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Resumen

Se aplicaron analisis espectrales y no-lineales a series de tiempo de registros de temperatura
de alta resolucion de tres regiones geograficas: Groenlandia (del Greenland Ice Core Project,
{GRIP por sus siglas en inglés} ), Antartida (EPICA, Domo C) y del Margen Ibérico. A través
del analisis espectral fue posible reconocer, ademads de los ciclos de Milankovitch, otros de
4000, 5000, 7000, 9000 y 11000 afios, los cuales se encontraron tanto en Groenlandia como
en la Antartida. Se considera que los estos ciclos son muy importantes, ya que también han
sido reconocidos en latitudes medias (Sur de California). Por otra parte, los resultados
arrojados por el método de Ondiculas, mostraron que el tiempo que trascurre entre fase-fase
en Groenlandia y el Margen Ibérico esta relacionado con el ciclo de las manchas solares (10,
20 y 60 afos) y una sefial de forzamiento regional que propicia una amplificacion por mil.
Asimismo, en estas regiones se observa la parte de desfase-desfase con un valor de 30,000
afios, que esta asociado con el ciclo de rayos cosmicos (30 anos, amplificado por mil). En
general, para las tres regiones, el tiempo entre fase o desfase estuvo alrededor de 100,000 a
130,000 afios, resaltando la importancia del ciclo de excentricidad de la 6rbita de la Tierra.

El analisis espectral sugiere que la region que dispara la sefial de variabilidad climatica es la
Antartida, que, con base en el andlisis no-lineal, es la region con menor nivel de caos, al
parecer relacionado a las condiciones ocednicas que prevalecen en el area, que hacen dificil
su perturbacion debido a su inercia térmica. Sin embargo, a través del anélisis de Ondiculas,
se sugiere que, si esta region se perturbara seria la mas dominante de las tres regiones. Las
tres regiones mostraron un comportamiento cadtico, el Margen Ibérico presentd el mayor
nivel de caos, seguido de Groenlandia y la Antartida. A través de la construccion del atractor
en el espacio fase se reconocen comportamientos erraticos entre temperaturas frias y céalidas,
puntualizando como el clima debié haber pasado por cambios sensibles que llevaron a las
regiones a tener un comportamiento caotico. De acuerdo con los resultados, el tiempo que
transcurre para que esta sefial climatica de la Antartida llegué¢ a Groenlandia es de 3868 afios,

al Margen Ibérico es de 3640 afios, y de Groenlandia al Margen Ibérico es de 8440 afios.



Abstract

Spectral and nonlinear analyzes were applied to time series of high-resolution temperature
records from three geographic regions: Greenland (from the Greenland Ice Core Project,
GRIP), Antarctica (EPICA, Dome C) and of the Iberian Margin. Through spectral analysis it
was possible to recognize, in addition to the Milankovitch cycles, others of 4000, 5000, 7000,
9000 and 11000 years, which were found both in Greenland and in Antarctica. These cycles
are considered to be very important, as they have also been recognized in mid-latitudes
(Southern California). On the other hand, the results obtained by the Wave method showed
that the time that elapses between phase-phase in Greenland and the Iberian Margin is related
to the sunspot cycle (10, 20 and 60 years) and a sign of regional forcing that favors an
amplification per thousand. Likewise, in these regions, the phase-lag part with a value of
30,000 years is observed, which is associated with the cosmic ray cycle (30 years, amplified
by a thousand). In general, for the three regions, the time between phase or phase shift was
around 100,000 to 130,000 years, highlighting the importance of the cycle of eccentricity of
the Earth's orbit. The spectral analysis suggests that the region that triggers the climate
variability signal is Antarctica, which, based on the non-linear analysis, is the region with the
lowest level of chaos, apparently related to the oceanic conditions that prevail in the area,
which make its disturbance difficult due to its thermal inertia. However, through Wavelet
analysis, it is suggested that if this region were disturbed it would be the most dominant of
the three regions. The three regions showed a chaotic behavior, the Iberian Margin presented
the highest level of chaos, followed by Greenland and Antarctica. Through the construction
of the attractor in phase space, erratic behaviors between cold and warm temperatures are
recognized, specifying how the climate must have gone through sensitive changes that led
the regions to have a chaotic behavior. According to the results, the time that elapses for this
climatic signal from Antarctica to reach Greenland is 3,868 years, to the Iberian Margin is

3,640 years, and from Greenland to the Iberian Margin is 8,440 years.
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CAPITULO 1

ANTECEDENTES

Se han llevado a cabo diversos estudios acerca del clima del pasado tratando de entender qué
forzamientos tanto internos como externos lo controlan, muchos de estos estudios se enfocan
en encontrar y comprender los diversos cambios de temperatura por los que ha pasado la
Tierra. La mayoria de ellos se han realizado desde un enfoque lineal. En este estudio se

propone abordar el tema desde el punto de vista de la teoria de sistemas no-lineales.

El caos deterministico y la estructura fractal en sistemas dindmicos disipativos (por ejemplo,
la atmosfera) estan entre los paradigmas lineales mas importantes. Se han desarrollado
métodos practicos para construir el espacio fase de series de tiempo experimentales [ Takens,
1981], para calcular la dimension fractal de un atractor [Grassberger y Procaccia, 1983a]
que caracteriza su estructura métrica (dando lugar a invariantes estaticos independientes del
tiempo), para evaluar el espectro de los exponentes de Lyapunov [Zeng et al., 1991, 1992] y
la entropia de Kolmogorov [Grassberger y Procaccia 1983b] que son invariantes dindmicos
que describen los detalles de la evolucion temporal del sistema. La dimension fractal del
atractor mide hasta qué punto la dinamica llena el espacio fase embebido y, proporciona un
limite bajo para el nimero de variables independientes (grados de libertad) necesarias para

modelar la evolucioén temporal del sistema [Zeng et al., 1992].

Usando nucleos de Groenlandia se han realizado varios estudios con la finalidad de poder
corroborar si la serie de tiempo climatica sigue un comportamiento de tipo no-lineal, algunos
de éstos se encuentran reflejados en Ashkenazy et al. [2003]; Blender et al. [2006] y Schmitt
et al. [1995]. Se cree que el cambio climatico abrupto es el resultado de inestabilidades,
transporte umbral y diferentes comportamientos no-lineales del sistema climatico global, es
por ello, que se han efectuado este tipo de andlisis [Jouzel et al., 1994; Clark et al., 1999;
Alley et al., 1999; Rahmstorf, 2000]. Con base en esto, se ha encontrado que Groenlandia

posee un comportamiento multifractal, caracteristico de un sistema no-lineal.
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Sin embargo, no se han llevado a cabo estudios que reflejen si el sistema climatico de
Groenlandia tiene un comportamiento de tipo caotico, por lo que, en este estudio se realizd
un analisis no-lineal con la serie temporal de temperatura obtenida a partir de proxies en el
nucleo GRIP del sitio Summit. Dentro de los analisis realizados en dindmica no-lineal, es
importante calcular el maximo exponente de Lyapunov y la dimensioén de correlacion del
atractor correspondiente, para ver si exhibe una dindmica cadtica.

La existencia de un atractor climatico de baja dimensionalidad muestra que, la
principal caracteristica de una evolucion climatica a largo plazo puede ser vista como la
manifestacion de una dinamica determinista que involucra un numero determinado de
variables claves. El hecho de que el atractor tenga una dimensionalidad fractal proporciona
una explicacion natural de la variabilidad intrinseca del sistema climdtico a pesar de su
caracter deterministico. Esto sugiere que, aun cuando se presentan picos pronunciados en el
espectro de las frecuencias del forzamiento orbital, el comportamiento actual es altamente no
periddico [Nicolis y Nicolis, 1984].

En el Pacifico ecuatorial (ntcleo V28-328, con coordenadas 01° 01’ N, 160° 29’ E)
Nicolis y Nicolis [1984] encontraron un atractor de dimensionalidad 3.1. Esto dio como
resultado un sistema de cuatro variables que podrian proporcionar una descripcion de las
caracteristicas salientes del sistema. Al respecto, Grassberger [1986] también trabajé con los
datos del ntcleo V28-328 y los datos de Berger y Pestiaux [1982], sin embargo, no obtuvo
indicios de un atractor extraio. De igual manera, utilizd un registro de anillos de arboles
provenientes de las Montafias White, cuyas caracteristicas son bastante diferentes a las del
nicleo V28-238, en este caso, si obtuvo un atractor, pero con dimensionalidad alta. Dentro
de su estudio, Grassberger [1986] advirtid6 que se pueden obtener pequenas estimaciones
espurias de la dimension usando pocos datos, o que éstos estén muestreados de manera
demasiado fina y suavizada.

Por su parte Fraedrich [1986,1987] trabajo con diferentes variables climaticas y
reporto la presencia de atractores climaticos y meteoroldgicos. Para la serie climatica contod
con 182 datos y obtuvo una dimension de saturacion de 4.4 que, de acuerdo con Islam et al.
[1993] es un nimero dréasticamente inadecuado de datos para reconstruir un atractor, incluso
si éste existiera. En el caso del atractor meteoroldgico, no se encontr6 saturacion hasta que,

de manera artificial se separaron los datos de invierno y verano.
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Essex et al. [1987] y Keppenne y Nicolis [1989] analizaron las alturas geopotenciales
diarias a 500 mb en varias estaciones meteorologicas de Europa occidental y reportaron un
valor muy alto de la dimension de correlacion (> 6-8.4). Tsonis y Elsner [1988] investigaron
la presencia de un atractor meteorologico sobre escalas de tiempo muy cortas. Ellos
analizaron datos de la velocidad vertical del viento en promedios de 10 segundos sobre un
periodo de 11 horas (con N = 3960 puntos), registrados por la Administracion Atmosférica y
Oceanica Nacional de los Estados Unidos de América (NOAA) en Boulder, Colorado (40°
01" 10" N, 105° 17" 34" W) y reportaron una dimension de correlacion de 7.3.

Rodriguez-Iturbide et al. [1989] y Sharifi et al. [1990] analizaron datos de la
intensidad de lluvia para varias tormentas de Boston y reportaron valores de la dimension de
correlacion menores a cuatro. Esto es sorpresivamente bajo, dada la naturaleza del sistema
atmosférico y los resultados de Tsonis y Elsner [1988] en escalas de tiempo similares [Islam

etal., 1993].

Se ha especulado mucho acerca de la dimension del atractor de un sistema y en el caso
especifico del sistema atmosférico se ha mencionado la posibilidad de que no exista un
atractor de baja dimensionalidad, como es el caso de Zeng et al. [1992] quienes no lograron
obtener una dimension fractal saturada para Fort Collins, Colorado (40° 32" 54" N, 105° 3’
53" W); los Angeles, California (34° 03’ 08" N, 118° 14’ 37" W) y la Parte Norte del Océano
Atlantico (50-60° N, 330-340° W), la conclusion a la que llegaron fue que la dimension fractal
es mayor a ocho. Lo mismo reporta Pierrehumbert [1990] al concluir que no existe una
dimension menor a 20 para la atmdsfera global. Por su parte Tsonis et al. [1993] comentan
que en muchos (si no es que en todos) los estudios que reportan atractores de baja
dimensionalidad en el tiempo y el clima han sido cuidadosos en la eleccion del tiempo de
retardo (t). Donde comunmente el parametro de retardo se ha obtenido por medio de la
funcién de autocorrelacion (se puede encontrar mas informacion en el cuadro del Anexo B).

Lorenz [1991] sugiri6 como posible explicacion para atractores de baja
dimensionalidad, el hecho de escoger variables débilmente acopladas o que la base de datos
tuviera una cantidad moderada. Siguiendo un pensamiento similar al de Lorenz [1992], las
variables atmosféricas que estdn delimitadas o resultan de un fenémeno tipo umbral dan

como resultado dimensiones de correlacion (para conjuntos de datos moderadamente
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grandes) que subestiman las dimensiones verdaderas del atractor del sistema [Islam et al.,
1993]. En este punto es importante notar que las variables como: presion y velocidad vertical
estudiadas para un analisis de dimension de correlacion dan como resultado dimensiones
altas, mientras que las provenientes de la duracion de la luz solar y lluvia poseen dimensiones
bajas (ver la Tabla 1 del Anexo B).

Ashkenazy et al. [2003] usaron registros de proxy de temperatura de cuatro nicleos
de hielo provenientes de la Antartida y Groenlandia, ellos muestran que estas series de tiempo
son no-lineales para escalas de tiempo de 1~100 ka (1000 afios = ka) como es expresado por
correlaciones temporales de largo alcance en magnitudes de incrementos de temperatura y
por un amplio espectro multifractal.

Las correlaciones a largo plazo en las series de tiempo de temperatura T; reflejan los
aspectos lineales de T;. Las correlaciones a largo plazo en las magnitudes de incrementos de
temperatura, |AT;| = |T;;, — T;| indican no-linealidad de los procesos subyacentes
[Ashkenazy et al., 2001, 2003]. Series de tiempo lineales estan no correlacionadas |AT;|
mientras que, las series de tiempo no-lineales que siguen una ley de escalamiento, exhiben
correlaciones a largo plazo en las series de magnitud |AT;|. Ashkenazy et al., [2001, 2003]
encontraron que |AT;| esta correlacionada a largo plazo dentro del rango de tiempo 1-100 ka
con un exponente ¢ = 0.8 por lo que, el proceso subyacente es no-lineal.

El valor del exponente de correlacion de |AT;| cuantifica el grado de no-linealidad en
los registros de los ntcleos de hielo. Correlaciones en |AT;| indican que las series de magnitud
estan “agrupadas”, es decir, una magnitud grande es mas probable que este acompafiada de

una magnitud grande, y una pequefia esté seguida por una magnitud pequena.

Hasta aqui, se han mencionado algunos trabajos realizados en la parte del hemisferio norte y
el Pacifico Norte utilizando analisis no-lineal, pero ninguno centrado en la dindmica cadtica
de éstos. De igual manera, durante la revision bibliografica, no se encontraron estudios con
este enfoque en la Antartida. Es por esta razon, y tomando en cuenta la importancia que
tienen en cuanto al estudio del clima, Groenlandia y la Antartida, que se desarrollo el presente
estudio, sin dejar de lado una region media entre estas dos, en este caso, el Margen Ibérico,
para ver no solo el tipo de comportamiento dindmico de las regiones, sino también, el desfase

de la senal climatica entre éstas.
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CAPITULO 2
HIPOTESIS Y OBJETIVOS

2.1 Hipotesis

El hemisferio sur es un area dominada por un ambiente de tipo oceanico, a diferencia del
hemisferio norte y la zona templada, que estan dominadas por un ambiente mas continental.
Esto hace posible pensar que el hemisferio sur es menos susceptible a los cambios climéaticos
debido a la capacidad calorifica del agua, ya que, se necesita mas energia para poder
perturbarlo y por ende su dindmica cadtica seria mas baja que en las otras dos regiones; sin
embargo, de ser perturbado seria la parte dominante de las tres regiones de estudio,
provocando cambios de temperatura en la parte superficial del mar y llevando con esto, a un
cambio en los diversos eventos tanto oceanicos como atmosféricos, debido a su mayor inercia

térmica.

2.2 Objetivos
Objetivo General

El objetivo general de este trabajo es determinar cual de las tres regiones de estudio
(Groenlandia, Antéartida y Margen Ibérico) presenta mayor susceptibilidad al cambio
climatico, si éstas exhiben una dindmica cadtica y como afecta esta dindmica a los procesos
oceanicos.
2.3 Objetivos Especificos
Los objetivos especificos son:

a. Buscar el tipo de tendencia que se presenta en las series de tiempo climaticas,

correspondientes al Margen Ibérico (zona templada), la Antartica (para el hemisferio

sur) y Groenlandia (para el hemisferio norte).
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Identificar las periodicidades en las series de tiempo climaticas.
Determinar el nivel de caos en las series de tiempo climéticas.
Determinar la conexion y fase entre las oscilaciones de las series de tiempo

climaticas.
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CAPITULO 3

Indicadores paleoclimaticos

El sistema climatico de la Tierra estd conformado por una variedad de conexiones entre
diferentes subsistemas que interactian para producir cambios en la temperatura, el viento y
la precipitacion entre otros. Los mas importantes son la atmdsfera; los océanos, incluyendo
su vinculo quimico y procesos bioldgicos; y la Tierra solida a medida que influye en la
concentracion de CO; en el aire. Los procesos atmosféricos gobiernan el clima sobre escalas
de tiempo de pocos afios 0 menos. Los océanos influyen en el cambio climatico durante
periodos de décadas a decenas de milenios. Cada subsistema modifica el clima en escalas

temporales diferentes (ver Anexo A).

El estudio del cambio climatico se ha tornado interesante y de suma importancia en los
ultimos afos, debido a los dafios que puede ocasionar en sistemas naturales, pérdidas
humanas y materiales, y también por su gran complejidad, lo que ha llevado a que se estudie
desde distintos campos del conocimiento tanto de las ciencias naturales como de las sociales.
En este capitulo se hace un breve resumen de los diferentes tipos de indicadores
paleoclimaticos y algunas técnicas de fechamiento o datacidn; ya que, sin estimaciones
confiables sobre la edad de los eventos en el pasado, es imposible investigar si ocurrieron
sincrénicamente o si ciertos eventos condujeron o retrasaron a otros, tampoco es posible
evaluar con precision la tasa a la que ocurrieron los cambios ambientales del pasado. Por lo
tanto, se deben realizar grandes esfuerzos para fechar todos los materiales, para evitar la
contaminacion de la muestra y para garantizar que se entienda claramente el contexto

estratigrafico de la muestra.
3.1 Métodos historicos

Los climat6logos modernos luchan por reconstruir una historia climatica continua y confiable
a partir de fuentes que pueden dividirse en datos instrumentales y fenomenologicos. Los

primeros registros de temperatura, hechos con un termoémetro, en los principales centros
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urbanos de Europa y América del Norte, son un ejemplo de registros instrumentales. Algunas
observaciones instrumentales tienen varios siglos de antigiiedad, incluidas las observaciones
telescopicas de la actividad solar [Schove, 1983; Hoyt y Schatten, 1997] y las mediciones del
mareografo sobre los cambios en el nivel del mar, disponibles desde el siglo XVIII en Europa
[Emery y Aubrey, 1991; Pirazzoli, 1991].

Los registros fenomenologicos son ligeramente diferentes de los instrumentales.
Estos se derivan principalmente de relatos histéricos de actividades humanas, como registros
de granjas, y de interacciones humanas con el medio ambiente. El avance de los glaciares a
finales del siglo XIX en los Alpes europeos documentado con fotografias y grabados es un
excelente ejemplo de documentacion historica de eventos climaticos [Grove, 1988; Lamb,
1995]. Los registros de hielo marino alrededor de Islandia o los registros de pesca de aldeanos
sudamericanos son otros ejemplos. Sin embargo, al igual que los registros instrumentales, los
registros climaticos fenomenoldgicos tienen severas limitaciones espaciales y temporales que

impiden la comprension de la historia climatica a largo plazo [Cronin, 1999].

Los principales registros naturales que conservan caracteristicas fisicas o biofisicas del
pasado y que permiten medir condiciones meteorologicas para reconstruir las condiciones
climaticas de otros momentos de la historia de la Tierra, mejor conocidos como “proxies”,
se pueden clasificar de varias maneras: en los componentes del sistema climatico que
reconstruyen (hidrésfera, litdsfera, atmdsfera, etc.,) en reinos ocednicos versus no marinos
[Webb et al., 1993] por grupo taxonomico [Parrish, 1998], o en métodos bioldgicos versus
no biologicos (litologicos, geoquimicos) [Webb et al., 1993]. Otro enfoque es centrarse en
proxies que delimitan procesos relacionados con el clima, como la productividad bioldgica,
el cambio del nivel del mar, el flujo de nutrientes o el intercambio de carbono en la atmoésfera
terrestre a través de la fotosintesis [Cronin, 1999].

La Tabla 3.1 documenta las caracteristicas principales de fuentes de datos
paleoclimaticos. El valor de los datos de proxies para las reconstrucciones paleoclimaticas
depende mucho del intervalo minimo de muestreo y la resolucion de datacion, ya que esto es
lo que determina principalmente el grado de detalle disponible del registro. Comunmente,
existe una dependencia de la frecuencia que impide la reconstruccion de climas pasados sobre

parte del espectro debido a los atributos inherentes del archivo en si. Los sedimentos marinos

18



suelen tener un fuerte espectro de ruido rojo con la mayor parte de la variacion a bajas

frecuencias debido a las bajas tasas de sedimentacion y la bioturbacion. Los anillos de los

arboles, por otro lado, rara vez proporcionan informacion a frecuencias muy bajas (es decir,

mayor a unos pocos cientos de afios); eliminar la funciéon de crecimiento bioldgico (un

prerrequisito necesario para el analisis paleoclimatico) esencialmente filtra tales

componentes de baja frecuencia de los datos sin procesar. Todos los paleo registros tienen

un sesgo dependiente de la frecuencia, que debe entenderse para hacer un uso razonable de

los datos [Bradley, 1999].

TABLA 3.1 Caracteristicas de los archivos naturales

Archivo

Intervalo de

muestreo minimo

Rango temporal

Informacion que se

obtiene del archivo

Registros historicos
Anillos de arboles
Sedimentos de lagos
Corales
Nucleos de hielo
Polen
Espeleotemas
Paleosuelos
Loess
Caracteristicas
geomorficas
Sedimentos marinos

T = temperatura

dia/h
afio/temporada

1-20 afios

1 afio

1 afio
20 afios
100 afios
100 afios
100 afios

100 afos

500 anos

~10°
~10*
~10%-10°
~10*
~5x 10
~10°

P = precipitacion, humedad, o balance de agua (P-E)

C = composicion quimica del aire (Ca) o el agua (Cw)

B = informacién sobre biomasa y patrones de vegetacion

V = erupciones volcénicas

M = variaciones del campo geomagnético

L =nivel del mar

T,P,BV,M,L,S
T,P,BV,M, S
T,P,B,V, M, Cw
Cw,L, T, P
T,P,Ca B, V, M, S
T,P,B
Cw, T,P
T,P,B
P,B,M
T,P,V,L,P

T,Cw,B,M, L, P
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S = actividad solar

Tabla tomada de Bradley [1999].

3.1.1 Formas de vida en estratos anuales

Quizas el mas util de esta clase de indicadores climaticos son los anillos de los arboles, cuyo
espesor y densidad son proporcionales a la disponibilidad relativa de calor y humedad.
Ciertas variedades de arboles pueden vivir hasta 5000 afios, lo que permite la inferencia de
variaciones climaticas cualitativas a largo plazo para ciertas localidades.

Otros indicadores biologicos utiles del cambio climatico son los estratos de
crecimiento anual de los corales que forman los vastos arrecifes de todo el mundo, cuyo
grosor y composicion quimica son indicativos de la temperatura del agua y la salinidad en la
que se forman [Gagan, 2000]. Del mismo modo, los estratos acumulados de carbonato de
calcio de muchas formas de conchas de moluscos también son utiles para evaluar los cambios
en la temperatura superficial del agua. Algunas especies de moluscos revelan ciclos diurnos
y anuales de estratos acumulados. Por lo tanto, cuando se encuentran formas fosiles de estas
especies en sedimentos antiguos, pueden indicar el nimero de dias en un afio o, de manera
equivalente, la velocidad de rotacion de la Tierra, en el momento de la deposicion de los
sedimentos antiguos. De esta evidencia se ha estimado, por ejemplo, que hace 400 Ma, un

ano tenia 400 dias [Wells, 1963; Saltzman, 2002].

3.1.2 Evidencia geomdrfica superficial

Existen al menos cuatro clases de evidencia geomorfica de superficie que son valiosas en la

reconstruccion paleoclimatica:

1. La estructura de las costas marinas como evidencia del cambio de la altura del nivel
del mar. La variacion del nivel de la superficie del océano relativo a los margenes
continentales es una funcion de la cantidad de agua almacenada como hielo glacial;
asi como, de los movimientos tridimensionales tectonicos y eustaticos de la litdsfera.

En algunos lugares, tales cambios en el nivel del mar son deducibles de un examen
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4.

de la historia geoldgica de la costa y de la historia del crecimiento de los arrecifes de

coral [Dodge et al., 1983].

Orillas de lagos y lechos y evidencia de condiciones hidrologicas regionales pasadas.
Los niveles cambiantes de los lagos durante periodos que varian hasta
aproximadamente 50000 afios se pueden inferir por las antiguas formaciones de
terrazas de lagos y por indicadores de la presencia de lagos donde ahora no existe

ninguno.

Suelos y arena. La meteorizacion de las rocas y la descomposicion del material
organico en el suelo y la arena, y sus propiedades quimicas y fisicas, dependen en
gran medida de las condiciones climéaticas. Un ejemplo es la presencia de evaporitas,
las cuales son un fuerte indicador de periodos prolongados de aridez. Las formaciones
de arena que se encuentran en las regiones desérticas del interior suelen ser el
resultado de condiciones climaticas aridas que prevalecieron. En particular, la
estructura de las dunas es uno de los pocos indicadores disponibles para determinar

los vientos que prevalecieron en afios pasados [Bagnold, 1954].

Efectos de hielo y glaciares. El avance y la posterior retirada de vastas capas de hielo
sobre un terreno determinado dejan una fuerte firma en el terreno, como lo
demuestran a) los raspaduras, que se deben al movimiento de hielo y rocas encerradas
en el hielo, lo que indica la direccion del movimiento de éste; b) la forma de los valles
a través de los cuales avanza el hielo, que cambia de una caracteristica en forma de
V pre-glacial a una forma de U post-glacial; c) flujo de agua basal debajo y alrededor
de las capas de hielo, y las rocas y el suelo transportados por el hielo y posteriormente
depositados en retirada, que dejan patrones caracteristicos de escombros y

geomorfologia [Andersen y Borns, 1994].
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3.1.3 Indicadores fisicos

En las superficies terrestres, la composicion de los conjuntos de rocas en los estratos
puede dar una primera pista sobre las condiciones climaticas de deposicion,
particularmente con referencia a las condiciones glaciales, que se identifican facilmente
por capas que contienen desechos glaciales o material de morrenas [Saltzman, 2002].

Uno de los indicadores o proxies mas interesantes en esta categoria para la
consideracion de edad-hielo, es la presencia de desechos de hielo (ice-rafted debris, IRD
por sus siglas en inglés) en los niicleos marinos. Esto es medible simplemente como la
fraccion de material de origen terrestre (transportado por la fusion de icebergs a porciones
mas profundas del océano) en relacion con la cantidad de material calcareo (CaCOs) y
siliceo que normalmente se deposita en el océano mas profundo debido al crecimiento y
la descomposicion de microorganismos. La alteracion de los episodios IRD glaciales y
los episodios no glaciales se puede observar visualmente en el laboratorio notando la
alternancia de capas blanquecinas (CaCOs3) y capas IRD mucho mas oscuras, pero es
cuantificable midiendo y registrando el porcentaje de CaCOs3 en cualquier nivel central.
Un fuerte aumento en los desechos de hielo comenz6 a aparecer simultineamente en
nucleos oceanicos de alta latitud en ambos hemisferios, hace aproximadamente 2.5 Ma,
lo que indica un inicio bastante brusco de una época glacial [Saltzman, 2002].

También son valiosas las evaluaciones del espesor y las tasas de acumulacion de
polvo, cenizas y arena que fueron depositadas tanto en la tierra como en el océano por

paleovientos.

3.1.4 Indicadores paleobioldgicos (abundancia y tipos de fauna fosil)

Las capas estratigraficas contienen mucha evidencia fosil de las formas de vida dependientes

del clima que existian en el momento de la deposicion sedimentaria. Estos indicadores

pueden tener varias formas:

® Poleny esporas, que generalmente se encuentran en depdsitos de sedimentos de lagos

y océanos; éstos son indicadores de las condiciones de temperatura, precipitacion y
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humedad del suelo bajo las cuales florecieron las plantas progenitoras; asi como, las
condiciones del viento responsables del transporte [Hooghiemstra y van der
Hammen, 1998].

Impresiones de macrofosiles vegetales o conjuntos florales (hojas), o los residuos
organicos de dichos conjuntos en forma de turba, carbon o aceite. La transicion de las
hojas de formas predominantemente de bordes lisos, comunes a temperaturas mas
calidas, a formas de bordes dentados, comunes a temperaturas mas frias ha sido
particularmente util como un indicador de la tendencia de enfriamiento sobre el
Cenozoico [Wolfe, 1978].

Ensambles de fauna fosil principalmente en forma de material 6seo de animales mas
grandes.

