 
Decadal del Pacifico (ODP), ocurriendo una mayor frecuencia de eventos extremos durante los periodos de La Niña y durante la 
fase positiva de la ODP.

Arriaga-Ramírez y Cavazos (2010), realizaron un estudio para precipitación extrema de la región Noroeste de México y su-
roeste de Estados Unidos. Encontraron que los índices de precipitación anuales mostraron un mayor número de cambios signifi-
cativos que aquellos estacionales, especialmente en Arizona-Nuevo México y en la región del monzón en el noroeste de México 
(MON). En estas regiones contiguas hubo tendencias significativas en la precipitación extrema que excedieron el 95th (R95p) y 
99th percentiles (R99p). En el verano (junio-octubre) en la región del MON hubo una tendencia positiva significativa para R95p, 
debido principalmente a la actividad de ciclones tropicales en la región. Cuatro de las seis regiones (en que se dividió el área de 
estudio) mostraron tendencias anuales significativas en la precipitación extrema de invierno (R10mm, R95p y R99p). 

Por otra parte, García-Cueto y Santillán-Soto, (2012), utilizaron la Teoría de Valores Extremos para obtener niveles de retorno 
de temperatura y precipitación para Mexicali y Villahermosa, respectivamente. Para Mexicali, Baja California, modeló la tempera-
tura de verano con bloques máximos. Una distribución tipo Weibull fue el mejor ajuste. De aquí se obtuvo que la estimación del 
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límite superior fue de 56.0 °C. Los retornos de nivel para la temperatura máxima de verano fueron 49.3 (48.7, 50.0)  °C en prome-
dio cada 10 años, 50.7 (50.0, 52.2)  °C en promedio cada 50 años y 51.2 (50.4, 53.1) °C en promedio cada 100 años. Para Villaher-
mosa, Tabasco, se ajustó la Distribución Generalizada Pareto para lluvia máxima diaria con un umbral de 60 mm. Los periodos de 
retorno fueron 201.8 (179.5, 236.6) mm en promedio cada 10 años, sobre 281.4 (232.5, 335.9) mm en promedio cada 50 años y 
sobre 320.9 (256.7, 385.1) mm en promedio cada 100 años.

Cuadro 1. La pausa actual en el calentamiento: 
¿afecta las conclusiones sobre el origen de cambio climático?

Desde finales de la década de 1990 se ha presentado un periodo de desaceleración en la tendencia mostrada por la temperatura de 
superficie global. La tendencia actual resulta considerablemente menor (0.05 [–0.05 a 0.15] °C por década) en comparación con la ob-
servada desde mediados del siglo XX (1951 – 2012; 0.12 [0.08 a 0.14] °C por década; (IPCC, 2013)). Este fenómeno conocido como “la 
pausa en el calentamiento” ha sido utilizado como argumento de escépticos de cambio climático para negar la influencia humana en 
el sistema clima y, hasta años recientes fue ignorado por la comunidad científica. Inicialmente, el aparente alentamiento en el aumento 
en la temperatura global fue considerado como un artefacto estadístico producto de, por ejemplo, la combinación de una muestra de 
pequeña (p. ej. 10 años) y el efecto bien conocido de algunas oscilaciones naturales que pueden enmascarar temporalmente tenden-
cias de largo plazo (“Hiatus in context,” 2014; IPCC, 2013).

Sin embargo, al extenderse la duración de la pausa y dada la incapacidad de los modelos climáticos para simular correctamente 
dicho periodo, la comunidad científica inició un importante esfuerzo de investigación para entender los procesos detrás de este fenó-
meno. A pesar de que hasta el momento no existe una explicación completa de sus causas, a continuación se presenta un resumen de 
aquellas que posiblemente hayan contribuido de manera más importante a la desaceleración en el calentamiento. 

Entre las posibles causas de la disminución en la tasa de calentamiento global se encuentra que gran parte de esta energía puede 
haber sido absorbida por el océano profundo. El Niño de 1997-1998 transfirió importantes cantidades de calor del los océanos a la at-
mósfera y se ha sugerido que esto propició un cambio a un periodo frío en la PDO (Tollefson, 2014). Utilizando modelos físicos del clima 
se ha mostrado que un cambio a la fase negativa de la PDO puede producir pausas en el calentamiento que pueden durar una década 
y que enfriamientos en el la parte este del Océano Pacífico Ecuatorial pueden producir una desaceleración en el calentamiento global 
similar al observado (Kosaka and Xie, 2013; Meehl et ál., 2013; Steinman et ál., 2015). Este enfriamiento en el Océano Pacifico Ecuatorial 
se ha asociado a un reforzamiento del campo de vientos alisios sobre esta región (England et ál., 2014; Kosaka y Xie, 2013; Trenberth y 
Fasullo, 2013).

Otras posibles causas de la pausa han sido ligadas a cambios en algunos componentes del forzamiento radiativo total. Se ha pro-
puesto que disminuciones en la actividad solar y aumentos en las emisiones de aerosoles atmosféricos (Hansen et ál., 2011; Kaufmann 
et ál., 2011; Lean y Rind, 2009) han contribuido a la pausa pero en general se estima que estos factores son capaces de explicar solamen-
te una pequeña parte de la reducción en la tasa de calentamiento. Adicionalmente, parte de la disminución en la tasa de calentamiento 
observada ha sido asociada a la reducción en el forzamiento radiativo por CFC y por metano generada por el Protocolo de Montreal y 
por cambios en la producción agrícola en Asia (Estrada et ál., 2013b). 

Recientemente se ha propuesto que la pausa en el calentamiento podría ser producto de problemas en la homogeneización de 
datos de temperatura superficial del océano. De acuerdo con un estudio realizado por la NOAA, una vez que se aplican mejores técnicas 
para reducir sesgos en los datos la desaceleración de la temperatura global desaparece y la tasa de calentamiento de los últimos 15 
años sería la misma que la observada durante la segunda parte del siglo pasado (Karl et ál., 2015). Sin embargo, cabe mencionarse que 
el tema de homogeneización de datos de temperatura superficial oceánica ha sido también estudiado por otros grupos de investiga-
ción y sus resultados contrastan fuertemente con los presentados por NOAA (Brohan et ál., 2006; p. ej. Kennedy et ál., 2011a; 2011b).

Finalmente, a la fecha ningún trabajo sobre la atribución de cambio climático publicado en revistas científicas arbitradas ha puesto 
en duda la influencia humana sobre el calentamiento generalizado del sistema climático que se ha observado desde la segunda mitad 
del siglo pasado. Inclusive, de acuerdo con algunos trabajos, la pausa en el calentamiento sería un ejemplo más de la intervención hu-
mana con el sistema climático (p. ej. Estrada et ál., 2013b; Hansen et ál., 2011; Kaufmann et ál., 2011; Pretis y Allen, 2013).
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3. Atribución de Cambio Climático en México

Como se mencionó en la sección 1.2, los estudios de atribución a nivel regional están basados en el análisis de ensambles de 
simulaciones de clima. Estos análisis son computacionalmente costosos, requieren un manejo considerable de modelos de circu-
lación general y también asumen un registro largo y confiable de observaciones. Estas tres condiciones difícilmente se cumplen 
en nuestro país, a pesar del gran esfuerzo de contados centros de investigación en clima en cuanto a creación de capacidades así 
como de importantes iniciativas para mantener y ampliar la red observacional del país y para digitalizar la información histórica. 
Un estudio reciente sobre la atribución de cambios en la temperatura regional (Knutson et ál., 2013b) analiza el caso de México 
y lo usa para ilustrar como la incertidumbre en observaciones impacta los resultados de detección y atribución. La conclusión 
de dicho estudio es que si bien para Norte América existe una señal antropogénica en las temperaturas regionales, para nuestro 
país no es posible identificar de manera robusta una señal antropogénica. 

La carencia de estudios de atribución en México es preocupante ya que sin ellos es difícil, si no imposible, distinguir si los im-
pactos observados son producto de un déficit de adaptación a la variabilidad natural del clima o sí son efectivamente causados 
por un clima cambiante. Es importante tener en cuenta que en cada caso las estrategias de política podrían ser muy diferentes 
(por ejemplo, en cuanto al balance entre esfuerzos de mitigación y de adaptación).  



239

CAPÍTULO 10. DETECCIÓN Y ATRIBUCIÓN DE CAMBIO CLIMÁTICO

Referencias

Allen, M.R., Gillett, N.P., Kettleborough, J.A., Hegerl, G., Schnur, R., Stott, P.A., Boer, G., Covey, C., Delworth, T.L., Jones, G.S., (2006). Quantifying 
anthropogenic influence on recent near-surface temperature change. Surv. Geophys. 27, 491–544.
Arrhenius, Svante (1908). Worlds in the Making. New York: Harper & Brothers.
Arriaga-Ramírez, S., and T. Cavazos, (2010). Regional Trends of Daily Precipitation Indices in Northwest Mexico and Southwest United States, J. 
Geophys. Res. 115. 10 pp, doi:10.1029/2009JD013248.
Barnett, T.P., Pierce, D.W., AchutaRao, K.M., Gleckler, P.J., Santer, B.D., Gregory, J.M., Washington, W.M., (2005). Penetration of Human-Induced 
Warming into the World’s Oceans. Science 309, 284–287.
Barnett, T.P., Pierce, D.W., Schnur, R., (2001). Detection of Anthropogenic Climate Change in the World’s Oceans. Science 292, 270–274.
Barrett, B.S. and M. I. Esquivel, (2013). Variability of precipitation and temperature in Guanajuato, Mexico. Atmósfera, 26(4): 521-536.
Beenstock, M., Reingewertz, Y., Paldor, N., (2012). Polynomial cointegration tests of anthropogenic impact on global warming. Earth Syst. Dyn. 
3, 173–188.
Beniston, M. and D.B. Stephenson, (2004). Extreme Climatic Events and Their Evolution under Changing Climatic Conditions. Global and Pla-
netary Change. 9 pp.
Beniston, M., D.B. Stephenson, O.B. Christensen, C.A.T. Ferro, C. Frei, S. Goyette, K. Halsnaes, T. Holt, K. Jylä, B. Koffi, J. Palutikof, R. Schöll, T. Se-
mmeler and K. Woth, (2006). Future Extreme Events in European Climate: An Exploration of Regional Climate Model Projections. Clim. Change. 
81: 71-95.
Bhend, J., Von Storch, H., (2008). Consistency of observed winter precipitation trends in northern Europe with regional climate change projec-
tions. Clim. Dyn. 31, 17–28.
Bloomfield P (1992) Trend in global temperature. Clim Change 21, 1-16
Bonfils, C., Duffy, P.B., Santer, B.D., Wigley, T.M., Lobell, D.B., Phillips, T.J., Doutriaux, C., (2008). Identification of external influences on tempera-
tures in California. Clim. Change 87, 43–55.
Brito-Castillo, L., S. C. Díaz and R. S. Ulloa, (2009). Observed tendencies in maximum and minimum temperatures in Zacatecas, Mexico and 
possible causes. Int. J. Climatol. 29: 211–221
Brohan, P., Kennedy, J.J., Harris, I., Tett, S.F.B. and Jones, P.D. (2006). Uncertainty estimates in regional and global observed temperature changes: 
a new dataset from 1850. J. Geophys. Res. 111, D12106. doi:10.1029/2005JD006548.
Burke, E.J., Brown, S.J., Christidis, N., (2006). Modeling the recent evolution of global drought and projections for the twenty-first century with 
the Hadley Centre climate model. J. Hydrometeorol. 7, 1113–1125.
Carrasco Mijarez Norma I., (2013). Reconstrucción y Análisis de la Variación de la Temperatura en México. Tesis para optar por el grado de Maes-
tra en Ciencias (Física de la Atmósfera). Centro de Ciencias de la Atmósfera, UNAM. 151 pp.
Cavazos, T., y S. Arriaga-Ramírez. (2012). Downscaled Climate Change Scenarios for Baja California and the North American Monsoon during 
the Twenty-First Century. Journal of Climate, 25, 5904-5915.
Chen, X., Tung, K.-K., (2014). Varying planetary heat sink led to global-warming slowdown and acceleration. Science 345, 897–903.
Christidis, N., Stott, P.A., Zwiers, F.W., Shiogama, H., Nozawa, T., (2010). Probabilistic estimates of recent changes in temperature: a multi-scale 
attribution analysis. Clim. Dyn. 34, 1139–1156.
Christy, J. R., Norris, W. B., Redmond, K., & Gallo, K. P. (2006). Methodology and results of calculating central California surface temperature 
trends: evidence of human-induced climate change?. Journal of Climate, 19(4), 548-563.
Church, J.A., White, N.J., (2011). Sea-Level Rise from the Late 19th to the Early 21st Century. Surv. Geophys. 32, 585–602.
Comiso, J.C., (2011). Large Decadal Decline of the Arctic Multiyear Ice Cover. J. Clim. 25, 1176–1193.
Coumou, D., Rahmstorf, S., (2012). A decade of weather extremes. Nat. Clim. Change 2, 491–496.
Dean, S.M., Stott, P.A., 2009. The effect of local circulation variability on the detection and attribution of New Zealand temperature trends. J. 
Clim. 22, 6217–6229.
Delworth TL, Knutson TR (2000) Simulation of early 20th century global warming. Science 287, 2246
Domingues, C.M., Church, J.A., White, N.J., Gleckler, P.J., Wijffels, S.E., Barker, P.M., Dunn, J.R., (2008). Improved estimates of upper-ocean war-
ming and multi-decadal sea-level rise. Nature 453, 1090–1093.
Donat, M., J. Sillmann, S. Wild, Alexander L. V., Lippmann T. and Zwiers F., (2014). Consistency of Temperature and Precipitation Extremes across 
Various Global Gridded In Situ and Reanalysis Datasets. Amer. Meteorol. Soc., 27: 5019-5035. 



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

240

Douglas, A.V., y P.J. Englehart. (2007). A Climatological Perspective of Transient Synoptic Features during NAME 2004. Journal of Climate, 20, 
1947-1954. DOI: 10.1175/JCLI4095.1.
England, M.H., McGregor, S., Spence, P., Meehl, G.A., Timmermann, A., Cai, W., Gupta, A.S., McPhaden, M.J., Purich, A., Santoso, A., (2014). Recent 
intensification of wind-driven circulation in the Pacific and the ongoing warming hiatus. Nat. Clim. Change 4, 222–227.
Engle, RF, Granger CWJ (1987). Co-integration and error correction: Representation, estimation and testing. Econometrica 55, 251-276
Englehart, P.J., M.D. Lewis, y A. V. Douglas.  (2008). Defining the frequency of near-shore tropical cyclone activity in the eastern North Pacific 
from historical surface observations (1921–2005).  Geophysical Research Letters, 35, L03706, DOI: 10.1029/2007GL032546.
Englehart, P.J., y A. V. Douglas.  (2001). The role of eastern North Pacific tropical storms in the rainfall climatology of western Mexico.  Interna-
tional Journal of Climatology, 21, 1357-1370.
Englehart, P.J., y A. V. Douglas. (2002). Mexico’s summer rainfall patterns: an analysis of regional modes and changes in their teleconnectivity. 
Atmósfera, 15, 147-164.
Englehart, P.J., y A. V. Douglas. (2003). Urbanization and seasonal temperature trends: observational evidence from a data‐sparse part of North 
America.  International Journal of Climatology, 23, 1253-1263.
Englehart, P.J., y A. V. Douglas. (2005). Changing behavior in the diurnal range of surface air temperatures over Mexico.  Geophysical Research 
Letters, 32, L01701. DOI: 10.1029/2004GL021139.
Englehart, P.J., y A. V. Douglas. (2006). Defining Intraseasonal Rainfall Variability within the North American Monsoon.  Journal of  Climate, 19, 
4243–4253. DOI: 10.1175/JCLI3852.1.
Escalante-Sandoval, C. y L. Amores-Rovelo, (2014). Análisis de Tendencia de las Variables Hidroclimáticas de la Costa de Chiapas. Revista Mexi-
cana de Ciencias Agrícolas. 5(1):61-75.
Estrada, F., A. Martínez-Arroyo, A. Fernández-Eguiarte, E. Luyando and C. Gay, (2009). Defining climate zones in México City using multivariate 
analysis. Atmosfera, 22(2): 175-193.
Estrada, F., Gay, C., Sánchez, A., (2010). A reply to “Does temperature contain a stochastic trend? Evaluating conflicting statistical results” by R. 
K. Kaufmann et ál. Clim. Change 101, 407–414.
Estrada, F., Perron, P., (2014). Detection and attribution of climate change through econometric methods. Boletín Soc. Matemática Mex. 20, 
107–136.
Estrada, F., Perron, P., Gay-García, C., Martínez-López, B., (2013a). A Time-Series Analysis of the 20th Century Climate Simulations Produced for 
the IPCC’s Fourth Assessment Report. Plos One 8, e60017.
Estrada, F., Perron, P., Martínez-López, B., (2013b). Statistically derived contributions of diverse human influences to twentieth-century tempe-
rature changes. Nat. Geosci. 6, 1050–1055.
Estrada, Francisco, and Pierre Perron. (2014). “Detection and Attribution of Climate Change through Econometric Methods.” Boletín de La So-
ciedad Matemática Mexicana 20 (1) (March 27): 107–136. doi:10.1007/s40590-014-0009-7.
Estrada, Francisco, Carlos Gay, and Armando Sánchez. (2010). “A Reply to ‘Does Temperature Contain a Stochastic Trend? Evaluating Conflicting 
Statistical Results’ by R. K. Kaufmann et ál.” Climatic Change 101 (3-4) (August 1): 407–414. doi:10.1007/s10584-010-9928-0.
Farfán, L.M., E.J. Alfaro, y T. Cavazos.  (2013). Characteristics of tropical cyclones making landfall on the Pacific coast of Mexico: 1970-2010.  At-
mósfera, 26,163-182.
Field, C. and Van Aalst, M., (2014). Climate change 2014, impacts, adaptation, and vulnerability. IPCC.
Field, Christopher, and Maarten Van Aalst. (2014). Climate Change 2014: Impacts, Adaptation, and Vulnerability. Vol. 1. IPCC. https://www.ipcc.
ch/pdf/assessment-report/ar5/wg2/WGIIAR5-FrontMatterA_FINAL.pdf.
Fischer, E. M., and R. Knutti. (2014). “Detection of Spatially Aggregated Changes in Temperature and Precipitation Extremes.” Geophysical Re-
search Letters 41 (2): 547–554. doi:10.1002/2013GL058499.
Fischer, E.M., Knutti, R., (2014). Detection of spatially aggregated changes in temperature and precipitation extremes. Geophys. Res. Lett. 41, 
547–554.
Fleming, James R. (2006). “The Pathological History of Weather and Climate Modification: Three Cycles of Promise and Hype.” Historical Studies 
in the Physical Sciences 37: 3-25
Fourier, J (1824). “Remarques Générales Sur Les Températures Du Globe Terrestre Et Des Espaces Planétaires”. Annales de Chimie et de Physique 
27: 136–67.



