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La composición química de la atmósfera primitiva  
del planeta Tierra 
Jorge Pla-García y César Menor-Salván 

Resumen: La atmósfera que respiramos actualmente es el resultado de un proceso de cambios e interacciones en el que la geología, la entra-
da de objetos extraterrestres y el nacimiento y evolución de la vida han jugado un papel esencial. En este artículo resumimos el conocimiento 
sobre el origen y la evolución de la composición de la atmósfera del planeta durante el Precámbrico, desde la formación del planeta hasta la 
explosión cámbrica, con los principales puntos en discusión. Revisamos los eventos clave de forma cronológica y exponemos algunas preguntas 
aún no respondidas.

Palabras clave: Tierra primitiva, atmósfera planetaria, sopa primordial, química prebiótica, origen de la vida.

Abstract: The atmosphere we breathe is the result of changes and interactions where geology, incoming extraterrestrial objects and origin 
and evolution of life have a key role. This article summarizes the current scientific view of the origin and evolution of Earth’s atmosphere 
during Precambrian and the major events of its evolution sorted chronologically, including a review about controversial points, their impli-
cations and a discussion on the open unsolved questions. 
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INTRODUCCIÓN

Un aspecto fundamental en el estudio de la historia de la 
atmósfera de la Tierra, y de cualquier otro planeta, así como 
sus procesos físico-químicos, es su estado de oxidación. Las 
atmósferas pueden encontrarse en un estado reducido (si 
sus condiciones atmosféricas impiden los procesos de oxi-
dación debido a la eliminación completa o casi completa 
del oxígeno y otros oxidantes en la atmósfera o superficie), 
o un estado oxidado, si su composición es elevada en gases 
como el oxígeno, dióxido de carbono, el vapor de agua o 
el nitrógeno. La atmósfera de la Tierra ha pasado por esta-
dos reducidos y oxidados durante su evolución. La Tabla 1 
muestra las especies dominantes en cada estado. 

Es muy importante recalcar que las evoluciones de la 
litosfera y la hidrosfera están íntimamente ligados a la evo-
lución de la atmósfera terrestre, debido al intercambio de 
materiales que se produce entre ellos a través de los denomi-

nados ciclos geoquímicos. Así, el conocimiento de la atmós-
fera primitiva de la Tierra y su evolución depende y emana 
del estudio de la litosfera y la hidrosfera de nuestro planeta. 

REVISIÓN HISTÓRICA

Nuestro conocimiento actual acerca de la atmósfera de la 
Tierra ha sido el resultado de un gran número de trabajos 
científicos, a veces contradictorios, en los que se han desa-
rrollado modelos teóricos y realizado experimentos para 
entender cómo la atmósfera ha evolucionado a la largo de 
la historia geológica del planeta, no pudiendo considerarse 
aún un tema cerrado, en especial en relación a la composi-
ción atmosférica de la Tierra primitiva. A continuación se 
exponen brevemente los trabajos que hemos considerado 
más significativos.

El modelo de Oparin 

El bioquímico ruso Alexander Oparin propuso una 
atmósfera primitiva muy reducida, formada fundamental-
mente por H2, NH3, CH4 y otros hidrocarburos.[1]

Esta propuesta es la base del escenario de la sopa prebió-
tica, propuesto independientemente por Oparin y Halda-
ne. Según su propuesta de atmósfera altamente reducida, 
la elevada temperatura de la atmósfera en sus primeros es-
tadios facilitó la reacción de dichos gases para formar una 
“sopa” de compuestos orgánicos de los que pudo haber 
emergido la vida.
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Tabla 1. Especies fundamentales que conforman una atmósfera oxidada y reducida
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Hipótesis de Urey