Conchas calcareas o siliceas de organismos marinos, incluyendo plantas y animales
planctonicos y formas mas grandes de moluscos. “Coope [1977] proporciono cinco
atributos de especies de coledpteros (escarabajos) que también se aplican a la
mayoria de otros grupos, para identificar qué clase de especies pueden ser buenos
proxies de parametros climdticos: estabilidad evolutiva, complejidad morfologica
(caracteres fosilizables especificos de la especie), abundancia de sedimentos
(permitiendo andlisis cuantitativos de ensamblaje), constancia fisiologica (dificil de
determinar directamente) y respuesta rapida a los cambios climaticos” [Cronin,
1999]. Dependiendo de las especies estudiadas, éstas pueden ser altamente
indicadoras de las condiciones de temperatura y salinidad del agua superficial o

profunda (bentonica) y de la extension del hielo marino.

Otro método desarrollado para inferir las paleo-variaciones de la temperatura de la
superficie del mar es mediante la determinacion del contenido de alquenona (cetona)
de las membranas de las células fosiles de ciertos cocolitos. En particular, en aguas
mas frias, dichos organismos aumentan la produccion de estas cadenas moleculares
organicas, que se conservan bastante bien en la columna sedimentaria, lo que
representa un ejemplo de moléculas organicas resistentes y compuestos que contienen

informacion ambiental; ahora se denominan "biomarcadores" [Saltzman, 2002].
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3.1.5 Métodos isotopicos

Entre los indicadores mas importantes del cambio climatico se encuentran la relacion de
isotopos de oxigeno (180/!'%0) y la relacion de isdtopos de carbono (13C/!2C) del material
calcareo en nticleos sedimentarios, junto con la relacién de deuterio (D/H) en las aguas de
los océanos y las placas de hielo. Estas relaciones generalmente se expresan como salidas, &,

de un valor estandar de laboratorio (en partes por mil) [Saltzman, 2002].

En el caso del 680, fue Willi Dansgaard quien en la década de 1950 investigé la relacion
entre la temperatura media anual y el delta del isotopo mas pesado del oxigeno en la
precipitacion en un gran nimero de lugares en todo el mundo, encontrando una fuerte
correspondencia en muestras actuales de precipitacion, lo que lleva a creer que esta relacion
se mantiene en el pasado, al menos cualitativamente.

Aunque los fundamentos de la termometria isotopica se basaban en las variaciones
del cociente '30/!'%0 en funcion de la temperatura a la que precipitaba el carbonato de calcio
[Urey, 1947], posteriormente se observd que los cambios de estado y las variaciones de
salinidad del agua introducian variaciones isotopicas mucho mayores, en otras palabras, el
fraccionamiento isotopico era significativamente superior que el estrictamente debido a la
temperatura de calcificacion. Estas diferencias son debidas a que las moléculas de agua con
isotopos ligeros (1O o H) tienen una mayor presion de vapor (volatilidad) que las
constituidas con isotopos pesados (10 o D-deuterio). Asi, durante el proceso de
condensacion, se extrae el isotopo pesado y el agua restante que no se condensa se enriquece
mas en el isotopo ligero. Las ultimas fases de condensacion se producen a temperaturas mas
frias, las cuales se alcanzan a altas latitudes (en los polos), produciendo valores minimos
isotdpicos respecto a aquellos alcanzados a bajas latitudes [Otdlvaro, 2008].

Los fenémenos de condensacion y evaporacion sélo alteran la composicion isotopica
de la capa superficial del océano temporalmente, ya que las aguas continentales tardan poco
tiempo en volver al mar. Durante los episodios glaciales, que duraron varios miles de afios,
la prolongada permanencia de las aguas continentales en forma de hielo, pobres en isdtopos
pesados, alterd la composicion isotopica del agua de todos los océanos de la Tierra [Criss,

1999].
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Las series de tiempo del registro de 6180 de las conchas de los foraminiferos han
generado un registro importante de los cambios del clima. El1 §'80 en los foraminiferos es
funcion de la temperatura y del 5§80 del agua en el cual se forma. E1 6180 del agua del mar
es una funcion del volumen de hielo global y de la salinidad del agua [Lisiecki y Raymo,
2005; Otdlvaro, 2008].

La sefial isotopica del 680 indica que durante el proceso glacial/interglacial
(expansion/fusion del hielo), un aumento gradual en los valores isotdpicos indica una
acumulacion progresiva de hielo en los polos y/o un enfriamiento gradual que culmina en un
maximo glacial (maximo volumen de hielo). Ese maximo isotopico y de volumen de hielo es
seguido por un descenso isotopico brusco que identifica una deglaciacion rapida o
calentamiento (terminaciones) que da paso a un periodo interglacial [Kennett, 1982].

La razén por la cual se estudian los nticleos de hielo es porque dan acceso a series
paleoclimaticas que incluyen temperatura local y tasas de precipitacion, condiciones de
fuente de humedad y flujos de aerosoles de origen marino, volcéanico, terrestre, cosmogénico
y antropogénico. También son tnicos por sus inclusiones de aire, las cuales proporcionan los
cambios pasados en la composicion de gases traza atmosféricos [Petit et al., 1999]. Con ello
pueden verse las variaciones en la escala milenaria, aunque también son registradas en
isotopos de oxigeno de foraminiferos plantonicos [Hendy y Kennett, 1999; Hendy et al.,
2002], composicion quimica de sedimentos [Hendy et al., 2002; Hendy y Pedersen, 2005], e
isotopos de nitrogeno [Emmer y Thunell, 2000; Hendy y Pedersen, 2005] registrando un
intervalo de cambios ambientales que incluye la fuerza de la zona de minimo oxigeno
[Cannariato et al., 1999; Petit et al., 1999], temperaturas superficiales del mar y la
profundidad de la termoclina [Hendy y Kennett, 1999], masas de agua intermedia [Stott et
al.,2000], condiciones redox del sedimento [Hendy y Pedersen, 2005; van Geen et al.,2003],
desnitrifacion subsuperficial [Emmer y Thunell, 2000], la fuerza de las surgencias y la

productividad marina [Ortiz et al., 2004; Petit et al., 1999].

Para este estudio se llevo a cabo un analisis de las diferentes series de tiempo proporcionadas
en World Data Center for Paleoclimatology, National Oceanic and Atmospheric
Administration (http://cdiac.ornl.gov/trends/co2/ice_core co2.html). Para el hemisferio sur

se analiz¢ la serie de 800 ka de EPICA Domo C, en la Antartida; para el hemisferio norte se
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analizaron las series de tiempo de 248 y 800 ka del ntcleo de hielo GRIP, en Groenlandia, y

finalmente la serie de tiempo del Margen Ibérico con 420 ka, tomada de Martrat et al. [2007].
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CAPITULO 4
AREAS DE ESTUDIO

4.1 Antartida

El Océano Austral ventila los océanos globales y regula el sistema climatico mediante la
captacion y el almacenamiento de calor, agua dulce, Oz, CO, y CO» atmosférico. El Comité
Cientifico de investigacion Antartica (Scientific Committee on Antarctic Research, SCAR
por sus siglas en inglés) considera que la region Antartica incluye el continente, sus islas
costeras y el Océano Austral circundante (Figura 4.1), incluyendo la Corriente Circumpolar
Antartica (Antarctic Circumpolar Current, ACC por sus siglas en inglés), cuyo limite norte

es el Frente Sub-Antartico [Bamber et al., 2008].
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Figura 4.1. (Izquierda) Mapa de la Antartida mostrando caracteristicas topograficas y lugares importantes.
(Derecha) Elevacion de la superficie, iluminada directamente desde la parte superior, muestra la forma general

del continente, asi como la rugosidad en escala menor. Tomado de Bamber et al. [2008].

El registro de perfiles de deuterio de 800 ka de la Antartida del Proyecto Europeo
para la Extraccion de Hielo en la Antartida (European Project for Ice Coring in Antarctica,

EPICA por sus siglas en inglés), Domo C (75° 6’ S, 123° 21” E, con una longitud del nucleo
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de 3259.7 m) proviene de la escala de tiempo o modelo de edad! EDC3, el cual tiene una
precision de ~6 ka de 130 a 800 ka y + 20% para la duracion de los eventos [Dreyfus, 2007,
Parrenin, 2007]. Por lo tanto, la escala de edad EDC3 se configura independientemente de
las propiedades orbitales del §D. Las mediciones de 6D del nucleo de hielo estan disponibles

en secciones de hielo de 55 cm [Jouzel et al., 2007; Masson-Delmotte et al., 2010].

Las primeras placas de hielo en escala continental se formaron en la Antéartida alrededor de
34 Ma, probablemente como respuesta a la declinacion en los niveles de CO2 atmosféricos,
causados por una combinacion de desgasificacion reducida de CO: de volcanes y cordilleras
del océano medio y el aumento del entierro de carbono. Esta declinacion result6 en una caida
de las temperaturas globales de alrededor de 4 °C. Como méximo, estas primeras capas de
hielo llegaron al borde del continente antartico, pero fueron probablemente, mas calidas y
delgadas que las actuales. Se produjo un enfriamiento mas agudo alrededor de 14 Ma,
probablemente acelerado por el creciente aislamiento térmico y fisico de la Antartida a
medida que otros continentes se alejaban de ella y se desarrollaba la ACC, sobre todo debido
a cualquier cambio en los niveles de CO; atmosféricos [Turner et al., 2009].

El continente es dominado por la placa de hielo de la Antértida, una vasta masa
contigua de hielo glacial que cubre el continente antartico y los mares circundantes. Es la
region de mayor acumulacion de hielo en la Tierra, con unos 30,000,000 km?, lo cual
constituye el 90% de todo el hielo en el planeta y el 70% de sus reservas de agua dulce. La
masa de hielo que cubre la Antértida es un componente fundamental en el ciclo hidrolégico
global. Su mayor o menor desarrollo regula el ascenso y descenso del nivel global de los
océanos, mientras que la formacion estacional de hielo marino controla el comportamiento
de la vida en las aguas antarticas y en sus ecosistemas dependientes y asociados [Sanchez,

2007].

El océano Antartico tiene la mayor corriente oceanica, ya antes mencionada como la ACC,

la cual fluye de oeste a este transportando un volumen de ~130,000,000 m?/s (en el paso

1 Muchos estudios paleoclimaticos proceden desarrollando primero una cronologia, generalmente conocida
como modelo de edad. Un modelo de edad es un modelo construido a partir de las diversas herramientas de
datacion y correlacion [Cronin, 1999].
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Drake) a lo largo de un camino de ~23,000 km. Esta se localiza principalmente entre el Frente
Sub-Antartico y el Frente Polar. El Frente Sub-Antartico es una zona de divergencia de masas
de agua y el Frente Polar de convergencia, caracterizado ademas por un descenso brusco de
la temperatura superficial de norte a sur [Cristian, 2008].

La ACC es conducida principalmente por los vientos de Deriva del Oeste, que
provocan que el movimiento de la corriente sea de oeste a este, ademas de este flujo
superficial forzado por el viento, existe un flujo geostréfico debido a que la pendiente de la
superficie del mar se inclina hacia el continente antartico y que por el efecto de Coriolis el
fluyjo neto también es de oeste a este, extendiéndose el movimiento hacia mayores
profundidades. Bajo la capa de influencia por el viento, la distribucion de densidad es tal que,
en general, la fuerza del gradiente de presion horizontal y la fuerza de Coriolis se balancean
y el equilibrio geostrofico se mantiene, haciendo que casi toda la columna de agua se mueva
en una sola direccion [Cristian, 2008].

El Océano Atlantico Sur es una region que carece de datos sobre el monitoreo a largo
plazo de los parametros oceanograficos. Ademas, los indicadores proxy en esta region ain

no estan bien establecidos [Kikuchi et al., 2013].

4.2 Groenlandia

El sistema climatico del Artico es caracterizado por un estado de baja energia térmica y un
intimo acoplamiento entre la atmosfera, tierra y océano. Esto hace del Artico una region
cambiante y fascinante para estudiar.

La definicion més formal del Artico es que, es la region mas al norte del Circulo Polar
Artico (66.5° N). La caracteristica fundamental es la luz diurna de 24 horas en verano y la
obscuridad de 24 horas durante el invierno, el nimero de dias con estos dos extremos
incrementa con la latitud. En el polo norte, el Sol se situa arriba del horizonte por seis meses,
entre los equinoccios de primavera y otofo, y por debajo del horizonte en los seis meses
restantes. Incluye partes de Rusia, Estados Unidos de América (Alaska), Canadé, Dinamarca
(Groenlandia), Islandia, la regién de Laponia, en Suecia, Noruega, Finlandia y las islas
Svalbard, asi como, el océano Artico (Figura 4.2). Las isotermas de 10 °C en julio son

comunmente usadas para definir el borde de la region artica [Farré et al., 2014].
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Figura 4.2. Mapa del Artico, rodeado por Rusia, Estados Unidos (Alaska), Canada, Dinamarca (Groenlandia),
Islandia, Suecia, Noruega, Finlandia y las islas Svalbard. Tomado de (https:/es.wikipedia.org/wiki/Artico).

La escala de edad para Groenlandia en el Proyecto Comunitario Europeo del Nucleo de Hielo
de Groenlandia (European Greenland Ice Core Project, GRIP por sus siglas en inglés) es el
SS09, con un alcance temporal de 248 ka proveniente de perfiles de 518 0, con una resolucion
de 55 cm. Se han perforado a través de la capa de hielo de Groenlandia, un total de cuatro
nucleos que alcanzan el lecho rocoso y dos mas en el lecho rocoso o capa de hielo marginal
al rededor del hielo interior. El nticleo de hielo para GRIP fue recuperado en la parte superior
de la placa de hielo con un entorno deposicional casi ideal, Summit (72° 34’ N; 37° 37" W;
con una elevacion de 3232 m sobre el nivel del mar y una longitud del ntcleo de 3018.8 m)
[Dansgaard et al., 1993; GRIP Project Members, 1993; Johnsen et al., 1992a], la cual es la
unica localidad en la parte central de Groenlandia, donde el patron de flujo es simple, ya que
en la actualidad no se cree que tenga lugar un movimiento horizontal en la placa de hielo y
en el pasado este movimiento fue despreciable [Johnsen et al., 1992, 1997].

La temperatura superficial de Summit rara vez se eleva por encima del punto de
congelacion, en contraste con Dye-3 donde el derretimiento de verano a menudo causa
cambios post-deposicionales en el firn; por ejemplo, absorcion de gases solubles de la
atmosfera. Es por esta razon que Summit se escogié como el nuevo objetivo de perforacion

de un nucleo profundo en GRIP.
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Barker et al. [2011] construyeron un registro sintético de la variabilidad climatica en
Groenlandia basados en el modelo de balance polar termal. Este registro reproduce mucha
de la variabilidad que se observa en los nucleos de hielo de Groenlandia sobre los pasados
100 ka y muestra una fuerte similitud con los registros de espeleotemas de China
absolutamente fechados. Este registro sintético tiene un alcance temporal de 800 ka y es
construido sincronizandolo con el de la Antartida (modelo de edad EDC3).

En este estudio se utilizd el registro sintético de Groenlandia junto con la serie
paleoclimatica del Margen Ibérico-construida con el Modelo EDC3 (esta serie fue
proporcionada por Stephen Barker, via correo) y la serie temporal de la Antartida, para la
parte del desfasamiento entre las series, mientras que las series temporales provenientes de

los modelos de origen fueron usadas para la parte no-lineal.

Groenlandia es la segunda masa de hielo mas grande en el Planeta, Weidick [1995] cit6 un
valor para el grosor de 2.6 X 10° km? basado en una estimacion obtenida en 1950. Sin
embargo, Bamber et al. [2001] reportaron un valor de 2.93 X 10° km?. Groenlandia esta en
las latitudes 59 °y 83° N y longitudes 11°y 74° W, se encuentra rodeado por el Océano Artico
al norte, el mar de Groenlandia al este, el Océano Atlantico al sureste, el Estrecho Davis al

suroeste, la Bahia Baffin al oeste y el Estrecho Nares al noroeste [Bamber et al. 2001].

Una porcidn significativa de la parte central de la placa de Groenlandia est4 asentada debajo
del nivel del mar, donde el espesor del hielo es mayor, bajando la elevacion del lecho de roca,
a través de la compensacion isostatica, en 1000 m. Estas areas bajas también incluyen; sin
embargo, varias areas marginales sobre la costa norte y noreste, donde las elevaciones del
lecho rocoso son > 200 m debajo del nivel del mar. La existencia de estas areas de hielo
marino sugiere que pueden ser inestables, como se ha propuesto para las porciones marinas

de la placa de hielo de la Antartida Occidental [Bamber et al., 2001].

Desde finales de la década de 1990 la placa de hielo de Groenlandia ha perdido masa como
resultado del aumento de la escorrentia del agua de deshielo superficial (representando el
60% de la pérdida de masa) y por el incremento en la descarga de icebergs [van den Broeke
et al., 2016]. Esta reciente aceleracion en la dindmica de la placa de hielo es probablemente

una consecuencia de la disponibilidad del agua de deshielo y el calentamiento del océano,
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aunque el papel del agua de deshielo sigue sin estar claro [Sundal et al., 2011; Tedstone et
al., 2013; de Fleurian et al., 2016]. El reciente aumento de la superficie derretida
probablemente se deba al calentamiento global, potenciado por la amplificacién del Artico
[Serreze y Barry, 2011] y los cambios generales observados en la circulacion en verano que
favorecen la adveccion de masas de aire calido sobre la placa de hielo de Groenlandia

[Fettweis et al., 2017].
4.3 Margen Ibérico

La Peninsula Ibérica se encuentra en la placa Euroasiatica, justo al norte del limite actual de
la placa Africa/Eurasia. Este limite se encuentra a lo largo de la zona de fractura Azores-
Gribaltar (AGFZ), justo al sur de Iberia, y continua hacia el este hasta el Mediterraneo
[Srivastava et al., 1990a, 1990b]. El andlisis de las anomalias magnéticas de la expansion del
fondo marino, con ayuda de estudios paleomagnéticos [Van der Voo y Zijderveld, 1971;
Galdeano et al., 1989], demostrd que la configuracion tectonica de placas de la Peninsula
Ibérica cambid significativamente a lo largo de su historia, posterior al desplazamiento
[Olivet et al., 1984; Klitgord y Schouten, 1986; Malod y Maufret, 1990; Srivastava et al.,
1990a, b; Roest y Srivastava, 1991; Sibuet y Collette, 1991].

El Margen Ibérico tiene un modelo de edad que proviene de varios nucleos y con ello varios
modelos de edad en diferentes partes de su composicion. Para el Margen Ibérico su usaron
los datos del nucleo MDO01-2443 (37° 52.8” N,10° 10,57° W, con 2925 m debajo del nivel
del mar), estos datos permiten generar una reconstruccion de alta resolucion de la historia
climatica de los pasados 420 ka, proveniente de registros de alquenonas [7zedakis et al.,
2004; Abreu et al., 2005]. El nucleo se obtuvo en el afio 2001 durante el crucero cientifico
de geociencias MD123 a bordo del buque francés Marion Dufresne, fue colectado por parte
de proyecto POP (Pole-Ocean-Pole: una estratigrafia global para variabilidad en escala
milenial [Abreu et al., 2005]. Para este estudio, los datos del nucleo MDO01-2443 se
obtuvieron de Martrat et al. [2007].

El ancho de la plataforma continental Ibérica varia entre 10 y 65 km a lo largo de su longitud
aproximada de 700 km. Esta se puede dividir en tres segmentos, separados por los principales

cafiones que atraviesan la plataforma y descienden en los dominios abisales [Vanney and
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Mougenot, 1981; Mougenot, 1988]: 1) Norte del cafion Nazar¢. 2) Entre el caion Nazaré y
Setiibal y 3) Entre el cafion Setubal y San Vicente [ Whitmarsh et al., 1996].

Dos grandes placas abisales se encuentran al oeste de Iberia: la placa abisal Tagus en
el sur y, la placa abisal Iberia en el norte (Figura 4.3). La placa abisal Tagus es una placa
cerrada, de piso extremadamente plano, limitada al este por el margen continental irregular
de Portugal, sobre el cual, los sedimentos han sido canalizados a través de los cafiones de
Lisboa y Setubal. La placa abisal Iberia se encuentra frente al centro y noroeste de Iberia. Al
sur, esta placa estd separada de la placa Tagus por la plataforma continental de Espuela de
Extremadura y el monte submarino Tore. Para la parte oeste y noroeste, los limites de la placa
estan aproximadamente definidos por la isobata de 4800 m, que marca aproximadamente la
transicion de las caracteristicas de la topografia plana de la placa abisal a la morfologia tipica

irregular del basamento ocednico mas al oeste [ Whitmarsh et al., 1996].

Figura 4.3. Localizacion del nucleo sedimentario que se ocupd para el estudio en el caso del Margen Ibérico
junto con la vista de la placa abisal Tagus. El niicleo sedimentario MDO01-2343 (37° 52.85°” N, 10° 10.57” W,
2925 m debajo del nivel del mar). La banda en colores indica la elevacion en metros. Tomado de Martrat et al.

[2007].

Los sedimentos del suroeste del Margen Ibérico son altamente sensibles al cambio climatico

en escalas de tiempo tanto orbital como milenial. Tienen una tasa de sedimentacion
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relativamente constante y alta, que se mantiene a través de periodos glacial-interglacial y
estadial-interestadial. E1 Margen Ibérico es climéaticamente sensible, ya que es influenciado
por procesos de latitud alta y baja. La migracion del frente polar en el Atlantico Norte actia
como una bisagra con un pivote, con grandes oscilaciones meridionales ocurriendo en la
cuenca este a medida que el hielo marino avanza y retrocede. Durante los estadiales frios
(Heinrich) del tltimo periodo glacial, el frente polar alcanz6 la parte norte del Margen Ibérico
(41°N) [Voelker y deAbreu,2011]. El Margen Ibérico también esté influenciado por procesos
de baja latitud, principalmente a través del ciclo hidrologico a medida que la precipitacion
sobre Europa cambia con la migracion de la posicion de la Convergencia Intertropical en
escalas temporales orbitales y milenarias [7zedakis et al., 2009; Hodell et al., 2013]. Los
nucleos sedimentarios del Margen Ibérico son uUnicos por su capacidad para ser
correlacionados con los nucleos de hielo polar en ambos hemisferios y con secuencias

terrestres europeas [Hodell et al., 2013].
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CAPITULO 5

METODOS

Para la parte del analisis no-lineal se usaron varios métodos que permitieron obtener el
maximo exponente de Lyapunov, que es el objetivo central en el analisis no-lineal ya que
¢éste junto con la dimension de correlacion son indicadores de caos en sistemas dinamicos,
ambas son mediciones invariantes ante transformaciones suaves. A continuacion, se dara una
breve explicacion sobre cada uno de los métodos, cabe mencionar que, aunque estos métodos
sirvieron para obtener el exponente de Lyapunov, son importantes por si solos ya que ayudan
a visualizar el comportamiento del sistema desde una perspectiva no-lineal.

Una de las razones por las que se hace un analisis no-lineal es porque el ruido continuo
en un espectro de potencia puede surgir en parte, de los procesos que exhiben caos
deterministico, un término usado en el campo de la dindmica no-lineal. Si el caos esta
presente, entonces el diagrama de fase puede exhibir una clara, aunque compleja estructura,
la cual se describe como un atractor extrafio [ Weedon, 2003]. Un atractor extrafio tiene una
geometria muy especial llamada fractal, lo que significa que tiene una dimension no entera.
Sin embargo, aunque caracteristico, una dimensién no entera no es diagndstico de caos
debido a que hay sistemas con dimensiones no enteras que no muestran dependencia sensible
sobre las condiciones iniciales [Medio, 1992; Weedon, 2003].

La teoria del caos ha establecido que, en las condiciones adecuadas, ciertas
ecuaciones no-lineales relativamente simples pueden generar series de tiempo que tienen un
espectro continuo. Dichas series son indistinguibles del ruido usando métodos estandar de
series de tiempo, ya que es imposible predecir valores sucesivos a menos que las condiciones
iniciales sean conocidas. La dependencia sensible de las condiciones iniciales es
caracteristica del caos. Una diferencia infinitesimal en valores iniciales resultara en una salida
divergente. Como una consecuencia, sin saber la ecuacion y las condiciones iniciales exactas,
es imposible predecir los valores futuros después de unos pocos pasos de tiempo [Weedon,

2003; Stewart, 1990].

35



5.1 Método de Reconstruccion de Retardos (Teorema de Takens)

El teorema de Takens asegura que, bajo ciertas hipdtesis sobre el sistema, resulta posible
reconstruir la dindmica completa del sistema original a partir de mediciones de algunas de
las variables involucradas y, de esta forma conocer la evolucion de éste.

Un sistema dindmico consta de un conjunto de posibles estados que evolucionan en
el tiempo siguiendo una regla que expresa el estado actual en términos del estado anterior.
Ademas, se requiere que la regla que define los estados sea determinista, lo que significa que
se puede determinar completamente el estado actual haciendo uso unicamente de los estados
anteriores.

Se tiene que la evolucion de la variable x es a través de una sustraccion directamente
independiente de la variable y, mientras que la evolucion temporal de la variable y
similarmente depende de la variable x y de la variable z. La consecuencia directa de este
hecho es: Si en un tiempo ¢ s6lo el valor de la variable x es conocido entonces otra medicion
de la misma variable en un tiempo futuro t + 7 llevara implicitamente informacion acerca de
las otras dos variables. Siguiendo con las mediciones de x en los tiempos t + 27,t + 37 ....,
continuamente se reune informacion no sélo de la variable x sino también de la variable z y
la variable y. De hecho, si 7 se elige adecuadamente, la cantidad de informacion obtenida
alrededor de las otras dos variables es bastante grande como para poder introducir los valores
de la variable x en los tiempos t + 7y t + 27 como sustitutos de las variables originales
[Perc, 2006].

El teorema de Takens también conocido como el teorema de embebimiento, trata de
encontrar una dimension de embebimiento suficientemente grande para los vectores de

retardo en un espacio fase con exactamente las mismas cantidades que el sistema original.

P(t) = Xe, Xeros Xevors o oo Kesgm-1)ye (M

La grafica que se obtiene de los vectores de estado x en R™ es equivalente a la dada por los
vectores y en R?%*1 correspondiente al método de coordenadas de retardo. Por lo tanto,
mediante el método de coordenadas de retardo se obtiene una reconstruccion del atractor en

R* que resulta tener las mismas propiedades que las del atractor original en R™. “““De hecho,
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bajo circunstancias bastante generales el atractor formado en R¥ es equivalente al atractor
en el espacio desconocido, en este caso R™, en el cual vive el sistema original si la dimension
m del espacio coordenado de retardo es suficientemente grande” [Kantz y Schreiber, 2004].
De hecho, el teorema de Takens se basa en la dimension de embebimiento y no en el retardo
de embebimiento [Perc, 2006].

El teorema no brinda informacion sobre el valor preciso de t; sin embargo, esta
permitido cualquier valor de éste. Con respecto al valor de T existen otros métodos para poder
obtenerlo y serdn tratadas mas adelante.

Lo que se ha expresado como equivalencia entre las graficas del atractor original y su
reconstruccion, en el teorema esta establecido como un homeomorfismo entre los dos
conjuntos. Un homeomorfismo entre dos conjuntos basicamente significa que uno de ellos
se obtiene a través de una deformacion continua del otro, esta deformacion esta determinada
por una funcién que debe ser continua, biyectiva, y que su inversa también sea continua.
Cuando dos conjuntos se dicen homeomorfos se hace hincapié en que mas alla de la forma

que tengan cada uno, los conjuntos tienen las mismas propiedades.

Para poder entender el método de retardos es necesario saber qué es una serie de tiempo. Las
series de tiempo son una secuencia de mediciones escalares de alguna cantidad que depende

del estado actual del sistema, tomado en multiplos de un tiempo de muestreo fijo dado por:

Sp = S(X(nAD) + ny, ()

Es decir, se analiza el sistema a través de alguna funcion de medicion S y se hacen
observaciones solo hasta algunas fluctuaciones aleatorias 7,,, de la medicion de ruido.
Una reconstruccion de retardo en m dimensiones estd formada por S, vectores, dados

como:

Sn = (Sn—(m—l)‘n Sn—(m—z)‘t' ey Sn—'n Sn) (3)

La diferencia de tiempo en numero de muestreo 7 (0 en unidades de tiempo, TAt) entre

componentes adyacentes de los vectores de retardo es referida como el lag o tiempo de
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retardo. Para 7 > 1 s6lo la ventana de tiempo cubierta por cada vector se incrementa, mientras
el nimero de vectores construidos a partir de la serie de tiempo escalar sigue siendo mas o
menos el mismo. Esto es porque se cred un vector para cada observacion escalar, S,,, con
n > (m — 1)t. Una serie de teoremas de integracion se refieren a la cuestion de, jen qué
circunstancias y en qué medida el objeto geométrico formado por los vectores S,,, son
equivalentes a la trayectoria original X,,? [Kantz y Schreiber, 2004].