241

CAPÍTULO 10. DETECCIÓN Y ATRIBUCIÓN DE CAMBIO CLIMÁTICO

Fuentes-Franco, R., E. Coppola, F. Giorgi, E.G. Pavia, G.T Diro y F. Graef. Inter-annual variability of precipitation over Southern Mexico and Central 
America and its relationship to sea surface temperature from a set of future projections from CMIP5 GCMs and RegCM4 CORDEX simulations. 
(2014).  Climate Dynamics (publicado en línea). DOI: 10.1007/s00382-014-2258-6
Fuentes-Franco, R., E. Coppola, F. Giorgi, F. Graef y E.G. Pavia.  Assessment of RegCM4 simulated inter-annual variability and daily-scale statistics 
of temperature and precipitation over Mexico. (2014).  Climate Dynamics, 42, 629-647.  DOI: 10.1007/s00382-013-1686-z
Galbraith J, Green C (1992) Inference about trends in global temperature data. Clim Change 22, 209—221.
García-Cueto O. R., A. Tejeda Martínez, G. Bojórquez Morales, (2009). Urbanization effects upon the air temperature in Mexicali, B. C., México. 
Atmósfera, 22(4): 349-365.
García-Cueto, O.R. and Santillán-Soto N., (2012). Modeling Extreme Climate Events: Two Case Studies in Mexico, Climate Models. Dr. Leonard 
Druyan (Ed.), ISBN: 978-953-51-0135-2, InTech, Available from: http://www.intechopen.com/books/climate-models/modeling-extreme-clima-
te-events-two-case-studies-inmexico
Gay, G. C., Estrada, F., (2010). Cambio de las temperaturas global y hemisférica. Investig. Cienc. Edición Española Sci. Am. 84–89.
Gay-Garcia, C., Estrada, F., Sánchez, A., (2009). Global and hemispheric temperatures revisited. Clim. Change 94, 333–349.
Giddings, L., M. Soto, B.M. Rutherford, y A. Maarouf. (2005). Standardized Precipitation Index Zones for México. Atmósfera, 18, 33-56.
Gil-Alana, L.A., (2015). Linear and segmented trends in sea surface temperature data. J. Appl. Stat. 0, 1–16.
Gillett, N.P., Stone, D.A., Stott, P.A., Nozawa, T., Karpechko, A.Y., Hegerl, G.C., Wehner, M.F., Jones, P.D., (2008). Attribution of polar warming to 
human influence. Nat. Geosci. 1, 750–754.
Gleckler, P.J., Santer, B.D., Domingues, C.M., Pierce, D.W., Barnett, T.P., Church, J.A., Taylor, K.E., AchutaRao, K.M., Boyer, T.P., Ishii, M., Caldwell, P.M., 
(2012). Human-induced global ocean warming on multidecadal timescales. Nat. Clim. Change 2, 524–529.
Gleick PH, et ál. (2010) Climate Change and the Integrity of Science. Science, 328, 689-690
Greve, P., Orlowsky, B., Mueller, B., Sheffield, J., Reichstein, M., Seneviratne, S.I., (2014). Global assessment of trends in wetting and drying over 
land. Nat. Geosci. 7, 716–721.
Hansen, J. Lebedeff S (1987). Global trends of measured surface air temperature. J Geophys Res 92(13), 345–13 372
Hansen, J. Ruedy R, Sato M, Lo K (2010). Global surface temperature change. Rev Geophys 48, RG4004
Hansen, J., Sato, M., Kharecha, P., von Schuckmann, K., 2011. Earth’s energy imbalance and implications. Atmos Chem Phys 11, 13421–13449.
Hasselmann, K., 1979. On the signal-to-noise problem in atmospheric response studies. Meteorol. Trop. Oceans 251–259.
Hasselmann, K., 1997. Multi-pattern fingerprint method for detection and attribution of climate change. Clim. Dyn. 13, 601–611.
Hegerl, G, Hoegh-Guldberg O, Casassa G, Hoerling MP, Kovats RS, Parmesan C, Pierce DW, Stott PA (2010) Good Practice Guidance Paper on 
Detection and Attribution Related to Anthropogenic Climate Change. In: Meeting Report of the Intergovernmental Panel on Climate Change 
Expert Meeting on Detection and Attribution of Anthropogenic Climate Change [Stocker, T.F., C.B. Field, D. Qin, V. Barros, G.-K. Plattner, M. Tig-
nor, P.M. Midgley, and K.L. Ebi (eds.)]. IPCC Working Group I Technical Support Unit, University of Bern, Bern, Switzerland
Hegerl, G., & Zwiers, F. (2011). Use of models in detection and attribution of climate change. Wiley Interdisciplinary Reviews: Climate Change, 
2(4), 570-591.
Hegerl, G., Zwiers, F., & Tebaldi, C. (2011). Patterns of change: whose fingerprint is seen in global warming? Environmental Research Letters, 
6(4), 044025.
Hegerl, G., Zwiers, F., Braconnot, P., Gillet, N., Luo, Y., Marengo, J., Nicholls, N., Penner, J., Stott, P., (2007). Understanding and attributing climate 
change.
Hegerl, G.C., Hasselmann, K., Cubasch, U., Mitchell, J.F.B., Roeckner, E., Voss, R., Waszkewitz, J., 1997. Multi-fingerprint detection and attribution 
analysis of greenhouse gas, greenhouse gas-plus-aerosol and solar forced climate change. Clim. Dyn. 13, 613–634.
Hiatus in context, (2014). Nat. Geosci. 7, 157–157.
Holland, G. J., & Webster, P. J. (2007). Heightened tropical cyclone activity in the North Atlantic: natural variability or climate trend?. Philosophi-
cal Transactions of the Royal Society of London A: Mathematical, Physical and Engineering Sciences, 365(1860), 2695-2716.
Houghton, J., Ding, Y., Griggs, D. J., Noguer, M., Van der Linden, P. J., Dai, X., ... & Johnson, C. A. (2001). IPCC 2001: Climate Change 2001. The 
Climate change Contribution of Working Group I to the Third Assessment Report of the Intergovemmental Panel on Climate Change, 159.
Howard, L., (1833). The climate of London: deduced from meteorological observations made in the metropolis and at various places around it. 
Harvey and Darton, J. and A. Arch, Longman, Hatchard, S. Highley [and] R. Hunter.



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

242

IPCC, (2007). Climate Change 2007. The Physical Science Basis. Contribution of Working Group I to the Fourth Assessment Report of the In-
tergovernmental Panel on Climate Change [Solomon S., D. Qin, M. Manning, Z. Chen, M. Marquis, K.B. Averyt, M.Tignor and H.L. Miller (eds.)]. 
Cambridge University Press, Cambridge, United Kingdom and New York, NY, USA.
IPCC, (2012a). Managing the Risks of Extreme Events and Disasters to Advance Climate Change Adaptation. A Special Report of Working Groups 
I and II of the Intergovernmental Panel on Climate Change [Field C.B., V. Barros, T.F. Stocker, D. Qin, D.J. Dokken, K.L. Ebi, M.D. Mastrandrea, K.J. 
Mach, G.-K. Plattner, S.K. Allen, M. Tignor, and P.M. Midgley (eds.)]. Cambridge University Press, Cambridge, UK, and New York, NY, USA, 582 pp.
IPCC, (2012b). “Resumen para Responsables de Políticas” en el Informe Especial sobre la Gestión de los Riesgos de Fenómenos Meteorológicos 
Extremos y Desastres para Mejorar la Adaptación al Cambio Climático [edición a cargo de C. B. Field, C. B., V. Barros, T. F. Stocker, D. Qin, D. J. 
Dokken, K. L. Ebi, M. D. Mastrandrea, K. J. Mach, G. -K. Plattner, S. K. Allen, M. Tignor, y P. M. Midgley]. Informe especial de los Grupos de trabajo I 
y II del Grupo Intergubernamental de Expertos sobre el Cambio Climático, Cambridge University Press, Cambridge, Reino Unido y Nueva York, 
Nueva York, Estados Unidos de América. 1-19 pp.
IPCC, (2013). Climate Change 2013: The Physical Science Basis. Contribution of the Working Group I to the Fifth Assessment Report of the Inter-
governmental Panel on Climate Change. Cambridge University Press, Cambridge UK.
Jones, PD, Raper SCB, Bradley RS, Diaz HF, Kelly PM, Wigley TML (1986a). Northern Hemisphere surface air temperature variations: 1851-1984. 
J Clim App Meteorol 25, 161-179 
Jones, PD, Raper, SCB, Wigley TML (1986b). Southern Hemisphere surface air temperature variations: 1851-1984. J Clim App Meteorol 25, 1213-
1230
Jones, PD, Wigley TML, Wright PB (1986c). Global temperature variations between 1861 and 1984. Nature 322, 430-434.
Jauregui, E. (2005). Possible impact of urbanization on the thermal climate of some large cities in Mexico. Atmósfera, 18:4.
Jones, G.S., Stott, P.A., Christidis, N. (2008). Human contribution to rapidly increasing frequency of very warm Northern Hemisphere summers. 
J. Geophys. Res. Atmospheres 1984–2012 113.
Jones, Gareth S., Peter A. Stott, and Nikolaos Christidis. (2008). “Human Contribution to Rapidly Increasing Frequency of Very Warm Nor-
thern Hemisphere Summers.” Journal of Geophysical Research: Atmospheres (1984–2012) 113 (D2). http://onlinelibrary.wiley.com/
doi/10.1029/2007JD008914/full.
Karl, T.R., Arguez, A., Huang, B., Lawrimore, J.H., McMahon, J.R., Menne, M.J., Peterson, T.C., Vose, R.S., Zhang, H.-M., (2015). Possible artifacts of 
data biases in the recent global surface warming hiatus. Science 348, 1469–1472.
Kärner, O. (1996). Global temperature deviations as a random walk. J Clim 9:656-658
Karoly, D.J., Stott, P.A., (2006). Anthropogenic warming of central England temperature. Atmospheric Sci. Lett. 7, 81–85.
Kaufmann, R.K., Kauppi, H., Mann, M.L., Stock, J.H., (2011). Reconciling anthropogenic climate change with observed temperature 1998–2008. 
Proc. Natl. Acad. Sci. 108, 11790–11793.
Kaufmann, R.K., Kauppi, H., Stock, J.H., (2006). Emissions, Concentrations, & Temperature: A Time Series Analysis. Clim. Change 77, 249–278.
Kaufmann, Robert K., Heikki Kauppi, and James H. Stock.  (2009). “Does Temperature Contain a Stochastic Trend? Evaluating Conflicting Statis-
tical Results.” Climatic Change 101 (3-4) (October 22): 395–405. doi:10.1007/s10584-009-9711-2.
Kennedy, J.J., Rayner, N.A., Smith, R.O., Parker, D.E., Saunby, M., (2011a). Reassessing biases and other uncertainties in sea surface temperature 
observations measured in situ since 1850: 1. Measurement and sampling uncertainties. J. Geophys. Res. Atmospheres 1984–2012 116.
Kennedy, J.J., Rayner, N.A., Smith, R.O., Parker, D.E., Saunby, M., (2011b). Reassessing biases and other uncertainties in sea surface temperature 
observations measured in situ since 1850: 2. Biases and homogenization. J. Geophys. Res. Atmospheres 1984–2012 116.
Knutson, T.R., McBride, J.L., Chan, J., Emanuel, K., Holland, G., Landsea, C., Held, I., Kossin, J.P., Srivastava, A.K., Sugi, M., (2010). Tropical cyclones 
and climate change. Nat. Geosci. 3, 157–163.
Knutson, T.R., Zeng, F., Wittenberg, A.T., (2013a). Multimodel Assessment of Regional Surface Temperature Trends: CMIP3 and CMIP5 Twentieth-
Century Simulations. J. Clim. 26, 8709–8743.
Knutson, Thomas R., Fanrong Zeng, and Andrew T. Wittenberg. (2013b). “Multimodel Assessment of Regional Surface Temperature Trends: 
CMIP3 and CMIP5 Twentieth-Century Simulations.” Journal of Climate 26 (22) (March 15): 8709–8743. doi:10.1175/JCLI-D-12-00567.1.
Kosaka, Y., Xie, S.-P., (2013). Recent global-warming hiatus tied to equatorial Pacific surface cooling. Nature 501, 403–407.
Kossin, J.P., Knapp, K. R., Vimont, D.J., Murnane, R.J. and B.A. Harper. (2007). A globally consistent reanalysis of hurricane variability and trends. 
Geophysical Research Letters, 34:4.
Landsea, C. (2007). Counting Atlantic tropical cyclones back to 1900. Eos, Transactions American Geophysical Union, 88(18), 197-202.



243

CAPÍTULO 10. DETECCIÓN Y ATRIBUCIÓN DE CAMBIO CLIMÁTICO

Landsea, C. W., Harper, B. A., Hoarau, K., & Knaff, J. A. (2006). Climate change. Can we detect trends in extreme tropical cyclones? Science (New 
York, NY), 313(5786), 452-454.
Lean, J.L., Rind, D.H. (2009). How will Earth’s surface temperature change in future decades? Geophys. Res. Lett. 36, n/a–n/a.
López Díaz, F. (2014). Análisis Regional de Eventos Extremos de Temperatura en México y sus Posibles Variaciones en el Contexto de Cambio 
Climático. Tesis para obtener el grado de Doctorado en Ciencias de la Tierra, Centro de Ciencias de la Atmósfera, UNAM. 145 pp.
López, F., O. Sánchez y C. Conde, (2014). Capitulo III: Análisis de Tendencias y eventos Climáticos Extremos. Historia del Clima de la Ciudad de 
México: Efectos Observados y Perspectivas [Editores Jesús Efren Ospina, Carlos Gay y Cecilia Conde]. Publicado por el Centro Virtual de Cambio 
Climático de la Ciudad de México y Secretaria de Ciencia, Tecnología e innovación. 149 pp.
López-Díaz, F., C. Conde and O. Sánchez, (2013). Analysis of indices of extreme temperature events at Apizaco, Tlaxcala, Mexico: 1952-2003. 
Atmósfera, 26(3): 349-358.
Magaña, V.O., J. L. Vázquez, J.L. Pérez, y J. B. Pérez. (2003).  Impact of El Niño on precipitation in Mexico.  Geofísica Internacional, 42, 313-330.
Maibach, E., Myers, T., Leiserowitz, A. (2014). Climate scientists need to set the record straight: There is a scientific consensus that human-caused 
climate change is happening. Earths Future 2, 295–298.
Mann, M. E., Emanuel, K. A., Holland, G. J., & Webster, P. J. (2007). Atlantic tropical cyclones revisited. Eos, Transactions American Geophysical 
Union, 88(36), 349-350.
Meehl GA, Stocker TF, Collins WD, et ál. (2007b) Global Climate Projections. In: Climate Change 2007: The Physical Science Basis. Contribution 
of Working Group I to the Fourth Assessment Report of the Intergovernmental Panel on Climate Change [Solomon, S.,D. Qin, M. Manning, Z. 
Chen, M. Marquis, K.B. Averyt, M. Tignor and H.L. Miller (eds.)]. Cambridge University Press, Cambridge, United Kingdom and New York, NY, USA.
Meehl, G.A., Hu, A., Arblaster, J.M., Fasullo, J., Trenberth, K.E., (2013). Externally Forced and Internally Generated Decadal Climate Variability 
Associated with the Interdecadal Pacific Oscillation. J. Clim. 26, 7298–7310.
Méndez González, J., A. Ramírez Leyva, E. Cornejo Oviedo, A. Zárate Lupercio, y T Cavazos Pérez.  (2010). Teleconexiones de la Oscilación Deca-
dal del Pacífico (PDO) a la precipitación y temperatura en México.  Investigaciones Geográficas, 73, 57-70.
Méndez González, J., J.J. Návar Cháidez, V. González Ontiveros.  (2008). Análisis de tendencias de precipitación (1920-2004) en México.  Inves-
tigaciones Geográficas, 65, 38-55.
Menon, S., Hansen, J., Nazarenko, L., Luo, Y., (2002). Climate effects of black carbon aerosols in China and India. Science 297, 2250–2253.
MetOffice. (2011). Climate: observations, projections and impacts. Mexico. [http://www.metoffice.gov.uk/climate-guide/science/uk/obs-pro-
jections-impacts]
Mills, T.C. (2010). Is global warming real? Analysis of structural time series models of global and hemispheric temperatures. J. Cosmol. 8, 1947–
1954.
Mills, Terence C. (2010). “Is Global Warming Real? Analysis of Structural Time Series Models of Global and Hemispheric Temperatures.” Journal 
of Cosmology 8: 1947–1954.
Milly, P.C.D., Betancourt, J., Falkenmark, M., Hirsch, R.M., Kundzewicz, Z.W., Lettenmaier, D.P., Stouffer, R.J. (2008). Stationarity Is Dead: Whither 
Water Management? Science 319, 573–574.
Min, S.-K., Hense, A., (2007). A Bayesian Assessment of Climate Change Using Multimodel Ensembles. Part II: Regional and Seasonal Mean Sur-
face Temperatures. J. Clim. 20, 2769–2790.
Mitchell, J. Murray, Jr. (1961). “Recent Secular Changes of Global Temperature.” Annals of the New York Academy of Sciences 95: 235-50.
Morice, CP., Kennedy, J.J., Rayner, NA., Jones, PD. (2012). Quantifying uncertainties in global and regional temperature change using an ensem-
ble of observational estimates: The HadCRUT4 data set, J. Geophys. Res., 117, D08101
North, G.R., Stevens, M.J., (1998). Detecting Climate Signals in the Surface Temperature Record. J. Clim. 11, 563–577.
Oke, T. R., G. Zeuner, and E. Jauregui. 1992. “The Surface Energy Balance in Mexico City.” Atmospheric Environment. Part B. Urban Atmosphere 
26 (4): 433–444.
Oke, T.R., 1973. City size and the urban heat island. Atmospheric Environ. 1967 7, 769–779.
Oke, T.R., 2002. Boundary layer climates. Routledge.
Oke, T.R., Zeuner, G., Jauregui, E., 1992. The surface energy balance in Mexico City. Atmospheric Environ. Part B Urban Atmosphere 26, 433–444.
Oke, Tim R. (1973). “City Size and the Urban Heat Island.” Atmospheric Environment (1967) 7 (8): 769–779.
Pavia, E.G.  (2004). La influencia de los ciclones tropicales en la lluvia del noroeste de Baja California y suroeste de California..  GEOS, 24, 69-72.
Pavia, E.G. (2000). Secondary forecast models. The ENSO example.. Journal of Applied Meteorology, 39, 1952-1955.



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

244

Pavia, E.G. (2009). The relationship between Southern and Pacific Decadal Oscillations: Implications for the climate of northwestern Baja Cali-
fornia.. Geofísica Internacional, 48, 385-389.
Pavia, E.G. y  A. Badan. (1998). ENSO modulates rainfall in the Mediterranean Californias.. Geophysical Research Letters, 25, 3855-3858.
Pavia, E.G. y  F. Graef. (2002).The recent rainfall climatology of the Mediterranean Californias. Journal of Climate, 15, 2697-2701.
Pavia, E.G., F. Graef y J. Reyes (2009).  Annual and Seasonal Surface Air Temperature Trends in Mexico.  .  International Journal of Climatology, 
29, 1324-1329. doi:10.1002/joc.1787.
Pavia, E.G., F. Graef y J. Reyes. PDO-ENSO effects in the climate of Mexico. (2006). Journal of Climate, 19, 6433-6438.
Pavia, E.G., R. Fuentes-Franco, F. Graef-Ziehl. (2012). Recent changes in the precipitation climatology of the Mediterranean California. American 
Geophysical Union, Fall Meeting 2012, abstract #GC53A-1258.
Peralta-Hernández, A. R., R. C. Balling Jr. and L.R Barba-Martínez. (2009b). Comparative analysis of indices of extreme rainfall events: variations 
and trends from southern México. Atmósfera, 22(2): 219-228.
Peralta-Hernández, A. R., R. C. Balling Jr., and L. R. Barba-Martinez, (2009a). Analysis of near-surface diurnal temperature variations and trends 
in southern Mexico. Int. J. Climatol. 29: 205–209.
Perron P (2006). Dealing with structural breaks. In: Mills TC, Patterson K (eds). Palgrave Handbook of Econometrics, Vol. 1. New York: Palgrave 
Macmillan. 278-352
Peterson, T.C. (2005). Climate Change Indices. WMO Bulletin April 2005.
Pielke, R. (2009). Collateral damage from the death of stationarity. Gewex Newsl. May 5–7.
Pierce, D.W., Barnett, T.P., AchutaRao, K.M., Gleckler, P.J., Gregory, J.M., Washington, W.M., (2006). Anthropogenic warming of the oceans: obser-
vations and model results. J. Clim. 19, 1873–1900.
Pierce, D.W., Barnett, T.P., Hidalgo, H.G., Das, T., Bonfils, C., Santer, B.D., Bala, G., Dettinger, M.D., Cayan, D.R., Mirin, A. (2008). Attribution of decli-
ning western US snowpack to human effects. J. Clim. 21, 6425–6444.
Pierce, D.W., Gleckler, P.J., Barnett, T.P., Santer, B.D., Durack, P.J. (2012). The fingerprint of human-induced changes in the ocean’s salinity and 
temperature fields. Geophys. Res. Lett. 39, n/a–n/a.
Pretis, F., Allen, M. (2013). Climate science: Breaks in trends. Nat. Geosci. 6, 992–993.
Qian, Y., Ruby Leung, L., Ghan, S.J., Giorgi, F. (2003). Regional climate effects of aerosols over China: modeling and observation. Tellus B 55, 
914–934.
Reyes, J., E.G. Pavia y F. Graef.  Una nueva climatología de la precipitación en México. (2000). CICESE. Ensenada, B.C., México. 9 pp.
Rockström, J., Steffen, W., Noone, K., Persson, Å., Chapin, F.S., Lambin, E.F., Lenton, T.M., Scheffer, M., Folke, C., Schellnhuber, H.J., Nykvist, B., de 
Wit, C.A., Hughes, T., van der Leeuw, S., Rodhe, H., Sörlin, S., Snyder, P.K., Costanza, R., Svedin, U., Falkenmark, M., Karlberg, L., Corell, R.W., Fabry, 
V.J., Hansen, J., Walker, B., Liverman, D., Richardson, K., Crutzen, P., Foley, J.A., (2009). A safe operating space for humanity. Nature 461, 472–475.
Romero-Higareda, C. E., L.I. Peinado-Guevara, S. Campista-León, J. Cázarez-Martínez, J.G. Sánchez-Zazueta y R. Sánchez-Bañuelos (2014). Tem-
perature Trend Analysis in the North Pacific Watershed in Mexico. American Journal of Climate Change, 3: 306-325. http://dx.doi.org/10.4236/
ajcc.2014.33028.
Salas Flores, M. A. (2008). Assessing the Variability off Long-Term Mexican Instrumental Records and the Enso Modulating Force. Thesis submit-
ted for the degree of Doctor of Philosophy at the University of East Anglia. 341 pp.
Sánchez-Lugo, A., Kennedy, J.J. and Berrisford, P. (2011). Global Climate, Surface Temperatures in State of the Climate 2010. Bulletin of the 
American Meteorological Society 92 (6), S36-S37.
Santer, B.D., Mikolajewicz, U., Brüggemann, W., Cubasch, U., Hasselmann, K., Höck, H., Maier-Reimer, E., Wigley, T.M. (1995). Ocean variability and 
its influence on the detectability of greenhouse warming signals. J. Geophys. Res. Oceans 1978–2012 100, 10693–10725.
Santer, B.D., Wigley, T.M.L., Barnett, T.P., Anyamba, E. (1996). Detection of climate change and attribution of causes. Cambridge University Press, 
Cambridge, United Kingdom and New York, NY, USA.
Steinman, B.A., Mann, M.E., Miller, S.K. (2015). Atlantic and Pacific multidecadal oscillations and Northern Hemisphere temperatures. Science 
347, 988–991.
Stephens, G.L., L’Ecuyer, T., Forbes, R., Gettlemen, A., Golaz, J.-C., Bodas-Salcedo, A., Suzuki, K., Gabriel, P., Haynes, J. (2010). Dreary state of pre-
cipitation in global models. J. Geophys. Res. Atmospheres 115, n/a–n/a.
Stern, DI. & Kaufmann RK. (1997a). Time series properties of global climate variables: Detection and attribution of climate change. Working 
Papers in Ecological Economics 9702, Centre for Resource and Environmental Studies, Australian National University, Canberra, ACT 0200, Aus-
tralia (URL: http://cres.anu.edu.au/anzsee/9702.html)