El químico norteamericano Harold Urey estudió espec-
troscópicamente las atmósferas de Júpiter y Saturno,[2] que 
contienen altas concentraciones de amoniaco y metano. 
Urey dedujo que estos planetas mantienen sus atmósferas 
primigenias procedentes de la nebulosa proto-solar, debi-
do a que conservan la mayor parte del H2 desde su forma-
ción. Este proceso se explica gracias a las enormes masas 
de estos gigantes gaseosos, que impiden el escape de los 
gases ligeros al espacio. Supuso, además, que los planetas 
terrestres, debido a su menor masa, irían perdiendo paula-
tinamente su H2 atmosférico, haciendo que sus atmósferas 
fueran cada vez más oxidantes. Urey pensaba que la atmós-
fera de la Tierra primitiva (durante el Hadeano, entre hace 
4.600 y 4.000 millones de años –en adelante Ma–) debería 
haber sido parecida en origen a la de Júpiter y Saturno. Por 
su baja masa, la Tierra habría perdido lentamente este H2 y 
con él parte de su carácter reductor. 

Los modelos de Rubey, Holland y Walker

De forma paralela a la hipótesis de Urey, el geoquímico 
William Rubey defendía la hipótesis de una atmósfera pri-
mitiva formada por gases oxidados procedentes de la des-
gasificación del planeta recientemente formado y la inten-
sa actividad volcánica,[3] suponiendo que su composición 
hubiera variado muy poco desde su origen hasta nuestros 
días, algo que todavía está por demostrar.[4] Dicha atmós-
fera estaría formada por CO2, H2O y N2, en lugar de sus 
contrapartidas reductoras, como el monóxido de carbono 
(CO), H2 y amoniaco (NH3) respectivamente. En este esce-
nario, la atmósfera primitiva estaría en un estado de oxida-
ción neutro, debido a la presencia de pequeñas cantidades 
de compuestos reductores como el metano (CH4).

Apoyándose en las teorías de Rubey, Heinrich Holland 
desarrolló un modelo según el cual la atmósfera estuvo for-
mada en una primera fase por gases reductores de origen 
volcánico; y en la segunda, a medida que se estructuraba 
el planeta y se formaba lentamente el núcleo terrestre, la 
desgasificación volcánica fue liberando gases cada vez más 
oxidantes.[5] Hoy sabemos que el núcleo terrestre se formó 
muy rápidamente, por lo tanto la primera fase de Holland 
difícilmente se habría producido.

En estudios independientes, James Walker defendió la 
existencia de una atmósfera primitiva compuesta principal-
mente por CO2 y N2 procedentes de las emisiones volcánicas, 
tal como sugirió Rubey, con ausencia de O2 (al menos en la 
superficie), y presencia de H2 procedente del balance entre 
la desgasificación volcánica y el escape al espacio.[6] 

Modelos actuales

Posteriormente Carl Sagan y sus colaboradores postu-
laron la presencia de grandes cantidades de NH3 y, por lo 
tanto, el estado reducido de la atmósfera.[7]

En la actualidad, la comunidad científica se inclina 
por la existencia de una atmósfera primitiva débilmente 
reductora,[8] razonando que la teoría de Oparin de una at-
mósfera muy reducida, compuesta principalmente de CH4 
y NH3 es muy poco probable debido, entre otros motivos, 
a que el NH3 no pudo ser muy abundante ya que, aunque 
es posible que existiera una capa de hidrocarburos, ésta 
sería incapaz de bloquear la radiación ultravioleta que des-
truiría rápidamente el NH3. Además se piensa que el H2 
debió escapar al espacio en grandes cantidades, dejando al 
N2 como componente principal de la atmósfera.[9] La pér-
dida de gases reductores, unida a la incorporación de nue-
vos gases oxidantes gracias a la desgasificación volcánica y 
la incorporación de volátiles en los cometesimales de los 
grandes bombardeos temprano y tardío, favorecieron, muy 
probablemente, un entorno débilmente reducido, en  el 
que los gases N2, CO2, CO, H2O y en menor medida, CH4 e 
H2 habrían dominado la atmósfera de la Tierra primitiva. 