Es un poco dificil obtener una buena estimacion del tiempo de retardo 7 = tAt. El t
no es tema de los teoremas de embebimiento, ya que se considera que los datos tienen
precision infinita. Embebimientos con el mismo m, pero diferente T son equivalentes en el
sentido matematico para datos libres de ruido, pero en realidad una buena eleccion de t
facilita el analisis. Si T es pequefio comparada con la escala de tiempo interna del sistema,
elementos sucesivos de los vectores de retardo estaran fuertemente correlacionados (no ha
pasado suficiente tiempo para que el sistema evolucione en el espacio fase), casi no hay
diferencia entre los diferentes elementos de los vectores de retardo, tal que todos los puntos
se acomodan alrededor de la bisectriz del espacio embebido. Esto se llama redundancia de
Casdagli et al. [1991a] y Gibson et al. [1992]. Si, ademas, los datos son ruidosos los vectores
formados de este modo son casi insignificantes si la variacion de la senal durante el tiempo
cubierto por mt (periodo de tiempo representado por un vector embebido, es incluso mas
importante que my 7 por separado) es menor que el nivel de ruido [Kantz y Schreiber, 2004].

Si 7 es muy grande, las diferentes coordenadas pueden estar casi no correlacionadas.
En este caso el atractor construido puede volverse muy complicado, incluso si el atractor
verdadero subyacente es simple. Esto es tipico en sistemas caodticos donde la funcion de
autocorrelacion decae rapidamente [Kantz y Schreiber, 2004].

De acuerdo con la teoria de embebimiento sélo se requiere que T sea no cero ni un
multiplo de alglin periodo orbital, esto solo es valido cuando se usa la aritmética de valores
reales sobre una cantidad infinita de datos que estan libres de ruido. En la practica, cuando
los datos de series de tiempo de longitud finita y ruidosos estan involucrados, se necesita que
T sea grande, para desplegar adecuadamente la dinamica del sistema [Bradley y Kantz,2015].

Existen varios métodos para obtener el lag o retardo (7); sin embargo, ya que no hay
relevancia, en el marco de trabajo matematico, no existe una forma rigurosa de obtener un ©

optimo e incluso no estan claras las propiedades que debe tener. De igual manera, los
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resultados no deben depender tanto de la sensibilidad de 7 ya que, de lo contrario, la
invarianza careceria de las propiedades del atractor bajo transformaciones suaves, lo cual
sugiere que no se esta investigando el atractor verdadero.

Dos de los métodos mas usados para el calculo de 7 son la funcidn de autocorrelacion
y la informacion mutua. El método mas apropiado para obtener el tiempo de retardo es por
medio de la funcion de autocorrelacion de la sefial. Desde un punto de vista practico, es
optimo ya que, en primer lugar, esta prueba debe calcularse para familiarizarse con los datos,
ademas de que da informacion acerca de la estacionariedad y las escalas de tiempo tipicas.
En segundo lugar, estd intimamente relacionada con la forma del atractor en el estado
reconstruido. El primer cero de la funcion de autocorrelacion de la sefial a menudo da lugar
a una buena compensacion entre estos extremos [Kantz y Schreiber, 2004]. Este método no
funciona en todas las situaciones, debido a que los procesos de memoria larga tardan mucho
tiempo en alcanzar el valor de cero en la funcidon de autocorrelacion [Luo, 2004; Valencia,
2010], por lo que se sugiere un método alternativo, el cual consiste en elegir el tiempo de
rezago T donde la funcién de autocorrelacion decae a 1/e [Valencia, 2010; Kantz y Schreiber,
2004], de hecho este valor es comunmente mas usado en meteorologia, especialmente si el
decaimiento es casi exponencial [Zawadzki, 1973; Zeng et al., 1992]. Este método es mas
robusto para elegir un rezago adecuado; sin embargo, no existe evidencia para demostrar que
1/e es un factor universal del criterio de la funcion de autocorrelacion para la eleccion del lag
adecuado [Valencia, 2010]. Una objecion bastante razonable para este procedimiento es que
estd basado en estadistica lineal, no toma en cuenta correlaciones dinamicas no-lineales, por
lo que se usa otro estadistico para medir la correlacion no-lineal llamado informacién mutua.

El tiempo de retardo de informacidon mutua fue sugerido por Fraser y Swinney [1986]
como una herramienta para determinar un retardo razonable, mide la dependencia general de
dos variables, por consiguiente, proporciona un mejor criterio para la eleccion del retardo
mas que la funcion de autocorrelacion [Hegger et al., 1999; Fraser y Swinney, 1986]. Existen
buenos argumentos que establecen que si el tiempo de retardo de la informacion mutua
exhibe un marcado minimo en cierta informacion de t, entonces es un buen candidato para
un tiempo de retardo razonable [Hegger et al., 1999].

La informacion mutua es una medicion de la cantidad de informacion que una variable

aleatoria contiene acerca de otra variable aleatoria. Es la reduccidn en la incertidumbre de
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una variable aleatoria debido al conocimiento de otra [Cover y Joy, 1991].

Un valor alto en la informacion mutua indica una reduccion grande en la
incertidumbre, un valor bajo indica una reduccién pequefia, y un valor de cero en la
informacion mutua entre dos variables aleatorias significa que las variables son
independientes [Peter y Yasser, 2009]. La informacion mutua es un caso mas general de una
cantidad llamada entropia relativa, la cual es una medicion de la distancia entre dos
mediciones de probabilidad [Cover y Joy, 1991].

La informacién mutua puede ser muy diferente de la funcién de autocorrelacion y
selecciona valores superiores de t. En sistemas caodticos (con entropia métrica positiva)
cualquier banda de medicion se extenderd finalmente a la medida invariante. Esto se puede
ver mediante estiramientos y doblamientos del sistema. Para evitar este comportamiento es
que se escoge el primer minimo local de la informacion mutua [Fraser y Swinney, 1986].

La teoria de informacion de Shannon proporciona un formalismo para cuantificar los
conceptos de extension y nueva informacion. Fraser y Swinney [1986] aplican esta teoria a
los atractores extrafios y los resultados que toman en cuenta son los valores que pueden tomar
las medidas del atractor. Los atractores extrafios son ergodicos y tienen una distribucion de

probabilidad asintotica bien definida [Fraser y Swinney, 1986].

5.2 Método de los Vecinos Cercanos Falsos

Al obtener el tiempo de rezago o de retardo, se busca determinar la dimensién (m) global
entera donde se tiene el numero necesario de coordenadas para desplegar las Orbitas
observadas y eliminar los traslapes producidos por la proyeccion del atractor en un espacio
de dimension menor, para esto se analiza el conjunto de datos y se observa cuando se
presentan estos traslapes. Se podria pensar que la mejor decision es asignar una dimension
alta; sin embargo, la eleccion de un valor demasiado grande de m para datos cadticos afadira
redundancia y, por tanto, disminuira el rendimiento de muchos algoritmos; entre ellos, el del
exponente de Lyapunov [Kantz y Schreiber, 2004]; ademas, con cada unidad aumentada en
la dimension se aumenta la cantidad de ruido introducida [Sprott, 2003; Valencia, 2010]. Por
otro lado, si m es muy pequefia seria imposible reunir informacién suficiente de todas las

variables que influencian el valor de todas las variables medidas para reconstruir
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exitosamente el espacio fase [Perc, 2006].

Uno de los métodos mas usados para encontrar la dimension de embebimiento es el
llamado método de los vecinos cercanos falsos que fue introducido por Kennel et al. [1992]
como una herramienta para determinar la minima dimension de embebimiento requerida con
la finalidad de resolver completamente la estructura compleja del atractor. Nuevamente se
puede observar como el teorema de Takens garantiza un embebimiento apropiado para todas
las m suficientemente grandes; es decir, también para aquellas que son mas grandes que la
minima dimension de embebimiento requerida. El método depende de suponer que el atractor
de un sistema deterministico se pliega y despliega suavemente sin irregularidades repentinas
en su estructura. Con esta suposicion se puede concluir que dos puntos que son cercanos en
el espacio embebido reconstruido, estan suficientemente cercanos también durante la
iteracion directa [Perc, 2006]. Hegger et al. [1999] realizan algunas modificaciones al
método para evitar resultados espurios provocados por ruido.

La idea basica es la busqueda de puntos en el conjunto de datos que son vecinos en el
espacio embebido, pero que no deben ser vecinos, ya que su futura evolucion temporal es
muy diferente. Supongamos que la dimensiéon de embebimiento minima para una serie de
tiempo dada {S;} es my. Esto significa que en un espacio de retardo m,-dimensional el
atractor reconstruido es una imagen uno a uno del atractor en el espacio fase original.
Especialmente las propiedades topoldgicas son preservadas. Asi, los vecinos de un punto
dado son mapeados sobre vecinos en el espacio de retardo. Si se estudian los mismos datos
en una dimension embebida menor m < m,, la transicion de m, a m es una proyeccion que
ya no conserva la estructura topoldgica. Por lo tanto, los puntos cuyas coordenadas son
eliminadas por proyecciones fuertemente diferentes, pueden convertirse en “vecinos falsos”
en un espacio dimensional m. La estadistica por estudiar es que, por cada punto de la serie
de tiempo, tomamos su vecino cercano en m dimensiones y calculamos la proporcion de las
distancias entre estos dos puntos en m + 1 dimensiones y en m dimensiones. Si esta tasa es
mayor que un umbral 7 el vecino es falso. Este umbral tiene que ser lo suficientemente grande
para permitir la divergencia exponencial debida al caos deterministico.

La idea del algoritmo es que a cada punto S, en la serie de tiempo se le debe buscar
su vecino cercano §] en un espacio m dimensional. Se calcula la distancia ||.S_', - 37] || iterando

ambos puntos:
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Si R; excede un umbral heuristico dado (R;), entonces pueden resultar valores mayores
dando una subestimacion de los vecinos falsos y valores menores identificarian muchos
vecinos cercanos falsos, en particular cuando los puntos del atractor comienzan a esparcirse,
este punto se marca como que tiene un vecino cercano falso. Kennel et al. [1992] probaron
que R; = 10 es una buena eleccion para la mayoria del conjunto de datos; ultimamente se
formul6 una prueba matematica formal para esta conclusion [Perc, 2006]. El criterio para
que la dimension de embebimiento sea lo suficientemente alta es que la fraccién de puntos
para los que R; > R, sea cero, o al menos suficientemente pequefia. Puede haber algunos
vecinos cercanos falsos incluso cuando se trabaja con la dimension de embebimiento
correcta. El resultado de este andlisis puede depender del lag [Kantz y Schreiber, 2004]. Este
método también puede ayudar a determinar la presencia de determinismo en la serie de

tiempo [Perc, 2006].
5.3 Grafica de Recurrencia

La estacionariedad y el determinismo son propiedades que hasta cierto punto deben estar
presentes para garantizar la relevancia de cantidades invariantes tales como el exponente de
Lyapunov. Para esto se usdé una prueba de estacionariedad conocida como grafica de
recurrencia, ésta es una herramienta Util para identificar la estructura en el conjunto de datos
en el tiempo de manera cualitativa. La estructura puede ser de intermitencia (la cual se puede
detectar por inspeccion visual), puede indicar proximidad temporal de la trayectoria cadtica
a una orbita periodica inestable, o bien, mostrar no-estacionariedad. La gréafica de recurrencia
es un escaneo de la serie de tiempo y marca cada par de indices de tiempo (7, /) con un punto
negro, el cual corresponde a un par de vectores de retardo con una distancia < ¢. Por lo que
en el plano (7, j) los puntos negros indican cercania. En una situacion ergddica, los puntos

pueden cubrir en promedio, el plano de manera uniforme, mientras que la no estacionariedad
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se expresa por una tendencia general de los puntos a estar cerca de la diagonal y mostrar una
estructura coherente [Hegger et al., 1999; Dasan et al., 2002]. En términos fisicos, ésta
compara la distribuciéon de distancias entre pares de vectores en el espacio estado
reconstruido, con la distribucion de distancias entre diferentes orbitas evolucionando en el
tiempo [Dasan et al., 2002]. El regreso del sistema a una situacion dindmica ocurrida
anteriormente se hace evidente por medio de una region negra alejada de la diagonal. La
prueba de estacionariedad se hizo originalmente para determinar si las series de tiempo
estudiadas se originaron de un proceso estacionario, de un sistema cuyos parametros son
constantes durante las mediciones. La grafica de recurrencia no es particularmente sensible
a la eleccion del embebimiento [Hegger et al., 1999].

En cierto sentido, el simple examen de las series de tiempo y sus graficas de
recurrencia a menudo indican si se puede realizar un andlisis integral de correlacion
significativa (mds precisamente, tal examen indica a menudo que el andlisis no debe ser
realizado). Para un sistema que se cree que contiene un atractor de muy baja dimensionalidad
(dimensién menor a tres) se puede examinar directamente el diagrama de fase y la seccion
de Poincaré; si éstas producen distribuciones “desordenadas” sin estructura discernible o
aisladas, parches no recurrentes de puntos, la estimacion de la integral de correlacion debe
ser interpretada con extrema precaucion. Anadlogamente, las series temporales que muestran
secciones raras en regiones del espacio fase de otra manera inexploradas; asi como, series no
provenientes de procesos estacionarios y/o la ausencia de retornos cercanos en el espacio
fase, no son candidatos prometedores para la busqueda de caos disipativo de baja dimension

[Provenzale et al., 1992].

Hasta ahora se ha calculado el tiempo de retardo, la dimensién de embebimiento, el diagrama
de fase y un medio de comprobar si el sistema viene de un proceso estacionario; sin embargo,
aun es necesario llevar a cabo mas andlisis para poder llegar al objetivo de este estudio.

El estudio de sistemas complejos y caoticos requiere tomar en cuenta toda la
informacion posible acerca del sistema, viéndolo desde un punto de vista fisico, es decir,
sabemos que los sistemas cadticos deben cumplir la no-periodicidad en su comportamiento;
no obstante, hay patrones que se repiten, de igual manera este tipo de sistemas requieren

retroalimentacion de tipo no-lineal, puesto que su estado actual se encuentra ligado de cierta
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manera a su estado anterior, lo anterior requiere el estudio de todos los estados posibles de la
dindmica involucrada, es por ello que los siguientes métodos toman en cuenta la evolucién
del sistema a través de los vecinos cercanos a un punto fijo y la trayectoria seguida por la

evolucion de éste.

5.4 Grafica de Separacion Espacio-Tiempo y la Ventana de Theiler

Mientras la grafica de recurrencia muestra tiempos absolutos, la grafica de separacion
espacio-tiempo introducida por Provenzale et al. [1992], se integra a lo largo de los paralelos
a la diagonal y por lo tanto s6lo muestra tiempos relativos. Usualmente se dibujan lineas de
probabilidad constante por unidad de tiempo para puntos que son un g-vecino del punto
actual, cuando su distancia temporal es 6t. Esto ayuda a identificar la correlacion temporal
dentro de las series de tiempo y es relevante para estimar un tiempo de retardo razonable, no
obstante, resulta ser mas importante para calcular la ventana de Theiler W, que es muy
utilizada en andlisis dimensional y para el calculo del exponente de Lyapunov. Dicho en otras
palabras, esta grafica muestra qué tan grande es la distancia temporal entre puntos, de modo
que se puede suponer que forman muestras independientes de acuerdo con mediciones
invariantes [Hegger et al., 1999]. Este método junto con la ventana de Theiler, surgieren la
necesidad de poder obtener resultados confiables en la integral de correlacion.

Theiler [1986] demuestra que las correlaciones a corto plazo pueden producir lineas
bastante curvadas llamadas “rodillas” en la integral de correlacion, debido a la naturaleza
unidimensional de la trayectoria y esto inhibe una buena estimacion de la dimension.

La integral de correlacion representa la probabilidad de que un par de puntos
escogidos aleatoriamente sobre la reconstruccion tengan una distancia menor a ». Cuando se
hacen los célculos estandar se asume que las distancias entre pares de puntos se deben a la
geometria de la reconstruccion, no porque los puntos estén dindmicamente correlacionados
y su separacion en el espacio refleje el ser vecinos en el tiempo. Esta correlacion temporal
lleva a Theiler a restringir la suma en la integral de correlacion (la cual serd explicada mas
adelante) para los pares i, j donde |i — j| > W para alguna constante 7. Las curvas que se
obtienen de la grafica de separacion espacio-tiempo representan un método para elegir W; en

el caso de ruidos de leyes de potencia no-estacionarias, la grafica indica que no hay ningiin
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valor de W para el cual la integral de correlacion refleje escalamiento global debido a la
recurrencia.

Las graficas de separacion espacio-tiempo muestran como la distancia temporal entre
pares de puntos de datos afecta su distancia espacial en el atractor reconstruido, para esto W
puede ser suficientemente grande para excluir estos puntos de datos para los cuales la
distancia espacial es afectada por su distancia temporal, es decir, W remueve temporalmente
los puntos de datos cercanos desde el conjunto de pares usados para estimar la divergencia
de la trayectoria [ Guastello y Gregson, 2011].

Una forma facil de obtener la ventana de Theiler es multiplicando el tiempo de la
funcion de autocorrelacion por tres [Heath,2000], pero una forma mas rigurosa es, como ya
se habia mencionado, utilizando la grafica de separacion espacio-tiempo, en donde, para las
series cadticas, las curvas de contorno inicialmente suben, entonces oscilan alrededor de un
valor constante mientras que, para series con ruidos de color éstas continlian subiendo
[Guastello y Gregson, 2011].

Para la construccion de una serie de tiempo, cada par de puntos de la reconstruccion
es separada en el espacio fase por alguna distancia » y en el tiempo por algiin At. El enfoque
de Provenzale et al. [1992] es considerar explicitamente la separacion temporal de puntos,
primero, a través de una grafica de dispersion de la separacion entre dos puntos en el espacio
contra su separacion en el tiempo. Para At pequefios los puntos siempre estan cerca de los
vecinos en el espacio, ya que su separacion en el tiempo aumenta y, por ende, también lo
hace su separacion en el espacio.

La integral de correlacion es usualmente calculada incluyendo estas separaciones
temporales con la suposicion implicita de que el promedio de oscilaciones visibles esta
ausente. La aproximacion de Theiler remueve la contribucion de la region |i — j| < W. Para
un sistema cadtico el decaimiento de las correlaciones con el tiempo resulta en la
convergencia de partes a una At constante para la integral de correlacion a una At grande
[Provenzale et al., 1992].

La conexion con la integral de correlacion es directa: C(r) es simplemente la suma
sobre At grande para una r dada. La utilidad de esta grafica es que: a) proporciona una
estimacion cuantitativa de lo que constituye un At grande (normalmente aquellos valores

donde los contornos han alcanzado su comportamiento asintotico); b) es sensible a los
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parametros de reconstruccion especificos usados, y a la estructura completa no lineal en m
dimensiones en contraposicion a la funcion de autocorrelacion (lineal), o a la informacion
mutua unidimensional, y c¢) computacionalmente, es un subconjunto de la integral de
correlacion. Notar que estas distribuciones también pueden ser usadas para estimar el corte
interno para el rango de escala en una separacion espacial de puntos con una correlacion
dindmica minima. La grafica de separacion espacio-tiempo cuantifica la ocurrencia (o
ausencia) de regresos cercanos en series temporales mas sutiles, donde sus contornos indican
la fraccion de puntos mas cercanos a una distancia » en una separacion de tiempo dada

[Provenzale et al., 1992].

Ya se especificaron las caracteristicas de la grafica de separacion y su utilidad, dentro de este
contexto se ha enfatizado sobre la importancia de su calculo para la ventana de Theiler, cabe
resaltar que esta ventana asegura que el espaciamiento temporal entre pares potenciales de
puntos sea bastante grande para representar una muestra independientemente distribuida de
forma idéntica (si W es demasiado pequefia la estimacion de la dimension de correlacion
puede estar sesgada hacia un tamafio demasiado pequefio, por ejemplo, por efectos de
intermitencia) [Bradley y Kantz, 2015]. Para poder comprender su importancia es necesario
explicar primero la integral de correlacion, ya que esta ventana surge de la necesidad de

resolver algunos inconvenientes que surgieron con este método.

5.5 Integral de Correlacion

Existe toda una familia de dimensiones fractales D,, usualmente llamadas las dimensiones
Renyi. Su definiciéon mas intuitiva es a través de una particion del espacio de estado: El
numero de cajas N, de tamaifio € que se necesitan para cubrir un conjunto fractal con escalas

D

de dimensién D, con un tamafio de caja € como £ “0. D, es llamada la “capacidad de
0 0

dimension” y es cercanamente relacionada a la “dimension de Hausdorff” [Bradley y Kantz,
2015].

Es posible la aplicacion directa del método de conteo de cajas a los puntos del espacio
de estado reconstruido, pero implica memoria significativa y demanda de procesamiento; por

otro lado, los resultados pueden ser muy sensibles a la longitud de los datos [Bradley y Kantz,
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2015]. Entre los diferentes procedimientos que se han desarrollado para calcular la dimension
fractal estd el método de los vecinos cercanos [Badii y Politi, 1985], el método de la integral
de correlacion [Grassberger-Procaccia, 1983a] y el método de sistema-singular [Broomhead
v King, 1986]. Se ha reportado cierta informacion sobre la calidad de los resultados obtenidos
con los diferentes métodos [Holzfuss y Mayer-Kress, 1986]. Sin embargo, el método mas
robusto y eficiente para estimar la dimension fractal es la suma o integral de correlacion de
Grassberger-Procaccia [Bradley y Kantz, 2015].

El algoritmo de Grassberger-Procaccia implica el célculo de la integral de
correlacién cuyo comportamiento de ley de potencia es usado para estimar la dimension del
atractor. Esta dimension es; sin embargo, una medicion del “nimero de modos activos™ en el
sistema o del “nimero efectivo de grados de libertad” [Theiler, 1986]. La integral de
correlacion calcula la dimension efectiva de la dinamica subyacente, no tiene nada que ver
con la cercania de los puntos en el espacio fase debido a correlaciones temporales [Dasan et
al., 2002].

Theiler [1986] examino la estructura de la integral de correlacion tanto para datos
estocasticos como para datos dindmicos, y en ambos casos encontrd que, para conjuntos de
datos limitados, con una autocorrelacion alta, la integral de correlacion mostraba una curva
ascendente (“hombro”) andémala, la cual, como ya se menciond anteriormente, inhibe una
buena estimacion de la dimension.

Retomando el teorema de Takens, que fue el que sirvid para formar el espacio de
fases, al transformar la informacion dinamica de los datos unidimensionales en informacion
espacial en un conjunto m-dimensional, se mostré que para m suficientemente grande y con
“ciertas condiciones genéricas” sobre la medicion, un sistema, el cual tiene un atractor v-
dimensional en su espacio de fase, tendra sus vectores de Takens situados en un subconjunto
v-dimensional del espacio embebido R™ [Theiler, 1986].

Para obtener v, Grassberger y Procaccia introdujeron la siguiente integral de

correlacion:

2 —
COrN) = SN SN HO = Wi — Vil 5)
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Donde H(x)es la funcion de paso de Heaviside. La dimension de correlacion es entonces

definida por el limite:

logC(r,N)

v = lim lim ©
r—-0 N—oo logr
o cuando éste existe:
v = lim lim 4egc@Ml/dr 0

r—»0 N»oo d(logr)/dr

Con datos finitos; sin embargo, no se puede tomar ningtn limite, N puede ser tan grande
como sea posible y 7 puede ser tan pequefio como la menor de las N2 distancias. Lo que
usualmente se hace, aunque no siempre, es construir una grafica log-log de la curva C(r, N)
y obtener una pendiente en el pequefio régimen de r. Se espera un amplio rango sobre el cual
la pendiente sea constante por lo que el valor de ésta puede ser exactamente determinada
[Theiler, 1986].

Theiler [1986] mostrd que, para datos auto-correlacionados, el rango de pendiente
constante sobre la grafica log-log puede estar indebidamente restringido si el nimero de
puntos de datos N es limitado. La restriccion no es algo fundamental, sin embargo, puede
fijarse sin incrementar V. Esto se puede hacer con una version generalizada de la integral de

correlacion:

2 -
C(T, N, W) = N2 Q=WZ£V=1nH(T - IVi+n - Vll (8)
Hay que recordar que W =1 nos regresa a la formula estandar de Grassberger-Procaccia.

La integral de correlacion esté clasificada en dos regimenes cualitativamente diferentes:

1. Si N es suficientemente grande (o o suficientemente pequefia; o es la

autocorrelacion), entonces el efecto de autocorrelacion es despreciable, la trayectoria
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llena el espacio fase y la pendiente de log C(r, N, W)y logr aproxima la curva de

dimension de embebimiento m ar < g, con ¢ la desviacion estandar [ Theiler, 1986].

2. Para una N que no es suficientemente grande (o o bastante cerca de la unidad) el
efecto de autocorrelacion se vuelve perceptible y, aunque la trayectoria aun llena el
espacio fase, la integral de correlacion no tiene un buen comportamiento, una
estructura es inducida en la curva de correlacion; inhibiendo asi, la estimacion de la

dimension [Theiler, 1986].

No es esencial, pero si hace mas fécil el analisis si se impone que el tiempo de retardo 7 sea
mayor que el tiempo de autocorrelacion t. Esto permite tratar X; y X; .+ como independientes
y simplificar la expresion para la probabilidad de que dos vectores estén separados por una
distancia menor que r.

Reemplazando la ecuacion (8) por una suma interna sobre la funcion de Heaviside y

haciendo una sustitucion en su valor esperado, da:

C(T', N, W) = %ZQ=W(N - n) [erf l;ll]m (9)

20(1-a™)z

Cuando «a = 0 entonces
C(r,N, W) = [erf[Z]1™ (10)

r
20

Mientras que, para cuando @~ 1 o N es suficientemente grande, la ecuacion (9) no se puede

expresar tan facilmente, en este caso la ecuacion (9) se reduce a:

Cer,N,W) ==(N - W)[erf[;ll]m (11)

20(1-a%)2
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El rango utilizable de C(r, N, W), es decir, el rango sobre el cual C(r, N, W) « r™ podria
ser entre 2/N? y el orden de 1, para el limite interrelacionado, mientras que, para el caso de
la autocorrelacion es entre 2/N? y 2/N.

El limite de no correlaciéon puede ser alcanzado tomando en cuenta una N
suficientemente grande, pero “suficientemente grande” puede ser de hecho muy grande. Con
W =1 entonces N > 21™/2, donde m es la dimension de embebimiento. Una posibilidad es
disminuir la tasa de muestreo en los datos originales, por lo que T disminuye, o hacer que

W > 1 [Theiler, 1986].
Siw > T(%)Z/ ™ entonces habrd N puntos de datos suficientes para que el rango de

linealidad no sea comprometido en la grafica log-log. Es notable que W es tipicamente mucho
menor que N. Si desde un punto de vista intuitivo tomamos w > T aseguramos que el
pequenio comportamiento de » de la funcidon de autocorrelacion solo cuente accidentalmente
los pares cercanos de vectores, esto no estd sesgado por aquellos vectores que s6lo son
cercanos en el espacio, pero no lo estan en el tiempo.

Theiler [1986] recomienda que W = T es una buena eleccion, no obstante, sefiala que

. 2 ., .
mientras w > 7(=)%/™ la eleccidn exacta de W no es importante.
N 9

5.6 Exponente de Lyapunov

El hecho de que las trayectorias diverjan en el transcurso del tiempo no es en si mismo muy
significativo si esto fuera un proceso lento, como es tipico de sistemas predominantemente
periodicos, por lo que se habla de caos sdlo si esta separacion es exponencialmente rapida.
El exponente correctamente promediado es caracteristico para el sistema subyacente de los
datos y cuantifica la fuerza del caos, a esto se le llama exponente de Lyapunov.

El exponente de Lyapunov no depende de las modificaciones hechas a los datos, es
decir, es independiente de la métrica usada para determinar la distancia entre perturbaciones
y la eleccion de las variables. Es invariante bajo transformaciones suaves, la razon bésica es
porque el exponente de Lyapunov describe el comportamiento a largo plazo, proporcionando
una caracterizacion objetiva de la dindmica correspondiente. Cualquier re-parametrizacion

invertible suave del espacio fase puede modificar las proporciones de distancia unicamente
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por factores finitos. Tales factores se alejan en el limite como An — oo. Esto justifica el
interés en este numero, ya que todo el mundo va a encontrar exactamente los mismos
resultados de su propia observacion, siempre y cuando el sistema fisico subyacente sea
realmente el mismo.