245

CAPÍTULO 10. DETECCIÓN Y ATRIBUCIÓN DE CAMBIO CLIMÁTICO

Stern, DI. & Kaufmann RK. (1997b). Is there a global warming signal in hemispheric temperature series? Working Papers in Ecological Econo-
mics, The Australian National University, Center for Resource and Environmental Studies Ecological Economics Programme (available at http://
www.bu.edu/cees/research/workingp/pdfs/9903.pdf )
Stern, N. (2006).The Economics of Climate Change: The Stern Review, Cambridge University Press, Cambridge, UK
Stott, P.A., Gillett, N.P., Hegerl, G.C., Karoly, D.J., Stone, D.A., Zhang, X., Zwiers, F. (2010). Detection and attribution of climate change: a regional 
perspective. Wiley Interdiscip. Rev. Clim. Change 1, 192–211.
Swanson, K.L., Sugihara, G., Tsonis, A.A. (2009). Long-term natural variability and 20th century climate change. Proc. Natl. Acad. Sci. 106, 16120–
16123.
Tol, RSJ. (2014). Correction and Update: The Economic Effects of Climate Change. J. Econ. Perspect. 28(2), 221-26
Tol, RSJ. & de Vos AF. (1993). Greenhouse statistics - time series analysis. Theor Appl Climatol 48, 63-74.
Tol, RSJ, Fankhauser S. (1998). On the representation of impact in integrated assessment models of climate change. Environ Model Assess 3, 
63–74. doi: 10.1023/A:1019050503531
Tollefson, J. (2014). Climate change: The case of the missing heat. Nature 505, 276–278.
Trenberth, K.E. and Fasullo, J.T. (2013). An apparent hiatus in global warming? Earths Future 1, 19–32.
Triacca, U. (2001). On the use of Granger causality to investigate the human influence on climate. Theoretical and Applied Climatology, 69(3-4), 
137-138.
Tyndall, John (1873). “Further Researches on the Absorption and Radiation of Heat by Gaseous Matter (1862).” In Contributions to Molecular 
Physics in the Domain of Radiant Heat pp. 69-121. New York: Appleton
Valdez–Cepeda, R. D., A. A. Aguilar–Campos, F. Blanco–Macías, G. Miramontes de León, S. J. Méndez–Gallegos and R. Magallanes–Quintanar 
(2012). Analysis of precipitation in Central México: Trends, self-affinity and important frequencies. International Journal of the Physical Sciences, 
7(34): 5314-5326. Available online at http://www.academicjournals.org/IJPS
Vecchi, G. A., & Knutson, T. R. (2008). On Estimates of Historical North Atlantic Tropical Cyclone Activity*. Journal of Climate, 21(14), 3580-3600.
Vecchi, G. A., & Knutson, T. R. (2011). Estimating annual numbers of Atlantic hurricanes missing from the HURDAT database (1878-1965) using 
ship track density. Journal of Climate, 24(6), 1736-1746.
Von Storch, H., & Navarra, A. (1999). Analysis of climate variability: applications of statistical techniques. Springer Science & Business Media.
Von Storch, H., A. Barkhordarian, K. Hasselmann and E. Zorita, (2013). Can climate models explain the recent stagnation in global warming? 
Available at: http://www.academia.edu/4210419/Can_climate_models_explain_the_recent_stagnation_in_global_warming
Wilks, D. S. (2011). Statistical methods in the atmospheric sciences. Academic press.
Willett, H.C. (1950). “Temperature Trends of the Past Century.” In Royal Meteorological Society Centenary Proceedings pp. 195-206. London: 
Royal Meteorological Society.
Woodward, WA, Gray HL (1993). Global warming and the problem of testing for trend in time series data. J Clim 6, 953-962
Woodward WA, Gray HL (1995). Selecting a model for detecting the presence of a trend. J Clim 8, 1929-937
Wu, Q., Karoly, D.J., 2007. Implications of changes in the atmospheric circulation on the detection of regional surface air temperature trends. 
Geophys. Res. Lett. 34, n/a–n/a.
Wu, Z., Huang, N.E., Wallace, J.M., Smoliak, B.V., Chen, X., 2011. On the time-varying trend in global-mean surface temperature. Clim. Dyn. 37, 
759–773.
Zhang, X., A. Klein Tank, L. Alexander, G. C. Hegerl, P. Jones , T. C. Peterson, B. Trewin and F. W. Zwiers, (2011). Indices for monitoring changes in 
extremes based on daily temperature and precipitation data.WIREs Clim Change. 20 pp, doi: 10.1002/wcc.147.
Zhang, X., Zwiers, F.W., Hegerl, G.C., Lambert, F.H., Gillett, N.P., Solomon, S., Stott, P.A., Nozawa, T. (2007). Detection of human influence on 
twentieth-century precipitation trends. Nature 448, 461–465.
Zheng, X, Basher RE. (1999). Structural time series models and trend detection in global and regional temperature series. J Clim 12, 2347-2358





247

CAPÍTULO 11. CAMBIO CLIMÁTICO, PROYECCIONES Y PREDICTIBILIDAD

Capítulo 11
CAMBIO CLIMÁTICO, PROYECCIONES Y PREDICTIBILIDAD

Autores:

Martín José Montero Martínez12 y Mercedes Andrade Velázquez21.

12SEMARNAT IMTA Instituto Mexicano de Tecnología del Agua, 21UNAM DGDC Dirección General de Divulgación de la Ciencia.

Palabras clave: Decadal, proyecciones, predicciones, escenarios, reducción de escala, 

regionalización, ensambles multi-modelo.



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

248

Resumen 

En este capítulo se analiza la literatura científica reportada en los últimos años en cuanto a predicciones decadales de clima y 
proyecciones del clima futuro para México, en particular para el presente siglo. El estado del clima para un periodo de tiempo 
lejano depende de los niveles futuros de las cantidades que fuerzan al sistema climático, tales como las concentraciones de 
dióxido de carbono y otros gases de efecto invernadero, aerosoles atmosféricos de diferentes tipos, y los niveles de actividad 
solar y volcánica. Por otro lado, las proyecciones de clima a nivel regional generalmente se realizan usando directamente las 
simulaciones de los Modelos del Clima Global (GCM-siglas en inglés) o bien realizando algún proceso de reducción de escala.

La generación de predicciones en escalas de tiempo decadales realizadas por investigadores mexicanos es muy escasa. Den-
tro de las predicciones climáticas decadales a nivel nacional, destacan aquellas trascendentales predicciones realizadas utilizan-
do el Modelo Termodinámico del Clima (MTC) de Adem (1962). Por otro lado, en cuanto a proyecciones del clima futuro, la mayor 
parte de los estudios  se han enfocado a la aplicación de técnicas de reducción de escala estadística sobre los GCM. Esto en parte 
por los altos costos computacionales que requiere el realizar regionalización dinámica con modelos climáticos regionales que 
utilizan datos de entrada de los GCM y por la falta de inversión en recursos tanto humanos como de infraestructura.

Poco después de completarse el Primer Informe del IPCC (en 1990), Liverman y O’Brien (1991) reportaban que los modelos 
climáticos sugieren que el cambio climático podría traer condiciones más cálidas y más secas a México. Durante el “Estudio País: 
México”, Conde et ál. (1994) generaron escenarios climáticos bajo condiciones de 1xCO2  para tres regiones (Norte, Centro y Sur). 
Posteriormente se discute un nuevo método para relacionar salidas de GCM con clima regional que podrían utilizar en trabajos 
futuros. Tomando como base el algoritmo REA (Giorgi y Mearns, 2002), Montero y Pérez (2008) generaron proyecciones climáti-
cas de temperatura de superficie y precipitación del presente siglo para México. También se reportaron proyecciones de cambio 
climático regional para el Noroeste de México (Cavazos y Arriaga, 2012). Las últimas proyecciones regionalizadas del clima se 
hicieron con una colaboración entre el IMTA, el CICESE y la UNAM, coordinados por el INECC, trabajando con datos del CMIP5 del 
Quinto Reporte de Evaluación del IPCC utilizando nuevamente el algoritmo REA y fueron reportadas por Cavazos et ál. (2013).

Las proyecciones climáticas derivadas directamente de simulaciones de GCM  se han venido utilizando desde prácticamente 
el Primer Informe de IPCC en 1990, y desde ese entonces las simulaciones ya estimaban condiciones más cálidas y secas para 
México, aunque con un mayor grado de incertidumbre, especialmente en precipitación. En general, ese mismo patrón esperado 
para México (más cálido y más seco) se ha conservado a lo largo de las diferentes proyecciones climáticas de los cinco diferentes 
reportes del IPCC.

Por último, es indudable que el poder computacional continuará incrementándose en las décadas por venir de la misma for-
ma que lo ha venido haciendo en el pasado reciente. De esta forma, una de las controversias actuales es si se debe poner mayor 
esfuerzo o no en incrementar la resolución de los GCM o en incrementar el rango de componentes en los Modelos del Sistema 
Terrestre (MST). La respuesta a esta pregunta no es trivial y deberá resolverse muy pronto en los años por venir.
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Introducción

Una forma de estudiar el clima y entenderlo, es a través de la construcción y utilización de modelos, que además de la compren-
sión, nos pueden permitir hacer predicciones y proyecciones futuras del mismo (ver Caja 1).

Un modelo representa el medio para expresar el conocimiento acerca de un proceso, o un conjunto de procesos mediante 
ecuaciones que se pueden resolver en una computadora. Un modelo climático se utiliza para entender cómo funciona el siste-
ma climático, y cómo los diversos componentes interactúan entre sí. Se utiliza para simular el clima actual, el clima del pasado 
reciente, y los climas de diferentes épocas paleoclimáticas. También se puede utilizar para simular el estado estadístico de la 
atmósfera de una década o un siglo en el futuro, pero no predice el tiempo local para un día determinado. La resolución espacial 
y temporal de un modelo climático es mucho más burda en comparación con la utilizada en la predicción del tiempo, por lo 
que la información climática se da en escalas regionales a globales, y no a escala local. El estado del clima para un periodo de 
tiempo lejano depende de los niveles futuros de las cantidades que fuerzan al sistema climático, tales como las concentraciones 
de dióxido de carbono y otros gases de efecto invernadero, aerosoles atmosféricos de diferentes tipos, y los niveles de actividad 
solar y volcánica. Por lo tanto, estas proyecciones climáticas dependen de muchos factores en función de las vías de desarrollo 
que la humanidad escoja (Panel Intergubernamental en Cambio Climático - IPCC, 2013), lo cual determinará las concentraciones 
de gases de efecto invernadero y de aerosoles durante el próximo siglo. Cada proyección climática necesita un escenario para las 
futuras concentraciones de gases de efecto invernadero y de aerosoles antes de que pueda llevarse a cabo. 

Un GCM típico consta de cuatro componentes: la atmósfera, el océano, la tierra y el hielo. Los GCM están diseñados para 
estimar la evolución del sistema climático como tal (ver Figura 1). Este tipo de modelos se ocupa principalmente para: i) realizar 
el pronóstico numérico del tiempo; ii) realizar proyecciones climáticas; y iii) estudiar la interacción de los procesos físicos que 
interaccionan a nivel atmosférico y bajo diferentes escalas de tiempo.

Figura 1.  Esquema del sistema climático

Fuente: (IPCC, 2007)
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Sus componentes son: atmósfera (en color azul cielo) con nubes (en gris); hidrosfera (azul marino) con dos sub-componentes: 
océano (mayoritario) y agua continental (lagos y ríos); continente (café, incluye actividad volcánica en café oscuro); criósfera 
(blanca, tiene varios sub-componentes de hielo y nieve); biosfera (verde oscuro) y la influencia humana (en la zona verde claro: 
industria, transporte, vivienda y generación de energía). Se indican las interacciones entre los componentes y sus cambios aso-
ciados al cambio climático global. Para simplificar la figura se omiten algunos elementos como la biosfera animal, la influencia 
humana por cambio de uso de suelo, entre otros.

Es muy probable que el clima ya haya cambiado en respuesta a la actividad humana, con cambios aún mayores hacia finales 
del siglo si las concentraciones de gases de efecto invernadero se siguen incrementando (IPCC, 2007; IPCC, 2013). Sin embargo, 
hoy en día muchos sectores de la sociedad requieren de hacer pronósticos climáticos para la siguiente década para poder tomar 
decisiones que respondan al cambio climático y sus impactos en el manejo de la tierra y la producción de cultivos, el uso de 
energía, el turismo y salud pública (Smith et ál., 2013). Para hacerle frente a esta necesidad existe ya un creciente esfuerzo inter-
nacional para desarrollar predicciones climáticas decadales (Meehl et ál., 2009).

La predicción del clima a escala de tiempo decadal es un área de investigación relativamente nueva (Latif y Barnett, 1996; Latif 
et ál., 2006; Wilby, 2007). Meehl et ál. (2009) confirman el uso de modelos climáticos inicializados para generar predicciones climáti-
cas regionales que comprendan el pronóstico de El Niño Oscilación del Sur (ENOS) y las proyecciones de cambio climático futuras.

El objetivo de la predicción climática decadal es mejorar la habilidad de las proyecciones climáticas inicializando los modelos 
climáticos usando observaciones (Robson et ál., 2013).

Por otro lado, las proyecciones de clima a nivel regional generalmente se realizan usando directamente las simulaciones de 
los GCM o bien realizando algún proceso de reducción de escala de esos resultados con el fin de obtener mayor resolución es-
pacial (a veces también temporal). Los métodos de reducción de escala suelen dividirse en dos: la reducción de escala empírica/
estadística (ESD por sus siglas en inglés) y la reducción de escala dinámica. 

La ESD es el proceso de desarrollar enlaces matemáticos entre el estado de algunas variables de gran escala espacial y el 
estado de otras variables que representan la escala local. De esta forma la ESD supone implicitamente un enlace dinámico 
fundamental entre las dos escalas (Mearns et ál., 2014). Lo anterior con base en la suposición de que la temperatura del aire o 
la cantidad de precipitación puedan ser determinados por procesos que se manifiestan a una escala bien descrita por modelos 
climáticos o regionales (Maraun et ál., 2010).

La reducción de escala dinámica está basada en el uso de modelos regionales de clima (RCM por sus siglas en inglés), que no son 
más que modelos de área limitada ajustados para incorporar la información de las simulaciones de GCM, para producir proyeccio-
nes regionalizadas de clima a mayor resolución espacial. Ejemplos de este tipo que han producido resultados para algunas regiones 
de México son los programas CORDEX1 y NARCCAP2 (Mearns et ál., 2009). La contribución de científicos mexicanos en este tema es 
muy escasa y solo a nivel experimental, esto debido principalmente al alto costo computacional de estas simulaciones.

1. Predicciones de clima en escalas de tiempo decadales
 

La generación de predicciones en escalas de tiempo decadales realizadas por investigadores mexicanos es muy escasa. 

Dentro de las predicciones climáticas nacionales, destacan aquellas trascendentales predicciones a nivel mensual y estacional, 
realizadas utilizando el Modelo Termodinámico del Clima (MTC) de Adem (1962), donde sin abordar ciertamente el campo de la 
predicción decadal de clima y de forma indirecta, mostraban en ocasiones implicaciones a más largo plazo.  Por ejemplo, iniciali-
zando tal modelo con datos del mes anterior de temperatura de superficie del mar (SST por sus siglas en inglés) y la temperatura 

1 http://wcrp-cordex.ipsl.jussieu.fr/            
2 http://narccap.ucar.edu/
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del aire a 700 mb, Adem et ál. (2000) encontraron cierta habilidad del modelo en la predicción de las anomalías de temperatura 
y precipitación. También mostró el importante rol de la SST en las predicciones de clima, ya que las temperaturas por arriba de la 
normal en el Golfo de México y en el Océano Pacífico contiguo a México podrían producir en el país precipitaciones por debajo 
de la normal, y posiblemente favorecer condiciones de sequía.

El clima del Noroeste de México (NO-Mex) se caracteriza por ser árido y semiárido con una alta variabilidad climática inte-
ranual. Las fluctuaciones de precipitación en la región han estado asociadas con eventos de ENOS a escalas de tiempo interanua-
les y/o con la Oscilación Decadal del Pacífico (PDO por sus siglas en inglés) a escalas de tiempo decadales (Magaña et ál., 2003; 
Arriaga y Cavazos, 2010). Usando análisis de componentes principales (PCA por sus siglas en inglés) para regionalizar la precipita-
ción del Noroeste de México, Arriaga y Cavazos (2010) calcularon, para el periodo 1960 - 1997, tendencias anuales y estacionales 
de diez índices de precipitación diaria, cuatro de ellos relacionados con precipitación extrema. Los resultados muestran que los 
índices anuales tuvieron un mayor número de tendencias estadísticamente significativas en comparación con los índices esta-
cionales, especialmente en la región del monzón. También encontraron tendencias positivas significativas en la precipitación 
extrema de invierno durante el periodo de estudio.

Durante la década de los 1930, las SST del Pacífico central y del este fueron persistentemente negativas (de forma contraria a 
lo registrado en el Atlántico norte) y no se registraron condiciones El Niño.  Seager et ál., (2008) demostraron que de haberse co-
nocido con anticipación tales condiciones climáticas (digamos en 1929) el promedio del ensamble de simulaciones del modelo 
con el forzamiento global de las SST hubiera predicho una sequía multianual parecida a las sequías de los comienzos del siglo 
XIX, impactando principalmente el suroeste de los EE. UU. y el norte de México.

Utilizando simulaciones del DePreSys (Smith et ál., 2010), el cual a su vez utiliza variantes del modelo Met Office Unified Mo-
del (HadCM3) para representar la incertidumbre del modelo en las predicciones, Robson et ál. (2013) anticipan una reducción 
de precipitación significativa sobre el sureste de EE. UU. y México en contraste con un aumento de la precipitación en Centro 
América.

2. Proyecciones climáticas utilizando directamente simulaciones de GCM 

Poco después de completarse el Primer Informe del IPCC (en 1990), Liverman y O’Brien (1991) reportaban que los modelos cli-
máticos sugieren que el cambio climático podría traer condiciones más cálidas y más secas a México, aunque en ese entonces 
la mayoría de los GCM proyectaban que la precipitación aumentaría, ésta no sería capaz de compensar la evapotranspiración 
potencial. Por lo tanto, la humedad del suelo y la disponibilidad de agua pueden disminuir en gran parte de México. Sin embar-
go, evaluar los impactos del calentamiento global en México sigue siendo una tarea incierta debido a que las proyecciones de 
los diferentes modelos varían ampliamente, sobre todo para la precipitación, y debido al mal desempeño de los modelos, en la 
reproducción del clima observado de México.

Durante el “Estudio País: México”, Conde et ál. (1994) generaron escenarios climáticos bajo condiciones de 1xCO2  para tres re-
giones (Norte, Centro y Sur) para temperatura, precipitación y radiación solar utilizando interpolaciones de las salidas de dos GCM 
(CCCM y GFDL-R30). Estos escenarios se crearon utilizando el MTC para el periodo base de 1951 a 1980 con una resolución de malla 
de 2.5° x 2.5°. Bajo condiciones de 2 x CO2, los resultados que mostraban cambios en la variación anual de temperatura entre +2.4 
y +5.4 °C para la Zona Norte, +1.6 a +3.6  °C para la Zona Centro y de +1.8 a +2.9 °C para la Zona Sur. Los cambios en precipitación 
mostraron mucha variabilidad sin quedar una señal futura clara sobre su posible aumento o reducción hacia el futuro.

Continuando con esta metodología de interpolación de las salidas de GCM, Magaña et ál. (1997) actualizaron la  regionaliza-
ción de escenarios climáticos para México generada por Conde et ál. (1994), para experimentos numéricos de 1 x CO2 (concen-
tración actual de CO2) y 2 x CO2 (duplicación de la concentración actual de CO2). Aunque esta metodología de datos interpolados 
era lo más común hasta ese momento, en este trabajo se discuten las limitaciones del método, como una técnica de reducción de 
escala y se discute un nuevo método para relacionar salidas de GCM con clima regional que podrían utilizar en trabajos futuros.
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Las proyecciones regionales de cambio climático para América Central y México (llamada CAM) se resumen en el IPCC-AR4 
(IPCC, 2007). Las proyecciones regionales eran obtenidas a partir de la compilación de simulaciones de GCM (conocido como 
el conjunto de datos multi-modelo; MMD), dividiendo al mundo en diferentes regiones (Giorgi y Francisco, 2000). Uno de éstas 
regiones es CAM que abarca de 10 ° a 30 °N y las longitudes de 83 ° a 116 °W. El calentamiento en CAM simulado por el MMD bajo 
el escenario SRES A1B es mayor que el calentamiento medio mundial, tanto en el verano (JJA) como en invierno (DJF) boreales. 
El calentamiento medio anual entre 1980 y 1999, y entre 2080 y 2099 varía en la región CAM de 1.8 a 5.0 °C (Christensen et ál., 
2007), con la mitad de los modelos dentro de 2.6 y 3.6 °C y una mediana de 3.2 °C. 