Detectar la presencia de caos en sistemas dinamicos es un problema importante que
se resuelve por medio del maximo exponente de Lyapunov, éste cuantifica la convergencia
o divergencia exponencial de trayectorias inicialmente cercanas en el espacio estado y estima
la cantidad de caos en un sistema [Rosenstein et al., 1993; Haken, 1981; Wolf, 1986]. De
acuerdo con Stoop y Parisi [1991] A proporciona una medicion cuantitativa de la velocidad
de separacion promedio de trayectorias cercanas sobre el atractor. Este exponente no s6lo
proporciona una caracterizacion cualitativa del comportamiento dindmico, sino que también
proporciona la medicion de previsibilidad [Ataei et al., 2003].

Se pueden definir diferentes exponentes de Lyapunov para un sistema dindmico como
dimensiones de espacio fase se hallen. El méximo exponente de Lyapunov puede ser
determinado sin la construccidén explicita de un modelo para las series de tiempo. Una
caracterizacion fiable requiere que la independencia de parametros embebidos y la ley
exponencial para el crecimiento de distancias sean comprobadas explicitamente [Rigney et
al., 1993; Rosenstein, 1993]. Considere la representacion de los datos de la serie de tiempo
como una trayectoria en el espacio embebido y asumiendo que se ha observado de cerca el
retorno de un punto S,,, a un punto visitado previamente S,,;, entonces se puede considerar
la distancia [|S,; — Spz2ll = 89 < 1 como una pequena perturbacion, la cual podria crecer
exponencialmente en el tiempo. Denotamos por §,, la distancia en algin tiempo An por
delante entre las dos trayectorias que emergen de estos puntos, da, = 1Sn1+an — Snz+anll-

Entonces A es determinado por:

Spn = 8pein, Opn K 1, An > 1 (12)

Si A es positiva significa que hay divergencia exponencial de trayectorias cercanas, es decir,

caos. Naturalmente, dos trayectorias no pueden separarse mas alla del tamafio del atractor,
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de tal manera que la ley de la ecuacion (12) sélo es valida durante los tiempos An para los
cuales 8,, sigue siendo pequeio. De otra manera se observa una violacion en la ecuacion
(12) en la forma de una saturacién en la distancia [Kantz y Schreiber, 2004]. Debido a ese
hecho, una definicion matematicamente mas rigurosa deberd involucrar un primer limite
6y — 0 tal que, un segundo limite An — oo puede ser desarrollado sin involucrar efectos de
saturacion. Sélo en el segundo limite el exponente A se vuelve una cantidad bien definida e
invariante. Los exponentes de Lyapunov llevan unidades de 1/7 y dan una escala de tiempo
tipica para divergencia y convergencia de trayectorias cercanas.

En sistemas disipativos también se puede encontrar un exponente maximo de
Lyapunov negativo, el cual refleja la existencia de un punto fijo estable. Dos trayectorias que
se aproximan a un punto fijo también se aproximan la una a la otra exponencialmente rapido.
Si el movimiento se establece en un ciclo limite, dos trayectorias s6lo pueden separarse o
aproximarse la una a la otra lentamente mas que exponencialmente. En este caso el maximo
exponente de Lyapunov es cero y el movimiento es llamado marginalmente estable. Si un
sistema predominantemente deterministico es perturbado por ruido aleatorio sobre escalas
pequeiias, éste puede ser caracterizado por un proceso de difusion, con 8y, creciendo como
Vn. Asi, el miximo exponente de Lyapunov es infinito. Algunas veces, el exponente de
movimiento difusivo se dice que es cero, debido a que las distancias entre dos caminos que
empiezan en el mismo punto crecen como +/t. Sin embargo, la naturaleza afin de caminos
Brownianos sugiere ver el comportamiento en el limite de tiempos cortos, donde la derivada
de v/t con respecto a t diverge. También 1 = oo para movimiento Browniano concuerda con
el hecho de que la entropia de un proceso estocéstico es infinita. De acuerdo con la definicion
matematica, esto es cierto sin importar que tan pequefia sea la componente de ruido. Si
suponemos que solo hay error aditivo de medicion, podemos; sin embargo, intentar estimar
el exponente de Lyapunov al asumir un sistema deterministico subyacente (ver Tabla 6.1)

[Kantz y Schreiber, 2004].
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Tabla 5.1. Tipos posibles de movimiento y el exponente de Lyapunov correspondiente.

TIPO DE MOVIMIENTO EXPONENTE MAXIMO DE LYAPUNOV
Punto Fijo Estable A<0
Ciclo Limite Estable A=0
Caos 0<A<o
Ruido A=

Se desarrollaron diferentes métodos para estimar los exponentes de Lyapunov a partir
de sistemas cuyas ecuaciones diferenciales son bien conocidas; sin embargo, también es
deseable desarrollar métodos en casos donde no se cuente con esta informacion, pero si se
tenga un registro de una serie de tiempo, ya que ésta se ve afectada por diferentes variables
dindmicas y contiene un registro historico relativamente completo de la dindmica del sistema
[Yang et al., 2012]. Los algoritmos mas usados para obtener el exponente de Lyapunov son
los propuestos por Wolf, Eckmann-Ruelle, Kantz y Rosenstein; aunque el método de Wolf no
es el mas recomendado como se vera enseguida.

El primer algoritmo para calcular los exponentes de Lyapunov para series de tiempo
fue propuesto por Wolf et al. [1985]. En coordenadas de retardo de dimensiones apropiadas
uno busca un punto de la serie de tiempo que esté mas cerca de un primer punto fijo. Esto es
considerado como el inicio de una trayectoria vecina, dada por los vectores de retardo
consecutivos. Se calcula el incremento en la distancia entre estas dos trayectorias en el
tiempo. Cuando la distancia excede algiin umbral, se busca una nueva trayectoria vecina para
este punto de la serie de tiempo cuya distancia sea tan pequefia como sea posible, bajo la
limitacion de que la nueva diferencia de vectores seflale mas o menos en la misma direccion
que la anterior. Esta es la direccion del eigenvector local asociado a Amax. Los logaritmos de
los factores de estiramiento de los vectores de diferencia son promediados en el tiempo para
dar el méximo exponente de Lyapunov [Kantz, 1994].

Si los datos son ruidosos es necesario pedir que la distancia inicial entre la trayectoria
de referencia y una trayectoria vecina sea mayor que el nivel del ruido, de otra manera, se
podrian interpretar las fluctuaciones debidas al ruido como divergencia deterministica
[Kantz, 1994].

Otro inconveniente es que la dimension de embebimiento es un parametro importante,
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para una dimension demasiado pequefia, el exponente es severamente sobre valorado, ya que
las trayectorias pueden divergir simplemente porque no son vecinas en el espacio fase
verdadero, mientras que, en una dimension demasiado amplia no se plantean problemas en
principio. Tipicamente la distancia inicial entre las trayectorias vecinas se incrementa con las
dimensiones de embebimiento [Kantz, 1994].

Los métodos de Wolf'y Eckmann-Ruelle para los exponentes de Lyapunov asumen
que la fuente de datos es de hecho un sistema dindmico deterministico, y que las fluctuaciones
irregulares de los datos de las series de tiempo son debidas al caos deterministico. Una
aplicacion ciega de este algoritmo a un conjunto de datos arbitrarios siempre producira
nameros, es decir, estos métodos no ofrecen una prueba fuerte de si el numero calculado
puede realmente ser interpretado como el exponente de Lyapunov de un sistema
deterministico [Kantz et al., 2013].

El método de Rosenstein es preciso ya que, toma ventaja de todos los datos
disponibles. El algoritmo es rapido, facil de implementar y robusto para cambios en las
siguientes cantidades: dimensiones embebidas; tamafio del conjunto de datos; reconstruccion
del retardo y nivel de ruido [Rosenstein et al., 1993].

El método de Kantz [1994] se deduce directamente de la definicién del exponente
maximo de Lyapunov (la distancia entre dos trayectorias tipicamente se incrementa con una

tasa dada por el exponente) y para este algoritmo se toman en cuenta dos cosas:

» Una divergencia exponencial se establece so6lo después de algin tiempo transitorio,
ya que un vector arbitrario de diferencia tiene que convertirse en la direccion mas
inestable.

» La tasa de la divergencia de las trayectorias naturalmente fluctiia a lo largo de la
trayectoria con la fluctuacién dada por el espectro de los exponentes efectivos de

Lyapunov [Kantz, 1994].
El méaximo exponente de Lyapunov se define como:

R | [x(t+T)—x(t+7)|
A.(t) = lgl_I}I(l)T ln(—£

)7 X(t) - xs(t) = ‘SWu(t) (13)
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Donde w,, (t) es el eigenvector local asociado con el méximo exponente de Lyapunov Amsx.
El valor para A,(t) depende de la estructura en el espacio tangente y, por lo tanto, depende
de la posicion. Es aproximadamente lo mismo para todas las trayectorias dentro de una
pequeiia vecindad. Por definicion, el promedio de A,(t) a lo largo de la trayectoria es el
verdadero exponente de Lyapunov.

Para obtener el exponente de Lyapunov se escoge un punto arbitrario de la serie de
tiempo en coordenadas de retardo m-dimensional, x; = (X¢_m41, -----,X¢). Todos los
vectores de retardo de la serie que caigan dentro de la e-vecindad U, de x; seran considerados
como el comienzo de trayectorias vecinas, las cuales son dadas por los puntos de la serie de
tiempo consecutivos en el tiempo. Aparte del hecho de que se tiene que fijar una dimension
para buscar vecinos, no es necesario distinguir ninguna dimension en particular, por lo que,
se define la distancia entre trayectorias de referencia x,; y un vecino x; después de un tiempo

relativo 7 por:

diSt(xtr xi'T) = Ixt+'r - xi+‘r| (14)

Estas distancias son (generalmente no lineales) proyecciones de los vectores de diferencia en
el espacio de estado verdadero sobre un subespacio unidimensional abarcado por la
observable (en el caso simple, la observable misma es una coordenada del espacio fase). Por
lo tanto, son modulados con |cos¢| donde ¢ es el angulo entre el eigenvector
correspondiente a Amax y la direccion local del subespacio sobre el cual vive la observable.
Al igual que el exponente efectivo de Lyapunov, el angulo ¢ depende de la posicion
en el espacio fase y, por tanto, es casi el mismo para todos los vecinos x; € U; para una
trayectoria de referencia x;, si la distancia en el espacio fase es suficientemente pequena.
Con la finalidad de medir el maximo exponente de Lyapunov se fija una ¢, se buscan
todos los vecinos x; dentro de una &-vecindad U, y se calcula el promedio de las distancias
entre todas las trayectorias vecinas y la trayectoria de referencia &-vecindad x; como una
funcion de 7. Para deshacerse de posibles fluctuaciones se toma el logaritmo de las distancias
promedio, el cual da un exponente de Lyapunov local efectivo mas fluctuaciones dadas por
el angulo ¢. Entonces se obtiene el promedio en ¢ sobre la longitud completa de la serie de

tiempo. Los angulos locales son promediados y los exponentes efectivos son promediados al
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exponente de Lyapunov verdadero. El algoritmo para la busqueda de vecinos queda como:

1 1
S(An) = EZrI\LIO:l ln(luTno)l aneu(5n0)|SnO+An - Sn+An|) (15)

Con los parametros definidos de la siguiente manera:

e S,,, punto arbitrario de referencia en la serie de tiempo, son vectores embebidos.
e U(Sy,) es lavecindad de S, con diametro €.
e S, esvecinodeSy,.

e An, escala de tiempo relativa para la tasa de muestreo.
e N, longitud de la serie de tiempo.
e S(An) es el factor de estiramiento con la region de incremento lineal robusto,

mostrando una pendiente igual al exponente de Lyapunov iee?r « e5® [Kantz,

1994; Kantz y Schreiber, 2004; McCue et al., 2011].

Donde |.S'n0+An - Sn+An| = Y a;exp (4;t), donde A; son los exponentes efectivos de
Lyapunov en las diferentes direcciones estables e inestables. Por consiguiente, para 7
pequefio no se puede esperar un comportamiento escalado. Para un rango intermedio de 7, el
incremento lineal S(An) con la pendiente A4, la cual es la estimacion del maximo exponente
de Lyapunov. Este es el rango escalado, donde por un lado 7 es suficientemente grande tal
que, casi todos los vectores de distancia apuntan hacia la direccion inestable y por el otro, las
distancias correspondientes dist(7) son mas pequefias que el tamafio del atractor. Cuando
alcanzan el tamano final, S(An) tiende asintoticamente hacia una constante (la cual es <1/4
si el didmetro del atractor es normalizado a 1) ya que las distancias no pueden crecer mas.
Si los datos son ruidosos, la distancia tipica entre dos trayectorias cercanas es del
orden del nivel del ruido. Si se escoge un & mas pequefio que la amplitud del ruido y si se
encuentran vecinos para este valor, S(An) cambia de un valor mas pequefo que In & para un
valor dado por el nivel de ruido en 7= 1. Si este valor no es muy grande, ain se puede

encontrar un rango escalado y, por tanto, el exponente no sera afectado por el ruido.
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Notese que el ultimo elemento de S, es S, , donde S, ,an esta fuera del periodo de tiempo
cubierto por el vector de retardo Sy, . Puesto que a priori uno podria no saber ni la dimension
de embebimiento m ni la distancia 6ptima €, se puede calcular S(An) para una variedad de
ambos valores. El tamafio de la vecindad debe ser lo mas pequefio posible, pero
suficientemente grande para que en promedio cada punto de referencia tenga al menos un par
de vecinos [Kantz y Schreiber, 2004]. Si S(An) se incrementa linealmente con An para un
An pequefio con pendiente idéntica para todas las dimensiones “m’ mayores a un my para un
rango razonable de 7, entonces la pendiente puede tomarse como una estimacion del méximo
exponente de Lyapunov [Dasan et al., 2002].

Si para algliin rango de An la funcion S(An) exhibe un incremento lineal robusto su
pendiente es una estimacion del maximo exponente de Lyapunov, se pone énfasis en la
palabra robusto ya que encontrar un incremento lineal para valores aislados, optimizados de
m'y & no pueden considerarse como una firma positiva de divergencia exponencial [Kantz y
Schreiber, 2004].

Antes de dar un valor numérico para A, se debe intentar entender las desviaciones de
las curvas desde el comportamiento lineal; la informacién mas util viene de las curvas de en
medio, para las cuales la distancia inicial de las trayectorias es suficientemente pequeiia tal
que, hay suficientes pasos de tiempo para la divergencia exponencial antes de que terminen

los efectos de saturacion de la parte lineal [Kantz y Schreiber, 2004].

5.7 Métodos para diferenciar entre caos y ruido dentro de una serie de tiempo

Debido a que la no-linealidad es una condicion necesaria para un comportamiento cadtico,
particularmente ha recibido especial atencion la pregunta acerca de si una serie de tiempo
erratica observada es compatible con un proceso aleatorio lineal [Diks, 1999].

Las aplicaciones a experimentos de laboratorio bien controlados han llevado a
determinar la presencia de caos de baja dimensionalidad en varios contextos experimentales
[Atten et al., 1984; Brandstater et al., 1983; Cilberto y Gollub, 1985] donde estos sistemas
fueron caracterizados por un grado limitado de complejidad espacial por la habilidad de

ajustar los parametros de control [Provenzale et al., 1992].
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La situacion es mas complicada para sistemas naturales (no controlados) como los
presentados por Cannizo et al. [1990], Fraedrich [1986], Grassberger [1986], Harding et
al.11990], Keppenne y Nicolis [1989], Kollath [1990], Lorenz [1991], Norris y Matilsky
[1989], Osborne et al. [1986], Shan et al. [1991], Tsonis y Elsner [1988], Voges et al. [1987],
donde reclaman la coexistencia de atractores de baja dimensionalidad para los mismos datos;
asi como, para sistemas dominados por la presencia de ruidos de color con un espectro de
potencia que cumpla las leyes de potencia [Osborne et al., 1986; Osborne y Provenzale,

1989; Provenzale et al., 1991] o para procesos estocasticos no-lineales [Vio et al., 1992].

La importancia de probar la hipotesis respecto a la naturaleza del mecanismo generador de
series temporales observadas, se ha reconocido en la literatura del caos debido a que es bien
conocido que incluso series de tiempo estocasticas lineales, pueden dar lugar a
identificaciones espurias en caos de baja dimensionalidad con el método de Grassberger-

Procaccia [Diks, 1999].

Una prueba para la hipdtesis de que una serie de tiempo consiste de observaciones
distribuidas idénticamente independientes (i.i.d) fue desarrollada por Brock et al. [1987].
Takens [1993] propone una prueba bootstrap paramétrica para la linealidad. Se utiliza un
modelo lineal dptimo ajustado para generar series de tiempo “surrogadas” (“sustitutivas”)
con innovaciones tomadas de los residuos del ajuste. Los datos surrogados son comparados
con la serie de tiempo original usando la Integral de Correlacion como una prueba estadistica

[Diks, 1999]. Por otro lado, la entropia K,también es usada, en el caso donde la

entropia es cero se tienen sistemas perioddicos o cuasi-periddicos. K, es positiva para sistemas
cadticos y diverge para ruido blanco, sin embargo, Osborne y Provenzale [1989] y
Provenzale et al. [1991] encontraron que procesos estocasticos simples, caracterizados por
un espectro que cumple con las leyes de decaimiento potencial, con aleatoriedad,
independientes y fases de Fourier uniformemente distribuidas, generan series de tiempo con
dimensiéon de correlacion finita y estimaciones de convergencia en la entropia, ambas

determinadas por una pendiente espectral logaritmica [Provenzale et al., 1992].

Se han utilizado varios métodos para tratar de probar la existencia de caos en los sistemas de

estudios, muchos de estos métodos se han basado en los datos surrogados; no obstante, se ha
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argumentado que los métodos basados en series de tiempo de sustitucion aleatoria de fase se
han adaptado para probar la hipotesis de que la serie de tiempo es una realizaciéon de un
proceso aleatorio lineal Gaussiano y, que una prueba exacta de nivel o puede ser construida
basada en cualquier estadistico de interés [Diks, 1999]. Otras mediciones para no-linealidad
incluyen, asimetria de las series de tiempo [King, 1996; Schreiber y Schmitz, 2000; Diks
1999], harmonicos en el poder espectral [King, 1996], modulaciones de las series [King,
1996], la presencia de tonos de combinacion en el espectro de potencia [Ghil y Treut, 1981;
Yiou et al., 1994] y otros [Nicolis y Nicolis, 1984; Tsonis y Elsner, 1992; Ashkenazy et al.,
2003].

El ruido de color no es la unica clase de ruido aleatorio que da una estimacion finita de la
dimension de correlacion y la entropia. Vio et al. [1992] estudié dos series de tiempo
generadas por un proceso estocastico lineal y no-lineal, donde el valor calculado de la

dimension de correlacion para ambas sefiales es ligeramente mayor que el valor indicado por
., 2 . ~ .
la expresion v = — = 2 cuando a=2. Esto es debido al hecho de que las dos sefiales tienden

a aplanarse en bajas frecuencias, lo cual es consistente con la naturaleza estacionaria del
proceso. Cuando la longitud de las series incrementa el ruido en ambas series tiende a llenar
todo el espacio, como es requerido por procesos estocasticos estacionarios. Sin embargo, la
convergencia es lenta y para un niimero finito de puntos, se puede obtener una aparente
estimacion finita de la dimension de correlacion. El aumento de la dimension estimada con
el aumento en la longitud de la serie puede advertirnos a cerca de las dimensiones engafiosas
[Provenzale et al., 1992].

La prueba para la presencia de no-linealidad debe dar un resultado positivo. Sin
embargo, encontrar que una serie de tiempo es no-lineal no es suficiente para inferir la
presencia de dinamicas deterministicas de baja dimensionalidad [Provenzale et al., 1992].

Entre los muchos métodos que existen para probar la no-linealidad de las series de
tiempo, en este proyecto se usaron solo tres de ellos, uno fue desarrollado por Diks et al.
[1995], en donde utilizaron la reversibilidad del tiempo como un criterio para discriminar
series de tiempo. Ellos pusieron particular interés en desarrollar una prueba que tomara en
cuenta la posibilidad de que el proceso generador de la serie de tiempo sea una

transformacion estatica no-lineal de un proceso aleatorio Gaussiano lineal.
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Debido a que una transformacion f estatica no-lineal uno a uno, que mapea cada una de las
X, observaciones de una serie de tiempo Gaussiana lineal a ¥;, = f(X,,) puede producir no-
linealidad en la serie de tiempo Y,,. Algunos autores han explicado esta “no-linealidad trivial”
al tomarla en cuenta en la hipdtesis nula. Se dice que una serie de tiempo es reversible si sus
propiedades probabilisticas son invariantes con respecto a la inversion del tiempo, de lo
contrario se dice que es irreversible. El rechazo de la hipdtesis nula implica la serie de tiempo
no estd bien descrita por una transformacion estatica de un proceso aleatorio Gaussiano
lineal.

De acuerdo con Diks et al. [1995], se puede hacer en principio una inspeccion visual
de los datos al graficarlos en un espacio fase y si al introducir una linea diagonal en la grafica
podemos ver similitud entre las dos partes del grafico, entonces podemos decir que la serie
de tiempo es reversible; si por el contrario, las dos partes de la grafica producidas por la
diagonal, no son similares, el proceso es irreversible, lo que lleva a una serie no-lineal. A
manera de hacer esta prueba mas formal, Diks et al. [1995] desarrollaron una prueba

estadistica.

5.8 Analisis Espectral

Otra parte importante del analisis realizado en este estudio fue el andlisis espectral llevado a
cabo para las tres series de tiempo. Antes de aplicar los diferentes métodos espectrales, es
necesario aplicar algun filtro a las series temporales con la finalidad de eliminar la mayor
cantidad de ruido. En este caso se utilizo el filtro de Kalman ya que, filtra; predice y suaviza
la serie.

El filtro de Kalman es un algoritmo que se basa en el modelo de espacio de estados
de un sistema para estimar el estado y la salida futura realizando un filtrado 6ptimo a la sefal
de salida, y dependiendo del retraso de las muestras que se le ingresan puede cumplir la
funcion de estimador de pardmetros o unicamente de filtro. En ambos casos se elimina ruido.
Estas ecuaciones son ampliamente utilizadas ya que incluyen probabilidades estadisticas
puesto que toma en cuenta la aleatoriedad tanto de la sefial como del ruido. A diferencia de
otros tipos de filtros, éste no requiere de una frecuencia de corte especifica debido a que se

basa en la caracteristica del ruido, permitiendo de esta manera filtrar en todo el espectro de

60



frecuencias [Diaz y Arteaga, 2001; Haykin, 2009].

Entre varias de sus aplicaciones se encuentran la estimacion demogréfica;
procesamiento de sefiales biologicas; sistemas de navegacion; predecir el comportamiento de
variables econdmicas; procesamiento de imagenes, entre otras [Qi-tu y Kaykin, 1983; Jwo y

Chang, 2008; Meller y Laban, 1987; Avendaiio et al., 2007].

El filtro de Kalman esta dirigido al problema general de intentar estimar el estado x € R"
de un proceso controlado en tiempo discreto que es gobernado por una ecuacion diferencial
estocastica lineal. El filtro es un procedimiento matematico que opera por medio de un
mecanismo de prediccion y correccion. En esencia este algoritmo pronostica el nuevo estado
a partir de su estimacion previa afiadiendo un término de correccidon proporcional al error de
prediccion, de tal forma que este ultimo es minimizado estadisticamente [Obando, 2005].
En el proceso llamado filtro de Kalman se definen tres modelos o partes
fundamentales a las cuales se les suele llamar modelo del proceso a ser estimado, y dos fases
que constituyen el filtrado de Kalman en si. Las partes (modelos) del proceso y las fases, son
las siguientes: 1) modelo del proceso (Ecuacion 16), el cual describe la transformacion del
estado, 2) modelo de medicion (Ecuacion 17), que describe la relacion entre el proceso o los

estados y las medidas:

X = Axk_l + Buk_l + Wik _1 (16)

Con una mediciéon z € R™ que es dada por:

Zk :ka‘l‘vk (17)

Donde las variables aleatorias wy_; y Vi representan el proceso y medicion de ruido

(respectivamente). Se asume que son independientes el uno del otro y con distribucion de

probabilidad normal.

p(wW)~N(0,Q) (18)
p(v)~N(0,R)
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En la practica, las matrices del proceso de covarianza de ruido Q y la medicion de la
covarianza de ruido R, pueden cambiar en cada paso de tiempo o medicidn; sin embargo, se
asume que son constantes. El ruido del sistema puede considerarse que se genera en su
interior o bien que se introduce a la entrada del sistema, y el ruido de la medicion es el error
que se comete al medir la salida, es decir, serd el error que cometen los sensores al medir o

en el caso de este estudio, las herramientas utilizadas para la medicion

La matriz A de n X n, es la matriz de coeficientes de aquellos términos del modelo lineal
que dependen de las variables de estado, es decir, es la matriz que relaciona las variables
entre si, el estado en el paso anterior k - /, con el estado actual, en ausencia de ruido del
proceso. B de n X [ es la matriz de coeficientes de aquellos términos del modelo lineal que
no dependen de las variables de estado, es decir, de aquellos términos que permanecen
constantes durante la implementacion del filtro. Puede servir también, para modificar las
dimensiones del vector u,. El vector de variables de control uy, incluye los términos del
modelo lineal que permanecen constantes durante la prediccion de las variables, por ejemplo,
aceleraciones conocidas, como la gravedad o una fuerza de empuje [Cdrdenas et al., 2013;
Welch y Bishop, 2006].

Wy —1 es el vector de ruido del modelo dinamico. Pasar de un modelo real a un modelo
matematico implica errores de aproximacion, redondeos o simplificaciones, como puede ser
una pequeia componente de viento aleatorio que modificaria la trayectoria en un
movimiento. Se asume como ruido, la diferencia entre el modelo real sobre el que se realiza
el estudio, y el modelo matematico que lo representa. Esa diferencia estd compuesta por todos
aquellos elementos del sistema real no considerados en el modelo matematico, y por las
aproximaciones realizadas para aquellos elementos que si estan incluidos.

Como parte de la ecuacion del modelo de prediccion, esta Z,, que describe como las
medidas del sistema u observaciones son derivadas del estado interno. Puede implicar un
cambio de unidades, de ejes, de posicion dentro del vector o, en el caso de que la misma
variable sea medida por mdas de un sensor, una fusion de datos. H, que es una matriz m X m,
adapta las medidas obtenidas directamente de los sensores a la estructura del vector de estado.

Normalmente, si las matrices tienen la misma dimension, se toma como una matriz identidad
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[Obando, 2005; Cardenas et al., 2013; Welch y Bishop, 2006].

El tercero es el modelo a priori, aqui se describe el conocimiento previo del vector de
estado en el instante inicial X(0), en cuanto al valor esperado y a su matriz de covarianza
P(0).

Las dos fases antes mencionadas son: actualizacion del tiempo (Prediccion) y
Actualizacion de la medida (Correccion) (Figura 5.1). Para ello es necesario usar la ganancia
del filtro de Kalman, cuyo célculo se realiza utilizando las matrices de covarianza, se encarga
de ponderar entre la medida y la prediccion, para decidir cudl de las dos presenta mayor

incertidumbre y, por tanto, es menos fiable.

h —

Actualizacion del tiempo (Prediccién)
(1) Céleulo de la ganancia de Kalman
(1) Pronéstico del estado K= P-HT(HP-HT+R)_1
A . F B k
¥ = A%y _ |+ By,
(2) actualiza la estimacion con medida i
(Z)Pmn_oslmodelamvarianzade!ermr _i'k = _%k+Kk(;k—Hi'k)
P, = APL,_IAT+Q (3) actualiza la covarianza del emor
‘ v})k : (I_K‘H)Pk
Estimaciones
incialespara X1 Y Py_,

Figura 5.1. Imagen de la operacion del filtro de Kalman. Tomada de Obando [2005].

Una vez escogido el tipo de filtro que se quiere usar para las series de tiempo, se realiz6 el
andlisis espectral para las tres regiones. Se usaron cuatro métodos, que son complementarios
entre ellos: Blackman-Tukey, Multi-taper y Maxima Entropia, y Ondiculas (Wavelets), los

cuales seran brevemente explicados a continuacion.

5.8.1 Blackman-Tukey

Uno de los problemas genéricos del analisis espectral de series de tiempo es la duracion del
intervalo de tiempo en el cual se conoce la sefial. Cuando el espectro es estimado mediante
la transformada de Fourier discreta, esto corresponde a la convolucion del espectro verdadero
con el espectro de una funcion de paso, lo cual induce a una fuga de potencia, debido a los
l16bulos de la transformada de Fourier de la funcion de paso. Esto se suma al problema de la
varianza en el espectro estimado. El método de Blackman-Tukey, también conocido como el

estimador espectral indirecto de las transformadas rapidas de Fourier o método de

63



correlograma, da una estimacion de la potencia espectral, el cual reduce la varianza de la
estimacion espectral de una sefal real dada X'y atenua los efectos de fuga del periodograma
[Chatfield, 1984]. El punto de partida de este método es el llamado teorema Wiener-
Kintchine o Bochner-Khinchin-Wiener [Jenkins y Watts, 1968, Yiou et al., 1996].

El método de Blackman-Tukey es bastante eficiente para estimar la parte continua del
espectro, pero es menos Util para detectar las componentes de la sefial que son tnicamente o
casi sinusoidales. Las razones para esto son dos: tiene una resolucion baja y las barras de
error estimadas son proporcionales a la media estimada S, (f) en cada frecuencia f [Ghil et
al., 2002]. Las periodicidades que se obtengan con este método deben ser confirmadas y

refinadas usando el método de Méxima Entropia y el método Multi-taper.

Cuando la serie tiene pocos datos, la mejor opcion es utilizar el método de Maxima Entropia

el cual se describe a continuacion.

5.8.2 Método de Mdaxima Entropia

Este es un método paramétrico (hace suposiciones de la naturaleza de los datos) que se basa
en la aproximacion de las series de tiempo mediante un proceso AR de orden M, AR(M), el
orden es determinado por un niimero de retardos usados para calcular la secuencia de auto-

covarianza a partir de los datos [Weedon, 2003].

Este método asume que la serie de tiempo viene de un proceso AR(M), donde M es
el orden. Los coeficientes de autocorrelacion se usan para formar una matriz que recibe el
nombre de matriz de Toeplitz (es una matriz cuadrada en donde los elementos de sus
diagonales son constantes) [ Vautard y Ghil, 1989; Penland et al., 1991; Vautard et al., 1992].
Es mas usado en el caso en el que se tienen pocos datos, define los picos con mayor resolucion
dependiendo de la razén sefial-ruido, también es capaz de reconocer dos picos maximos
proximos a igualdad de longitud en el periodograma [Vautard et al., 1992]. No requiere de
introducir ventanas en los datos y no hay fuga espectral; sin embargo, su resolucion para
determinar la amplitud de los picos espectrales es menor que en el caso del método de

Blackman-Tukey.
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5.8.3 Método Multi-taper

Este método proporciona una herramienta 1til para la estimacion espectral [ Thomson, 1982;
Percival y Walden, 1993] y la reconstruccion de la sefial [Park, 1992] de una serie de tiempo
cuyo espectro puede contener tanto componentes de banda ancha como componentes
lineales. Asi como, los métodos del periodograma clésico y el correlograma, el método Multi-
taper (Multitaper Method, MTM por sus siglas en inglés) es no-paramétrico ya que, no usa
un modelo paramétrico a piori del proceso que genera la serie de tiempo bajo andlisis. El
MTM reduce la varianza de la estimacion espectral mediante un conjunto pequefio de tapers
(ventanas) [Thomson, 1982; Percival y Walden, 1993; Ghil et al., 2002], méas que un Unico
taper de datos o ventana espectral usado por los métodos clasicos. Los datos son pre-
multiplicados por tapers ortogonales construidos para minimizar la fuga espectral debido a
la longitud de las series de tiempo y calcula un conjunto de estimaciones independientes del

espectro de potencia [Ghil et al., 2002, Percival y Walden, 1993].
5.8.4 Analisis de Ondiculas o Wavelets

En el andlisis de Fourier, las funciones seno y coseno usadas por la transformada se extienden
a lo largo de toda la longitud de las series de tiempo. El resultado es que el espectro presenta
una potencia promedio. La evolucion del espectro puede ser usada para estudiar los cambios
graduales. Sin embargo, para datos no estacionarios, cambios abruptos en la distribucion de
la variacion presentan un problema, por lo que una aproximacion para estos datos es el uso
del analisis de wavelets u ondiculas en espafiol [Hubbard, 1996; Mallat, 1998; Torrence y
Compo, 1998; Weedon, 2003].

Las ondiculas son funciones ortogonales donde las oscilaciones se extinguen lejos del
cero después de un breve intervalo en lugar de seguir de forma indefinida. Una ondicula
puede ser usada para la multiplicacion con las series de tiempo con el proposito de producir
una transformada de ondiculas, andloga al uso de las ondas seno y coseno para la ventana de
la transformada de Fourier en la evolucion del espectro. Aunque hay restricciones en las
caracteristicas permitidas de las ondiculas, los diferentes tipos exhiben una enorme variacién
en la forma [Mallat, 1998; Weedon, 2003]. Para cada aplicacion se elige una forma particular,
u “ondicula madre”. Para analizar el cardcter no estacionario de una serie de tiempo la

ondicula madre tiene una variacion en la longitud de onda, estiramiento o compresion,
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llamada dilatacion; asi como, variaciones en diferentes periodos de tiempo (traslacion).

5.9 Series de Tiempo (Manejo previo de datos)

Para las series de tiempo se ocuparon los datos de edad (en afios antes del presente, AP) y los
registros de D y 6180 (en los niicleos de hielo en la parte de la Antartida y Groenlandia),
que son necesarios para obtener los datos de temperatura. La serie proveniente del Margen
Ibérico cuenta con datos de alquenonas y sus correspondientes temperaturas. En el caso de
Antartida, la serie ya proporcionaba datos de 6D y temperatura (diferencia de las
temperaturas con el promedio); sin embargo, en la parte de Groenlandia (GRIP) sdlo se
contaba con datos de §180; ya que la conversion no se hace a la ligera, se realiz6 una breve
revision bibliografica para saber como se podian convertir estos datos a temperatura,

tomando en cuenta el lugar del que provienen.

Se sabe desde hace varias décadas que la composicion isotdpica de 5 de precipitacion cambia
con la temperatura de formacion de la precipitacion [Dansgaard, 1953; Johnsen et al., 1995].
Dansgaard [1964] y Johnsen et al. [1995] desarrollaron una relacion lineal entre los valores
medios anuales actuales de temperatura y 6(°/o0) de precipitacion para climas templados a
polares, posteriormente se modificé para la temperatura actual superficial de la placa de hielo
de Groenlandia T4(°C) y precipitacion [Johnsen et al., 1989; Johnsen et al., 1995]. Esta

relacion estd dada por:

T, = 1.508 + 20.3 (19)

Debido a la falta de una relacion temporal T a 6, los registros de o a lo largo del
nucleo de hielo de Groenlandia no habian sido convertidos a registros de paleotemperaturas
en general. Sin embargo, se realizaron estudios recientes sobre la relacion temporal. La
comparacion de variaciones estacionales de 6 en la nieve sobre la capa de hielo con
temperaturas observadas del aire sobre la costa este de Groenlandia [Steffensen, 1985] o con
temperaturas superficiales en la placa de hielo de Groenlandia observadas desde satélites

[Shuman et al., 1995], sugieren el uso de la ecuacion (19) también para cambios temporales,
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quiza con una sensibilidad, dT;/d§, ligeramente mayor que 1.50 °C por parte por mil (°/oo).
Modelando el perfil de temperaturas medidas a lo largo del nucleo de hielo de Créte con 400
m de longitud, también sugiere una alta sensibilidad [Johnsen, 1977] y un método similar
aplicado a la parte superior del nticleo de hielo GISP2 indica una sensibilidad en el rango de
1.5 a 2.22 °C por parte por mil (°/o0) [Cuffey et al., 1994].

Johnsen et al. [1995] realizaron una interpretacion del registro de 6 en GRIP. Con
ello establecieron un historial de temperatura en la parte central de Groenlandia regresando
al estadio isotopico 5d, 113 ka AP, es decir, al tiempo a través del cual los registros de o' son
representativos del cambio climatico en Groenlandia y el Océano Atlantico Norte.

En primera instancia, se debe encontrar la relacion temporal entre 0y Ty modelando
los perfiles de temperatura a lo largo de 3029 m del nicleo GRIP, Summit, lo siguiente es
convertir los registros de o en registros de paleotemperaturas, corregidas por cambios en la
elevacion superficial y la composicion isotdpica del agua de mar.

La historia de la temperatura superficial en Summit esta relacionada con el fechado y

el perfil de da lo largo del nucleo de hielo GRIP [Johnsen et al., 1995] como:

T, = a + 6 + y52 (20)

donde & es el valor de &'®0 del hielo, corregido por posibles desviaciones de la
composicion isotopica del agua de mar desde el SMOW? en el tiempo de la deposicion
[Sowers et al.,1993; Johnsen et al., 1995]. Los valores para a, § y y fueron obtenidos a partir

de varios experimentos: @ = —211.4°C, B = —11.88°C/°/00y, ¥ = —0.1925 °C/(°/00)*.

Con ayuda de la ecuacion (20) fue posible obtener la serie de tiempo para Groenlandia y con
ello se lograron tener las tres series en términos de temperatura. Puesto que es necesario tener
las series equi-espaciadas, primero se deben interpolar. Las graficas finales son mostradas en

la seccidn de resultados.

2 Standard Mean Ocean Water (SMOW), es una definicion estandar de agua que define la composicion isotopica
del agua dulce.
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5.10 Interpolacion de las series de tiempo

Se llevé acabo un analisis no-lineal a la dindmica de tres sistemas diferentes correspondientes
a tres regiones: Groenlandia, Antartida y Margen Ibérico.

Puesto que es necesario trabajar con series equi-espaciadas se aplicé un método de
interpolacion estocastica. Este método fue desarrollado por Nieto-Barajas y Sinha [2015] en
el que proponen un modelo de proceso Gaussiano para interpolar una serie de tiempo
desigualmente espaciada y con ello producir predicciones para tiempos de observacion
igualmente espaciados. La dependencia entre dos observaciones se asumi6 como una funcién
de las diferencias temporales. La novedad de la propuesta se basa en parametrizar la funcion
de correlacion en términos de las funciones de supervivencia Weibull y Log-logistic,
permitiendo a la vez que la correlacion sea negativa o positiva. La inferencia del modelo se
hizo bajo una aproximacion Bayesiana y la interpolacion se realizo a través de distribuciones
condicionales predictivas de una nueva ubicacion dado un subconjunto de tamafio m de
vecinos, similar al que se hace en datos espaciales conocido como kriging Bayesiano
[Handcock y Stein 1993, Bayraktar y Turalioglu 2005, Nieto-Barajas y Sinha 2015]

El estudio para series de tiempo que no estan igualmente espaciadas se centr6 en dos
aproximaciones: 1) modelos para datos observados que no estan igualmente espaciados en su
forma inalterada y 2) modelos que reducen los datos irregularmente espaciados a
observaciones regularmente espaciadas y después aplican la teoria estdndar para series de
tiempo equi-espaciadas [Nieto-Barajas y Sinha, 2015].

Dentro de la ultima aproximacion hay métodos de interpolacion deterministica
[Adorf, 1995] o métodos de interpolacion estocastica, el método mds popular fue la
interpolacion lineal con un movimiento Browniano estandar [Chang, 2012; Eckner, 2012,
Nieto-Barajas y Sinha 2015]. En una perspectiva diferente, series de tiempo que no estan
igualmente espaciadas han sido tratadas como series de tiempo equi-espaciadas con
observaciones perdidas. Aldrin et al. [1989] usaron un modelo dindmico lineal para predecir
las observaciones perdidas. Alternativamente, Friedman [1962] y mas recientemente
Kashani y Dinpashoh [2012] hicieron uso de datos auxiliares para predecir observaciones
perdidas, este ultimo también compar6 el desarrollo de varios modelos de inteligencia

artificial y clésica [Nieto-Barajas y Sinha, 2015]. En contraste el modelo propuesto por
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Nieto-Barajas y Sinha [2015] no se basa en ningin dato auxiliar, este hace uso de datos
futuros y pasados de la misma variable de interés.

La razon para utilizar este método es que fue desarrollado basandose principalmente
en series de tiempo similares a las paleoclimaticas, especificamente en la serie de tiempo de
800 ka de temperatura y CO> provenientes de dos nucleos de hielo ubicados en las estaciones
Kohnen y Concordia, también conocido como Domo C, ambos forman parte del Proyecto

EPICA.

Una vez obtenidas las series interpoladas (cada 100 afios para Antéartida y Groenlandia y cada
50 afios para el Margen Ibérico) (Figura 6.1), se realiz6 un andlisis no-lineal a las tres
regiones, esto con la finalidad de poder observar si la dinamica de los sistemas presenta un

comportamiento cadtico.

Antes de continuar es importante mencionar que cuando se hace una interpolacion, en
realidad se estd estudiando una mezcla de dinamica real e interpolada. El requisito final es
que el proceso de medicion de las variables, digamos y, sea una funcidon genérica y suave

sobre el espacio de estados del sistema [Bradley y Kantz, 2015].
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CAPITULO 6
RESULTADOS Y DISCUSION

6.1 Analisis no-lineal

Como primer paso, para las tres series de tiempo (Figura 6.1) se obtuvieron los retardos de
tiempo (lag 1) por medio de dos métodos: la funciéon de autocorrelacion y la informacion
mutua, debido a que este ultimo toma en cuenta correlaciones dindmicas no-lineales a
comparacion de la funcidon de autocorrelacion que solo se basa en estadisticas lineales, es el
método que mejor se aproxima a la forma del atractor del sistema. Para fines practicos aqui
solo se mostraran los valores que se obtuvieron con la informacién mutua: Para la Antartida
el valor de lag fue de 1= 109At; para Groenlandia el valor de fue de 1= 25At, y para el Margen

Ibérico el valor fue de 1= 23At.
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Figura 6.1. Serie de tiempo de temperatura (°C) perteneciente a: A) Antartida, B) Groenlandia y C) Margen
Ibérico. Todas las series se presentan en miles de afios antes del presente (ka AP). Noétese que en todos los casos

el eje horizontal (tiempo) no esta a la misma escala.

70



En ninguno de los tres sistemas la funcion de autocorrelacion cayod a cero dentro de
un tiempo muy corto, esto indica que ninguna de las series de tiempo muestra los signos de
un comportamiento completamente aleatorio, ya que para el ruido blanco Gaussiano el cero
de la funcion de autocorrelacion se alcanza rapidamente. De igual manera esto sugiere que
las series de tiempo pueden ser procesos de memoria larga, las cuales tardan mucho tiempo
en alcanzar el cero.

Utilizando el método de los vecinos cercanos falsos fue posible obtener la dimension
de embebimiento para el atractor del sistema (Figuras 6.2-6.4), cabe mencionar que para no
quedarnos con una dimension erronea se utilizo la grafica de separacion espacio-tiempo con
la que se puede obtener la ventana de Theiler (1), a través de la visualizacion de estas graficas
se obtuvieron los valores de W = 1000, 30 y 170 para Antértida, Groenlandia y Margen

Ibérico respectivamente.
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Figura 6.2. Vecinos Cercanos Falsos de la serie de tiempo de la Antartida, la parte donde el porcentaje de
vecinos cercanos falsos decae a cero indica la dimension de embebimiento 6ptima, en este caso la dimension

de embebimiento tiene un valor de m = 8.
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Figura 6.3. Vecinos Cercanos Falsos de la serie de tiempo de Groenlandia, la parte donde el porcentaje de

vecinos cercanos falsos decae a cero indica la dimension de embebimiento Optima, en este caso la dimension

de embebimiento tiene un valor de m = 11.
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Figura 6.4. Vecinos Cercanos Falsos de la serie de tiempo de Marge Ibérico, la parte donde el porcentaje de
vecinos cercanos falsos decae a cero indica la dimension de embebimiento 6ptima, en este caso la dimension

de embebimiento tiene un valor de m = 7.

Las gréficas de separacion espacio-tiempo también son utiles para encontrar un valor del lag
Optimo; sin embargo, los métodos presentados con anterioridad son los mas utilizados y dan
una representacion mads fiable del atractor, habrd algunas ocasiones en que los valores
obtenidos por los tres métodos puedan coincidir; no obstante, no es una regla. En este caso
el valor de W =30y r=25At para Groenlandia, son muy cercanos, pero no se repitio en las
otras dos areas de estudio.

Con la ayuda del tiempo de retardo y la dimensién de embebimiento se pudieron
realizar los diagramas de fase por medio del método de Takens, en estos diagramas es posible
visualizar la forma del atractor en un espacio de estados para las tres regiones (Figuras 6.5-

6.7). La realizacion de los diagramas de fase puede ser un primer analisis exploratorio de los
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datos, de tal manera que se pueden explorar los valores de 7y m, tratando de observar como
se comportan los datos en diferentes tiempos de retardo y embebiendo el sistema en
diferentes dimensiones, con ello también se pretende tratar de obtener estos dos valores,
siendo muy ambiguo el resultado. En este estudio se prefirid realizar los diagramas

correspondientes una vez obtenidos los valores optimos del lag y m.

Recurrence plot

Espacio Fase Antartida

08

-10

S(t-10.9)

time

Figura 6.5. (Izquierda) Diagrama de Espacio Fase para Antértida con 7= 10.9 ka 'y m = 8. (Derecha) Grafica
de recurrencia. El eje x es equivalente a j y el eje y es equivalente a i, que son los numeros de indices de los
puntos de datos de la serie de tiempo. La barra en escala de grises del lado derecho indica el mapeo de color a
distancia, donde el blanco representa una distancia cero y el negro una distancia mayor. La diagonal indica el

momento en el que i =.
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Recurrence plot
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Figura 6.6. (Izquierda) Diagrama de Espacio Fase para Groenlandia con 7=2.5 kay m = 11. (Derecha) Grafica
de recurrencia. El eje x es equivalente a j y el eje y es equivalente a i, que son los numeros de indices de los
puntos de datos de la serie de tiempo. La barra en escala de grises del lado derecho indica el mapeo de color a
distancia, donde el blanco representa una distancia cero y el negro una distancia mayor. La diagonal indica el

momento en el que i =.
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Figura 6.7. (Izquierda) Diagrama de Espacio Fase para el Margen Ibérico con 7= 1.15 ka y m=7. (Derecha)
Grafica de recurrencia. El eje x es equivalente a j y el eje y es equivalente a i, que son los numeros de indices
de los puntos de datos de la serie de tiempo. La barra en escala de grises del lado derecho indica el mapeo de
color a distancia, donde el blanco representa una distancia cero y el negro una distancia mayor. La diagonal

indica el momento en el que i = .
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En los tres atractores se puede apreciar un angulo de inclinacion similar y una forma muy
parecida. En cuanto a Groenlandia y el Margen Ibérico los tiempos de retardo son muy
cercanos, es decir, a Groenlandia le toma 2.5 ka obtener un cambio maximo mientras que al
Margen Ibérico le toma 1.15 ka, la diferencia es de 1.35 ka, mientras que a la Antartida le
toma 10.9 ka tener un cambio maximo, entre esta region y Groenlandia la diferencia es de
8.4 ka mientras que con el Margen Ibérico es de 9.75 ka. Estos resultados parecen indicar
que los cambios en la temperatura ocurren primero en el Margen Ibérico, después en
Groenlandia y finalmente en la Antartida. Estos resultados son satisfactorios, tomando en
cuenta la gran inercia térmica de la Antartida, en comparacion con las otras dos regiones.

Es importante asegurarse que los datos vienen de un proceso estacionario y por esta
razon se realizaron las gréaficas de recurrencia, a través de ellas se puede identificar una
estructura bien definida y con ello indicios de que nuestros sistemas vienen de procesos
estacionarios. Una vez concluida satisfactoriamente esta prueba, ya que, como se dijo
anteriormente, es necesario este requisito para garantizar la relevancia del resultado que se
obtuvo mediante el exponente de Lyapunov, se llevo a cabo un analisis exploratorio que se
baso en el método de “busqueda de vecinos” de Schreiber [1995] con la finalidad de poder
obtener diferentes barridos posibles, para la busqueda de posibles vecinos cercanos que

ayudaran a la reconstruccion de trayectorias en el sistema.

Puesto que el objetivo de este estudio es corroborar si los tres sistemas presentan una
dindmica caotica, se obtuvieron los exponentes de Lyapunov para cada uno de ellos. Debido
a que el exponente de Lyapunov es invariante ante transformaciones, antes de poder sacar la
pendiente que indique el maximo exponente de Lyapunov es necesario asegurarse que en
verdad se conserve el comportamiento, para ello se graficd el exponente de Lyapunov con
diferentes dimensiones de embebimiento y diferentes radios de vecindad (Figuras 6.8-6.10).
Para obtener radios de vecindad Optimos se utilizé la técnica desarrollada por Schreiber

[1995].
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Figura 6.8. Exponente de Lyapunov con &= 8, 250, 500 y 1000, las diferentes curvas muestran el uso de
dimensiones diferentes, ¢éstas van de 5 a 8. La linea recta de color negro indica el maximo exponente de

Lyapunov para la Antartida con un valor de A= 0.007.
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Figura 6.9. Exponente de Lyapunov con £= 12, 30y 100, las diferentes curvas muestran el uso de dimensiones
diferentes, éstas van de 8 a 11. La linea recta de color negro indica el maximo exponente de Lyapunov para

Groenlandia con un valor de A= 0.011.
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Figura 6.10. Exponente de Lyapunov con £= 16,42 y 150, las diferentes curvas muestran el uso de dimensiones
diferentes, éstas van de 4 a 7. La linea recta de color negro indica el maximo exponente de Lyapunov para el

Margen Ibérico con un valor de 4= 0.031.
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Para las tres regiones el exponente de Lyapunov resultd invariante ante transformaciones y
se obtuvo un valor de A positivo, lo cual sugiere que los tres sistemas presentan una dindmica
cadtica, y ya que el exponente es el promedio de la tasa de divergencia local de todos los
datos, es posible observar a través de los resultados que es el Margen Ibérico la region que
mayor divergencia presenta en sus trayectorias, es decir, cambia mas rapido de un estado a

otro, es mas sensible a las condiciones iniciales.

Hasta aqui se ha visto que los tres sistemas son caodticos deterministicos, sin embargo, un
comportamiento de esta clase siempre viene acompafiado de una baja dimensionalidad, la
cual se puede ver a través de la dimension del atractor, que es lo que se conoce como
“Dimension de Hausdorff”, para poder visualizar la dimension de los atractores
correspondientes a las tres regiones se utilizo el algoritmo de Grassberger'y Procaccia [1983,
1983a].

Para la region de la Antartida se analizaron las graficas de integral de correlacion y
dimension de correlacion [Figuras 6.11-6.12]. En la grafica de dimension de correlacion se
pudieron visualizar algunas posibles dimensiones para el atractor; no obstante, es necesario

reforzar la informacion con la integral de correlacion en donde se obtuvo una D>= 3.1+0.01.

logCx(m, ¢ )/log &
&
logCam, ¢ )/log &

Figura 6.11. (Izquierda) Dimension de Correlacion para la Antartida Domo C, las curvas muestran que la
convergencia es de baja dimensionalidad. (Derecha) Dimension de Correlacion para Antartida Domo C con

escala logaritmica en el eje x, las pendientes indican las posibles dimensiones del atractor 2.1, 2.5, 2.8 y 3.1.
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Figura 6.12. (Izquierda) Integral de Correlacion con el ajuste a D>=3.1 +0.01. (Derecha) Integral de Correlacion

para la Antartida Domo C, las pendientes indican las posibles dimensiones del atractor D>=2.5, 2.8 y 3.1 +0.01.

Para Groenlandia, en la region de GRIP se realizaron los mismos analisis y se obtuvo una D>
=3.1 +0.001 para la dimension del atractor, en este punto es importante notar que tanto
Antartida como Groenlandia presentan un atractor con la misma dimension, esto quiere decir
que necesitaran del mismo numero de variables en un sistema de ecuaciones para poder

modelar su comportamiento [Figuras 6.13-6.14].
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Figura 6.13. (Izquierda) Dimension de Correlacion para Groenlandia, en la region GRIP, la convergencia de
las curvas indica la dimension del atractor es de baja dimensionalidad. (Derecha) Dimension de Correlacion
para GRIP con escala logaritmica en el eje x, las pendientes indican las posibles dimensiones del atractor en

22,25y3.1.
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Figura 6.14. (Izquierda) Integral de Correlacion con el ajuste a D>=3.1 +0.001. (Derecha) Integral de
Correlacion para Groenlandia, en la region GRIP, las pendientes indican las posibles dimensiones del atractor

D>=25,2.8,3.1y3.3£0.001.

Finalmente se calcul6 la dimension del atractor para la region del Margen Ibérico, donde el
valor obtenido fue D> = 2.8 (Figuras 6.15-6.16), esto indica que, para poder modelar la
variabilidad climatica en el Margen, se requiere un sistema de tres ecuaciones diferenciales

parciales.

1ogCAm,  )llog &
logCAm, ¢ log &

Figura 6.15. (Izquierda) Dimension de Correlacion para el Margen Ibérico, la convergencia de las curvas indica
que el atractor es de baja dimensionalidad. (Derecha) Dimension de Correlacion en escala logaritmica para el

eje x, las pendientes de colores muestran las posibles dimensiones de correlacion para el atractor.
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Figura 6.16. Integral de Correlacion para el Margen Ibérico con el ajuste a D2=2.8 +0.01.

Para las tres regiones los resultados indican que el cambio de temperatura presenta un
comportamiento caodtico deterministico en donde el Margen Ibérico puede ser descrito con
tres variables, es decir, una variable menos de las que se necesitan para las otras dos regiones.
Esto nos lleva a pensar, qué estd pasando en los tres lugares, por qué en los polos (norte y sur
de la Tierra) la dimension es la misma. Podriamos pensar que son los dos hemisferios quienes
estan modulando la sefial que llega al Margen Ibérico, de tal manera que su dindmica esta
regida en cierto modo por la dindmica de Groenlandia y la Antartida.

Asi mismo, contrario a lo propuesto por Grassberger [1986], se encontrd un atractor
climatico para las tres regiones. De igual manera, contrario a lo propuesto por Zeng et al.
[1992] y Pierrehumbert [1990] fue posible obtener una region fractal baja en las tres
regiones, lo cual es concomitante con lo reportado por Nicolis y Nicolis [1984]; Cuculeanu
y Lupu [2001]; Fraedrich [1987]; Keppenne y Nicolis [1989], todos ellos encontraron

dimensionalidad baja en la atmoésfera; sin embargo, de acuerdo con Zeng et al. [1992]

ninguno cumpli6 el requisito de Ruelle [1990], el cual estipula que al menos M = 10"z
puntos de datos son necesarios para una estimacion fiable de la dimension fractal vg.

En estudios mas recientes Petkov et al. [2015] y Badin y Domeisen [2014]
encontraron dimensiones para su atractor entre tres y seis, trabajando en el primer caso, con
series de tiempo provenientes de la columna de ozono artico, y en el segundo con diferentes
zonas estratosféricas del hemisferio norte.

Por esta razon se aplico el criterio de Ruelle [1990] a nuestros datos, con la finalidad
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de poder corroborar que la dimensionalidad resultante fuera fiable. Se obtuvo M = 35.48 tanto
para Antartida como para Groenlandia y M = 25.11 para el Margen Ibérico, por lo que
nuestros datos (8020, 2500 y 840 datos para Antartida, Groenlandia y Margen Ibérico
respectivamente) rebasan por mucho esta cantidad. Por otro lado, si tomamos en cuenta lo
sugerido por Tsonis et al. [1993], asumiendo que se necesitan M~10%+%4V2 puntos de datos
para una estimacion confiable de la dimension fractal v,, entonces se obtiene el valor de M
= 1737.8 para Antartida y Groenlandia y, M = 1318 para el Margen Ibérico, nuevamente
nuestros datos abarcan esta cantidad, s6lo que en este caso no se cumple para el Margen
Ibérico. Sin embargo, ya que nuestras series de tiempo cumplen con al menos uno de los dos
criterios podemos decir que nuestra estimacion de la dimension fractal es confiable.