Para Centro América, 19 (de 21) GCM coinciden en la dirección de cambio en la precipitación, y se proyecta una disminución 
en la precipitación bajo el escenario A1B. La gama completa de proyecciones del IPCC para el área van desde -48 % a un 9 % de 
la precipitación media con la mitad de los modelos de entre -16 % a -5 % (Christensen et ál. 2007). El algunas partes del noreste 
de México y la región de ZCIT en el Pacífico oriental se proyecta un aumento en las precipitaciones de verano. Giorgi (2006) 
desarrolló un índice Regional de Cambio Climático (RCCI) basado en los cambios proyectados en la media y la variabilidad de la 
temperatura y la precipitación regional en relación con sus valores globales para 26 regiones terrestres del mundo. Este índice 
comparativo demostró que la CAM es un “punto caliente” potencial, sobre todo debido a una reducción en la precipitación y 
aumento de su variabilidad en escenarios futuros. Ninguna otra región en los trópicos mostró cambios tan grandes como en 
América Central.

Prieto et ál. (2011) presentaron una aplicación del índice de precipitación estandarizada de 12 meses (SPI, por sus siglas en 
inglés) como una herramienta para identificar y evaluar la severidad en eventos de sequía en México durante el periodo 1949 
- 2098, bajo el escenario SRES-A2 del IPCC. El análisis indica un incremento en la ocurrencia y severidad de eventos de sequía 
en México, con una tendencia negativa en los valores proyectados del SPI de 12 meses, concluyendo que las proyecciones de 
eventos de sequía superan la duración, magnitud y frecuencia de aquellos eventos modelados en la segunda mitad del siglo XX.

Cavazos y Arriaga (2012) mencionan que el escenario A2 muestra las mayores reducciones de las precipitaciones en los úl-
timos 20 años del siglo XXI; una disminución del 30 % se proyecta para Baja California, principalmente en invierno y primavera, 
mientras que la precipitación en la región del monzón podría ser disminuida en un 20 % durante invierno, primavera y verano. 
Después de 2050, se espera una reducción significativa de precipitación en el noroeste de México y el suroeste de los Estados 
Unidos al sur de 35 °N, y aumentos de temperatura mayores a 2 °C.

De acuerdo al último IPCC-AR5 en México se proyecta un decrecimiento en evaporación sobre la parte continental que es 
más pequeño que la desviación estándar de la variabilidad interna (IPCC, 2013).

3. Proyecciones climáticas utilizando métodos de reducción de escala

Poco después de concretarse las simulaciones del CMIP3 para el IPCC-AR4 (IPCC, 2007), se presentaron diferentes ESD para ge-
nerar escenarios climáticos regionalizados en México, principalmente temperatura en superficie y precipitación. De cierta forma, 
todos los métodos resultaron ser más refinados que la simple interpolación de datos que era común hasta entonces.

Tomando como base el algoritmo REA (Giorgi y Mearns, 2002), Montero y Pérez (2008) generaron escenarios climáticos de 
temperatura de superficie y precipitación del presente siglo para México. Para ello se utilizaron las simulaciones de 23 GCM for-
zados con el SRES-A1B (escenario de emisiones medio) y SRES-A2 (escenario de emisiones alto) a una resolución de malla de 0.5° 
x 0.5° (~50 x 50 km). Los datos observados fueron tomados de Climate Research Unit (CRU TS2.1) y el periodo base climatológico 
de 1961-1990. El REA toma en cuenta dos criterios de fiabilidad: el desempeño del modelo en reproducir el clima actual (criterio 
de desempeño) y la convergencia de los cambios futuros simulados entre modelos (criterio de convergencia). Los resultados 
para el periodo 2010 - 2039 con el A2 muestran cambios en temperatura mínima promedio que rondan entre 0.5 y 1.5 °C para 
la mayor parte del país y para temperatura máxima entre 1 y 2 o C, con valores mayores para verano (Montero et ál., 2010). Para 
precipitación, los cambios proyectados en ese mismo periodo se encuentran entre 0 y -10 % para verano (negativo significa 
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decremento) y de 0 a -20 % para invierno, con los mayores decrementos en el occidente; solo pequeñas regiones en el norte cen-
tro muestran cambios positivos de precipitación. Dichas proyecciones fueron puestas a disposición dentro del “Sistema para la 
Exhibición de Datos del Ensamble Ponderado de Escenarios de Cambio Climático para México”, mejor conocido como SEDEPECC  
(Montero et ál., 2013). 

Usando la herramienta de predictibilidad de clima (CPT por sus siglas en inglés) para reducir errores sistemáticos e interpolar 
a mayor resolución el ensamble de simulaciones de 23 GCM del CMIP3, Magaña et ál. (2012) generaron proyecciones climáticas 
regionalizadas a 50 x 50 km de temperatura de superficie y precipitación para México. El periodo base utilizado fue 1971 - 1999 
y también utilizaron los datos de CRU para las correcciones de sesgo de los GCM. Los resultados muestran que los incrementos 
de temperatura pueden ser mayores en el noroeste que en el noreste del país. Para la precipitación, las proyecciones indican 
una probabilidad alta de reducción sobre el noroeste de México con valores cercanos a -30 % para finales de siglo. Esa potencial 
combinación de incrementos fuertes en temperatura de superficie y reducciones de precipitación para el noroeste de México 
podrían agravar la situación ya problemática de disponibilidad de agua para esa zona (Magaña et ál., 2012).

Estrada et ál. (2012; 2013a,b) discuten con bastante detalle la metodología anterior propuesta por Magaña et ál. (2012) cuyos 
escenarios de cambio climático regionales fueron utilizados dentro de la Cuarta Comunicación Nacional de la Convención Marco 
de Naciones Unidas para el Cambio Climático. Los trabajos de Estrada et ál. muestran, en general, que la metodología empleada 
por Magaña et ál. es errónea, debido principalmente a que el método genera valores y patrones espaciales azarosos que reem-
plazan las señales climáticas producidas por los GCM , así como aquellos contenidos en los datos observados de gran escala. De 
esta forma, concluyen, que los trabajos basados en tales escenarios regionalizados deberían ser revisados.

Utilizando las salidas de los modelos ECHAM5, HADGEM1 y GFDL CM2.0 que participaron dentro del IPCC-AR4, Conde et ál. 
(2011) generaron proyecciones climáticas para México de temperatura en superficie y precipitación en los horizontes 2030 y 
2050, y para los escenarios de emisiones A1B, A2, B2 y B1. Estas proyecciones fueron realizadas utilizando dos resoluciones es-
paciales: baja (2.5° x 2.5°), y alta (5’ x 5’). En este método se utiliza el MAGICC/SCENGEN-5.3 para ponderar los modelos con base 
en su desempeño en reproducir el clima histórico con base en métricas como correlación del patrón espacial, la raíz del error 
cuadrático medio y el sesgo.

También se reportaron escenarios de cambio climático regional para el Noroeste de México (Cavazos y Arriaga, 2012). El análi-
sis se realizó corrigiendo el sesgo y reduciendo espacialmente los escenarios de seis GCM  para dos escenarios del IPCC, SRES-B1 
y SRES-A2. Se mostró que el ensamble de GCM  produce demasiada precipitación durante otoño e invierno, lo cual pudiera ser la 
causa del retraso observado en las lluvias monzónicas de verano. A pesar de que el ensamble mejora los ciclos anuales medios 
y la distribución espacial de la lluvia y la temperatura en la región, también subestiman la variabilidad de la precipitación inte-
ranual observada.

En el 2012, después de hacer una revisión entre los diferentes métodos de reducción de escala que se habían trabajado en 
México hasta entonces, el INECC (en ese entonces todavía INE) llevó a cabo una reunión con los principales actores de imple-
mentar métodos de reducción de escala estadística en México (IMTA, CICESE y UNAM) en la cual se determinó que el algoritmo 
REA sería el método a implementar para las nuevas proyecciones climáticas regionalizadas a 50x50 km utilizando el ensamble 
de GCM  que participaron en el CMIP5. Las proyecciones se realizaron para las variables de precipitación, temperatura media, 
máxima y mínima, bajo tres trayectorias de concentración representativas RCP4.5, RCP6.0 y RCP8.5 para dos periodos futuros 
2015 - 2039 y 2075 - 2099 (Cavazos et ál., 2013). La base de datos histórica utilizada fue la de CRU TS3.1 la cual se encuentra a una 
resolución de 0.5 ° x 0.5 °.  Todos los GCM considerados se interpolaron bilinealmente a dicha resolución. En el periodo cercano 
casi no se observaron diferencias entre las proyecciones con los tres RCP, mientras que para el futuro lejano el RCP8.5 es el esce-
nario más drástico el cual proyecta incrementos de temperatura hasta de 5.5 °C en verano en la planicie central del país, mientras 
que bajo los escenarios RCP4.5 y RCP6.0 las proyecciones de temperatura son de incrementarse alrededor de 3 °C en dicha re-
gión. En el caso de la precipitación en la península de Baja California es donde se proyectan mayores decrementos de hasta 30 %.
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En cuanto a la obtención de proyecciones climáticas usando reducción de escala estadística en México se ha trabajado solo 
a nivel experimental. Los resultados más convincentes en esta línea vienen de programas como NARCCAP y CORDEX o bien de 
productos con modelos climáticos regionales como PRECIS (Providing REgional Climates for Impacts Studies) del UK Hadley 
Center. Una discusión más extensa de los programas NARCCAP y CORDEX se puede encontrar en Mearns et ál. (2014).

Karmalkar et ál. (2011) presentaron proyecciones de cambio climático para Centroamérica y México usando PRECIS, el cuál 
es un modelo atmosférico y de superficie tierra de área limitada y alta resolución. Este modelo nace de la tercera generación del 
Modelo Climático Regional del Hadley Center (HadRM3), el cual está basado en la componente atmosférica del GCM del Hadley 
Center acoplado Atmósfera-Océano (HadCM3). PRECIS se puede aplicar a cualquier área del globo terráqueo y fue desarrollado 
con la intención de apoyar a los países en sus estudios de vulnerabilidad y adaptación. Las simulaciones se realizaron a una reso-
lución de 0.22 ° x 0.22 ° (~ 25 km) con una climatología base de 1960 - 1990 y proyecciones climáticas con el escenario SRES-A2 
(2070-2100). El dominio espacial solo cubrió la región de Mesoamérica dejando fuera la parte norte de México. La mayoría de los 
modelos del CMIP3 (IPCC-AR4) tienen un sesgo de temperatura fría de 0 a 3 °C para Centroamérica (IPCC, 2007). La precipitación 
esta subestimada por la mayoría de los GCM debido a escasa resolución espacial (Rauscher et ál., 2008) y subestimación de las 
SST en el Golfo de México y el Mar Caribe (Dai, 2006). La validación del modelo mostró que tuvo éxito en captar algunas de las 
características de variabilidad espacial y temporal de la región como el ciclo anual bimodal de la precipitación y la corriente en 
chorro de bajos niveles del Caribe.  Karmalkar et ál., mencionan que aunque el modelo (PRECIS) sufre de sesgos importantes de 
precipitación de todas formas hay una mejora con respecto al modelo global en la representación de las características de pre-
cipitación. El calentamiento proyectado bajo el escenario A2 resulto más alto para la temporada húmeda que para la seca con la 
Península de Yucatán mostrando el calentamiento mayor (recordar que el norte del país no está incluido).

Entre los proyectos más ambiciosos sobre reducción de escala dinámica en la región fue la llevada en años recientes por el 
North American Regional Climate Change Assessment Program (NARCCAP por sus siglas en inglés) (Mearns et ál., 2009; Mearns 
et ál., 2012; Mearns et ál., 2013). Los dos motivos principales de este programa internacional fueron: i) el de explorar las incerti-
dumbres separadas y combinadas en las proyecciones regionales de cambio climático futuro resultantes del uso de múltiples 
modelos de circulación general atmósfera-océano (AOGCM por sus siglas en inglés) al conducir múltiples modelos climáticos 
regionales (RCM por sus siglas en inglés); y ii) proveer a la comunidad de impactos climáticos y adaptación de escenarios de 
cambio climático regionales de alta-resolución que pueden ser usados para estudios de impactos sociales de cambio climático 
y posibles estrategias de adaptación. 

Desafortunadamente para México, el dominio espacial de las simulaciones de este proyecto solo abarco la parte norte de 
México por lo cual los análisis mencionados aquí se enfocaran a esa zona. Uno de los resultados sobresalientes fue el que las ten-
dencias estacionales de temperatura de superficie históricas (periodo 1980 - 2003) de los seis RCM, que fueron inicializados todos 
con datos del National Centers for Environmental Prediction/Department of Energy Global Reanalysis 2 (NCEP-2), coincidieron 
bastante bien con las proyectadas por CRU para el norte del país (Bukovsky, 2012). Otro interesante estudio evalúa las simulacio-
nes climáticas de NARCCAP para la precipitación en la región del monzón de Norteamérica (NAM por sus siglas en inglés) (Buko-
vsky et ál., 2013).  El análisis mostró que los seis RCM forzados con el reanálisis de NCEP y los dos intervalos de tiempo de AGCM, 
forzados con SST, producen precipitación relacionada al sistema monzónico en la región núcleo de tal manera que implica que 
simula razonablemente los mecanismos de gran escala detrás de la precipitación monzónica en México pero tienen un fuerte 
sesgo seco en Arizona. En general, el modelo Hadley HADCM proporcionó las condiciones de frontera menos problemáticas a los 
RCM. En cuanto a las proyecciones futuras resultantes de NARCCAP para el norte de México, de Elia et ál. (2013) encuentra que 
posiblemente las regiones del noroeste de México y la provincia de Quebec sean las primeras en sentir los efectos del cambio 
climático en invierno que en cualquier otra región de Norteamérica dentro de menos de 30 años de acuerdo a algunos modelos. 

Por otro lado, muy poco se ha escrito sobre México relacionado al proyecto North American COordinated Regional climate 
Downscaling Experiment (CORDEX por sus siglas en inglés). Martynov et ál., (2013) llevó a cabo simulaciones inicializadas con 
reanálisis del Modelo Climático Regional Canadiense, versión 5 (CRCM5 por sus siglas en inglés) para intentar reproducir el clima 
actual en el dominio CORDEX-Norteamérica para el periodo 1989 - 2008 y lo evaluaron comparándolo con varios datos obser-
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vados. Aunque el modelo reprodujo satisfactoriamente las características de precipitación y temperatura en superficie para la 
mayor parte de Norteamérica, algunas zonas costeras y montañosas mostraron problemas: un sesgo frío (2-6 °C) prevaleció sobre 
las Montañas Rocallosas y todo el año sobre México; la precipitación invernal se sobreestimo en zonas costeras montañosas. Sin 
embargo, los patrones de precipitación relacionados al Monzón de Norteamérica se reprodujeron bien, excepto en su límite norte. 

Por otro lado, usando el dominio CORDEX-Centroamérica y simulaciones del Modelo Climático Regional RegCM4, reciente-
mente se evaluó la variabilidad interanual y estadísticas a escala diaria de la temperatura y precipitación sobre México (Fuentes 
et ál., 2014a) y su relación con la SST (Fuentes et ál., 2014b). Se encontró que el RegCM4 reproduce adecuadamente los patrones 
espaciales medios de la precipitación y temperatura estacional, así como las características de variabilidad estacional asociadas. 
Nuevamente, el sesgo principal del modelo es una sobreestimación de la precipitación en regiones montañosas. Los percentiles 
5 y 95 de la temperatura diaria se simularon realísticamente; en tanto que para precipitación, tanto la distribución como el per-
centil 95 mostraron un sesgo húmedo en regiones topográficamente complejas (Fuentes-Franco et ál., 2014). Además, usando 
simulaciones futuras de dos GCM  diferentes combinadas con dos configuraciones diferentes del RegCM4, Fuentes-Franco et ál. 
(2014b) verifican que la variabilidad de precipitación sobre la región del Suroeste de México y Centroamérica y su dependencia 
entre el gradiente de anomalías de SST del Atlántico y del Pacífico reproduciendo patrones de anomalías de SST durante perio-
dos húmedos y secos a los vistos en datos observados. El RegCM4 hace comparativamente un trabajo mejor que los GCM usados 
para inicializarlo.

Conclusiones

Es indudable, hoy en día, la importancia que tienen los modelos climáticos globales –actualmente acoplados con atmósfera, 
océano, hielo marino y superficie-tierra– para generar las diferentes proyecciones climáticas esperadas para las siguientes déca-
das,  que el IPCC emite en cada uno de sus reportes de evaluación, dada una trayectoria de concentración representativa.

De acuerdo a los resultados de los dos últimos reportes de evaluación del IPCC, muy probablemente ya hay señales claras de 
cambio climático debido a la actividad antropogénica. De esta forma, en las últimas dos décadas se han aumentado los esfuer-
zos en mejorar la predicción climática decadal cuya meta es mejorar la habilidad de las proyecciones climáticas inicializando los 
modelos climáticos con observaciones. Sin embargo, la aplicación de este campo para nuestro país y sus diferentes regiones es 
en general muy escasa.

A pesar de lo anterior, las contribuciones de Adem al desarrollo de los primeros pasos de la modelación del clima global fue-
ron muy importantes, con su famoso MTC que entre otras cosas fue de los primeros en demostrar la importancia de las SST para 
las predicciones de clima de corto, mediano y largo plazo.

En cuanto a la predicción climática decadal a nivel regional,  sin duda la zona del NO-Mex y el monzón han sido los más es-
tudiados en México mostrándose la dependencia de variabilidad interanual de precipitación con fenómenos como el ENSO y la 
PDO. Se mostró también el potencial de las SST para poder predecir sequías importantes utilizando modelación de ensambles 
de modelos climáticos. 

Las proyecciones climáticas derivadas directamente de simulaciones de GCM se han venido utilizando desde prácticamente 
el Primer Informe de IPCC en 1990, y desde ese entonces las simulaciones ya estimaban condiciones más cálidas y secas para 
México, aunque con un mayor grado de incertidumbre, especialmente en precipitación. En general, ese mismo patrón esperado 
para México (más cálido y más seco) se ha conservado a lo largo de las diferentes proyecciones climáticas de los cinco diferentes 
reportes del IPCC. Giorgi determinó con su índice RCCI que la zona CAM (donde está incluido México) como un “punto caliente” 
potencial, debido a una reducción en la precipitación y aumento de la variabilidad de precipitación en el futuro. Ninguna otra 
región en los trópicos mostró cambios tan grandes como en América Central.
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Panorama futuro

De acuerdo a información de Gent (2012), sin lugar a dudas, el poder computacional continuará incrementándose en las décadas 
por venir de la misma forma que lo ha venido haciendo en el pasado reciente. De esta forma, una de las controversias actuales 
es si se debe poner mayor esfuerzo o no en incrementar la resolución de los GCM o en incrementar el rango de componentes en 
los Modelos del Sistema Terrestre (MST). Dar una respuesta definitiva a esta pregunta no es nada trivial. El incrementar la reso-
lución ciertamente mejorará algunos aspectos de las simulaciones de los GCM, tal como los procesos afectados por la orografía, 
pero si se omiten componentes adicionales bien podrían dejar fuera procesos de retroalimentación que sean potencialmente 
importantes. Quizás la respuesta más segura es que se continúe avanzando en ambas direcciones. Otra posibilidad es que se 
incremente el tamaño de los ensambles usados en las proyecciones y predicciones futuras, lo cual proporcionará mayor confia-
bilidad en los cambios simulados de eventos extremos, entre otros, lo cual es un factor muy importante en la planeación futura.

Ejemplos de nuevos componentes que están siendo incorporados actualmente en los MST son la calidad química del aire, la 
hidrología, la dinámica de vegetación y los modelos de cultivo. El nuevo componente para simular las capas de hielo en Groen-
landia y en la Antártida es un muy buen ejemplo de un componente importante nuevo. Sin embargo, hay una larga lista de posi-
bles retroalimentaciones que no se han incluido hasta ahora en los MST. Algunos de estos son i) la mayor liberación de metano, 
que es un gas invernadero muy potente, desde la tundra ártica. En cuanto la región del Ártico se calienta, existe una posible 
liberación de más metano de los caltratos oceánicos y ii) el posible rompimiento rápido de la capa de hielo antártica occidental. 
Todos estos son ejemplos de posibles  cambios climáticos bruscos que podrían resultar en cambios significativos que tendrían 
consecuencias muy importantes en el futuro. Sin embargo, actualmente son muy difíciles para simular con precisión en un MST 
y evaluar cuantitativamente sus impactos.

La ciencia de los pronósticos decenales también avanzará en el futuro próximo, tanto por las nuevas ideas y experiencias en 
la forma en que deben ser inicializados, y por el aumento de la resolución de los componentes usados que proporcionará infor-
mación más regional. Aún hay mucho por aprender y experimentar para que los pronósticos decenales se conviertan en algo 
fiable. Sin embargo, la información producida será de gran utilidad para el futuro.

Por último, ¿qué motiva a los científicos a trabajar en desarrollar GCM y MST? En primer lugar, se trata de un reto intelectual 
muy interesante el comprender que controla el clima del pasado, presente y futuro de la Tierra y construir un MST que de una 
fiel representación de esto. Para ello se requiere de la experiencia de muchos científicos en áreas relacionadas a las ciencias de 
la tierra y la informática. Es un verdadero reto el que estos modelos funcionen apropiadamente y de manera eficiente en varias 
de las supercomputadoras, de proceso masivo, que existen actualmente. Un segundo factor de motivación es la creencia de que 
estos modelos son el mejor medio que disponemos para anticipar posibles cambios futuros en el clima de la tierra, y que sus 
resultados se distribuyan ampliamente para cualquier persona que quiera utilizarlos.
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Material complementario

Preguntas Frecuentes

CAJA 1. ¿Cuál es la diferencia entre predicción y proyección del clima?