Las series de tiempo muestran que las tres regiones estan pasando por un episodio de
climas calidos (valores bajos de X)) a frios (valores altos de X;)), lo cual es concordante con
los resultados obtenidos a partir del anélisis espectral (vistos mas adelante) y de tendencia de
la serie. Estos resultados han sido ampliamente mostrados por diferentes autores y se
atribuyen, en la mayoria de los casos a eventos astronomicos [Nicolis y Nicolis, 1986], mas
alla de los efectos astrondmicos, se observa que dichos episodios se presentan de manera
erratica y son interrumpidos por excursiones principales lejos de estas fases frias o célidas.
Los valores sucesivos de la sefial pueden ser muy erraticos; sin embargo, es posible hacer un
pronostico preciso de los valores futuros utilizando algoritmos de prediccion no lineales
[Kantz y Schreiber,2004]. Esto se basa en que en lugar de tratar de describir el futuro a partir
de condiciones iniciales y de frontera mediante un sistema de ecuaciones, tratamos de
encontrar el estado final del sistema conociendo las propiedades del atractor; por otro lado,
la trayectoria en torno al atractor nos da la periodicidad del sistema [7akens, 1981]. Cabe
mencionar que el atractor del Margen Ibérico y Groenlandia muestra un patron repetitivo
entre las trayectorias y parece evolucionar hacia temperaturas bajas, s6lo que en el atractor
de Groenlandia se observa un comportamiento mas disperso en la evolucién de las
temperaturas. Nicolis y Nicolis [1986] obtienen un atractor cuya forma es muy similar a la
obtenida en este estudio. Es importante resaltar que, la direccion de enrollamiento que toman
estos dos atractores es, aparentemente siempre la misma. Esto parece indicar que los
atractores climaticos pertenecen a una familia de atractores que exhiben “caos espiral” y

“caos tornillo” [Rossler, 1979]. En lo que respecta al atractor de la Antartida, se observa un
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comportamiento mas erratico en las trayectorias, pero al igual que en el Margen Ibérico, la

evolucion es mas restringida.

De igual manera, el haber obtenido un maximo exponente de Lyapunov con valor positivo,
no solo indica que los sistemas presentan una dindmica caética, sino que ayuda a saber sus
limites de predictibilidad. Para el Margen Ibérico, al obtener el valor inverso del exponente
de Lyapunov se obtuvo un valor de 32.28 ka, nuevamente nuestro valor esta dentro del rango
de predictibilidad (25-40 ka) que reportaron Nicolis y Nicolis [1986]. Para la Antartida, el
valor de predictibilidad fue 142.85 ka, mientras que en Groenlandia el valor que se obtuvo
fue 90.91 ka, en el caso de estas dos regiones, no se ha realizado la comparaciéon con otros
resultados ya que, no se han hecho estudios de dindmica cadtica para ellos.

En cuanto a la razén por la cual se obtuvo una baja dimensionalidad, tomando en
cuenta lo propuesto por Lorenz [1991], puede ser porque nuestra variable de observacion esta
reflejando una interaccion débil no-lineal con otras variables en la atmdsfera. Asi mismo, se
puede decir que la dimension fractal de baja dimensionalidad que se obtuvo puede deberse
al hecho de que no estamos estudiando el comportamiento atmosférico como tal sino
unicamente los cambios de temperatura a través de un proxy en particular y para una sola
localidad en cada region, ya que de acuerdo con Halsey et al. [1986], una baja
dimensionalidad puede deberse a que se esta estudiando el sistema en una sola localidad y la
dimension puede variar con el lugar.

Con base en lo anterior es probable que, si se estudian mas localidades en estas
regiones con otras variables, de acuerdo con lo propuesto por Halsey et al. [1986] se pueda
tener un atractor global multifractal para las tres regiones. Esto significa que la dimension
global promedio estard dominada por las grandes dimensiones locales; muchas dimensiones
locales pueden ser menores que la dimension global, y la dimension puede variar con el lugar.

Por otro lado, como Zeng et al. [1992] mencionan, la variabilidad geografica de
dimensiones fractales puede estar relacionada con la tasa climatica sefial-ruido; sin embargo,
necesita mas verificaciones, ya que, no siempre muestra resultados que concuerden con esto.

Lorenz [1991] propone que los resultados no dependen tnicamente del numero de
datos, sino también de escoger la variable adecuada para el sistema que se quiere estudiar.

En este caso se utilizo el proxy que mejor se asocia con los cambios de temperatura y se

82



puede, por tanto, decir que unicamente para las regiones estudiadas, en cuanto al cambio de
temperatura, se tiene un sistema dinamico con un atractor de baja dimensionalidad, indicando
que es a través de cuatro (Antéartida y Groenlandia) y tres variables (Margen Ibérico) que es
posible modelar el sistema.

Otra posible explicacion es que se trato de tener mucho cuidado con la eleccion de z,
de acuerdo con lo sugerido por Tsonis et al. [1993]. Por su parte Islam et al. [1993] proponen
que la dimensién de correlacion baja puede ser el resultado de la dependencia de algunas
variables atmosféricas en los umbrales y otros limites fisicos. La dimension de correlacion
resultante del analisis de este tipo de variables puede no ser construida como representativa
de los sistemas dinamicos subyacentes que estos producen; desde este punto de vista la baja

dimensionalidad que se obtuvo puede deberse a que la variable es dependiente de otras.

Todos los analisis han apuntado a un comportamiento cadtico; no obstante, es necesario
probar la no-linealidad de las series y asi poder asegurar que en realidad estamos observando
un comportamiento cadtico y no uno estocastico. Se han reportado varios sistemas
estocasticos lineales como sistemas cadticos deterministicos, por tanto, es necesario asegurar
que en realidad se tienen dindmicas cadticas, para ello se utilizaron los datos surrogados, la
prueba estadistica de reversibilidad del tiempo y, finalmente, se comprobo la invariabilidad
de la dimension en la integral de correlacion con la serie diferenciada (s6lo para
Groenlandia), tal como es propuesto por Provenzale et al. [1992].

En la prueba de datos surrogados soélo la serie de tiempo proveniente de la Antartida
mostré ser no-lineal (Figura 6.17); sin embargo, no hay razon para descartar las otras dos
regiones puesto que en todo el analisis han dado indicios de ser sistemas cadticos, con esto
en mente y tomando en cuenta que las pruebas basadas en datos surrogados lo que buscan es
probar que la serie es lineal, se decidi6 realizar otro tipo de pruebas. El estadistico de
reversibilidad del tiempo fue aplicado en las tres regiones, para el caso de la Antartida s6lo
se llevo a cabo para corroborar los resultados obtenidos al trabajar con la serie surrogada.

El valor para Antartida fue Q = 0.0004 con un P — value = 0.006, estos datos se
obtuvieron con un ancho de banda de 0.2 y aplicando el método de bloques de la prueba de
reversibilidad del tiempo, con un valor de 30 bloques. En el caso del Margen Ibérico el valor

fuede Q = 0.002 con un P — value = 0.001, aplicando los mismos valores de banda ancha
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y bloques, ambos valores en los parametros resultaron 6ptimos en la prueba. Para el caso de

Groenlandia el resultado fue negativo, es decir, no estamos hablando de una serie no-lineal.
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Figura 6.17. (Izquierda superior) Prueba de datos surrogados contra datos originales para la Antartida, la linea
punteada de color rojo representa los datos surrogados y las lineas de color negro representan los datos
originales. (Derecha superior) Prueba de datos surrogados contra datos originales para Groenlandia. (Centro

inferior) Prueba de datos surrogados contra datos originales para el Margen Ibérico.

Como prueba final para poder encontrar indicios de no-linealidad en la serie de tiempo de
Groenlandia, se aplicaron todos los métodos anteriormente descritos. Los resultados para la
serie de tiempo diferenciada, donde se corrobord que la dimension del atractor fue
conservada, indican no-linealidad en la serie de tiempo.

No debemos olvidar que Ghil y Tavantzis [1983]; Nicolis y Nicolis [1984]; Yiou et al.
[1994]; King [1996] y Ashkenazy et al. [2003] mostraron que la dindmica del clima es no-
lineal. Por su parte Ashkenazy et al. [2003] estudiaron las propiedades de correlacion
(escalamiento) de los registros climaticos de los pasados 420 ka utilizando registros de GISP
y GRIP en Groenlandia, mostrando que las variaciones de temperatura estan correlacionadas

a largo plazo, sugiriendo que los periodos de Milankovitch son en efecto secundarios
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(contrario a lo que se creia comunmente [Imbrie et al., 1992]) y que la dindmica del clima de
todas las escalas debajo de 100 ka hasta 1000 afios son altamente no-lineales.

Ashkenazy et al. [2003] hicieron mas pruebas con datos surrogados de los que se
hicieron en este proyecto para Groenlandia (GRIP) y Antértida. Ellos encontraron pruebas
de no-linealidad, de igual manera aplicaron el método de asimetria en las series de tiempo,
donde, en algunos casos fue un buen indicador de no-linealidad y en otros una simple
transformacion estatica de una distribucion simétrica. Estos autores concluyeron que la
asimetria de los datos de nucleos de hielo no estaba relacionada con la no-linealidad que ellos
encontraron. Los resultados que obtuvimos con en el método de asimetria del tiempo son
concordantes con los de Ashkenazy et al. [2003], ya que no pudimos encontrar indicios de
no-linealidad para las tres regiones en total, con este método.

No obstante, se puede concluir que la serie de tiempo correspondiente a Groenlandia
(GRIP) es no-lineal ya que tanto Ashkenazy et al. [2003] como Schmitt et al. [1995]
encontraron que la serie de tiempo para GRIP es multifractal y debido a que nuestros
resultados con la serie diferenciada fueron positivos. Por tanto, la serie de tiempo proveniente
del nticleo de hielo GRIP representa un sistema caodtico de baja dimensionalidad con su

correspondiente atractor.

6.2 Analisis espectral

Para poder entender el comportamiento de la variabilidad climatica, es importante estudiarla
desde un enfoque tanto lineal (analisis espectral), como no-lineal (caos). Hasta ahora se han
presentado los resultados de la parte no-lineal, en esta seccion se presentaran los resultados

obtenidos con analisis espectral.

La figura 6.18 representa las tres series de tiempo provenientes del mismo modelo de edad
EDC3, que se les aplico el filtro de Kalman, el cual, a diferencia de los métodos
convencionales de suavizado, permite considerar no-linealidad y no gaussianidad del sistema
dindmico, de igual manera, permite estimar el estado futuro, realizando un filtrado 6ptimo a

la sefial de salida.
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Figura 6.18. Series filtradas con el filtro de Kalman: Izquierda) Antartida. Centro) Margen Ibérico. Derecha)

Afos (ka AP)

Groenlandia.

Con las series filtradas es posible apreciar varios eventos de calentamiento y enfriamiento;

asi como, hacer una exploracion basica a las series.

El anélisis estadistico realizado con fines exploratorios, para el caso de Antartida, dio los
siguientes valores: media de -5.31 °C, mediana de -5.79, desviacion estindar de 2.89,
varianza de 8.38, minimo de -10.33 y méximo de 4.635 °C (no olvidar que en este caso
estamos trabajando con las diferencias respecto del promedio, ya que las temperaturas de la
Antartida son menores que las de Groenlandia). La tendencia lineal muestra una disminucion
de 6.55 x 1077 °C esto es, un proceso de enfriamiento durante los 800 ka.

Se observan cuatro eventos célidos, donde la mayor temperatura ocurri6 alrededor de
130.9 ka; con respecto a los eventos frios se observaron cinco, el mas frio se encontrd en
25461 anos. De acuerdo con la primera y segunda derivada, ocurrieron dos eventos
importantes, el primero a los 15.8 ka y el segundo a los 158.9 ka.

De acuerdo con el histograma, el valor de diferencia en temperatura que mas se repite
estd en el rango de [-9,-8] grados centigrados, también podemos ver que la variabilidad de

los datos esta entre -10 y 5. Una técnica mas robusta para sacar el ancho apropiado de los
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bins del histograma en funcion del nimero de muestras es la técnica de Freedman Diacons.
A través de ésta podemos ver que el rango de diferencia de temperatura que mas se repite,
visto desde una manera mas precisa, se encuentra entre [-9.5,-8].

Con la inspeccion visual de los datos y al sacar curtosis y asimetria se obtuvo:
skewness = 0.74 (indica un valor positivo con respecto a la asimetria de los datos, es decir,
los valores de temperatura se concentran mas hacia la izquierda, que es donde se ubican las
temperaturas mas bajas). Curtosis = -0.10 (con un valor negativo, se tiene una distribucion
platictrtica, es decir, el valor de los datos es disperso). Al sacar la funcion de distribucion

podemos ver que es concordante con la curtosis y asimetria (Figura 6.19).

En el caso del Margen Ibérico se muestran tres eventos de enfriamiento, donde el mas frio
estd en aproximadamente 267630 afios, mientras que en los de calentamiento se observan
cinco eventos, donde la mayor temperatura estd en 126.9 ka aproximadamente. Es de hacer
notar que cuatro de los cinco eventos calidos son de mayor amplitud que el mas reciente; por
otro lado, la tendencia de la temperatura en los 6000 afios mas proximos al reciente es
claramente a la baja.

De acuerdo con un analisis estadistico basico, se tienen: una media aritmética de
14.71 °C, una desviacion estdndar de 2.76 y una varianza de 7.65, un maximo de 20.91 °Cy
un minimo de 5.41 °C. La tendencia lineal muestra una disminucion de 1.68 °C esto es, un
proceso de enfriamiento durante los 420 ka, nos muestra a primera instancia que la serie no
es estacionaria y que tiene efectos periddicos, es decir que el comportamiento de la serie es
aproximadamente repetido en ciertos tiempos. Por otro lado, una serie es ruido blanco cuando
la media y la covarianza son siempre cero, que no es el caso de la serie que estamos
estudiando.

Con ayuda del histograma vemos que la variabilidad de los datos esta entre 10 y 20,
donde las temperaturas que mas se repiten estan entre [14,15] y [18,19], visto con el
histograma convencional, si lo vemos con la técnica Freedman Diacons, el rango es el mismo.

Para ver la forma de la grafica de la funcion de distribucién y conocer los valores
hacia los que mas tiende nuestra serie, se calcularon: skewness=-0.50 (indica un valor
negativo con respecto a la asimetria de los datos, es decir, nuestra serie se concentra mas

hacia valores de la derecha). Curtosis=2.97 (con un valor positivo, se tiene una distribucion
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leptocurtica, es decir, el valor de los datos es menos disperso). Al obtener la funcion de
distribucion se observé una distribucion modal, cargado hacia los valores antes mencionados

con el histograma (Figura 6.19).

En Groenlandia el andlisis estadistico mostré: media de -39.02 °C, mediana de -37.64,
desviacion estandar de 5.84, varianza de 34.15, minimo de -56.87 y maximo de -28.27. De
la variabilidad de los datos obtenida con el histograma se puede distinguir que el rango de
temperaturas que mas se repite va de [-38.4, -36.2], ocupando nuevamente la técnica de
Freedman Diacons, vemos que el rango se enfoca mas entre -37 y -36 °C, también podemos
ver que la variabilidad de los datos estd entre -55 y -30. La tendencia lineal muestra una
disminucion de 7.81 X 107 °C esto representa un proceso de enfriamiento durante 420 ka,
aunque de manera visual, la tendencia no es muy pronunciada, indicando que las
temperaturas en Groenlandia se han mantenido casi constantes.

Se identificaron cinco eventos calidos, donde la mayor temperatura ocurri6 alrededor
de 333749 afios; con respecto a los eventos frios se observaron tres, el mas frio se encontrd
en 179768 anos. De acuerdo con la primera y segunda derivada, ocurri6 un evento importante
en los 49.1 ka.

Del mismo modo que en los dos casos anteriores, se calculd: skewness = -0.66 (indica
un valor negativo con respecto a la asimetria de los datos). Curtosis = -0.0.67 (con un valor
negativo, lo que muestra una distribucion platictrtica, es decir, el valor de los datos es
disperso). Donde la funcion de densidad de distribucidén corrobora que los datos estan mas

concentrados en valores no tan frios en comparacion con los -56 °C (Figura 6.19).
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Figura 6.19. (Arriba-Izquierda) Histograma de Antartida con la técnica FD. (Arriba-Centro) Histograma del
Margen Ibérico con la técnica FD. (Arriba-Derecha) Histograma de Groenlandia con la técnica FD. (Abajo-
Izquierda) Funcién de distribucion de densidad para Antértida, se muestra una distribucion platicurtica. (Abajo-
Centro) Funcion de distribucion de densidad para el Margen Ibérico, tiene una distribuciéon bimodal. (Abajo-
Derecha) Funcion de distribucion de densidad de para el Margen Ibérico, se muestra una distribucion

platictrtica.
Una vez llevado a cabo el andlisis exploratorio de los datos, fue posible realizar el analisis

espectral con el método de Blackman-Tukey, Maxima Entropia, Multi-taper y Ondiculas,

que seran presentados a continuacion (Figuras 6.20-6.22).
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Figura 6.20. Espectro de potencia para la serie de temperatura (°C) de la Antartida con los métodos: a)

Blackman-Tukey. b) Maxima. c) Multi-taper. Los tres con los picos mas representativos.
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Figura 6.21. Espectro de potencia para la serie de temperatura (°C) de Groenlandia con los métodos: a)

Blackman-Tukey. b) Méaxima. c) Multi-taper. Los tres con los picos mas representativos.
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Figura 6.22. Espectro de potencia para la serie de temperatura (°C) del Margen Ibérico con los métodos: a)

Blackman-Tukey. b) Méaxima. c) Multi-taper. Los tres con los picos mas representativos.

Para propdsitos practicos, se reportan los resultados en tres tablas, que representan las

regiones de estudio.

Tabla 6.1. Resultados de las periodicidades obtenidas para Antartida con los tres

métodos de analisis espectral.

Blackman-Tukey Multi-Taper Maxima Entropia
(ma) (ma) (ma)
90.512 89.262 87.318
41.286 78.761 40.572
29.416 70.47 23.352
23.3 45.645 14.193
17.828 42.732 11.676
11.592 40.168 7.465
9.121 36.516 5.32
7.591 34.627 4.692
25.105 3.538

24.348
23.490
21.366
16.262
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14.713
11.676
9.451

Tabla 6.2. Resultados de las periodicidades obtenidas para Groenlandia con los tres

métodos de analisis espectral.

Blackman-Tukey Multi-Taper Maxima Entropia
(ma) (ma) (ma)
83.104 95.638 87.318
40.572 81.975 41.408
28.896 47.256 23.627
23.084 44.631 11.779
11.476 41.41 9.212
9.149 39.77 7.694
7.650 35.547 5.377
5.348 24.643 4.816
4.753 23.768
4.528 22.315
4.332 21.595

16.262
14.877
11.575
9.429
7.784
7.522
5.327
4.816

Tabla 6.3. Resultados de las periodicidades obtenidas para Margen Ibérico con los tres

métodos de analisis espectral.

Blackman-Tukey Multi-Taper Maxima Entropia
(ma) (ma) (ma)

102.318 58.835 98.77
40.547 28.017 39.9
23.071 25.036 22.908

22.413

20.826

19.290
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16.343
14.895
13.074

Con los tres métodos se encontraron periodos concordantes. En el caso de Antartida, los
periodos que se encontraron fueron: 87-90, 40-41, 23, 11, 9 y 7 ma, los tres primeros estan
dentro de los Ciclos de Milankovitch. Para Groenlandia, los periodos fueron: 83-95, 40-41,
23, 11,9, 7,5 y 4 ka, nuevamente, los tres primeros se encuentran alrededor de los Ciclos de
Milankovitch, asi mismo, se puede observar como se repiten los periodos de 11,9 y 7 ka en
ambas regiones, solo que en Groenlandia aparecen otros periodos importantes (5 y 4 ka).
Finalmente, en el caso del Margen Ibérico: 98-102, 22-23 y 40 ka, en este caso, s6lo se tienen

periodos relacionados con los Ciclos de Milankovitch.

6.3 Ondiculas

6.3.1 Transformada de Ondicula

Como parte del andlisis espectral se realizaron las ondiculas de las tres series, esto es: la
transformada de ondicula discreta y la coherencia de la transformada de ondiculas (Figuras
6.23-6.28). A través de las graficas obtenidas por este método fue posible ver en qué region

habia mas variabilidad en el paleoregistro, en qué fechas se daban las periodicidades mas

importantes y cudl era el desfase en la sefial entre regiones.
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Figura 6.23. Transformada de ondicula de Morlet para la serie de temperatura de la Antartida de un registro de
800 ka. La escala de la derecha representa el valor de la energia, el eje horizontal representa el tiempo en afios

y el eje vertical el periodo.

Analizando los resultados se pudieron encontrar diferentes bandas con periodos
caracteristicos en diferentes afios. En el caso de la Antartida se encontraron cuatro bandas,
empezando de abajo hacia arriba se tiene: para la primera banda que va desde el afio 140 a
660 ka AP, se tiene una banda de periodo de 65536 a 131072 afios, con un periodo promedio
de 104858 afnos. La segunda banda que va de 100 a 160 ka AP, tiene una banda de periodo
de 26214 a 49152 aios, con un periodo promedio de 36045 anos. Para la tercera banda que
va desde 225 a 250 ka AP, la banda de periodo fue de 22938 a 31130, con un periodo
promedio de 26214 afios. Finalmente, para la cuarta la banda que abarca de 230 a 250 ka AP,
la banda fue de 6144 a 7782 afios, con un promedio de 6963 anos.

Al igual que con los métodos antes mencionados, en el caso de ondiculas, también se
obtuvieron periodos relacionados con el Ciclo de Milankovitch; sin embargo, es importante
notar que, de igual manera, también apareci6 el ciclo ubicado alrededor de 7000 afios.

Otro punto importante por notar es que, la variabilidad en la sefial de esta region,
como se puede ver es menor, eso podemos notarlo porque las bandas son muy puntuales y

estan bien definidas.
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Figura 6.24. Transformada de ondicula de Morlet para la serie de temperatura de Groenlandia de un registro
de 240 ka. La escala de la derecha representa el valor de la energia, el eje horizontal representa el tiempo en

afios y el eje vertical el periodo.

En el caso de Groenlandia se obtuvieron dos bandas principales, comenzando de abajo hacia
arriba. La primera que va de 170 a 520 ka AP, con una banda de 65536 a 117965, con una
banda promedio de 9834 afios. La segunda abarca desde 550 a 660 ka AP, con su respectiva
banda de 36045 a 55706 afios, donde la banda promedio fue de 42598 afios. El resto del
espectro también muestra periodos representativos, pero a lo largo del registro, abarcando
desde 819 a 49152 afios AP.

Se puede observar que también sus dos primeros periodos concuerdan con
Milankovitch.

En cuanto a la variabilidad, ésta se hace presente ya que, hay una fluctuacion de
periodos a lo largo del registro, los cuales también son representativos, pero es imposible

discernir cuales son los mas importantes.
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Figura 6.25. Transformada de ondicula de Morlet para la serie de temperatura del Margen Ibérico de un registro
de 420 ka. La escala de la derecha representa el valor de la energia, el eje horizontal representa el tiempo en

afios y el eje vertical el periodo.

Para el Margen Ibérico se tiene un caso similar al de Groenlandia, es decir, se presenta una
banda representativa que va de 140 a 330 ka AP, con una banda de periodo de 81920 a 125610
afios, cuyo periodo promedio fue 103765 afios. El resto del registro tiene bandas desde 405
a 49152 afos. En este caso se puede apreciar el ciclo de excentricidad y de igual manera,
mucha variabilidad en el registro. Esto hace de Groenlandia y el Margen Ibérico las regiones
con mayor variabilidad, posiblemente se deba a que éste ultimo es una zona donde se esta
creando constantemente nuevo piso oceanico, razon por la que también, fue la region con
mayor nivel de caos; comparando la situacion de Antartida con Groenlandia, se tiene que la

tasa de acumulacidn de nieve es menor en Antartida.

El periodo promedio de 100 ka, para los tres registros, se encuentra alrededor de los afios
140-330 ka.

6.3.2 Coherencia de la Transformada de ondiculas
Las graficas de este estudio ayudaron a visualizar si habia algtin tipo de relacion (lineal o no-

lineal) entre los registros de temperatura de las regiones, de ser asi, es posible hablar de un

desfase o fase entre ellas.
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Figura 6.26. Coherencia de la Transformada de ondiculas entre las series de tiempo Antartida-Margen Ibérico.
Las flechas indican si las series estan en fase o no, o si tienen otro tipo de relacion. Cuando las flechas son
completamente horizontales apuntando hacia la derecha, es que estan en fase, cuando apunta hacia la izquierda
es que tienen 180° de desfase, cuando apuntan hacia arriba estan a 90° de desfase y, por ultimo, cuando apuntan

hacia abajo estan a 270° de desfase.

Antartida-Margen Ibérico (A-MI) se encuentran en fase sélo entre 50 y 180 ka, cubriendo
periodos de 32768 a 62260 afios, el resto muestra un comportamiento no-lineal entre ellas.

El tiempo durante el cual estuvieron en fase fue de 130 ka.
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Figura 6.27. Coherencia de la Transformada de wavelets entre las series de tiempo Groenlandia-Margen
Ibérico. Las flechas indican si las series estan en fase o no, o si tienen otro tipo de relacion. Cuando las flechas
son completamente horizontales apuntando hacia la derecha, es que estan en fase, cuando apunta hacia la
izquierda es que tienen 180° de desfase, cuando apuntan hacia arriba estan a 90° de desfase y, por ultimo,

cuando apuntan hacia abajo estan a 270° de desfase.
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Groenlandia-Margen Ibérico (G-MI) estan en fase para los afios 50 a 170 ka con bandas de
14746 a 245576 aios, para los afios 60 a 180 ka con bandas de 54613 a 87381, se presenta
nuevamente una fase entre ambas series para los afios 240 a 250 ka con bandas de periodos
que van de 4505 a 10650 anos, entran en fase una cuarta vez para los afios 240 a 380 ka con
bandas de periodos desde 24576 a 54613 afios y finalmente se encontrd una ultima fase para
los afos 380 a 390 ka, que abarcan bandas de periodos de 3686 a 6144 afios. En cuanto al
desfase, se encontraron dos ocasiones para este evento, el primero ocurrié en los afos 100 a
110 ka con bandas de 3686 a 7168 afios y un segundo desfase que se presento para los afios
140 a 151 ka con bandas de 1024 a 2253 afios. El tiempo transcurrido entre fase y fase fue

de 10, 20 y 60 ka, mientras que, para el caso de desfase el tiempo fue de 30 ka.

WTC: ANTAR-GROEN

Period

Figura 6.28. Coherencia de la Transformada de ondicula entre las series de tiempo Antartida-Groenlandia. Las
flechas indican si las series estan en fase o no, o si tienen otro tipo de relacion. Cuando las flechas son
completamente horizontales apuntando hacia la derecha, es que estan en fase, cuando apunta hacia la izquierda
es que tienen 180° de desfase, cuando apuntan hacia arriba estan a 90° de desfase y, por ltimo, cuando apuntan

hacia abajo estan a 270° de desfase.

Finalmente, para las series Antartida-Groenlandia (A-G) se observaron tres ocasiones en las
que se presentaron en fase: la primera fue para los anos 290 a 380 ka con banda de 44684 a
53621, una segunda ocasion para los afios 510 a 720 ka con una banda desde 59579 a 101283

afios y una tercera ocasion para los anos 610 a 720 ka con una banda de 23831 a 29789 afios.

En resumen, de las tres figuras de Coherencia se tiene que, el tiempo transcurrido entre fase
y fase es de 100 ka (A-G) para las tres bandas, las cuales concuerdan nuevamente con

Milankovitch. De igual manera, el tiempo que dura la fase esta entre 100 y 130 ka, para la
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relacion entre las tres regiones, con excepcion de la banda de periodo que va de 59579 a
101283 (A-QG), la cual abarca una duracion de 210 ka (sigue siendo multiplo de 100). En el
caso de los desfases (solo para G-MI), la duracion estd entre 10 y 11 ka, probablemente
relacionado con las deglaciaciones. Con esto se puede ver que es el ciclo de excentricidad el
que esta regulando las variaciones del clima en nuestras regiones de estudios, este resultado
no deberia sorprendernos ya que, de acuerdo con Berger y Loutre [1991] la excentricidad
modula el pardmetro de precesion climatica que controla la mayoria de las variaciones a largo
plazo de la insolacion diaria recibida del sol.

Cabe destacar que este método es crucial para ver cual de las sefiales empieza primero.
De acuerdo con Torres y Compo [1998], Grinsted et al. [2004] y Jevrejeva et al. [2003], la
orientacion de la flecha indica cual region inicia el cambio, en nuestro estudio, resultd que es
Antartida quien muestra primero la sefial de cambio climdtico. Por otro lado, el ver que las
relaciones entre las sefiales fueron tanto de tipo lineal como no-lineal, es una forma de darse
cuenta, con ayuda del andlisis de ondiculas, que el sistema de estudio también requiere un

enfoque no-lineal.

6.3.3 Ondicula cruzada

Una vez que sabemos el tipo de relacion que hay entre las tres regiones, el momento en el
que estan en fase o desfase, qué region es la que influye en las demds y las principales
periodicidades, es importante saber cudnto tiempo tarda en llegar la sefial desde la Antartida
a Groenlandia y el Margen Ibérico, para ello, se utilizé el método de ondicula cruzada. Los

resultados que se obtuvieron con este método son presentados a continuacion.
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Figura 6.29. (Izquierda) Ondicula cruzada para Antartida-Margen Ibérico (IBE-ANTAR), los vectores indican

la diferencia de fase entre ambas sefiales. (Derecha) la distribucion de los angulos de fase.

Entre Antartida y Marge Ibérico (A-MI) se encontraron 15 contornos donde se presentd un
traslape entre las bandas de periodo 1583-13405. El angulo promedio fue de 320°, el cual se
calculd con ayuda del diagrama de rosas representado en la figura 6.29, con una banda de
periodo promedio de 5011 afios, con estos dos valores se obtuvo un desfase de 3640 afios, es

decir, el tiempo que tiene que pasar para que la sefial de Antértida llegue al Margen Ibérico,

debe ser de 3640 afios en promedio.
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Figura 6.30. (Izquierda) Ondicula cruzada para Groenlandia-Margen Ibérico (GROEN-IBER), los vectores

indican la diferencia de fase entre ambas sefiales. (Derecha) la distribucion de los angulos de fase.

100



Para Groenlandia — Margen Ibérico se obtuvo un total de cuatro contornos con un traslape en
las bandas de periodo de 1676-59579 afios. De igual manera, el &ngulo promedio fue de 340°,
con un periodo promedio de 8937 afios, donde el desfase resultante fue 8440 afios (Figura

6.30).
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Figura 6.31. (Izquierda) Ondicula cruzada para Antartida-Groenlandia (ANTAR-GROEN), los vectores

indican la diferencia de fase entre ambas sefiales. (Derecha) la distribucion de los angulos de fase.

Para Antartida -Groenlandia fue posible obtener un total de 15 contornos representativos,
donde hay un traslape entre las bandas de 2048-7850. El 4&ngulo promedio fue de 340°, dicho
angulo se obtuvo con ayuda del diagrama de rosas representado en la figura 6.31 con una
banda de periodo promedio de 4096 afios, con estos dos valores se calculd un desfase de 3868
afios, es decir, el tiempo que tiene que pasar para que la sefial de Antartida llegue a

Groenlandia, debe ser de 3868 afios.

Los datos del Margen Ibérico abarcan hasta el MIS 11 (tanto el MIS 11, como el Holoceno
son interglaciales donde la excentricidad de la drbita de la Tierra estuvo en su minimo), y se
puede observar un marcado cambio en el clima durante el Cuaternario, en el que dichos
cambios al pasar de temperaturas frias a céalidas son més abruptos, esto coincide con lo
reportado en la literatura [Bond, 1993; Martrat et al., 2007; Boch et al., 2011; Moseley et al.,
2014; Luetscher et al., 2015; Moseley et al., 2015]. Los periodos célidos encontrados en este

estudio presentan una mayor estabilidad climatica, lo cual concuerda con lo reportado por
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Martrat et al. [2007] al observar que los periodos calidos estables similares al Holoceno se
mantuvieron y aunque las oscilaciones eran raras, generalmente fueron mas pronunciadas

que durante las edades de hielo.

El pico de temperatura mas alta (20.91 °C ) que se encontrd para el Margen Ibérico fue en
126.9 ka que esta dentro del MIS 5e, periodo interglacial que va de 118-130 ka [Henderson
vy Slowey, 1996; Raymo, 1997], mientras que la temperatura mas baja (5.41 °C) se encontro
en 267630 anos, lo que abarca el MIS 8 (Periodo frio que va 240-300 ka), hasta el momento
se encontraron temperaturas concordantes con los Estadios Isotopicos Marinos mencionados.

De igual manera, podemos ver que hay un calentamiento mayor durante el MIS 11
que, durante el Holoceno, como lo sugieren los datos del mar el Labrador de Aksu et al.
[1992] y Abreu et al. [2005]. También podemos observar la geometria de insolacion entre
estas dos etapas, ya que el MIS 11 a menudo es considerado el periodo interglacial analogo
al Holoceno [Berger y Loutre, 1991; Loutre y Berger, 2003]. No obstante, el calentamiento
mas significativo se dio durante el MIS S5e, muy cercano a una de las dos ultimas
deglaciaciones, la Terminacion II, ubicada en SPECMAP en 128 ka [Raymo,1997; Broecker
v Henderson, 1998], en nuestro caso, ubicamos el pico de mayor temperatura en 126.9 ka,
que es muy cercano al de SPECMAP. Nuestros resultados también coinciden nuevamente
con lo reportado por Abreu et al. [2005], quienes reportaron el MIS 5e como el periodo mas
calido para la misma region de estudio.

Por otro lado, el valor obtenido (140 ka) por la segunda derivada en el Margen Ibérico,
coincide con el comienzo de la Terminacion I, esto, si nos basamos en los reportes de Lorius
et al. [1985], quien ubico el punto medio del calentamiento en la Antartida muy cercano a
140 ka, que es el mismo valor reportado en los registros de is6topos de oxigeno de Devils
Hole [Winograd et al., 1992; Ludwig et al., 1992; Wong y Breecker, 2015], de igual manera,
si recordamos los resultados que nosotros obtuvimos para Domo C, el evento mas calido se
encontro en 130.9 ka, que no estd muy alejado de los 140 ka reportados con anterioridad. La
Terminacion II fue una época de rapido cambio climatico, cuando las placas de hielo se
derritieron y el nivel del mar aumentd, al igual que las concentraciones atmosféricas de CO:
[Denton et al., 2010; Moseley et al., 2015]. Para el caso del Margen Ibérico, Drysdale et al.
[2009] limitaron el comienzo de la Terminacion II, basindose en el cambio de 6§80

bentdnico hacia valores interglaciales en 141+2.5 ka, lo que ubica de igual manera, nuestros
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resultados en este evento.

Los valores obtenidos en nuestros andlisis del Margen Ibérico concuerdan con
cualquiera de los dos fechamientos proporcionados para la Terminacion II, lo cual es de
esperarse ya que los sedimentos del Margen Ibérico preservan un excelente registro
multiproxy paleoclimatico de la Terminacion II y el ualtimo Interglacial [Skinner y
Shackleton, 2006; Martrat et al., 2004, 2007; Sanchez-Goiii et al., 1999, 2005; Pailler y
Bard, 2002; Drysdale et al., 2009]. Sin duda, este evento tuvo una relevancia importante para
la variacion climatica dentro del Margen Ibérico, pues sus registros permiten ver, de manera
muy clara este evento. En el caso de la Antartida, nuestro valor no es igual al reportado por
Lorius et al. [1985], quiza porque esta region no se ha registrado como la més idonea para
obtener un registro confiable de la Terminacion II; sin embargo, podriamos ubicar esta
terminacion también en nuestros resultados de Domo C.

Para examinar la naturaleza de la variabilidad suborbital dentro del MIS 5 de manera
mas cercana, Oppo et al. [2001] estimaron el espectro del sitio 1059 (32° N,75° W, 2985 m,
cerca del sur de California) con registros de §'80 de G. ruber usando el método Multi-taper
[Thomson, 1990], el pico espectral que ellos encontraron, ocurre en una banda ancha entre
4.8 y 12 ka (con picos de mayor potencia en 6 y 10 ka). Keigwin y Jones [1994], encontraron
estos mismos periodos para la misma region, pero en MIS 3. En nuestro analisis espectral,
sin tomar en cuenta el método de ondiculas, se encontraron periodicidades de 4, 5, 7,9y 11
ka (para Antartida y Groenlandia, pero solo 4 y 5 ka fueron encontrados en Groenlandia),
que son valores muy cercanos a los reportados por estos autores. Lo relevante aqui, es pensar
que debieron haber ocurrido tres o cuatro eventos importantes, con una periodicidad de ~4,
7,9y 11 ka, que afectaron no s6lo al MIS 3 y 5, sino a todo un registro de 800 ka, ya que
Antartida y Groenlandia abarcan este tiempo y seguimos encontrando estas periodicidades
en sus series; de hecho, para Groenlandia encontramos el mismo valor de 4.8 ka reportado
por Oppo et al. [2001]. De igual manera, podemos decir que el evento debid haber sido
importante y grande, ya que estas tres regiones estdin muy alejadas entre si, aunque
Groenlandia y California del sur estan mas cerca de lo que el sur de California lo est4 de la
Antartida, quizé esta sea la razon por la cual la periodicidad de Groenlandia sea la misma que

la hallada en California.
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Por otro lado, si tomamos en cuenta el analisis de ondiculas, el tiempo transcurrido
en el que Groenlandia y el Marge Ibérico estdn en fase o desfase, abarca entre 10 y 11 ka
(dos ocasiones de cinco para la fase y las dos tinicas ocasiones de desfase). Analizando las
dos ocasiones en las que estas dos regiones estan en desfase (100 - 110 ka y 140 - 150 ka) se
observa que abarca el tiempo en el que el Margen Ibérico estd en fase con la Antartida (50 -
180 ka), pero al mismo tiempo, desde los afios 50 - 170 ka Groenlandia y Margen Ibérico
estan en fase, provocando un traslape entre fase y desfase para estos dos lugares, esto da una
razon mas para sostener la teoria mencionada sobre la ocurrencia de dos eventos importantes
que provoquen este traslape entre Margen Ibérico y Groenlandia, al mismo tiempo que el
Margen Ibérico estd en fase con la Antartida.

No obstante, sin olvidar el tema de los ~10 - 11 ka, que estan presentes en la fase y
desfase; asi como, en los otros analisis espectrales, también pueden visualizarse entre fase y
fase (G-MI), donde los valores encontrados son multiplos de 10 (10, 20 y 60 ka), mientras
que el tiempo entre desfase y desfase fue de 30 ka. Sin duda, asi como el ciclo de 100 ka esta
presente de manera importante a lo largo de nuestros registros, también lo esta el de 10 ka,
sin perder importancia, lo cual tiene una analogia con los ciclos de las manchas solares (~10
-11, 22 y 60 afios) y el ciclo de los rayos cosmicos (~30 afios), que en nuestro caso estan
presentes cuando estan en fase (ciclos solares) y cuando estan desfasados (rayos cosmicos).
Se podria pensar que estos dos eventos estdn involucrados en estas transiciones de fase y
desfase, en el que probablemente hay algo que amplifica los ciclos solares y de rayos
coésmicos por mil afios de manera regional, pero posiblemente sea solo caracteristico de la
parte norte, ya que no se encontraron transiciones de fase y desfase para Antartida y Margen
Ibérico, esto puede ser también solo un caso de casualidad y no causalidad.

De lo anterior es posible decir, y como ya lo sugirieron Roe y Steig [2004] al estudiar
la variabilidad de frecuencias bajas en los nucleos de hielo de Groenlandia y Antartida, que
la variabilidad en escala milenial est4 determinada ampliamente por procesos regionales, que
son en este caso los ciclos que hemos sugerido. Cabe resaltar que, para ellos hay poca
comunicacion entre el hemisferio norte y sur, mientras que, de los resultados obtenidos en
este estudio es claro a través del analisis de ondicula cruzada que ambos hemisferios estan
muy conectados. De hecho, Steig et al. [1998] al estudiar el Domo Taylor encontraron

sincronia o casi sincronia para la Ultima transicion glacial-interglacial con los cambios
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ocurridos en la region del Atlantico norte, con esto observaron que sus resultados tienen
implicaciones importantes para entender el mecanismo de vinculacion climatica entre los
hemisferios.

Con respecto a la influencia entre hemisferios, también se obtuvo informacion
importante a través del método de ondicula cruzada, por medio de este, se pudo visualizar un
retraso de 3868 afos para la sefial de variabilidad climatica entre la Antartida y Groenlandia,
un retraso de 3640 afios para Antartida y Margen Ibérico y un retraso de 8440 afios entre
Groenlandia y Margen Ibérico. Los dos primeros valores podrian parecer coherentes si
tomamos en cuenta la ubicacion geografica de las regiones, el problema se presenta cuando
vemos el retraso entre Groenlandia y Marge Ibérico; por ser dos regiones que se encuentran
relativamente proximas, la sefial no deberia tardar tanto en llegar. Los alcances de este
estudio no permitieron llegar a una explicacién para este comportamiento, sin embargo,
dejamos este resultado como un problema abierto, el cual requiere de mas analisis para poder
ser explicado.

A través del andlisis de ondiculas y los tres métodos adicionales de analisis espectral
es posible ubicar los Ciclos de Milankovitch, haciendo de ésta, una sefial fuerte para estas

tres regiones.

Para el Margen Ibérico mas que para la Antartida y Groenlandia, es posible observar la forma
de diente de sierra en la serie de tiempo, que es un patrén claro encontrado antes por Bond
[1993], quien asocia los ciclos de enfriamiento con forma diente de sierra a los registros de
temperatura superficial del mar y la atmosférica, manteniendo una relacién cercana con los
eventos Heinrich y los colapsos masivos de la placa de hielo Laurentina. Bond [1993]
encontrd este patron estudiando registros de un nticleo de hielo y en el caso del Margen
Ibérico se trata de registros sedimentarios; sin embargo, como ya lo hemos mencionado
anteriormente, esta region proporciona registros tanto de las masas de agua del Atlantico
norte como de la Antartida; ademas, de acuerdo con Bond [1993], esta serie de ciclos de
calentamiento y enfriamiento es tan notorio en los registros de la superficie del mar y la
atmosfera del Atlantico norte que deben estar impresos en otros registros de la ultima
glaciacion. De esta manera podemos decir que, el Margen Ibérico también lleva informacion

de estos ciclos y es muy probable que la forma de nuestra serie temporal también se deba a
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los colapsos masivos de la Placa Laurentina, so6lo que, en este caso, la forma se aprecia mas
alla del ultimo periodo glacial. Este tipo de comportamiento también fue observado por
Alexandrov et al. [2015] en un andlisis estocéstico realizado a través de un modelo para
estudiar las variaciones climaticas del Cuaternario, su analisis demuestra una auto-
fluctuacion climética del tipo diente de sierra cercana a los 100 ka. Es un hecho que este tipo

de comportamiento es una caracteristica de la variabilidad climatica del Cuaternario.

Para Groenlandia y la Antartida que contienen registros hasta el MIS 20.2 (800 ka antes del
presente), que cubre el Plioceno superior. De los dos eventos importantes encontrados en
Antartida con la primera y segunda derivada, estan: 1) 15.8 ka, que se ubica en el MIS 2,
donde hubo fuertes aumentos de temperatura en 15 ka. En lo que respecta a esto, Chappellaz
etal.[1990]y Chappellaz et al. [1993], al realizar un anélisis de las burbujas de aire atrapadas
en el nucleo de hielo GRIP y Vostok reportan un aumento rapido en las concentraciones de
CH4 atmosférico cerca del final del Younger Dryas, de hecho, también observaron un
aumento en las concentraciones de 6'80,mos para el mismo periodo, ubicando puntos
precisos de correlacion en 14.6 ka y 11.6 ka. La precision en los puntos de correlacion para
cambios lentos en las concentraciones de los mismos elementos se reportd en 20 y 15 ka
[Steig et al., 1998], en el que puede entrar el evento importante de 15.8 ka que nosotros
encontramos. Cabe destacar que también Liu et al. [2009] mediante un Modelo de
Circulacion General Océano-Atmosfera hicieron un andlisis de 17 a 14 ka, disminuyendo el
Flujo Reducido de Agua de Deshielo (Reduced Meltwater Flux, MWF por sus siglas en
inglés), que fue donde se observaron cambios mas pronunciados en la temperatura. Para
Groenlandia y la Antartida la temperatura aument6 en el comienzo del Bolling/Allerod, esto
ubica nuestro evento importante en un periodo calido.

Si recordamos los eventos frios hallados en el registro, también se tiene 25461 afios,
ubicados de igual manera en el MIS 2, donde se reporta un frio extremo en 26 ka, que no esta
muy lejos del valor encontrado en este estudio. 2) Este evento se encontré en 58.9 Kka,
ubicandolo en el MIS 3. Con respecto al rango de temperatura mas baja (-10. °C), vemos que
ésta se encuentra en el MIS 2 y para el rango mas alto de temperatura (4.6 °C) se ubica en el
MIS 5.5.

Para Groenlandia, la primera y segunda derivada ubicaron un evento importante en

49.1 ka, que probablemente esté relacionado con algiin evento Heinrich, los cuales, junto con
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los Dansgaard-Oeschger, conocidos como ciclos Bond, estan ubicados en el tltimo periodo
glacial (~100 a 10 ka, sin abarcar el Holoceno) [Bond et al, 1993; Broecker, 1994; Cox y
Press, 2007]. En cuanto al valor de menor temperatura, podemos ubicarlo muy bien en el
MIS 6, el cual corresponde a un periodo glacial; mientras que el valor de mayor temperatura
estd ubicado en el MIS 9, donde se report6 un pico de calor en 340 ka, que no estd muy lejos

de los 333749 anos que se obtuvieron en este estudio.

La razoén para realizar este estudio tomando en cuenta el enfoque lineal y el no-lineal, es
porque el sistema climatico se comporta de manera no-lineal y es necesario juntar ambos

enfoques para lograr entender la dindmica del clima.

Se puede observar comportamientos cadticos y periddicos dentro de las series estudiadas, lo
cual es de esperarse ya que las interacciones entre forzamientos internos y externos que
regulan el clima son bastante complejos, no se puede esperar que el clima tenga un
comportamiento Unicamente lineal. Weertman [1976] hizo un estudio experimental,
cambiando los pardmetros de su modelo dentro de un rango fisicamente aceptable, haciendo
una diferencia entre un régimen glacial y uno interglacial, notando que un ligero cambio en
los parametros provocaba un clima u otro. Este es un ejemplo claro de lo que se observa a
través del andlisis que se efectia en este estudio, ya que a través de la construccion del
atractor en el espacio fase se pueden ver comportamientos erraticos entre temperaturas frias
y cdlidas, puntualizando como el clima debié haber pasado por cambios sensibles que
llevaron al sistema a tener un comportamiento cadtico. De igual manera Alexandrov et al.
[2014] hicieron un estudio del comportamiento del clima con ayuda del modelo de Saltzman
et al. [1978; 1980; 1981; 1982], en el que ven los diferentes tipos de cambio en las
trayectorias del espacio fase conforme aumentan o disminuyen el ruido aditivo (utilizando la
temperatura media del océano) y paramétrico (representa mecanismos fisicos que gobiernan
la dinamica del clima). Con las variaciones en estos dos tipos de ruido, observan como el
sistema pasa de una transicién entre oscilaciones de pequefia amplitud a oscilaciones de
amplitud grande. La parte importante de sus resultados es que encuentran un comportamiento
caotico al aumentar la intensidad del ruido. Mas adelante Alexandrov et al. [2015; 2017]
aplicando nuevamente el modelo de Saltzman-Sutera [1984] encuentran que cuando el

sistema climatico se acerca a su punto de bifurcacion se generan oscilaciones estocasticas de
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amplitud pequena y grande, es decir, el ruido mas pequefio conduce a una transicion del orden
al caos.

No obstante, los resultados obtenidos a través del andlisis espectral también indican
comportamientos periddicos que pueden asociarse con forzamientos externos, como son en
este caso, el ciclo de excentricidad de la Tierra y con forzamientos internos. De esta manera,
el clima se estd comportando como si estuviera pasando de un estado de transicion periddica
(facilmente predecible) a una cadtica (con un limite de predictibilidad), y es la razon por la
cual no es posible predecir el clima de manera certera, pues es necesario llevar a cabo mas
analisis que junten estos dos comportamientos de un sistema. Alexandrov et al. [2015; 2017]
encuentran que la transicion de glaciacion/deglaciacion se vuelve mas rapida y abrupta, asi
como su transicion del orden al caos a medida que aumentan la intensidad del ruido
(forzamiento externo). Nuestros resultados son concordantes con los de Alexandrov et al.
[2014;2015; 2017], quienes al observar el complejo comportamiento no-lineal en su modelo,
consideran importante este tipo de andlisis para clarificar el mecanismo intrinseco de los
cambios climaticos inducidos por el ruido. Asi, a través de sus resultados de modelacion,
Alexandrov et al. [2014, 2015, 2017] encontraron lo mismo que nosotros, pero en nuestro
caso, con datos reales, el sistema climatico se encuentra en un estado de transicién entre
orden y caos, y la precision al momento de predecir el cambio climatico dentro de una zona

de caos, se reducen considerablemente.
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CONCLUSIONES

Los registros de temperatura del Margen Ibérico muestran una forma clara de diente sierra,
la cual es caracteristica de los cambios de temperatura ocednica y atmosférica. Es a través de
la identificacion de este patron que es posible asociar el comportamiento cadtico encontrado
a través de los exponentes de Lyapunov, con los cambios abruptos en la temperatura, al pasar
de manera abrupta de temperaturas frias a calidas, ya que el sistema resulto ser sensible a las
condiciones iniciales y, ligeros cambios en el entorno del Margen Ibérico pudieron causar la
variabilidad climatica en la region. Para la Antartida y Groenlandia es posible identificar este
mismo patron, pero realizando un acercamiento a las series de tiempo, esto también hace
posible vincular este patron en los niicleos de hielo con un comportamiento caodtico, aunque
resulta claro que es en el Margen Ibérico donde se puede apreciar mejor la asociacion entre

estos dos factores.

Gracias al analisis espectral fue posible identificar el forzamiento de 100 ka caracteristico
del Pleistoceno tardio, junto con otras periodicidades relacionadas con las manchas solares y
los rayos cdsmicos, ayudados por alglin factor regional que amplifica sus sefiales. Esto indica
que es posible predecir algunos comportamientos generales del clima; sin embargo, son los
forzamientos internos que provocan el caos en el sistema, los que impiden predecir mas alla
de un cierto limite el comportamiento de la region y, en nuestro caso so6lo es posible predecir
la variabilidad climatica del Margen Ibérico hasta ~32.38 ka, de Antartida hasta ~142.85 ka

y para Groenlandia ~90.91 ka, con mayor alcance de predictibilidad para la Antartida.

Los resultados anteriores ayudaron a confirmar la hipotesis planteada acerca de quién dispara
la sefial de variabilidad climatica entre el hemisferio norte y sur, corroborando que es la
Antartida quien dispara la sefial, pero sin dejar de lado que tiene un nivel de caos muy bajo,
que es algo también planteado en la hipotesis, basandonos en la gran inercia térmica que hay

en esta region.

Asi mismo, gracias a la dimension del atractor obtenida con la dimension de correlacion, se
sabe que la Antértida y Groenlandia estan modulando de alguna manera la sefial del Margen
Ibérico ya que este ultimo necesita una ecuacion diferencial parcial menos (tres), para poder

modelar su dindmica, a diferencia de las otras dos regiones que tienen el mismo numero de
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ecuaciones para su modelacion (cuatro).

Hasta aqui, se ha logrado probar la importancia de estudiar cualquier evento ocurrido en la
naturaleza desde un enfoque tanto lineal como no-lineal, ya que sélo asi se podra entender

mejor el comportamiento de cualquier sistema que se esté estudiando.
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ANEXO A
INTRODUCCION AL SISTEMA CLIMATICO TERRESTRE

A.1 Sistema climatico terrestre

Debido a que la atmosfera es un sistema termo-hidrodindmico, puede ser caracterizada por
su composicion, su estado termodinamico, el cual se puede especificar por medio de las
variables termodinamicas, y su estado mecéanico. Una descripcion completa de los estados de
la atmosfera también debe incluir otras variables como la nubosidad, la precipitacion y el
calor latente que afectan el comportamiento de la atmosfera a gran escala. Tradicionalmente,
la temperatura y la precipitacion son considerados los elementos mas importantes del clima.
Es sobre la base de estos elementos que los climas son generalmente clasificados. En general,
su distribucion geografica muestra climas himedos y calidos en latitudes bajas, climas
calidos y mucho mas secos en los subtrdpicos, climas himedos y templados en latitudes
medias a altas y, finalmente, climas frios y secos en regiones polares y subpolares. Sin
embargo, se sabe que esta distribucion no da una descripcion completa del clima local y
regional. También se debe tener en cuenta el contraste tierra-mar y la influencia de los
océanos en la temperatura; los efectos de las montafias en la precipitacion, nubosidad y
temperatura; la influencia de la capa de hielo en la temperatura; y otras influencias similares

[Peixoto y Oort, 1992].

En términos generales, el clima es modulado por factores internos y externos. Los
factores externos se pueden agrupar en: a) factores generales, tales como la radiacion solar,
los parametros orbitales terrestres, la existencia de continentes y océanos; y b) factores
locales y regionales, como la distancia al mar, la topografia, la cubierta vegetal y la
proximidad a los lagos. Los factores internos se ocupan de las propiedades intrinsecas de la
atmosfera, como son: la composicion atmosférica, diversas inestabilidades y la circulacion

general [Peixoto y Oort, 1992].

La atmoésfera como un sistema termodinamico, no puede estudiarse sin tomar en
cuenta sus sistemas vecinos. Los sistemas adjuntos son la hidrésfera (océanos, lagos, rios y

agua subterranea), la criosfera (glaciares, nieve y masas de hielo de la tierra), la litésfera
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(superficie de la tierra) y los biosistemas marinos y terrestres. Aunque estos sistemas
naturales son muy diferentes en su composicion, propiedades fisicas, estructura y
comportamiento, todos estdn unidos por flujos de masa, energia y momento que forman un
sistema llamado sistema climatico. Este sistema climatico es extremadamente complejo
debido a las interacciones no-lineales de sus componentes [Peixoto y Oort, 1992; Cronin,

1999].

A continuacion, se hard una descripcion breve de los componentes climaticos.

A.1.1 Atmdosfera

De los cinco subsistemas que conforman al sistema climético, la atmésfera es el mas variable,
posee una capacidad calorifica relativamente baja y responde rapidamente a influencias
externas (del orden de un mes o menos). Se acopla a otros componentes del sistema climatico
a través del intercambio de energia en la superficie (las capas limite atmosféricas), asi como
a través de interacciones quimicas que pueden afectar la composicion atmosférica [Junge,
1972; Jaenicke, 1981; Bolin, 1981; Raymond, 1999].

En direccion vertical, mas del 99% de la masa atmosférica se encuentra debajo de una
altitud de 30 km. En comparacion, las dimensiones horizontales de la atmésfera pueden ser
representadas por la distancia entre los polos norte y sur, y estd en el orden de 20 000 km. La
atmosfera se divide en varios estratos que pueden diferir en composicion, temperatura,
estabilidad y energia. Los principales estratos, empezando desde la superficie terrestre son:
la troposfera, la estratosfera, la mesosfera y la termdsfera, separadas por capas donde la
temperatura es constante [Raymond, 1999].

La composicion de la atmosfera hasta la mesopausa es practicamente uniforme con
respecto a las concentraciones de hidrogeno, oxigeno y otros gases inertes. Entre las
componentes variables, el vapor de agua es predominante en la troposfera, donde la
variabilidad de la temperatura estacional y diaria controla en gran medida los patrones de
circulacion vertical; y el ozono en la estratosfera media, que es relativamente estable sobre
escalas de tiempo cortas. La circulacion atmosférica en direccion norte-sur es llamada flujo
meridional y en direccion este-oeste es conocida como flujo zonal, al igual que la oceénica,

es el producto de una combinacién de factores que incluyen gradientes de presion causados
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por el calentamiento de la radiacion solar, y la fuerza de Coriolis debida a la rotacion de la
Tierra [Cronin, 1999].

Las principales caracteristicas de la circulacion atmosférica son impulsadas por una
fuerte insolacién solar en el ecuador, lo que hace que el aire caliente se eleve para después
hundirse, ya que se enfria en aproximadamente 30° de latitud en ambos hemisferios. Esta
elevacion y hundimiento de las masas de aire forman la celda de Hadley. La rama ascendente
de esta celda se encuentra en la Zona de Convergencia Intertropical (Intertropical
Convergence Zone, ITCZ por sus siglas en inglés).

El tiempo de respuesta de la atmésfera a causa de un cambio efectuado es mas corto
que el de cualquiera de los otros componentes del sistema climatico. Debido a su
compresibilidad relativamente grande, su calor especifico bajo y su densidad, el tiempo de
respuesta es del orden de dias a semanas. Estas propiedades hacen que la atmosfera sea mas

fluida e inestable.