De acuerdo a las propias definiciones del IPCC-AR5 (IPCC, 2013), una predicción o pronóstico de clima es el resultado de 
un intento de producir (comenzando de un estado particular del sistema climático) una estimación de la evolución actual 
del clima en el futuro, por ejemplo, a escala temporal estacional, anual o decadal. Debido a que la evolución futura del 
sistema climático suele ser altamente sensible a las condiciones iniciales, tales predicciones tienden a ser probabilísticas.

Por otro lado, una proyección de clima es una simulación de clima basada en un escenario de forzamiento externo 
futuro. En otras palabras, es una respuesta simulada del sistema climático a un escenario de emisiones o concentraciones 
futuras de gases de efecto invernadero y aerosoles, generalmente derivada usando modelos climáticos. Las proyecciones 
de clima se distinguen de las predicciones de clima por su dependencia en el escenario usado de forzamiento de emisio-
nes/concentraciones/radiativo, el cual está basado en suposiciones concernientes, por ejemplo, a desarrollos virtuales 
socioeconómicos o tecnológicos futuros que pueden o no ser realizados.
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Resumen

La diversidad de fenómenos atmosféricos y oceánicos que afectan el tiempo y el clima en el territorio mexicano es muy amplia 
y los rangos de variabilidad de esos fenómenos abarcan distintas escalas tanto espaciales como temporales. Para entender el 
clima de una localidad y su evolución, es necesario el estudio de los procesos físicos involucrados y de sus interacciones con las 
características del terreno y de las aguas que la rodean. Para ello, es de suma importancia contar con observaciones de calidad 
que abarquen periodos de tiempo largos, las cuales permitirán no sólo analizar y entender la evolución de las distintas variables 
meteorológicas y oceanográficas en el pasado, sino que son fundamentales para alimentar a los modelos numéricos de pronós-
tico del tiempo y el clima y para evaluar la capacidad de dichos modelos para reproducir la variabilidad observada. 

Cabe mencionar que las proyecciones a futuro, basadas en modelos numéricos de predicción del clima, tienen asociada una 
incertidumbre considerable debido a los métodos computacionales, algoritmos y parametrizaciones utilizadas, así como a la 
incapacidad de los modelos para representar adecuadamente características de escala muy pequeña y al entendimiento incom-
pleto que se tiene sobre las variaciones naturales del clima regional.

En términos generales, las proyecciones a futuro apuntan hacia: 1) una posible presencia de larga duración del fenómeno 
de El Niño que pudiera favorecer las lluvias de invierno en el noroeste de México; 2) un retraso en el pico principal de las lluvias 
durante el monzón y un retraso en su terminación; 3) una disminución significativa de la precipitación pluvial en el sur de México 
debido a cambios en la corriente en chorro del Caribe; 4) una disminución en la frecuencia promedio global de ocurrencia de 
ciclones tropicales, en particular sobre las zonas costeras del Atlántico y el Pacífico oriental, pero con un incremento en la fre-
cuencia de ciclones más intensos y de mayor duración; 5) un desplazamiento hacia el norte de las regiones de ciclogénesis sobre 
el Atlántico tropical, que implicaría una reducción en el número de tormentas que entran a territorio mexicano por el Golfo de 
México y Mar Caribe; 6) una intensificación y un inicio más temprano de la sequía de medio verano (o canícula), y 7) una mayor 
frecuencia de ocurrencia de nortes que se propagan más rápido, lo que redundaría en un decremento en la duración de los 
eventos de precipitación de invierno en la parte sur del Golfo de México.
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Introducción

Los climas regionales son el resultado complejo de procesos físicos que varían de acuerdo a las características locales y que res-
ponden a fenómenos de mesoescala, sinópticos y de gran escala tales como El Niño Oscilación del Sur (ENSO, por sus siglas en 
inglés) y otros modos de variabilidad climática. La dinámica de los climas regionales está determinada por la interacción de la 
topografía compleja y los mares adyacentes con los sistemas meteorológicos locales que controlan el transporte neto de calor, 
humedad y momento (IPCC, 2013). De aquí la importancia de estudiar y entender el clima con base en consideraciones regiona-
les y locales.

La República Mexicana se localiza entre el trópico y el subtrópico y está inmersa en la denominada región de los mares intra-
americanos (RMIA), la cual abarca masas oceánicas como el Golfo de México, el Mar Caribe y el Pacífico Tropical Oriental, así como 
las regiones continentales adyacentes. Una variedad de fenómenos meteorológicos representativos de latitudes medias y de los 
trópicos afectan la región, como por ejemplo los frentes fríos y nortes, los ciclones tropicales y las ondas del este. Corrientes en 
chorro de niveles bajos, la Zona de Convergencia Inter-Tropical (ZCIT) y las ondas planetarias, son sólo algunos de los sistemas 
que afectan a la región en la escala intraestacional. Forzantes de baja frecuencia como ENSO, la Oscilación Decadal del Pacífico 
o la Oscilación Multidecadal del Atlántico modulan la variabilidad interanual del clima en la región, incluyendo las sequías. Los 
cambios en las variables atmosféricas y oceánicas afectan sectores como la salud pública, la seguridad alimentaria, la genera-
ción de energía eléctrica y el turismo, entre otros. Como evidencia, y sólo por mencionar un ejemplo, la sequía severa que se 
ha venido experimentando en gran parte de los estados del centro y norte de la República Mexicana durante los últimos años, 
ha provocado enormes pérdidas en los cultivos y en cabezas de ganado, así como falta de alimentos y agua para la población 
(Boyd e Ibarrarán, 2009). Ante los escenarios presentes de cambio climático para la RMIA, aún se desconoce cómo cambiarían los 
forzantes de gran escala y cómo influirían sobre los fenómenos meteorológicos arriba mencionados, haciendo incierto el futuro 
y la adaptación de las poblaciones de los países de la región, en particular para México. 

En este capítulo se analizan las bases físicas de un cambio climático regional futuro en México en el contexto de cambios en 
los siguientes tipos de fenómenos: el monzón de Norteamérica (Secc. 1), diversos modos de variabilidad climática de gran escala 
(Secc. 2) y ciclones tropicales (Secc. 3). La evaluación de los cambios futuros en estos fenómenos se basa en las proyecciones de 
los modelos climáticos y en el entendimiento de cómo representan los modelos los procesos clave involucrados. En la última 
sección del capítulo (Secc. 4), se abordan las características de un cambio climático regional futuro en México en términos de 
las variaciones observadas y proyectadas en los patrones de precipitación, la sequía de medio verano (o canícula), los ciclones 
tropicales, las sequías y los nortes.
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En la Caja 1 se presentan algunas definiciones básicas de varios conceptos utilizados en los análisis de variabilidad climática 
y en el Cuadro 1 se describen los impactos de algunos patrones climáticos de diferentes escalas temporales en los climas regio-
nales y en México.

Caja 1. Definiciones conceptuales de algunos modos fundamentales de variabilidad del clima. 
Adaptado del Quinto Reporte de Evaluación del Cambio Climático del IPCC (2013)[AR5]

Se definen brevemente algunos conceptos clave para interpretar los modos de variabilidad climática y que se usan para 
describir las variaciones en las series de tiempo de variables atmosféricas u oceánicas en sitios geográficos determinados.

Índices climáticos: Series de tiempo construidas a partir de variables climáticas que proporcionan un resumen general-
del estado del sistema climático. Debido a sus propiedades de varianza máxima, los índices climáticos se definen con 
frecuencia usando componentes principales.
Componentes principales: Combinación lineal de un conjunto de series de tiempo de variables que poseen una varianza 
máxima sujeta a ciertas restricciones de normalización. Los componentes principales son ampliamente utilizados para 
definir los índices climáticos óptimos de conjuntos de datos en una malla.
Patrón climático: Conjunto de coeficientes obtenidos mediante la ‘proyección’ (regresión) de variables climáticas en di-
ferentes sitios sobre la serie de tiempo de un índice climático.
Teleconexión: Asociación estadística entre variables climáticas en sitios geográficos fijos muy distantes entre sí. 
Patrón de teleconexión: Mapa de correlación obtenido mediante el cálculo de la correlación entre variables en diferen-
tes sitios y un índice climático. Es el caso especial de un patrón climático obtenido para variables estandarizadas y un 
índice climático estandarizado. Los mapas de teleconexión de un punto son creados seleccionando una variable en uno 
de los sitios como el índice climático.
Modo de variabilidad climática: Es una estructura espacio-temporal subyacente con un patrón espacial preferencial y 
una variación temporal que ayuda a explicar las características generales de la varianza y las teleconexiones. Frecuente-
mente se considera a un modo de variabilidad como el producto de un patrón climático espacial y una serie de tiempo 
de un índice climático asociado.
Régimen climático: Conjunto de estados similares del sistema climático que ocurren con mayor frecuencia que otros 
estados cercanos, ya sea debido a una mayor persistencia o una recurrencia más frecuente. En términos probabilísticos, 
es un conglomerado en el espacio de estados climáticos asociado con un máximo local en la función de densidad de 
probabilidad.
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Cuadro 1. Impactos de algunos modos fundamentales  
de variabilidad climática en los climas regionales y en México  

Impacto en los climas regionales

ENSO El Niño - Oscilación del Sur: Impacto global en la variabilidad interanual de la temperatura promedio global. Tiene 
influencia en las condiciones de tiempo severo y en la actividad ciclónica tropical a nivel planetario. Las variantes 
o fases del ENSO (El Niño, Neutral y La Niña) presentan diferentes patrones de teleconexión que producen gran-
des impactos en muchas regiones, desde los polos hasta los trópicos. El ENSO genera impactos diferenciados en 
México; por ejemplo, El Niño se asocia con lluvias en invierno y sequías en verano en algunas regiones, mientras 
que La Niña tiende a generar lluvias arriba de lo normal en verano.

PDO Oscilación Decadal del Pacífico: Tiene influencia sobre la temperatura del aire en superficie y la precipitación so-
bre el continente Norteamericano y el Pacífico norte extratropical. Modula las teleconexiones de la precipitación  
del ENSO.

PNA Patrón de teleconexión del Pacífico/Norteamérica: Tiene influencia sobre la corriente en chorro y las trayectorias 
de las tormentas en sectores del Pacífico y América del Norte, ejerciendo una influencia notable sobre la tempera-
tura y precipitación en estas regiones en escalas de tiempo intraestacional e interanual.

NAO Oscilación del Atlántico Norte: Modo de variabilidad estacional, principalmente en invierno y primavera. Tiene 
influencia en el Atlántico Norte sobre la corriente de chorro, las trayectorias de tormentas invernales y ciclones 
tropicales y el bloqueo; afecta las masas continentales aledañas. 

AMO Oscilación Multidecadal del Atlántico: Influye en la temperatura del aire y la precipitación del Hemisferio Norte. Se 
le asocia con la frecuencia de sequías en Norteamérica y los huracanes en el Atlántico, entre otros. 

AMM Modo Meridional del Atlántico: Tiene influencia sobre la actividad estacional de huracanes en el Atlántico tropical 
en ambas escalas de tiempo, interanual y decadal. Su variabilidad es afectada por otros modos, en particular por 
el ENSO y la NAO. 

MJO Oscilación de Maden-Julian: Modo intraestacional que modula la intensidad de los sistemas monzónicos a nivel 
planetario y la actividad de los ciclones tropicales en los océanos Índico, Pacífico y Atlántico. Se asocia con el au-
mento de precipitaciones en el noroeste de Norteamérica durante el invierno boreal y en México y Centroamérica 
durante el verano boreal. 

BLC Bloqueo: Modo sinóptico (de unos cuantos días) que se asocia con los brotes de aire frío, ondas cálidas, inundacio-
nes y sequías en las latitudes medias y altas en ambos hemisferios.

Modo

1. Sistemas monzónicos
1.1 Visión general

Los monzones son el modo más importante de variación estacional del clima en los sub-trópicos y son responsables de una gran 
parte de la precipitación anual en muchas regiones. Los principales sistemas monzónicos están asociados con el movimiento 
estacional de las zonas de convergencia sobre los continentes, dando lugar a marcados cambios estacionales en los ciclos hi-
drológicos locales. Su intensidad y duración están relacionadas con el contenido de humedad en la atmósfera y el contraste 
de temperatura tierra-mar a escala continental (IPCC, 2013). En este sentido, el cambio climático influye sobre los monzones al 
incrementarse el contraste térmico tierra-mar debido a que la superficie terrestre se calienta más rápidamente que la oceánica, 
y al incremento en el contenido de humedad debido al aumento en la temperatura. Las proyecciones de modelos globales más 
recientes sugieren que la precipitación al comienzo del monzón disminuirá, mientras que al final de la temporada aumentará. Sin 
embargo, los efectos localizados del cambio climático en la intensidad y variabilidad de monzones regionales son complejos y 
más inciertos (IPCC, 2013). Asimismo, es importante hacer notar que los modelos globales no representan bien los mecanismos 
físicos responsables para la generación de precipitación convectiva (ver la Secc. 1.3).
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1.2 El Monzón de Norteamérica

El Monzón de Norteamérica (NAM, por sus siglas en inglés) es una característica natural importante y dominante en todo el 
suroeste de Estados Unidos (EE. UU.) y el noroeste de México en torno al cual los ecosistemas y los seres humanos se han or-
ganizado desde hace milenios. Las lluvias críticas de verano asociadas con este fenómeno contribuyen con más de la mitad de 
la precipitación anual sobre gran parte de su dominio (Carleton et ál., 1990; Douglas et ál., 1993; Higgins et ál. 1997; Adams y 
Comrie, 1997; Mitchell et ál., 2002; Sheppard et ál., 2002; Arriaga-Ramírez y Cavazos, 2010). Además de la lluvia, las tormentas 
monzónicas son responsables de condiciones locales de tiempo severo, incluyendo inundaciones, granizo, viento, tormentas de 
polvo y tormentas eléctricas. Muchas personas que viven en la región dependen de la llegada del monzón para romper el opre-
sivo calor de principios de verano y los pueblos nativos tienen una profunda conexión cultural con este fenómeno. En la Caja 2 
se presenta un resumen de los beneficios regionales específicos asociados al NAM.

Caja 2. Resumen de los beneficios regionales asociados al Monzón de Norteamérica

Ecológicos: El inicio de las lluvias de verano termina la estación seca y establece condiciones relativamente húmedas, 
lo cual es crítico para la reproducción de especies. El NAM promueve un ambiente adecuado para la temporada de cría 
de insectos y anfibios, condiciones óptimas para el nacimiento masivo de reptiles y una oportunidad para el consumo y 
almacenamiento de grasa para los mamíferos y las aves migratorias (Hanson y Hanson, 2000). El reverdecimiento, flora-
ción y producción de frutos de la flora del desierto en respuesta a la humedad del monzón es también esencial para el 
mantenimiento de este ciclo ecológico.
Condiciones atmosféricas: Una característica distintiva de la región del NAM con respecto a las regiones áridas más al 
oeste (es decir, el desierto de Mojave y el oeste del desierto de Sonora), es que el calor a mediados y finales del verano 
se ve mitigado por el aumento de la nubosidad durante el monzón. Los lugares más áridos fuera de la región del NAM 
experimentan un calor excesivo persistente hasta bien entrado el mes de Agosto (suroeste de Arizona, este de California, 
sur de Nevada y las regiones bajas de Sonora). Los niveles de humedad relativamente altos durante el monzón se corre-
lacionan inversamente con la contaminación por material particulado en el suroeste de EE. UU. (Wise y Comrie, 2005a ; 
2005b; Ray  et ál., 2007).
Agricultura y uso del agua: Durante el siglo XX, la agricultura tradicional de temporal de los nativos americanos declinó 
conforme las técnicas agrícolas de riego (NNDWR, 2006) y la dependencia de alimentos externos se hicieron más frecuen-
tes (TOCA 2012). Sin embargo, en años más recientes, las comunidades y organizaciones indígenas nativas han trabajado 
para revitalizar la agricultura tradicional utilizando el agua de lluvia del monzón. La utilización de agua de lluvia del 
monzón para propósitos prácticos (p.e., paisajismo, jardinería) a través de la “cosecha de agua” también es una práctica 
creciente en comunidades urbanas y rurales del suroeste de EE. UU. (Waterfall, 2004).
Ganadería y manejo de pastizales: Los pastos de temporada cálida cubren gran parte de las zonas de pastizales del 
suroeste de EE. UU. y norte de México. Son un componente crítico de los ecosistemas de pastizales en estas regiones y 
proporcionan forraje para la fauna y los animales de granja. El verano es la temporada de cultivo para estas gramíneas 
perennes nativas y éstas dependen de las precipitaciones monzónicas para apoyar el crecimiento y la acumulación de 
biomasa que puede ser comida por los herbívoros (Coles y Scott, 2009).
Mitigación de incendios forestales: La llegada de las lluvias monzónicas también puede significar una disminución sus-
tancial en la actividad de incendios forestales en la región. El número promedio de inicio de incendios forestales dismi-
nuye rápidamente a principios de Julio, coincidiendo con la llegada del monzón (Mohrle  et ál., 2003). Las precipitaciones, 
los puntos de rocío más altos y las temperaturas más bajas pueden inhibir el crecimiento de nuevos incendios y limitar la 
propagación de incendios activos. En algunos años, sin embargo, las descargas eléctricas de principios de la temporada 
y la precipitación intermitente pueden conducir a un aumento de la actividad de incendios forestales, aunque de manera 
temporal (Brandt, 2006).
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El NAM es un fenómeno muy variable, tanto de un día a otro como estacionalmente, debido al acoplamiento complejo entre 
la atmósfera, la superficie terrestre y los océanos (Castro et ál., 2007a; Zhu et ál., 2005; 2007; Bieda et ál., 2009). Los pronósticos 
diarios son un reto mientras que las previsiones estacionales siguen siendo pobres y las proyecciones de cambio climático son 
inciertas (p. ej. Mo et ál., 2007; Cook y Seager, 2013; Maloney et ál., 2014; Seth et ál., 2013; Torres-Alavez et ál., 2014). Sin embargo, 
la comprensión científica del NAM se ha extendido de manera significativa en los últimos años y la investigación sobre muchos 
aspectos del fenómeno ha avanzado rápidamente.

1.3 Variabilidad y proyecciones climáticas del Monzón de Norteamérica

La investigación científica sobre el NAM (principalmente a través del llamado Experimento del Monzón de Norteamérica o NAME, 
por sus siglas en inglés) ha estado enfocada al entendimiento de las bases físicas de la variabilidad de la precipitación como re-
sultado de los forzantes de gran escala. En las primeras investigaciones se encontró que la posición e intensidad de la dorsal 
subtropical en el suroeste de los EE. UU. y el noroeste de México podrían explicar gran parte de la variabilidad interanual de las 
precipitaciones del NAM (Adams y Comrie, 1997). Sin embargo, hay varios factores que influyen sobre la posición e intensidad de 
la dorsal subtropical y, en consecuencia, en la variabilidad interanual del NAM (ver el Cuadro 2). Además, la precipitación asocia-
da al NAM ha mostrado una relación fuera de fase con la precipitación de verano en el noroeste y centro de los EE.UU. (Higgins 
et ál., 1998; Higgins y Shi, 2000; Byerle y Paegle, 2003; Zhu et ál., 2005; Hu y Feng, 2008). Los estudios para entender cómo cada 
factor, de forma individual o en combinación, influye sobre el NAM están motivados principalmente por el objetivo de mejorar 
los pronósticos de precipitación, pero también por la perspectiva de comprender cómo responderá el NAM al cambio climático.

Cuadro 2. Lista de factores que influyen sobre la variabilidad interanual del NAM  
y referencias asociadas

Factor

Acumulación de nieve en invierno-primavera y preci-
pitaciones precedentes en el suroeste

Capa de nieve persistente durante el verano  
en Norteamérica occidental

Teleconexiones moduladas por la temperatura super-
ficial del mar en el Pacífico

Teleconexiones moduladas por la temperatura super-
ficial del mar en el Atlántico

Anomalías de TSM en el Golfo de California

Intensidad del contraste térmico tierra-mar  
del Pacífico oriental-Norteamérica suroccidental

Referencia

Gutzler y Preston, 1997; Higgins  et ál., 1998; Gutzler, 
2000; Small 2001; Hawkins  et ál., 2002; Lo y Clark, 2002; 
Matsui  et ál., 2003; Hu y Feng, 2004; Zhu  et ál., 2005; Mc-
Cabe y Clark, 2006; Grantz  et ál., 2007; Zhu  et ál., 2007; 
Notaro y Zarrin, 2011.

Ellis y Hawkins, 2001; Hawkins  et ál., 2002.

Higgins  et ál., 1998; Higgins  et ál., 1999; Higgins y Shi, 
2000; Castro  et ál., 2001; Higgins y Shi, 2001; Englehart 
y Douglas, 2002; Castro  et ál., 2007b; Grantz  et ál., 2007; 
Bieda  et ál., 2009; Turrent y Cavazos 2009; 2012.

Enfield  et ál., 2001; Hu y Feng, 2008; Hu  et ál., 2011.

Mitchell  et ál., 2002; Mo y Juang, 2003.

Turrent y Cavazos, 2009; 2012; Torres-Alavez  et ál., 2014.
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La modelación numérica ha incrementado nuestro entendimiento del NAM, pero la resolución horizontal de los modelos 
ha sido un factor limitante primario, quedando en segundo término la definición de las condiciones de frontera y las para-
metrizaciones adecuadas de la convección. En general, los modelos de circulación general (GCM, por sus siglas en inglés) han 
sido incapaces de conciliar forzamientos complejos de escala topográfica más pequeña, chorros confinados de niveles bajos, o 
convección local, todos los cuales influyen fuertemente sobre la precipitación de mesoescala en la región del NAM (Castro et ál., 
2012; Cerezo-Mota et ál., 2011). La mayoría de los GCM exhiben algún grado de error en la precipitación simulada del NAM en 
comparación con las observaciones (Figura 1) y, en general, han representado mejor la región central más pequeña del NAM 
que las regiones periféricas, tal como el suroeste de los EE.UU. (Yang et ál., 2001; Yang et ál., 2003; Collier y Zhang, 2007; Lee et 
ál., 2007; Gutzler et ál., 2009). Diversos estudios indican que la representación del Golfo de California y la simulación del NAM 
probablemente mejorarían con experimentos numéricos que combinaran resoluciones más finas con corridas de simulación 
más largas (Berbery y Rabinovitz, 2003; Collier y Zhang, 2007; Schemm et ál., 2009; Castro et ál., 2012). Sin embargo, esto es com-
putacionalmente caro y no se ha realizado hasta la fecha.

Además de la cuestión de la resolución del modelo, sigue habiendo huecos en los datos observados en la región del NAM 
para usarse en la evaluación del desempeño de los modelos, una cuestión que fue abordada por el proyecto NAME y por diversos 
autores (Gutzler et ál., 2009; Xu et ál., 2004b; Gutzler et ál., 2005; Castro et ál., 2007b; Gebremicheal et ál., 2007). Recientemente se 
ha incrementado el número de estaciones GPS-meteorología que servirán para realizar estudios sobre la variabilidad temporal 
de los campos de vapor de agua, así como estudios de  los sistemas convectivos que proporcionan gran cantidad de la lluvia del 
NAM (Adams et ál., 2014).

Fuente: (Cavazos et ál., 2013; http://escenarios.inecc.gob.mx/)

Figura 1: Ciclo anual de la precipitación en el Noroeste de México de acuerdo a datos observados obtenidos  
del Climatic Research Unit (CRU) (línea negra gruesa continua); de 15 modelos del CMIP5 y de un ensamble  

ponderado de los modelos (REA) (línea negra segmentada). La ventana es de 23°N a 35°N y de 106°W a 117°W
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A pesar de los desafíos, se han logrado mejoras significativas en las simulaciones del NAM con una mayor resolución en los 
GCM (Bosilovich et ál., 2003; Collier y Zhang, 2007; Lee et ál., 2007; Schemm et ál., 2009, Chan y Misra, 2011; Cook et ál., 2011; Ce-
rezo-Mota et ál., 2011; Castro et ál., 2012; Cavazos y Arriaga-Ramírez, 2012); mayor resolución en modelos climáticos regionales 
(RCM) (Saleeby y Cotton, 2004; Castro et ál., 2007a; Castro et ál., 2012); modelos regionales anidados en un GCM (Chakraborty y 
Krishnamurti, 2003; Mo et ál., 2005), o en GCM con mallas elásticas (Berbery y Rabinovitz, 2003) (Figura 2). Sin embargo, Cerezo-
Mota et ál. (2011) concluyeron que las proyecciones climáticas del NAM permanecerán erróneas hasta que las características 
clave del fenómeno sean correctamente simuladas tanto en los RCM como en los GCM. 

En su gran mayoría, las proyecciones a futuro están basadas en simulaciones realizadas como parte del Proyecto de Intercom-
paración de Modelos Acoplados (Coupled Model Intercomparison Project o CMIP), que fué establecido por el Working Group 
on Coupled Modelling (WGCM) en el marco del World Climate Research Programme (WCRP), como un protocolo experimental 
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Fuente: Figuras realizadas siguiendo a Berbery y Rabinovitz (2003) y Xu et ál. (2004a). Cortesía de D. Adams.

Figura 2. Promedios mensuales del flujo de humedad en 925 hPa (g kg-1 ms-1) y precipitación (mm/día) 
(sombreado) de 1979 a 2008 para (a) Junio con datos del reanálisis de NCEP-NCAR y observaciones 

de precipitación del CPC (PRECL); (b) Junio con datos del reanálisis NARR; (c) como en (a) pero para Julio; 
(d) como en (b) pero para Julio. Los datos del reanálisis de NCEP-NCAR y de precipitación del CPC en 

(a) y (c) están en una malla horizontal de 2.5° x 2.5°, mientras que los campos del NARR en (b) 
y (d) están en una malla de mayor resolución de 0.188° x 0.188°. Los vectores de flujo de humedad 

están enmascarados por debajo de 925 hPa y en (b) y (d) se representan cada tercer punto de la malla
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estándar para el estudio de las salidas de modelos de circulación general acoplados atmósfera-océano. Estos modelos permiten 
al clima simulado ajustarse a cambios en el forzamiento climático, tales como el incremento del CO2 atmosférico (http://cmip-
pcmdi.llnl.gov/). El Cuarto Reporte de Evaluación del IPCC (AR4) incluye investigaciones basadas en la fase tres del CMIP (CMIP3), 
mientras que el AR5 comprende las evaluaciones de la fase cinco del CMIP (CMIP5) (http://cmip-pcmdi.llnl.gov/cmip5/index.
html). Un gran número de estudios basados en las proyecciones del CMIP3, consistentemente indicaron que las zonas semiáridas 
del noroeste de México y el suroeste de EE. UU. se podrían volver más áridas debido al calentamiento global (Seager et ál., 2007; 
Cavazos y Arriaga-Ramirez, 2012). La razón de esto es que los modelos mostraban que el calentamiento generaba una expansión 
de la celda de Hadley hacia el norte, moviendo las zonas de subsidencia subtropical más al norte de los 30 oN. Durante el invierno, 
la corriente de chorro migraba hacia el norte generando una aparente reducción de la precipitación de invierno y primavera en 
el suroeste de EE. UU. y el noroeste de México, pero más precipitación cerca de los 40ºN. Sin embargo, los modelos del CMIP5 
proyectan un escenario ligeramente diferente a escala estacional. El invierno-primavera en el suroeste de EE. UU. y en Baja Ca-
lifornia no parece ser tan seco como lo proyectaba el CMIP3, pero sí en otras regiones del noroeste de México. La posible causa 
de esta diferencia es que en los modelos del CMIP5 la corriente de chorro subtropical invernal no cambia significativamente de 
posición en el futuro (Polade et ál., 2013; Torres-Alavez et ál., 2014), en contraste con la migración significativa hacia el norte que 
proyectaban los del CMIP3 (Lu et ál., 2010). 

Se han identificado algunas limitaciones y mejoras de los modelos del CMIP5 en la reproducción de procesos físicos que apor-
tan variabilidad al clima regional de México. Por ejemplo, durante el periodo histórico 1961-2000, tanto el CMIP3 como el CMIP5 
subestiman la temperatura de otoño e invierno, lo que podría ser la causa del retraso del pico principal de las lluvias monzónicas 
en la región, el cual ocurre hasta Septiembre en los modelos de ambos ensambles. Los modelos no producen la retracción del 
monzón en otoño para dar paso a la temporada seca, sino que se quedan en modo húmedo sobrestimando la precipitación de 
otoño-invierno (p. ej. Seth et ál., 2011; Cook y Seager 2013; Torres-Alavez et ál., 2014). Por lo tanto, es muy probable que los mo-
delos tengan un problema de retroalimentación atmósfera-continente que consiste en que el exceso de lluvia invernal podría ser 
la causa del enfriamiento continental, el cual a su vez genera un retraso en la llegada del pico de lluvia monzónica hasta finales 
del verano. Este sesgo frío observado en el CMIP3 no fue mejorado en el CMIP5. El sesgo frío en otoño-invierno se observó en 
casi todo México en los datos de temperatura máxima del CMIP5 (Cavazos et ál. 2013). Además, las proyecciones futuras tanto 
del CMIP3 como del CMIP5 también muestran un retraso en la terminación del monzón, lo cual podría ser un reflejo de lo que los 
modelos muestran en el presente (Cavazos y Arriaga-Ramirez, 2012; Cook y Seager, 2013; Torres-Alavez et ál., 2014).

A lo largo del presente siglo, las simulaciones del CMIP5 proyectan generalmente una reducción de las precipitaciones en la 
zona central del monzón (ver Figura 14.6 del IPCC, 2013), pero esta señal no es particularmente consistente a través de los diversos 
modelos, incluso bajo el escenario RCP8.5 (Cook y Seager, 2013). De este modo, la confianza en las proyecciones de cambios en 
las precipitaciones del monzón es actualmente baja y no hay consenso en los modelos del CMIP5 sobre los cambios futuros en 
la duración del monzón. De manera consistente, todos los modelos proyectan aumentos de temperatura, lo cual probablemente 
aumentará la frecuencia de temperaturas extremas en verano (Diffenbaugh y Ashfaq, 2010; Diffenbaugh y Giorgi, 2013; Anderson, 
2011; Duffy y Tebaldi, 2012), junto con el aumento proyectado de días secos consecutivos (ver Figura 14.6 del IPCC, 2013).

2. Modos de variabilidad climática

Según el AR5 (IPCC, 2013), una evaluación de los cambios en los modos de variabilidad climática (MVC), en donde dichos cam-
bios estén asociados al cambio climático, puede resultar problemática. La interpretación de esta evaluación dependerá de cómo 
se separen los MVC de los cambios forzados en el promedio temporal o de las variaciones en el ciclo anual. Los MVC son gene-
ralmente definidos usando índices basados en anomalías, en donde la tendencia de largo plazo ha sido removida; entonces, por 
definición, no hay tendencia climática en el índice de un MVC, de manera que puede resultar difícil separar una variación natural 
de largo plazo de una respuesta climática forzada. El AR5 menciona además que los MVC están relacionados entre sí de forma no 
lineal y que esa relación puede cambiar con el tiempo. Por ello, las variaciones naturales del clima, como las debidas a los MVC, 
son una fuente importante de incertidumbre en las proyecciones futuras del clima regional promedio.
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En esta sección se presenta un resumen de estudios que se han hecho sobre tres MVC que impactan el clima en México: el 
ENSO, la Oscilación Decadal del Pacífico y la Oscilación Multidecadal del Atlántico, para establecer especialmente su relación con 
la temperatura y precipitación en el territorio mexicano, y cómo se espera que evolucionen con el cambio climático.

2.1 El Niño Oscilación del Sur

El ENSO es un fenómeno acoplado océano-atmósfera que ocurre de manera natural en la escala de tiempo interanual sobre el 
Pacífico tropical, siendo el motor más importante de la variabilidad del clima global en esta escala temporal. Este fenómeno im-
pacta muchas regiones alrededor del planeta a través de teleconexiones climáticas (Sheffield et ál., 2013b y trabajos ahí citados), 
afectando ecosistemas, agricultura, ciclones tropicales, sequías, incendios forestales, inundaciones y otros eventos extremos 
(Cai et ál., 2014 y trabajos ahí citados). Los registros instrumentales muestran considerables modulaciones inter-decadales en la 
amplitud y patrón espacial de este fenómeno y algunas de sus características, como la asimetría entre las fases del ENSO, aún no 
se entienden claramente (Sheffield et ál., 2013b). Existe poco consenso en los modelos con relación a si los cambios observados 
en ENSO son debidos a forzantes externos o a la variabilidad natural. Sin embargo, existe un nivel de confianza alto en que ENSO 
seguirá siendo el modo dominante de variabilidad interanual con influencia global en el siglo 21, y un nivel de confianza medio 
en que los patrones de teleconexión inducidos por ENSO se desplazarán hacia el este sobre el Pacífico norte y Norteamérica 
debido posiblemente a la migración hacia el este de los centros de convección asociados con la expansión de la alberca cálida 
(IPCC, 2013 y trabajos ahí citados). 

El noroeste de México se caracteriza por su clara respuesta al fenómeno de ENSO, principalmente con relación a las lluvias de 
invierno. Durante esa temporada los eventos cálidos (“El Niño”) favorecen precipitaciones por arriba de lo normal y los eventos 
fríos (“La Niña”) están asociados con precipitaciones por debajo de lo normal; sin embargo, al parecer esta relación se ha debi-
litado recientemente (Pavía y Badan 1998; Pavía 2009, entre otros). Por otra parte, proyecciones de modelos climáticos (p. ej. 
Fuentes-Franco et ál. 2014b y trabajos ahí mencionados) indican la posible presencia de una fase de El Niño de larga duración 
hacia finales del siglo 21, lo cual podría favorecer las lluvias de invierno en esta región. Estimaciones basadas en modelos cli-
máticos del CMIP3 y CMIP5, muestran evidencia de una posible duplicación en la ocurrencia futura de eventos de El Niño como 
respuesta al calentamiento por gases de efecto invernadero (GEI) (Cai et ál., 2014). Este aumento en la frecuencia sería provocado 
por un calentamiento más rápido de la superficie en el Pacífico ecuatorial oriental en comparación con las aguas que lo rodean, 
lo que facilitaría una mayor ocurrencia de convección atmosférica en esta cuenca oceánica. Cabe mencionar que algunos de los 
modelos del CMIP3 y del CMIP5 no reproducen el acoplamiento característico del ENSO al ciclo anual (Sheffield et a., 2013b). 
En consecuencia, existe gran incertidumbre en cuanto a los cambios que pueda experimentar el ENSO y la estructura de las 
teleconexiones atmosféricas ya que la generación de estas teleconexiones depende del estado climático promedio, el cual está 
experimentando cambios.

Para el sur de México y Centroamérica, Steinhoff et ál. (2014) analizaron los cambios medios proyectados y las características 
del ENSO para el siglo 21 bajo diferentes escenarios usando simulaciones del CMIP5 y encontraron un estado medio con anoma-
lías positivas de la temperatura superficial del mar (TSM) en el Pacífico tropical oriental y una Centroamérica más seca. Hidalgo 
et ál. (2013) encontraron, para esta misma región, que la sequía sería más intensa en los países del norte de Centroamérica 
con respecto a los del sur (Costa Rica y Panamá). Por otro lado, proyecciones realizadas recientemente con el modelo climático 
regional RegCM4 (Fuentes-Franco et ál., 2014b) confirman los resultados obtenidos con diferentes modelos globales acerca de 
un posible reforzamiento de los vientos del este asociados a la Corriente en Chorro del Caribe (CCC) (Amador, 1998). Este refor-
zamiento sería la respuesta a un fenómeno de tipo El Niño permanente, causado por el aumento en la diferencia de TSM entre 
los océanos Pacífico oriental y Atlántico occidental hacia fines del siglo 21, debido a un incremento de la TSM más marcado en el 
Pacífico (p. ej. Leloup y Clement, 2009). Esta CCC reforzada provocaría a su vez, durante los veranos, una disminución significativa 
de la precipitación pluvial sobre el sur de México y Centroamérica (entre 33 % y 65 %) al transportar humedad hacia el Pacífico 
lejos del continente. Este escenario es una señal robusta, independientemente de modelos y parametrizaciones, por lo que su 
estudio merece especial atención.
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La lectura crítica de los trabajos de Fuentes-Franco et ál. 2014a y 2014b nos lleva a proponer una relación sencilla entre 
componentes de la diferencia de TSM entre los océanos Pacífico oriental y Atlántico occidental y los vientos del este que nos dé 
una idea cualitativa de una posible proyección climatológica en la región del sur de México y Centroamérica más allá del siglo 
21. Lo anterior debido a que sequías de estas dimensiones ya han ocurrido en por lo menos algunos lugares del sur de México y 
Centroamérica, aunque no hay evidencia de que las causas hayan sido las mismas (Kennett et ál., 2012).

Por otra parte, existe una relación evidente entre ENSO y la actividad de ciclones tropicales (CT) en diferentes cuencas oceá-
nicas. En particular, el número de CT y el número de días con huracán en el Atlántico norte disminuye sustancialmente en condi-
ciones de un evento de El Niño moderado a intenso, mientras que en el Pacífico nororiental se ha observado un efecto opuesto 
(Amador et ál., 2010 y trabajos ahí citados). De aquí la necesidad de entender cómo los cambios proyectados para ENSO pudie-
ran influir en los procesos físicos involucrados en la formación, trayectoria e intensidad de los CT (ver Sección 4.4).

2.2 Oscilación Decadal del Pacífico

La Oscilación Decadal del Pacífico (PDO, por sus siglas en inglés) es un patrón persistente de variabilidad climática del Pacífico nor-
te (de ~20 ° a 70 °N) caracterizado por anomalías de la TSM (ATSM) en escalas de tiempo inter-decadales y que resulta de la suma 
de varios procesos físicos con diferentes orígenes dinámicos. En su fase positiva (PDO+), esta oscilación exhibe ATSM positivas a lo 
largo de la costa oeste de América del norte y negativas en el Pacífico norte occidental y central, mientras que en su fase negativa 
(PDO-) esta situación se invierte. La PDO también está estrechamente vinculada a las fluctuaciones de baja frecuencia en la inten-
sidad del sistema de baja presión invernal de las Aleutianas (IPCC, 2013). El periodo de la PDO es de 40 a 60 años: de 1923 a 1947 
la fase fue positiva, de 1948 a 1975 fue negativa y de 1976 a 2004 positiva (Mantua et ál., 1997; Mendoza et ál., 2014).

Un análisis de datos históricos de precipitación en México para el periodo de 1927 a 1997, muestra que existen teleconexio-
nes entre las series de tiempo de la lluvia regional y distintos índices de variabilidad de gran escala del océano y la atmósfera, 
y que las teleconexiones más fuertes ocurren generalmente en la fase positiva de la PDO (Englehart y Douglas, 2002). Por otra 
parte, las fases de la PDO y del ENSO están asociadas de tal manera que hay más incidencia de eventos de El Niño durante PDO+ y 
más incidencia de La Niña durante PDO-. Mendoza et ál. (2014), con base en los resultados del Modelo Termodinámico del Clima 
(MTC) y campos de anomalías de precipitación, temperatura y viento compuestos con ocho veranos, los cuales se caracterizan 
por una amplitud de la ATSM significativamente alta (índice de PDO alto), encuentran que en casi todo México las precipitaciones 
por arriba (abajo) de lo normal son características de PDO+ (PDO-). Estos autores encuentran, además, que las nubes generadas 
internamente por el MTC desempeñan un papel importante (como puente atmosférico entre el océano y el continente) en la 
producción de anomalías de la temperatura y precipitación sobre México. Pavía et ál. (2006), con relación a la precipitación en 
México, encuentran que El Niño favorece condiciones húmedas en los veranos de PDO- y en los inviernos de PDO+ (Figura 3).

No se ha observado que la PDO exhiba una tendencia de largo plazo y, según los modelos del CMIP3, la PDO no muestra cam-
bios importantes en las características espaciales y temporales para el próximo medio siglo, aunque algunos modelos indican 
una débil tendencia hacia más ocurrencias de PDO- para finales del siglo 21 (IPCC, 2013). Por lo tanto, el efecto del calentamiento 
global sobre las anomalías de temperatura y precipitación en México, vía las fases de la PDO, es aún bastante incierto.
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Fuente: Tomadas de Pavía et al. (2006)

Figura 3. Anomalías (+ positivas, O negativas) de la precipitación de invierno durante El Niño-PDO+ (arriba). 
Anomalías de la precipitación de verano durante El Niño-PDO- (abajo). Solamente las anomalías positivas 
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2.3 La Oscilación Multidecadal del Atlántico

La Oscilación Multidecadal del Atlántico (AMO, por sus siglas en inglés) es un modo de variabilidad natural que ocurre en el océa-
no Atlántico norte y tiene su expresión en cambios de baja frecuencia en la TSM relacionados con la variabilidad en la circulación 
termohalina. Una vez que se ha quitado la señal del calentamiento global, los promedios móviles de 10 años de las anomalías 
climáticas de este modo constituyen su índice, el cual alcanza valores de ±0.2 °C (ver la Caja 2.5 del WG1AR5 del IPCC, 2013). De 
esta manera la fase es positiva (AMO+) o negativa (AMO-) cuando este índice es positivo o negativo, respectivamente, mostran-
do una quasi-periodicidad de alrededor de 70 años. Los registros de aproximadamente 150 años muestran las siguientes fases: 
AMO- de 1900 a 1930, AMO+ de 1930 a 1965, AMO- de 1965 a 1995, y otra vez positiva después de 1995.

Las reconstrucciones paleo-climáticas y las simulaciones de modelos numéricos indican que es poco probable que la AMO 
cambie su comportamiento en el futuro a medida que cambie el clima. Sin embargo, las variaciones naturales de la AMO en las 
próximas décadas pueden influir en el clima regional, al menos tan fuertemente como los cambios antropógenos, con impli-
caciones para la frecuencia de ocurrencia de huracanes intensos en el Atlántico, la temporada de lluvias en África Occidental y 
América del Norte, además de las condiciones de verano en Europa (IPCC, 2013). El acoplamiento entre la AMO y las anomalías 
de precipitación es espacialmente complejo; se cree que la fase AMO+ está asociada con una anomalía positiva de precipitación 
en la región africana del Sahel, mientras que las anomalías de precipitación en la península de Yucatán parecen estar anti-corre-
lacionadas con la AMO y la precipitación en el Sahel (Knudsen et ál., 2011) (Figura 4).