A.1.2 Hidrosfera

Los océanos son un componente mucho mas lento del sistema climatico que la atmodsfera.
Las capas superficiales del océano responden a influencias externas sobre una escala de
tiempo de meses a afios, mientras que los cambios en el océano profundo son mas lentos, por
otro lado, el agua tiene una capacidad calorifica mas alta que la del aire. Los océanos
almacenan grandes cantidades de energia y actian como un amortiguador contra los grandes
cambios estacionales de temperatura. A gran escala, esto se refleja en las diferencias entre
los rangos de temperaturas estacionales de los hemisferios norte y sur. En menor escala, la
proximidad al océano es un factor importante que afecta al clima de una region. De hecho,
¢ste es probablemente el factor mas importante después de la latitud y la elevacion [Raymond,
1999].

Los océanos son mas extensos en el hemisferio sur, entre 30° y 70° S, y menos
extensos en la zona 50-70° N. Estos juegan un papel critico en el balance quimico del sistema
atmosférico, particularmente con respecto a los niveles de dioxido de carbono; ya que los

océanos contienen grandes cantidades de CO2 en solucidn, incluso un pequefio cambio en el
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balance de éste puede tener consecuencias importantes para el balance de radiacion de la

atmosfera y, por tanto, del clima [Sundquist, 1985].

A.1.3 Litosfera

La litésfera forma el caparazon rigido externo (tipicamente, de 50 a 300 km de espesor) de
la Tierra. Incluye la corteza y, en general, una parte no convectiva del manto superior llamada
manto litosférico. El conocimiento de la estructura, composicion y evolucion secular de la
litésfera es crucial para la comprension de la evolucion geoldgica de la Tierra desde su
acumulacion, incluida la comprension de los procesos detrds de la formacion de la litosfera
temprana, los procesos detras de la tectonica de placas y la interaccion manto-litosfera
[Artemieva, 2011].

El limite litosfera-astenosfera es una zona de transicion sobre la cual ocurre un cambio
gradual en las caracteristicas fisicas y quimicas. Este es un limite global importante debido a
su naturaleza dual, ya que refleja el proceso relacionado tanto a la evolucion global (como la
diferenciacion global del manto que condujo a la distincion de la corteza y la litosfera;
enfriamiento secular de la Tierra; estilos y patrones de conveccion global del manto), como
a la tectonica de placas (tales como la generacion de litosfera, reciclaje y modificacion
mediante procesos de tectonica de placas y conveccidon secundaria del manto) [Artemieva,
2011].

De acuerdo con los estudios geofisicos que se realizan, se tienen cuatro definiciones
de litésfera: elastica, térmica, eléctrica y sismica. Como queda claro por sus nombres, se
basan en mediciones indirectas de diferentes propiedades de las rocas del manto superior y,
por lo tanto, pueden referirse a capas externas de la Tierra de grosores significativamente

diferentes.

Litosfera elastica: El concepto de litosfera eldstica (una placa elastica que recubre el manto
viscoso) esté cerca de la definicion "clasica" de la litosfera como la capa rigida superior que
se mueve mecanicamente de manera coherente con el movimiento de la placa [Barrell, 1914].
El grosor elastico de la litosfera es una medida de la resistencia mecanica de una placa eléstica

y considera a la litosfera como una capa reoldgicamente fuerte que proporciona la respuesta
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isostatica de la placa a las cargas topograficas y/o subsuperficiales (es decir, debido a
variaciones en el grosor de la corteza y densidad) y soporta mecanicamente las tensiones

elasticas inducidas por la flexion litosférica.

Litosfera térmica: La mayoria de las definiciones geofisicas practicas de la base de la
litésfera se basan en las propiedades fisicas dependientes de la temperatura de las rocas del
manto, medidas indirectamente en estudios geofisicos. La base de la litosfera térmica se
define comiinmente ya sea por la profundidad a una isoterma constante (por ejemplo, 1300
°C) o por la profundidad donde una continuacién lineal hacia abajo de la geoterma, alcanza
una fraccion predefinida de la temperatura ambiente del manto o del manto sélido [Pollack

v Chapman, 1977].

Una fuerte dependencia de la temperatura del comportamiento elastico y no elastico
de las rocas del manto en condiciones P-T (presion-temperatura) altas [Duffy y Anderson,
1989; Jackson et al., 1990; Karato, 1993; Karato y Spetzler, 1990] proporciona la base para
conversiones de velocidades sismicas a temperaturas del manto superior y, por lo tanto,

permite estimaciones independientes del grosor de la litosfera térmica.

Litosfera sismica: La litosfera sismica, o la tapa, es una capa sismica de alta velocidad por
encima de la zona de baja velocidad o por encima de una zona de gradiente de alta velocidad

en el manto superior, presumiblemente causada por la fusion parcial [Artemieva, 2011].

Cuando los modelos sismicos estan limitados en velocidades relativas en lugar de
absolutas (es decir, como una perturbacion de velocidad con respecto a un modelo de
referencia), la zona de baja velocidad sismica puede ser un artefacto del modelo de referencia.
Este es el caso, en particular, cuando el Modelo de Tierra de referencia preliminar
(Preliminary Reference Earth Model, PREM por sus siglas en inglés) (con un incremento
abrupto de velocidad a una profundidad de 220 km, tipico de la litosfera oceanica, pero no
requerido por los datos sismicos para las regiones continentales) se utiliza como modelo de
referencia para continentes estables [Kennett, 2006]. Otra confusiéon que surge de la
definicion de la tapa sismica esté relacionada con el hecho de que se puede producir una zona

de baja velocidad sin involucrar la fusion del manto: puede ocurrir una disminucion de la
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velocidad con la profundidad cuando el aumento de la velocidad sismica debido al aumento
de la presion es menor que la disminucion de la velocidad debido al aumento de temperatura

con la profundidad [4rtemieva, 2011].

Litosfera eléctrica: La litosfera eléctrica generalmente se define como la capa superior
altamente resistiva, por encima de la astenosfera altamente conductora. Su base corresponde
a un cambio brusco en la conductividad del manto. La difusividad anisotropica de hidrégeno
en los cristales de olivino produce conductividad eléctrica dependiente de la direccion. Por
lo tanto, si el olivino esta parcialmente alineado por el flujo astenosférico, la profundidad
donde se observa un cambio en la anisotropia eléctrica del manto puede interpretarse como

el limite eléctrico litosfera-astenosfera [Artemieva, 2011].

La caracteristica mas conocida asociada con la litosfera de la Tierra es la actividad tectonica.
La actividad tectonica describe la interaccion de las grandes losas de litosfera llamadas placas
tectonicas, entre las mds grandes estan: Norteamericana, Sudamericana, Caribe, Scotia,
Antartica, Eurasia, Ardbiga, Africana, Indoaustraliana, Filipina, Australiana, Pacifico, Juan

de Fuca, Cocos y Nazca.

A.1.4 Biosfera

La biosfera comprende la vegetacion terrestre, la fauna continental y la flora y fauna de los
océanos. La vegetacion altera la rugosidad de la superficie, el albedo de la superficie, la
evaporacion, la escorrentia y la capacidad de campo del suelo. Ademas, la bidsfera influye
en el balance del dioxido de carbono en la atmdsfera y los océanos a través de la fotosintesis
y la respiracion. La ausencia de vegetacion puede resultar en incrementos significativos en
la carga de particulas de la atmosfera, al menos localmente, y esto puede ser un factor
significativo en la alteracion del clima [Charney et al., 1975; Overpeck et al., 1996]. El tipo
de vegetacion varia mucho de una region a otra. Los bosques cubren el 34% de los
continentes y juegan un papel importante en la remocion del CO2 atmosférico [Woodwell et
al., 1978; Potter et al., 1993; Ciais et al., 1995]. Desiertos y matorrales desérticos ocupan el
~13% de los continentes, y son las principales fuentes de polvo arrastrado por el viento

(aunque también las tierras cultivadas son cada vez mas susceptibles a la erosion eolica).
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En general, la biosfera es sensible a los cambios en el clima atmosférico y es a través
del registro de estos cambios en f6siles, anillos de arboles, polen, etc., durante épocas
pasadas, que obtenemos informacion sobre los paleoclimas de la Tierra. El tiempo de la
respuesta de la biosfera varia ampliamente, del orden de afios, para elementos individuales
de la atmosfera a siglos para comunidades enteras de vegetacion. La captura de carbono en
ecosistemas terrestres ha variado a lo largo de los ciclos glaciales-interglaciales debido a los
cambios a gran escala en el area de diferentes tipos de ecosistemas. Por lo tanto, el area de
bosques durante el Ultimo Maximo Glacial se redujo en menos de la tercera parte de la
cubierta forestal actual, con una reduccion correspondiente al almacenamiento de carbono en
el ecosistema forestal [Van Campo et al., 1993; Peng et al., 1998]. En general, el
almacenamiento de carbono en tierra fue 30% menos durante el Ultimo Maximo Glacial que
en la actualidad.

Los seres humanos y sus actividades son parte de la bidsfera y juegan un papel
importante en el sistema climatico. Incrementos en las concentraciones de CO; atmosférico,
cambios en la vegetacion natural, incremento en las particulas cargadas de la troposfera
inferior, y reducciones en las concentraciones de ozono atmosférico en la estratosfera pueden
atribuirse a las actividades del hombre [MacCraken et al., 1990; Schimel et al., 1996]. La
tasa de estos cambios es rapida y la extension a la cual el sistema climéatico puede ajustarse
a ellos sin cambios drasticos en el clima o la variabilidad climatica permanece en

incertidumbre.

A.1.5 Criosfera

La criésfera, que abarca toda el agua congelada en la Tierra, consta de nieve, hielo (incluido
el hielo de lagos y rios, hielo marino, glaciares y capas de hielo) y permafrost (incluido el
suelo estacionalmente congelado). Las propiedades fisicas, mecanicas y térmicas de la nieve,
el hielo y el permafrost controlan la dinamica de los riesgos criosféricos asociados. Estas
propiedades son vitales para el modelado numérico y el prondstico de los peligros naturales
relacionados con la cridsfera [Arenson et al., 2015].

El area de la cubierta de nieve varia drasticamente durante todo el afio. En América

del Norte, por ejemplo, la nieve cubre casi 50% (45 millones de km?) de tierra en invierno, y
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menos de 10% (3 millones de km?) de tierra en verano [Armstrong y Brodzick, 2001]. Mas
de mil millones de personas, entre un sexto y un tercio de la poblacion mundial, dependen
del agua suministrada al menos parcialmente por la nieve estacional o el deshielo glacial
[Beniston et al., 2003; Barnett et al., 2005]. La lluvia sobre la nieve y el deshielo pueden
causar aumentos rapidos en el flujo de la corriente, y a menudo son los principales
contribuyentes a las inundaciones de primavera y los flujos de escombros en terrenos
montafiosos. Las condiciones climdticas extremas de invierno son una de las principales
causas de muerte, y representaron 18% de las muertes por peligros naturales en Estados
Unidos entre 1970 y 2004 (aproximadamente 100 de 570 muertes relacionadas con peligros
cada afo) [Borden y Cutter, 2008]. Las avalanchas de nieve causaron en promedio 27 muertes
por afo sdlo en el oeste de Estados Unidos entre 1998 y 2008 [Spencer y Ashley, 2011]. En
algunos estados, las avalanchas son la principal fuente de muerte debido a los peligros
naturales.

Casi 70% del agua dulce de la Tierra, que es solo alrededor de 3% del agua total en
la Tierra, se almacena en los glaciares y las capas de hielo que se alimentan de nieve [IPCC,
2013]. Por definicion, los glaciares y las capas de hielo desarrollan un flujo termomecénico,
impulsado por la gravedad, por lo que la ablacion del hielo en las elevaciones mas bajas se
repone por la acumulacidon de nieve en las regiones mas altas [Cogley et al., 2011]. La
respuesta de los glaciares y las capas de hielo al cambio climatico contemporaneo es un tema
de gran interés para los peligros a mas largo plazo, como el cambio de los recursos hidricos

y el aumento del nivel del mar [Vaughan y Comiso, 2013; Arenson et al., 2015].

A.2 Balance de energia

Dentro de estos subsistemas, hay un gran niimero de procesos climaticos. Un efecto
fundamental en la configuracion del clima de la Tierra es que la radiacion solar tiende a
atravesar la atmoésfera y ser absorbida en la superficie terrestre y en los 10 m superiores del
océano. Ya que el océano se calienta desde arriba, éste tiende a ser bastante estable para
movimientos verticales.

El balance de energia promedio global y anual puede parecer simple desde el punto

de vista del forzamiento solar. Sin embargo, las vias por las cuales este aporte de energia se
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transfiere desde la superficie de la Tierra a través de la atmdsfera y eventualmente de regreso
al espacio, incluyen muchas de las complicaciones que plantean problemas para la evaluacion
del calentamiento global. La Figura 3.1 muestra la transferencia de energia, con una entrada
promedio de radiacion solar de ~342 W/m?. No toda esta energia es absorbida por el sistema
Tierra, ya que parte de ésta es inmediatamente reflejada. Nubes y aerosoles (particulas
suspendidas) reflejan una parte a la atmosfera y otra parte a la superficie. El albedo es
definido como la fraccion de radiacion solar incidente que es reflejada. El albedo promedio
global de la radiacion solar (albedo planetario), de acuerdo con la Figura A.1 es 0.31 (107
W/m? salen de la Tierra, de los 342 W/m? que entran). Diferentes partes de la superficie
tienen diferentes albedos. Por ejemplo, las nubes convectivas profundas tienen un albedo de
~0.9. El océano tiene un albedo de 0.08, el cual es més bajo que el de la nieve, el hielo, el
desierto o las nubes. Por tanto, variaciones en la cobertura de nieve y la extension de nieve

pueden afectar potencialmente el albedo promedio [Neelin, 2011].
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Figura A.l. Vias de transferencia de energia en el balance de energia promedio global.
Tomada de Kiehl y Trenberth [1997].

A medida que la radiacion penetra en la atmosfera, un promedio global de 77 W/m? (23%)
se refleja desde las nubes o se dispersa hacia arriba por las moléculas y las particulas en el
aire. Debido a que la superficie de la Tierra también es reflectiva, aproximadamente otro 9%
de la radiacion solar que entra es regresada al espacio sin calentar la atmosfera o la superficie
de la Tierra. Otros 67 W/m? (20%) son absorbidos por el ozono, por el vapor de agua y las
gotas de agua en las nubes, y por particulas, elevando asi la temperatura de la atmosfera. Por
lo tanto, s6lo aproximadamente la mitad de la energia que incide en la atmdsfera exterior
alcanza la superficie, donde es absorbida, incrementando la temperatura superficial. La

energia se vuelve a radiar desde la superficie de la Tierra en longitudes de onda mas largas

119



(radiacion terrestre), mucha de esta energia es absorbida por vapor de agua y dioxido de
carbono en la atmoésfera. Eventualmente, la energia absorbida es re-radiada por la atmosfera
y finalmente se pierde en el espacio. De este modo, solo el ~39% de la energia absorbida por
la superficie de la Tierra se pierde por las emisiones radiativas [Bradley, 1999].

Tres formas de transferencia de calor ocurren desde el suelo hacia arriba: calor latente,
calor sensible y emision infrarroja. La transferencia de calor sensible es debido al contacto
entre las moléculas de aire con el suelo caliente que posteriormente se transfiere hacia arriba
por parcelas de aire mas caliente. Dondequiera que haya agua disponible, la evaporacion es
un medio mas efectivo para enfriar la superficie sobre la mayor parte de la Tierra. El cambio
de fase de liquido a vapor almacena energia en forma de calor latente [Neelin, 2011].

La importancia relativa de los mecanismos de calor latente y calor sensible en la
transferencia de calor desde la superficie de la Tierra a veces es caracterizada por la relacion
de Bowen (H/LE); valores altos (> 10) son tipicos de areas desérticas, donde los valores del
flujo del calor latente son muy bajos, mientras las tasas bajas de Bowen (< 1) son tipicas de
areas ocednicas, donde se radia mucha energia a través de la evaporacion del agua [Bradley,

1999].

La radiacion infrarroja (RI) juega un doble papel en el balance de la energia superficial. La
superficie célida pierde energia al emitir RI hacia arriba, pero la atmésfera también emite RI
hacia abajo, la cual es absorbida en la superficie. La pérdida neta de RI de la superficie es de
66 W/m?, mucho mas pequefia que la de 390 W/m? que se emite hacia arriba. Aqui es donde
los gases de efecto invernadero juegan un papel muy importante [Neelin, 2011]. Lo anterior

puede resumirse como sigue:

» La RI que la superficie emite hacia arriba estd mayormente atrapada en la
atmosfera, en lugar de escapar directamente al espacio, por lo que tiende a
calentar la atmosfera.

» Laatmosfera se calienta a una temperatura en la que emite suficiente radiacion
para equilibrar el balance de calor, pero emite tanto hacia arriba como hacia
abajo, por lo que parte de la energia se devuelve a la superficie, donde se

absorbe.
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» Esto resulta en un calentamiento adicional de la superficie, comparado con un
caso sin absorcion atmosférica de RI.
» Tanto los gases como las nubes contribuyen a la absorcion de RI y, por lo

tanto, al efecto invernadero.

Los valores medios globales para el balance de energia proporcionan las bases para apreciar
la importancia de un nimero de parametros en el sistema climatico. Pequefias variaciones en
la cobertura global de nubes, o incluso en el tipo de nubes, puede tener grandes consecuencias
para el balance de energia global, pero no tenemos datos en los registros paleoclimaticos de
coémo pudo haber variado la nubosidad a lo largo del tiempo sobre una escala global [ Bradley,

1993].

A.3 Mecanismos de retroalimentacion y forzamiento climatico

Existen diferentes tipos de mecanismos de retroalimentacidon que son esenciales para explicar
la variabilidad climatica observada. Las interacciones dentro del sistema climatico a menudo
involucran relaciones no-lineales y complejas. Todos los componentes del sistema climéatico
estan intimamente vinculados o acoplados entre ellos; de modo que, los cambios en un
subsistema pueden involucrar cambios compensatorios en todo el sistema climatico. Estos
cambios pueden amplificar la perturbacion inicial o amortiguarla. Las interacciones que
tienden a amplificar la perturbacion son llamadas mecanismos o procesos de
retroalimentacion positiva; operan de tal manera que el sistema se desestabiliza cada vez mas.
Las interacciones que tienden a amortiguar la perturbacion inicial son llamadas mecanismos
o procesos de retroalimentacion negativa; proporcionan una influencia estabilizadora en el

sistema y tienden a preservar el estatus quo [Prentice y Sarthein, 1993].

Es util revisar los términos de forzamiento y retroalimentacion climaticos. El forzamiento
climatico es un cambio en el sistema que se espera cambie el clima. Los ejemplos serian
duplicar el CO,, aumentar la irradiancia solar total en un 2%, introducir aerosoles volcanicos
en la estratosfera. Los forzamientos climaticos son usualmente cuantificados en términos de

cuantos watts por metro cuadrado cambian el balance energético cuando se imponen. Por
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ejemplo, duplicar instantaneamente el CO, cambia el balance de energia en la parte superior
de la atmosfera en aproximadamente 4 W/m? [Hartmann, 2016].

Un proceso de retroalimentacion es una respuesta del sistema climatico al
calentamiento de la superficie que luego altera el balance de energia de tal manera que cambia
la respuesta de la temperatura al forzamiento. Una retroalimentacion positiva aumenta la
respuesta forzada, y una retroalimentacion negativa la reduce. Ejemplos clasicos de
retroalimentacion positiva son el albedo del hielo y el vapor de agua. Cuando el sistema se
calienta, el hielo se derrite y esto reduce el albedo de la Tierra y provoca un mayor
calentamiento. Cuando el sistema se enfria, el hielo crece, y esto aumenta el albedo de la
Tierra, causando un mayor enfriamiento. En la retroalimentacion de vapor de agua, la presion
de vapor de saturacion es muy sensible a la temperatura y el vapor de agua es el gas de efecto
invernadero mas importante, produciendo la retroalimentacion positiva mas fuerte

[Hartmann, 2016].

No obstante, con el vapor de agua también se tiene un mecanismo de retroalimentacion
negativo. Un incremento de la evaporacion del agua del mar produce un incremento de la
concentracion de vapor de agua en la atmoésfera. Este incremento podria tener asociado un
aumento de la cobertura nubosa, y por tanto, del albedo (radiacién solar reflejada
directamente hacia el espacio). La disminucion en la cantidad de radiacion solar que llega a
la superficie de la Tierra se traduce en una disminucion de la temperatura global, cosa que
tenderia a mitigar la evaporacion del agua de los océanos. En este caso, la perturbacion

original (incremento de la evaporacion del agua del mar) se ve mitigada tras la interaccion.

Los factores externos que pueden influir en el clima son llamados forzamientos climaticos.
Estos se pueden dividir en dos grupos principales: 1) aquellos de naturaleza césmica o
astrondmica controlados en gran medida por los procesos involucrados en el mantenimiento
y la evolucion del sistema solar y mas alla, y 2) los de naturaleza tectéonica que involucran

fuentes de energia dentro de la porcion solida del planeta [Saltzman, 2002].
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A.3.1 Forzamientos astronomicos

e Cambios en la luminosidad solar. La eyeccion radiativa de onda corta del sol, varia
en cierta medida en escalas de tiempo cortas, pero se cree que por consideraciones
astrofisicas solares ha aumentado monotonicamente a una velocidad de
aproximadamente 68 W/m?afio. Otras variaciones mucho menos energéticas del flujo
corpuscular solar (viento solar), el cual interactua fuertemente con el campo
magnético de la Tierra a una distancia de mas de 15 radios terrestres [Saltzman, 2002].

e Cambios orbitales de la Tierra. Las variaciones de forzamiento climatico mas
regulares y mejor conocidas son el resultado del cambio orbital de la Tierra con el
sol. Estas son principalmente las variaciones diurnas y anuales asociadas con la
rotacion de la Tierra, la inclinacién y la revolucidon eliptica sobre el sol, y las
perturbaciones de estas variaciones estacionales que proporcionan la fuente mas
importante de forzamiento externo del sistema climatico en la misma escala que las
edades de hielo. Estas ultimas perturbaciones se deben a los cambios en la orientacion
y posicion de la Tierra con respecto al Sol debido a cambios en los siguientes

elementos orbitales:

a) Excentricidad. La orbita de la Tierra varia de una forma casi circular a otra
eliptica y el cambio entre dichas variaciones ocurre en periodos de
aproximadamente 100 y 400 ka, las cuales conducen a un cambio en la
irradiancia anual neta de la Tierra, un valor bajo de excentricidad (6rbita casi
circular) corresponde a una reduccioén de menos de 0.2% de la constante solar.
Asumiendo que la constante solar es 1370 W/m?, esto representa un cambio
de aproximadamente 2 W/m? durante el periodo de 100 ka [Saltzman, 2002].

b) Oblicuidad o inclinacion angular del eje de la Tierra con respecto al plano
de la ecliptica. Actualmente, el eje de rotacion de la Tierra estd inclinado 23.5
en relacion con el plano ecliptico y estd disminuyendo gradualmente a una
velocidad de aproximadamente 0.5"/afio. La inclinacion de la Tierra ha
variado en escalas de tiempo prolongadas entre 22° y 25°, debido a los efectos

planetarios en la posicion de la ecliptica en el espacio. Un ciclo completo de
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oblicuidad toma alrededor de 41 ka. El efecto climatico de la oblicuidad es
que una mayor inclinacion tiende a amplificar los ciclos estacionales en
latitudes altas porque una mayor inclinacion hace que las regiones polares
reciban relativamente mas radiacion que la que llega a los tropicos. El cambio
neto en la radiacion solar que alcanza la parte superior de la atmosfera en
latitudes altas durante un ciclo completo de 41 ka es de aproximadamente 17
W/m? [Cronin, 1999].

Precesion. Los ciclos de precesion reflejan los cambios seculares en el
perihelio de la Tierra. La precesion puede separarse en dos componentes: axial
y eliptica. La precesion axial resulta del torque del Sol y la Luna en la
protuberancia ecuatorial de la Tierra. El torque hace que el eje de rotacion de
la Tierra oscile, lo que a su vez hace que el Polo Norte prescriba un circulo
durante un periodo de 26 ka. La precesion eliptica resulta de los efectos
planetarios en toda la masa de la Tierra y hace que la orbita de la Tierra gire
independientemente alrededor de un foco. El efecto neto es que la precesion
de los equinoccios y los solsticios se desplaza lentamente alrededor de la
oOrbita terrestre con un periodo de 22 ka. Este periodo es modulado por la
excentricidad para producir efectos de 19 y 23 ka. El impacto climatico de los
cambios de precesion es mayor cerca del ecuador y equivale a
aproximadamente un +10% de cambio de insolacion durante una temporada

[Cronin, 1999].

Velocidad de rotacion de la Tierra. De acuerdo con la teoria de las mareas
[MacDonald, 1964] y los estudios paleontologicos de los moluscos fosiles [ Wells,
1963], existe una disminucidn progresiva de la velocidad angular de la rotacion de la
Tierra. Esto lleva a un incremento en la longitud del dia sobre el tiempo geologico
que puede afectar mas al ciclo climatico diurno y la circulacion global a través de los

cambios de la fuerza de Coriolis [Hunt, 1979; Jenkis, 1993].

Bombardeos cosmicos. Cada vez hay mas pruebas de que la Tierra ha sido sometida

episddicamente a impactos de fragmentos cosmicos, algunos de los cuales se cree que
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han provocado cambios catastroficos en el clima y la biosfera de la Tierra. Se cree
que uno de estos eventos ocurrié hace aproximadamente 65 millones de afios (Ma),
lo que llevo a cambios rapidos masivos en la biota de la Tierra, incluida la extincion

de los dinosaurios [4lvarez et al., 1984].

A.3.2 Forzamientos tectonicos

e Movimiento de las placas tectonicas. Bajo la influencia de movimientos
convectivos lentos masivos en el manto de la Tierra, la faz de la Tierra ha estado
cambiando continuamente en largas escalas de tiempo, alterando la forma y
distribucion de continentes y océanos. La topografia y las variaciones batimétricas
asociadas con estos movimientos tectonicos son muy importantes, al igual que la
naturaleza de la roca expuesta que es potencialmente resistente a la intemperie, con

consecuencias geoquimicas.

¢ Flujo de calor geotérmico. Debido principalmente a la radiactividad en la Tierra
solida, existe un gradiente de temperatura cerca de la superficie sublitosférica que se
asocia con un flujo de calor ascendente que varia en el espacio y el tiempo. Este flujo
actia continuamente para calentar las partes mas bajas de la atmodsfera, los océanos y
las placas de hielo, con un valor promedio de ~102 W/m? Se han producido
importantes inyecciones de calor, productos quimicos y masas de aerosoles en la
atmosfera y los océanos, asociadas con los movimientos tectonicos y el calentamiento
geotérmico productor de magma, con un grado variable de intensidad a lo largo de la

historia de la Tierra [Saltzman, 2002].
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ANEXO B

DIMENSIONES DE CORRELACION PARA VARIAS SERIES DE TIEMPO

Tabla B.1. Estimacion de la dimension de correlacion para varias series de tiempo

geofisicas.

Series de tiempo de variables

individuales

Dimension de

Correlacion

Referencia

Registros de is6topos de oxigeno de
los nucleos del mar profundo que
abarcan el tltimo millén de afios.

Mismo registro diferente suavizado

Valores geopotenciales locales
diarios a 500 mb tomados a 1200
UTC extendiéndose en un lapso de
40 afios.

15 afos de presion superficial diaria
14 afos de presion superficial diaria
en invierno

15 afos de presion superficial diaria
en verano

30 afios de la duracion relativa del
brillo solar

29 anos de la duracion relativa del
brillo solar en invierno

30 afios de la duracion relativa del
brillo solar en verano

10 afios de la amplitud de onda
zonal

10 afios de la amplitud de onda

zonal en invierno

3.1

No hay evidencia de
dimensionalidad infinita

~6.0

No hay saturacion

Nicolis y Nicolis [1984]

Grassberger [1986]

Essex et al. [1987]

Fraedrich [1986]
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10 afios de la amplitud de onda

zonal en verano

Trayectoria Lagrangiana de tres 1.4 Osborne et al. [1986]

boyas de seguimiento por satélite

Promedio de 10 s de la velocidad 7.3 Tsonis y Elsner [1988]

vertical del viento registrada a 10 m

sobre el suelo durante un periodo de
I1h

Tiempo entre sefales de <4 Sharifi et al. [1990]
pluvidmetros, cada uno a la
acumulaciéon de 0.01 mm de 1luvia;

analizado para tres tormentas

Tomada de Islam et al. [1993].
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