El severo impacto de las sequías en México ha motivado a Méndez y Magaña (2010) a estudiar los elementos que modulan 
la variabilidad del clima regional en escalas de tiempo de décadas; ellos encuentran que las relaciones entre AMO y PDO se pue-
den usar para examinar las sequías prolongadas que han ocurrido en México. De esta manera, determinan que las sequías en el 
norte de México se relacionan con PDO- y AMO+ mientras que las sequías en el centro-sur se relacionan con PDO+ y AMO-. Los 
autores mencionan que se pueden hacer intentos de pronosticar sequías intensas futuras en México, lo cual dependerá de las 
proyecciones de las fases de la PDO y la AMO, por lo que el comportamiento de estos modos de variabilidad climática pueden 
servir para proyecciones de escenarios regionales de cambio climático para las próximas décadas.
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3. Ciclones tropicales
3.1 Visión general

Los ciclones tropicales (CT) representan la mayor parte de las pérdidas catastróficas por fenómenos naturales en el mundo 
desarrollado y, junto a las inundaciones, son la principal causa de muerte y lesiones entre los desastres naturales que afectan a 
los países en desarrollo (Emanuel, 2005). Al mismo tiempo, los CT juegan un papel muy importante en el mantenimiento de los 
recursos hídricos regionales. Lo anterior nos muestra la necesidad de entender las causas de las variaciones y tendencias obser-
vadas en la actividad de CT en el pasado y de estimar los cambios potenciales futuros en su frecuencia, intensidad y trayectorias. 
Sin embargo, los estudios que se realizan para abordar los diversos aspectos relacionados con la actividad de CT se ven limitados 
por la calidad y extensión de los registros históricos y por la incertidumbre en la cuantificación de la variabilidad natural en estos 
registros (IPCC, 2013 y trabajos ahí citados). Las variaciones observadas están asociadas tanto a factores naturales como antro-
pogénicos, y la manera en que responden los CT a las interacciones entre estos factores dista mucho de ser bien entendida, dada 
su complejidad y las distintas escalas espaciales y temporales involucradas. Por ejemplo, además del forzamiento interanual-a-
multidecadal de la TSM del Atlántico tropical a través de la atenuación de la radiación, los aerosoles de polvo tienen un efecto 
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Tomada de Knudsen et ál., 2011

Figura 4. El índice de la AMO (negro) junto con registros instrumentales de variabilidad de la precipitación 
en la región del Sahel (café) y sobre la península de Yucatán (verde). El registro de precipitación 

en la península de Yucatán se presenta invertido, lo cual implica que las fases cálidas (frías) de la AMO 
se corresponden con condiciones secas (húmedas)
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local grande y más inmediato en el ambiente termodinámico y cinemático regional; las tormentas de polvo del Sahara - cuya 
frecuencia se ha relacionado con la concentración atmosférica de CO2 - también han sido vinculadas con una reducción en la in-
tensidad de CT (IPCC, 2013 y trabajos ahí citados). También se han identificado relaciones directas in situ entre las concentracio-
nes de aerosoles y la estructura e intensidad de los CT. Esto implica que, cuando se evalúan los cambios en la actividad ciclónica, 
es claro que la detección y atribución dirigidas simplemente a las tendencias lineales de largo plazo forzadas por el aumento de 
GEI bien mezclados, no es suficiente para proporcionar una visión completa de las posibles contribuciones antropogénicas a los 
cambios que se han observado en la actividad de CT (IPCC, 2013 y trabajos ahí citados).

Por otra parte, existe una alta incertidumbre en las proyecciones de los posibles cambios en la actividad de CT a nivel global 
y la confiabilidad de las simulaciones numéricas disminuye cuando se reduce el dominio espacial del modelo (para lo cual se 
utilizan técnicas estadísticas o dinámicas de reducción de escala o downscalling). Las proyecciones varían dependiendo de las 
características de los modelos y de los experimentos realizados, y es difícil evaluar objetivamente los resultados combinados 
para formar un consenso, sobre todo a nivel regional  (Met Office, 2011). Cabe mencionar que los modelos climáticos actuales no 
simulan adecuadamente las variaciones espaciales y temporales observadas en la actividad de CT (Figura 5), y que los GCM son 
incapaces de representar las tormentas más intensas debido a la incertidumbre en las parametrizaciones de cumulus utilizadas, 
incluso en los GCM de mayor resolución disponibles (20 km) (Yamada et ál., 2010 y trabajos ahí citados). Por ello, se debe tener 
precaución en la interpretación de los resultados basados en modelos, incluso cuando hay acuerdo entre ellos.

Fuente: Figura tomada de Sheffield et ál., 2013b

Figura 5. Número promedio de CTs por mes en modelos y observaciones en el Atlántico Norte (arriba izq.) 
y en el Pacífico Nororiental (arriba der.). Número de CTs por año en el período 1950-2005 en modelos 

y observaciones para el Atlántico Norte (abajo izq.) y el Pacífico Nororiental (abajo der.). La caja azul muestra el 
rango entre los percentiles 25 y 75, con la mediana marcada con línea roja. Las cruces muestran valores extremos 
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3.2 Simulaciones numéricas y proyecciones a futuro

Actualmente existe una cantidad considerable de estudios basados en simulaciones numéricas cuyo objetivo es realizar proyec-
ciones a futuro sobre los posibles cambios asociados a un cambio climático en las regiones de génesis, frecuencia, intensidad 
y trayectoria de CT, tanto a nivel global como en las distintas cuencas oceánicas.  En un trabajo de revisión sobre CT y cambio 
climático, Knutson et ál. (2010) discuten aspectos relacionados a la detección y atribución y a las proyecciones futuras de estos 
fenómenos, aplicadas al escenario A1B para finales del siglo 21. Los autores mencionan que las fluctuaciones de gran amplitud 
en la frecuencia e intensidad de los CT complican en gran medida la detección de tendencias a largo plazo y su atribución al 
aumento de los GEI. La detección de tendencias se ve obstaculizada además por las limitaciones sustanciales en la disponibilidad 
y calidad de registros históricos globales de CT. En consecuencia, sigue siendo incierto si los cambios pasados en la actividad de 
CT han excedido la variabilidad esperada por causas naturales y actualmente no es posible identificar, de manera concluyente, 
señales antropogénicas en los registros históricos de CT. Sin embargo, las proyecciones a futuro basadas en la teoría y en mode-
los dinámicos de alta resolución indican consistentemente que el calentamiento por GEI provocará que la intensidad de los CT, 
promediada globalmente, se desplace hacia tormentas más intensas, con incrementos del 2 % al 11 % para el 2100. Al mismo 
tiempo, las modelaciones existentes también proyectan consistentemente disminuciones en la frecuencia promedio global de 
CT, entre 6 % y 34 %. Las modelaciones con mayor resolución proyectan aumentos sustanciales en la frecuencia de los CT más 
intensos e incrementos del orden del 20 % en la tasa de precipitación dentro de los 100 km del centro de la tormenta. Sin embar-
go, los cambios proyectados en cuencas individuales muestran grandes variaciones entre los diferentes estudios de modelación. 

Knutson et ál. (2010) mencionan también que en los países en desarrollo el desplazamiento de la población hacia zonas 
costeras es el resultado de factores sociales que no son fácilmente controlables y, por ello, el cambio climático es sólo uno de los 
varios factores que pueden afectar la evolución futura de los daños causados por CT. Aún cuando existe poca confianza en los 
cambios proyectados en cuanto a la ubicación de la génesis, trayectoria, duración y áreas de impacto de los CT, se espera que la 
vulnerabilidad de las regiones costeras a inundaciones por marea de tormenta se incremente debido a la elevación en el nivel 
del mar y al desarrollo costero, aunque esta vulnerabilidad dependerá también de las características futuras de las tormentas. Los 
autores concluyen que dependemos de una combinación de estudios observacionales, teóricos y de modelación para evaluar 
cambios climáticos futuros en la actividad de CT. Estos estudios están creciendo progresivamente y tienen más credibilidad, pero 
aún tienen muchas limitaciones. Los modelos con resolución espacial más fina y los nuevos enfoques para mejorar los registros 
pasados de CT son prometedores para reducir las incertidumbres en la comprensión de las causas de cambios pasados y en las 
proyecciones futuras de la actividad de CT.

Algunos estudios más recientes, basados en modelos del CMIP3 y CMIP5, presentan resultados que se contraponen. Por 
ejemplo, Tory et ál. (2013) indican que la mayoría de los modelos utilizados (considerando el RCP8.5 y usando el parámetro 
Okubo-Weiss-Zeta en el método para la detección de CT) reproducen razonablemente bien el número observado de CT y su 
distribución geográfica, con números anuales dentro de ±50 % de las observaciones, y proyectan disminuciones en la frecuencia 
global de CT que varían entre 7 % y 28  %. Sin embargo, los autores observaron grandes variaciones en magnitud y signo entre 
los modelos y entre cuencas, siendo mayores en las cuencas del Hemisferio Norte. Por su parte, Camargo (2013) utilizó corridas 
históricas de 14 modelos del CMIP5 para analizar la actividad de CT y comparó contra observaciones. La autora menciona que la 
frecuencia global de CT fue mucho menor que la observada, y que existe una deficiencia significativa en cuanto a los patrones 
geográficos de las trayectorias y los lugares de formación. Los modelos con la resolución horizontal más alta muestran un nivel 
más alto de actividad global de CT, aunque la resolución no es el único factor que determina dicha actividad en los modelos, 
ya que un sesgo frío en la TSM puede contribuir al número bajo de CT en los modelos. La autora menciona que los modelos no 
muestran un consenso en cuanto a las diferencias en la actividad de CT en dos escenarios de calentamiento (RCP4.5 y RCP8.5) y 
la simulación histórica, y que no encontró cambios robustos en la frecuencia de CT en el Atlántico Norte y el Pacífico nororiental. 
Por lo tanto, concluye, no hay una señal robusta en los modelos del CMIP5 en cuanto a cambios en la actividad de CT a nivel 
global y regional para los escenarios futuros. En este estudio también se examinaron los cambios futuros en diversos campos 
ambientales de gran escala asociados con la actividad de CT: el índice de génesis potencial, la intensidad potencial, la cortante 
vertical del viento y la presión a nivel del mar, mencionando que los cambios promedio de multi-modelos de estas variables en 
los modelos CMIP5 son consistentes con los obtenidos en los del CMIP3. 
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Como parte del experimento CORDEX (Experimento Coordinado Regional de Reducción de Escala), se analizaron las carac-
terísticas de los CT con condiciones presentes y futuras en el dominio de Centro América usando el modelo climático regional 
RegCM4 (Diro et ál., 2014). En general, se observó un buen desempeño del modelo para reproducir la climatología observada de 
CT en el periodo 1982-2003 y las variaciones interanuales de la frecuencia de CT en el Atlántico. Los autores mencionan que la 
simulación de CT es sensible tanto al esquema de convección como al GCM usado para forzar el modelo, obteniéndose un mejor 
desempeño con el esquema de convección de Emanuel y el modelo MPI. La comparación entre las estadísticas presentes y futu-
ras indica que la frecuencia de CT en el futuro disminuye sobre las zonas costeras del Atlántico tropical y el Pacífico tropical orien-
tal. También se encontró un incremento en la frecuencia de CT intensos y de mayor duración, así como un desplazamiento hacia 
el norte de las trayectorias sobre el Atlántico. Por su parte, Kozar y Misra (2013) mencionan que la disminución en la frecuencia 
de CT está relacionada aparentemente con una disminución en el flujo de masa por convección profunda y un incremento en el 
déficit de saturación de la troposfera media en los trópicos asociados con el calentamiento global.

Se ha demostrado que la simulación precisa de la actividad de CT depende fundamentalmente de la capacidad de los mo-
delos para reproducir diversos modos de variabilidad, como ENSO, PDO y AMO. Entonces, tener proyecciones confiables de la 
actividad futura de CT, tanto globales como regionales, dependerá fundamentalmente de proyecciones confiables del compor-
tamiento de esos modos de variabilidad bajo calentamiento global, así como de un entendimiento adecuado de sus vínculos 
físicos con los CT (IPCC 2013 y referencias ahí incluidas).

4. Cambio climático regional futuro
4.1 Visión general

Las proyecciones climáticas para el siglo 21 de los GCM del CMIP3 y CMIP5 que fueron utilizadas en los reportes AR4 y AR5 del
IPCC sugieren cambios importantes en la circulación tropical y subtropical que modula el clima de México (p. ej. Seth et ál., 2011; 
Fasullo y Trenberth, 2012; Neelin et ál., 2013; Polade et ál., 2013; Fuentes-Franco et ál., 2014b; Maloney et ál., 2014; Torres-Alavez 
et ál., 2014), así como posibles incrementos en la temperatura superficial del aire (entre 1.5 oC y 5 oC) para mediados y finales 
de siglo bajo los escenarios de bajas (B1 y RCP4.5) y altas (A2 y RCP8.5) emisiones de GEI, y cambios en la frecuencia de eventos 
extremos en algunas regiones del país y de los mares que rodean a México (Wehner, 2012; Cavazos et ál., 2013; Garcia-Cueto et 
ál., 2014; Kharin et ál., 2013; Giorgi et ál., 2014). También se proyectan reducciones de precipitación del orden de 10 a 20 % en 
algunas partes del país, con fuertes diferencias regionales y estacionales (Cavazos et ál., 2013; Torres-Alavez et ál., 2014; Fuentes-
Franco et ál., 2014a; 2014b). Sin embargo, la topografía compleja del país, las sombras orográficas y la posición de México entre 
el trópico y el subtrópico y entre dos grandes océanos generan una gran variedad de climas y procesos en diversas escalas de 
tiempo que no todos los GCM son capaces de reproducir. Por esta razón existen incertidumbres sobre los cambios proyectados 
por los GCM a escala regional, por lo que se han evaluado proyecciones futuras con variables re-escaladas estadísticamente 
(Montero-Martínez y Pérez-López, 2008; Cavazos y Arriaga-Ramirez 2012; Cavazos et ál., 2013) o utilizando modelos dinámicos 
de mesoescala como el RegCM4 (Fuentes-Franco et ál., 2014a; 2014b; Giorgi et ál., 2014) o con otros modelos regionales (p. 
ej. Cerezo-Mota et ál., 2015). En particular, Fuentes-Franco et ál. (2014a,b) utilizaron el RegCM4 para investigar la variabilidad 
presente y futura de la precipitación en México y Centro América y su relación con las temperaturas del océano, la circulación 
tropical y los ciclones tropicales. Por otra parte, Giorgi et ál. (2014) también utilizaron el RegCM4 para investigar algunos índices 
climáticos extremos en diferentes partes del mundo, incluyendo México y Centro América.

Algunos de los fenómenos regionales más importantes que afectan al país y que han sido investigados desde el punto de 
vista dinámico o termodinámico con los modelos del CMIP3 o el CMIP5 son: el monzón (Fasullo, 2012; Cook y Seager, 2013; 
Bukovsky et ál., 2013; Seth et ál., 2013; Langford et ál., 2014; Maloney et ál., 2014; Torres-Alavez et ál., 2014), los ciclones tropicales 
(Emanuel, 2006; Knutson et ál., 2010; Webster et ál., 2005; Kozar y Misra, 2013; Fuentes-Franco et ál., 2014a; Emanuel, 2013), la 
variabilidad intraestacional tropical (Jiang et ál., 2013), la canícula (Rauscher et ál., 2008; 2011) y la sequía (Seager et ál., 2007). A 
continuación se describen las características de un cambio climático regional futuro en México en términos de las variaciones 
observadas y proyectadas en algunos de estos fenómenos.
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4.2 La sequía intraestival (o canícula)

La sequía intraestival o sequía de medio verano (MSD, por sus siglas en inglés) es una reducción en la cantidad de precipitación 
a la mitad de la estación lluviosa (durante julio-agosto) que forma parte del ciclo anual de esa variable y que se observa princi-
palmente en regiones de la parte central y sur del territorio mexicano y de la vertiente del Golfo de México (GM), en gran parte 
de Centro América y algunas regiones del Caribe (p. ej. Mosiño y García, 1968; Magaña et ál., 1999; Amador, 2008). Dependiendo 
de su intensidad y duración, la MSD puede tener efectos negativos en el rendimiento de los cultivos de temporal y en otras ac-
tividades económicas en las zonas que se ven afectadas por este fenómeno. Predecir el fenómeno se dificulta debido a que la 
MSD muestra una fuerte variabilidad interanual en cuanto a su inicio, duración, intensidad y conclusión. Varios mecanismos se 
han propuesto y examinado para explicar esta disminución de precipitación en las distintas regiones, como por ejemplo el blo-
queo de los vientos alisios y ciclones tropicales por el GM; los rasgos topográficos; las variaciones de la TSM en el Pacífico tropical 
oriental (PTO) asociadas a cambios en la cantidad de radiación solar que llega a la superficie; la intensificación y elongación hacia 
el oeste del sistema de alta presión del Atlántico norte; el desplazamiento de las zonas de convergencia hacia el oeste y sur en el 
extremo oriental del PTO; los contrastes térmicos tierra-mar; las albercas de agua cálida del PTO y el Caribe; la variabilidad de la 
CCC y las fluctuaciones en los movimientos verticales de la atmósfera, entre otros (p. ej. Mosiño y García, 1968; Amador, 1998 y 
2008; Curtis, 2004; Magaña y Caetano, 2005; Gamble et ál., 2008; Romero-Centeno et ál., 2007; Small et ál., 2007; Martínez, 2013; 
Herrera et ál., 2014). Una explicación simple de la MSD fue planteada por Karnauskas et ál., 2013, considerándola como el resulta-
do de un mecanismo de reforzamiento de la precipitación que ocurre dos veces (el paso descendente del ángulo de declinación 
solar), en lugar de asociarla con un mecanismo supresor de la precipitación. En un estudio sobre el impacto del ENSO durante 
la canícula en el centro de México, se encontró que durante eventos de El Niño (fase cálida) los patrones de precipitación no se 
ven marcadamente afectados, observándose cierta señal de debilitamiento de la canícula en esta región (Peralta-Hernández et 
ál., 2008). Por su parte, Amador (2008) menciona que la CCC varía con las fases del ENSO y que este mecanismo modula, en gran 
medida, la evolución de la precipitación en el verano sobre la región de los mares intra-americanos ya que un evento cálido (frío) 
incrementa (disminuye) la intensidad de esta corriente y genera anomalías negativas (positivas) de precipitación en la región.

Aunque con sesgos, algunos modelos globales simulan adecuadamente la circulación estacional asociada a la precipitación 
del sureste de México (temperatura superficial, vientos alisios y presión a nivel del mar) (Cavazos y De Grau, 2014). Un ensamble 
estadístico promedio de 15 GCM del CMIP5 (Cavazos et ál., 2013) reproduce bastante bien el patrón del ciclo anual de precipita-
ción del sur y sureste mexicano, con un doble pico en verano (en julio y septiembre) y el mínimo en julio-agosto característico 
de la sequía de medio verano (Figura 6). Sin embargo, el ensamble subestima fuertemente la precipitación de verano, como 
era de esperarse en esta región de topografía compleja y con influencia de un gran número de fenómenos tropicales de escalas 
sinópticas e intraestacionales (ciclones tropicales, ondas del este y convección topográfica, entre otros). Los escenarios RCP8.5 
para finales del siglo 21 indican reducciones en la precipitación, especialmente en el verano (Cavazos et ál., 2013; Cavazos y De 
Grau 2014; Fuentes-Franco et ál., 2014b; Torres-Alavez et ál., 2014). Esto es consistente con los resultados del CMIP3, los cuales 
sugieren que la reducción en la precipitación se asocia con una intensificación y un inicio más temprano de la sequía de medio 
verano, que depende parcialmente de la temperatura superficial de los océanos (Rauscher et ál., 2008; 2011).
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En particular, Fuentes-Franco et ál. (2014a y 2014b) utilizaron el modelo regional RegCM4 para investigar la variabilidad 
presente y futura de la precipitación en México y Centro América y su relación con las temperaturas del océano y la circulación 
tropical. Ellos encontraron que, bajo el RCP8.5, el gradiente térmico superficial entre el Atlántico y el Pacífico podría hacerse más 
negativo a finales de siglo, por lo que la CCC podría intensificarse y por lo tanto llover menos en el sur de México. 

4.3 Los ciclones tropicales

Actividad de CT en México

La ubicación geográfica de la República Mexicana la hace particularmente vulnerable al impacto de CT por ambos litorales, el del 
GM y el del PTO, en donde se presentan condiciones favorables para su formación. Estos fenómenos han provocado, a lo largo de 
la historia, algunos de los desastres más grandes registrados a nivel nacional. Dichos desastres se traducen tanto en pérdida de 
vidas humanas, como en impactos devastadores en infraestructuras y en diversas actividades económicas y sociales. Los CT, aún 
de intensidad menor (depresiones), han causado inundaciones severas, deslaves, avalanchas de lodo, desbordamiento de ríos, 

Fuente: Tomada de Cavazos et al., 2013

Figura 6. Comparación del ciclo anual de la precipitación en el sureste de México entre datos observados 
del CRU (línea azul), datos derivados del ensamble del REA (línea negra) y el promedio simple de 15 modelos 

del CMIP5 (línea roja). Las barras verticales muestran las incertidumbres del ensamble del REA
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destrucción de viviendas, edificaciones y vías de comunicación, así como afectaciones a la red de suministro de energía eléctrica 
y de agua potable, las cuales se están viendo agravadas por efecto del cambio climático (Ángeles y Gámez, 2010 y trabajos ahí 
citados). Sólo por mencionar algunos de los casos más recientes, el huracán Odile, ocurrido en septiembre de 2014, fue el CT 
más intenso en tocar tierra en la península de Baja California en la era satelital, afectando severamente a una gran cantidad de 
residentes y turistas, particularmente en la región de Los Cabos en el estado de BCS ; o los huracanes Ingrid (por el GM) y Manuel 
(por el PTO) ocurridos en septiembre de 2013 y cuyo impacto combinado afectó a dos terceras partes del país .

En un análisis sobre la variabilidad de los huracanes en el PTO durante el periodo 1970 - 2010, Martínez-Sánchez y Cavazos 
(2014) mostraron que la TSM en la región principal de desarrollo de CT en esta cuenca experimentó un incremento estadística-
mente significativo de 0.57 °C, pero la frecuencia de huracanes de categoría mayor (HUR4-5) no mostró una tendencia signifi-
cativa, mientras que la de huracanes menos intensos (HUR1-3) disminuyó significativamente (-0.95 %/año). Los autores indican 
que esta tendencia está asociada a periodos activos e inactivos de ocurrencia de huracanes, los cuales están relacionados inver-
samente con la AMO y directamente con la PDO. La frecuencia de HUR4-5 también muestra una relación positiva significativa 
con la PDO y ENSO debido probablemente a una mayor extensión de la alberca de agua cálida en el PTO y valores más bajos 
de la cortante del viento en la región principal de desarrollo durante eventos de El Niño que durante La Niña. Para evaluar el 
impacto de los CT que tocaron tierra por las costas mexicanas del PTO de 1970 a 2010, Farfán et ál. (2013) utilizaron una base de 
datos internacional de desastres e identificaron más de 30 eventos en este periodo. La intensidad diaria de las precipitaciones y 
su acumulación excesiva se vinculan a la ocurrencia de desastres en áreas densamente pobladas. Al analizar los 10 eventos que 
causaron mayores daños a la población afectada, muestran que 6 de ellos ocurrieron en condiciones de El Niño y tres en condi-
ciones neutrales; mientras que al considerar los 25 eventos más destructivos identificaron que 10 de ellos ocurrieron durante El 
Niño y 10 en condiciones neutrales. 

Los registros históricos sobre tormentas tropicales son relativamente cortos y la detección de estos fenómenos antes de la era 
satelital es controversial. Un esfuerzo por documentar la frecuencia de CT que han penetrado al territorio mexicano por las costas 
del PTO desde 1850 fue realizado por Raga et ál., 2013 con base en la revisión de periódicos y documentos históricos de los esta-
dos costeros ubicados al norte de 14 °N. En este trabajo se determinó que, en promedio, ocurrieron 2.1 ± 1.6 entradas a tierra por 
año durante el periodo 1880 - 2010 y que estos eventos están modulados principalmente por la PDO, con una influencia menor 
de fenómenos como el ENSO y la NAO. De manera semejante, Pazos y Mendoza (2013) realizaron una revisión de datos históri-
cos para construir una serie de tiempo de CT que penetraron por los estados costeros del Pacífico Mexicano entre 1536 y 1948. 
Considerando los registros históricos y datos instrumentales para el periodo de 1701 a 2010, y aplicando un análisis espectral, 
las autoras encontraron periodicidades de ~2.6, 4, 5, 12, 16, 39 y 105 años en la serie reconstruida, y para el periodo instrumental 
(1949 - 2010) las periodicidades más sobresalientes fueron las de ~12 y 2.6 años. Algunas de estas periodicidades, tomando en 
cuenta las incertidumbres, coinciden con algunos fenómenos climáticos naturales de gran escala tales como la AMO, la PDO y el 
SOI (índice del ENSO), o con fenómenos externos como el ciclo de actividad solar de 11 años.
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Las proyecciones del impacto del cambio climático sobre la frecuencia y trayectorias de CT son inciertas, tanto para el GM 
como para el PTO (Figura 7). Para el GM la incertidumbre se debe al tamaño pequeño de la cuenca y a la resolución limitada de 
los modelos climáticos; mientras que para el Pacífico es debida al desacuerdo entre los modelos en cuanto al signo del cambio en 
la frecuencia. La mayoría de los estudios realizados sugieren que la intensidad de los CT podría incrementarse en ambas cuencas 
en un ambiente más cálido, pero la incertidumbre en la magnitud de este cambio, junto con la asociada a la frecuencia de los 
ciclones, hace que las estimaciones sobre daños futuros asociados a estos fenómenos en México sean altamente inciertas (Met 
Office, 2011 y las referencias ahí incluidas).

Fuente: Tomada de Sheffield et ál., 2013b

Figura 7. Trayectorias de CTs en las corridas históricas del CMIP5 para el período 1950-2005 y observadas 
en el mismo período (panel inferior derecho). El nombre del modelo utilizado aparece en la parte superior 

y el número de tormentas en cada caso aparece en la esquina inferior derecha de cada panel
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Proyecciones para el Pacífico oriental

Bengtsson et ál. (2007) realizaron experimentos con el componente atmosférico del GCM ECHAM5 con resoluciones de 60 km 
y 40 km, respectivamente. Los experimentos simularon un incremento de CT en el PTO del 4 % en el modelo de 60 km (2071 
- 2100) y de 7 % en el de 40 km (2081 - 2100). Estos incrementos se debieron a un desplazamiento general hacia el este de la 
ciclogénesis (formación de un ciclón) en el PTO, debido a una disminución de la cizalladura vertical del viento (lo cual es propicio 
para la ciclogénesis) en esta cuenca y a un aumento de la cizalladura y de la estabilidad atmosférica en el Pacífico occidental. 
Por su parte, McDonald et ál. (2005) encontraron un incremento de 80 % en la frecuencia de ciclones en el PTO al realizar un 
experimento con el modelo del Hadley Centre (HadAM3) a 100 km de resolución para el horizonte 2081 - 2100. Sin embargo, 
hubo un desplazamiento de la ciclogénesis lejos de las costas mexicanas en esta simulación, lo cual sugiere que más ciclones 
pudieran dirigirse hacia el océano abierto y menos pudieran impactar el territorio mexicano, aunque estos resultados a escala 
de sub-cuenca son altamente inciertos.

Usando un ensamble promedio de 18 GCM a 50 km para el horizonte 2081 - 2100, Zhao et ál. (2009) realizaron cuatro experi-
mentos, en tres de los cuales la frecuencia de ciclones en la cuenca del PTO se incrementó entre un 15 % y un 61 %. Sin embargo, 
la cuarta simulación, realizada con el GFDL, mostró una disminución del 23 %. En contraposición, Oouchi et ál. (2006), aplicando 
el modelo climático JMA con 20 km de resolución, encontraron 34 % menos ciclones en el PTO, concluyendo que se debió a un 
incremento de la estabilidad atmosférica en un mundo más cálido. El modelo simuló un incremento de 10 % en la estabilidad 
global estática seca, definida como la diferencia en temperatura potencial entre el nivel de 250 hPa y la superficie terrestre. Sugi 
et ál. (2009) también muestran evidencia de una disminución en la frecuencia de CT en el Pacífico oriental, con decrementos 
entre 25 % y 50 % en los experimentos que realizaron con el modelo JMA. A pesar de la incertidumbre en las proyecciones sobre 
la frecuencia de CT en el PTO, diversas simulaciones numéricases muestran consistentemente un posible incremento en su inten-
sidad, particularmente de las tormentas más intensas (McDonald et ál., 2005; Ouchi et ál., 2006; Vecchi y Soden 2007).

Proyecciones para el Atlántico y el Golfo de México

Debido al tamaño relativamente pequeño del GM y a la resolución horizontal limitada de muchos modelos climáticos, el GM no 
ha sido analizado como una cuenca separada en la mayoría de los estudios sobre cambio climático y actividad de CT, sino que 
las evaluaciones se han hecho para toda la cuenca del Atlántico Norte (AN). Estos resultados pudieran ser de poca utilidad para 
México debido a la gran variabilidad en la trayectoria de ciclones en el Atlántico (Met Office, 2011) (ver Figura 7). 

La mayoría de los estudios, particularmente los que usan simulaciones de alta resolución, reportan que la frecuencia de CT 
en el AN pudiera disminuir en un clima más cálido (p. ej. Gualdi et ál., 2008;  Knutson et ál., 2008; Bengtson et ál., 2007; McDo-
nald et ál., 2005; Zhao et ál., 2009; Garner et ál., 2009). Knutson et ál., 2008, usando un modelo regional no-hidrostático con una 
resolución espacial de 18 km bajo el escenario de emisiones A1B, concluyeron que el aumento en la cortante vertical del viento 
y la reducción de humedad relativa en la troposfera media son los factores clave que pueden provocar dicha disminución. Los 
autores encontraron que las disminuciones fueron más marcadas en el Atlántico occidental que en el oriental, lo que sugiere que 
el número de tormentas que tocan tierra en México podría reducirse más que el promedio de la cuenca (27 % menos).

Murakami y Wang (2010) mostraron, mediante un simulación de 25 años de alta resolución (20 km) con datos de multimo-
delos del CMIP3 bajo el escenario de emisiones A1B, un desplazamiento considerable en las regiones de génesis de CT hacia el 
norte y oriente comparado con el clima presente. Esto también causó un desplazamiento de las trayectorias, de manera que el 
modelo simuló menos tormentas al oeste del AN y más en la mitad oriental de la cuenca. La reducción en la génesis en la región 
occidental del AN la atribuyen a un secado de la troposfera media y a un descenso anómalo forzado de forma remota, y no a cam-
bios locales en el forzamiento termodinámico. El descenso anómalo resultó de un aumento en el movimiento ascendente sobre 
la mitad oriental de la cuenca, como resultado de grandes incrementos simulados de la TSM en esa región que favorecieron el 
aumento de la génesis en la región oriental. Estos resultados apoyan la conclusión de Knutson et ál. (2008), de que el número de 
tormentas que entran a tierra en México puede reducirse como consecuencia del cambio climático.
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Como podemos apreciar, aún existe una incertidumbre considerable en las proyecciones de cambios en la frecuencia de 
CT en el PTO y el AN, particularmente en el GM. Los estudios indican que, mientras que la intensidad general de las tormentas 
pudiera incrementarse en ambas cuencas, en particular para las tormentas más intensas, la incertidumbre en sus frecuencias y 
trayectorias conduce a un alto grado de incertidumbre en la comprensión de la respuesta de los CT y en las proyecciones de los 
daños futuros por ciclones en México atribuidos al cambio climático (Met Office, 2011).

4.4 Las sequías

Los periodos secos que duran desde años hasta décadas han ocurrido en varias ocasiones en Norteamérica, África Occidental y 
el Este Asiático. La sequía se caracteriza por tres aspectos: intensidad, duración y cobertura espacial. La intensidad es el grado de 
déficit de precipitación, humedad o almacenamiento de agua, a partir de la cual las sequías se clasifican en moderadas, medias, 
severas y extremadamente severas (p. ej. Castorena et ál., 1980). La duración puede ser del orden de meses hasta algunos años o 
aún décadas, como es el caso de las megasequías (Stahle, 2007), las cuales ocurren debido a las variaciones decadales de la TSM 
en el Pacífico y el Índico (Meehl, 2006; Seager, 2008). De acuerdo a la cobertura espacial afectada, las sequías se pueden clasificar 
como locales o de carácter vasto, extraordinario o catastrófico (Taboada y Oliver, 2009 y trabajos ahí citados). Diversos estudios 
detallados sobre las sequías históricas que han afectado a México en épocas pasadas han sido realizados utilizando datos me-
teorológicos y/o información registrada en distintas fuentes de archivo sobre los impactos de las sequías en distintos sectores 
socioeconómicos (Contreras, 2005 y trabajos ahí citados).

Dado que la precipitación es el factor determinante del grado de aridez de una región, las sequías a nivel local y los periodos 
húmedos están determinados por los efectos acumulados del desbalance entre la oferta de agua atmosférica (precipitación) 
y la demanda (evapotranspiración potencial). La primera es controlada por los procesos atmosféricos, mientras que la última 
es determinada por la radiación neta, el viento y la humedad sobre la superficie terrestre (Shuttleworth, 1993). Existen varios 
índices para estimar el grado de severidad de las sequías, los cuales miden la desviación de la condición normal histórica de una 
variable relacionada con la humedad en una región particular. Dependiendo del tipo de estudio, las sequías se clasifican en me-
teorológicas, hidrológicas, agrícolas y socioeconómicas (p. ej. Contreras, 2005). Para cuantificar la sequía meteorológica (grado 
de sequedad con respecto al promedio) la precipitación es la variable más importante, y en segundo término la contribución que 
tiene la temperatura de la superficie sobre la evaporación. El Índice de Severidad de Sequía de Palmer (PDSI, por sus siglas en 
inglés) es comúnmente empleado para medir este tipo de sequía (Keyantash y Dracup, 2002). El PDSI también ha sido utilizado 
para cuantificar los cambios de aridez a largo plazo sobre regiones extensas ocurridos en los siglos 20 (Dai et ál., 1998; 2004) y 
21 (Burke et ál., 2006; Burke y Brown, 2008), en la reconstrucción de sequías con base en anillos de árboles (Cook et ál., 1999; 
2004), y para identificar periodos de sequía severa en la Península de Yucatán (Mendoza et ál., 2007). Los valores del PDSI están 
significativamente correlacionados con el contenido de humedad del suelo medido durante la estación cálida y los flujos de ríos 
sobre muchas regiones del mundo (Dai et ál., 2004) y, por lo tanto, puede ser utilizado como índice de sequía en latitudes bajas 
y medias. El PDSI usa tanto la precipitación como la temperatura del aire a nivel de superficie (Keyantash y Dracup, 2002), lo que 
permite incorporar el efecto del incremento de la temperatura de la superficie que ha ocurrido en las últimas décadas  sobre las 
sequías y periodos húmedos (Dai et ál., 2004; Cook et ál., 1999). Dado que la precipitación y la temperatura de la superficie son 
las dos únicas variables con registros históricos largos, el PDSI puede ser calculado para los últimos 100 o más años para la mayor 
parte de las regiones (Dai et ál., 2004). Sin embargo, tanto el PDSI como los otros índices de sequía han sido definidos y calibrados 
para el clima actual, por lo que pueden no reflejar el clima futuro dado que se encuentran fuera de rango (Dai, 2011).

Los registros instrumentales de precipitación, flujo de ríos, radiación sobre la superficie, humedad, vientos y otras variables 
importantes para cuantificar la sequía, previos a 1950 son escasos. El periodo posterior a 1950 ha experimentado un incremento 
rápido en la temperatura de la superficie global, el CO2 y otros GEI. Los cambios en aridez posteriores a 1950 pudieran proveer un 
panorama de si los periodos de sequía serán más frecuentes y generalizados bajo el calentamiento global en las siguientes déca-
das, aunque se requiere una mayor comprensión de las variaciones naturales que han ocurrido con anterioridad, en particular las 
asociadas a ENSO y PDO, para predecir tendencias de largo plazo (Groisman et ál., 2004; Zhu y Lettenmaier, 2007; Trenberth et ál., 
2013). En la actualidad, las proyecciones de modelos climáticos sugieren que habrá condiciones más secas en muchas zonas de 
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latitudes medias y bajas con el aumento en las concentraciones de GEI, mostrando una fuerte tendencia a que las áreas húmedas 
se vuelvan más húmedas y las secas se vuelvan más secas, con una expansión hacia los polos de las zonas subtropicales secas 
(Trenberth et ál., 2013 y trabajos ahí citados). Debido a que el cambio climático está agregando calor al sistema climático, una se-
quía natural podría establecerse en menos tiempo, volverse más intensa y durar más tiempo en el futuro (Trenberth et ál., 2013).

El Servicio Meteorológico Nacional colabora en la elaboración del mapa mensual de monitoreo de sequía de Norteamérica 
generado por la NOAA, el Centro Nacional de Monitoreo de la Sequía y la Agencia del Medio Ambiente de Canadá (http://www.
ncdc.noaa.gov/temp-and-precip/drought/nadm/nadm-maps.php). En la Figura 8 se muestra el porcentaje de área afectada por 
sequía en México desde 2003 a la fecha, en donde sobresale la sequía prolongada de 2011-2012, y en la Figura 9 se muestra el 
mapa mensual de monitoreo de la sequía correspondiente a Junio de 2011.
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Fuente:  Mapa de Climate.gov a partir de datos del North American Drought Monitor

Figura 8. Porcentaje de área afectada con sequía en México de enero de 2003 a diciembre de 2014,
según la escala de severidad mostrada en la parte inferior. Monitor de Sequía en México



GRUPO I BASES CIENTÍFICAS. MODELOS Y MODELACIÓN

286

Méndez y Magaña (2010) estudiaron las principales sequías en México ocurridas en el siglo 20 (1930, 1950 y 1990) a partir 
de los registros históricos de precipitación. Analizaron las anomalías de precipitación y encontraron que las sequías en el norte 
de México coinciden frecuentemente con anomalías húmedas sobre el sur de México y Centroamérica y viceversa. Los autores 
encuentran que la mayor parte de las anomalías negativas de precipitación están asociadas con anomalías positivas de la AMO 
y con un flujo de humedad menor de lo normal hacia el norte de México. Asimismo, las sequías en el norte de México coinciden 
con una mayor actividad de ondas del este y una CCC más débil durante la fase negativa de la PDO. Por su parte, Bhattacharya y 
Chiang (2014), analizando las teleconexiones de ENSO con la precipitación de verano en México, encuentran evidencia de ocu-
rrencia de sequía en el verano del año precedente al máximo de anomalías positivas de la TSM en el Pacífico central oriental, así 
como en la primavera del año siguiente a estas anomalías.

 
Utilizando registros instrumentales históricos y simulaciones idealizadas de modelos forzados por la TSM y anillos de árboles, 

Seager et ál., (2009) hacen un estudio de la variabilidad y cambio del hidroclima en México, obteniendo los siguientes resultados:

Fuente: Servicio Meteorológico Nacional, CONAGUA

Figura 9. El estado de la sequía en Junio de 2011. Evidencia de la probable teleconexión del fenómeno 
de La Niña con el clima estacional de una región, ocasionando eventos climáticos extremos. 

La escala de severidad de la sequía se muestra en la parte inferior
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• La variación del clima depende fuertemente de las variaciones de las TSM del Pacífico y Atlántico tropicales. Durante la 
temporada fría, en condiciones de El Niño, la mayor parte de México es húmedo. En la época caliente el norte de México 
también es más húmedo en condiciones de El Niño, pero la parte sur es más seca. Para el norte de México, es durante los 
periodos de La Niña acompañados de un Atlántico Norte subtropical templado, que ocurren las sequías y viceversa para el 
sur de México.

• Los datos de anillos de árboles indican la ocurrencia de una megasequía a finales del siglo 16. La sequía más severa en el 
norte de México desde mediados del siglo 19 ocurrió en la primera mitad de la década de 1950.

• Los modelos de clima pronostican un futuro más seco para México debido al calentamiento antropogénico, pero aún no se 
pueden observar estos cambios en la precipitación debido posiblemente a que las variaciones naturales de la TSM tropical 
son lo suficientemente grandes para esconder la señal antropogénica.

Aún cuando existe una gran incertidumbre sobre cómo podría afectar el cambio climático a la disponibilidad del recurso hí-
drico en México, diversos estudios a escala global coinciden en que México es un país altamente vulnerable en este aspecto y que 
la población expuesta a estrés hídrico podría incrementarse sustancialmente en el futuro (Met Office, 2011 y trabajos ahí citados).

4.5 Los nortes

Los denominados nortes, resultado de la acumulación de aire frío en latitudes medias e intensos gradientes meridionales de 
presión en la tropósfera baja, favorecen irrupciones de aire frío hacia los trópicos (Magaña et ál., 2004 y trabajos ahí citados). Es-
tas masas de aire frío y sus respectivos sistemas frontales, que ocurren preferentemente de octubre a mayo, son parte de ondas 
de escala sinóptica de latitudes medias asociadas con altas presiones que se desplazan desde las montañas Rocallosas hacia el 
sureste. Los nortes pueden favorecer vientos de hasta 110 km/h, descensos de temperatura que pueden alcanzar los 20 ºC en 24 
horas, nubosidad baja y precipitaciones de hasta 200 mm/día sobre los estados de la vertiente del Golfo de México (Magaña et 
ál., 2004; Pérez et ál., 2014).

Durante eventos de El Niño (La Niña), ocurre un número mayor (menor) de nortes (p. ej. Romero-Centeno et ál., 2003 y traba-
jos ahí citados). El aumento de nortes en el GM durante periodos de El Niño está relacionado con cambios en el flujo promedio 
inducido por el patrón del Pacífico-Norteamérica que afecta la corriente de chorro subtropical, forzando el flujo medio a un 
estado más hacia el oeste sobre esta región. Los nortes con velocidades de fase más altas pueden provocar anomalías negativas 
en la precipitación durante el invierno en el Hemisferio Norte sobre el sureste de México. Los nortes más lentos (mayor longitud 
de onda) producen precipitaciones de mayor duración (Pérez et ál., 2014).

Como resultado del cambio climático, tanto el gradiente de temperatura atmosférica meridional promedio, la inestabilidad 
baroclínica, la estabilidad estática y el flujo medio pueden verse afectados. Estos cambios pueden traer consecuencias impor-
tantes en el clima a nivel regional. En un clima más cálido la frecuencia de nortes sería mayor, pero con vida media más corta. 
Se incrementaría el porcentaje de sistemas que inducen caídas de temperatura menores a 5 ºC, pero el número de eventos que 
ocasionan una caída de más de 5 ºC sería menor. El número de nortes con vientos intensos extremos mayores de 10 m/s serían 
menos frecuentes. En síntesis, ante la expectativa de una mayor frecuencia de ocurrencia de nortes que se propagan más rápido, 
habría un decremento en la duración de la precipitación de invierno y, por lo tanto, los inviernos serían más secos en la parte sur 
del GM (Pérez et ál., 2014).
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