La composición de la atmósfera y el Origen de la Vida

Stanley Miller, estudiante de doctorado de Urey, rea-
lizó en 1953 un experimento seminal que constituyó el 
nacimiento formal de la Química Prebiótica. Simuló una 
atmósfera formada por una mezcla de metano, amoniaco, 
hidrógeno y vapor de agua, la atmósfera primitiva postula-
da por Urey. Simuló grandes tormentas eléctricas median-
te descargas generadas por una bobina Tesla, dando como 
resultado la formación de una abundante cantidad de ma-
teria orgánica, de la que separó mediante cromatografía 
en papel una serie de aminoácidos, con alta concentración 
de glicina y alanina (Esquema 1). Este experimento abría 
las ideas de la abiogénesis u origen químico de la vida al 
campo de la Ciencia experimental. 
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Esquema 1. Síntesis de Miller de aminoácidos e hidroxiácidos a partir de una hipotética 
atmósfera primordial reducida
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Figura 1. La composición atmosférica es esencial para entender el origen de los precur-
sores de la vida. Las reacciones inducidas por radiación ultravioleta o descargas en una 

atmósfera de nitrógeno rica en metano pudieron ser los primeros pasos hacia la vida

Una vez estudiado el experimento de Miller con méto-
dos analíticos modernos, se vio que podían producirse una 
gran variedad de aminoácidos e hidroxiácidos. El paso fun-
damental es la formación de cianuro de hidrógeno (Esque-
ma 1),[10] que posibilita la formación de amino e hidroxiá-
cidos mediante las síntesis de Strecker y de la cianhidrina 
respectivamente.[11] 

El impacto del experimento de Miller fue enorme, pues-
to que si asumimos que la atmósfera de la Tierra primitiva 
tenía la composición propuesta por Urey, la irradiación de 
ésta atmósfera (ya sea mediante tormentas eléctricas o ra-
diaciones procedentes del Sol y rayos cósmicos) conduciría 
a un escenario en el que se acumularían grandes cantida-
des de los componentes básicos de las células vivas. 

La propuesta de Rubey y los modelos posteriores cons-
tituyeron la primera gran crítica a las implicaciones del ex-
perimento de Miller-Urey en el Origen de la Vida, debido 
a que la eficiencia en la producción de materia orgánica 
de estas atmósferas oxidadas o débilmente reducidas era 
mínima. La composición de la atmósfera primitiva de la 
Tierra es una cuestión esencial para entender el Origen de 
la Vida sobre nuestro planeta: confirmar que una atmósfe-
ra con base de nitrógeno y un contenido significativo en 
metano daría soporte a los modelos experimentales que 
explican el origen de moléculas orgánicas fundamenta-
les. El metano atmosférico, en presencia de una fuente de 
energía (radiación UV o descargas eléctricas) daría lugar a 
dos reacciones clave: formación de acetileno y formación 
de cianuro de hidrógeno (Figura 1). La fotoquímica del 
acetileno en presencia de vapor de agua produce precurso-
res fundamentales, como el ácido glioxílico, y el cianuro de 
hidrógeno es un precursor de urea, formamida y formiato 
amónico, que a su vez son esenciales en la formación de ba-
ses[12] e incluso en la Evolución Química hacia la formación 
del ARN, dado que la urea y el formiato promueven la in-
corporación de fosfato a moléculas orgánicas y precursores 
de ARN, como el monofosfato de adenosina.[13]

Evolución de la atmósfera terrestre

La composición de los cuerpos del Sistema Solar y sus 
atmósferas depende de la zona donde comenzó su proceso 
de formación por acreción gravitatoria, de tal forma que la 
distancia cuerpo-estrella y su gradiente térmico juegan un 
papel fundamental. 

Formación de la Tierra (~4.568 – 4.538 Ma)
En el caso de la Tierra, los planetesimales rocosos que 

formaron parte de la acreción eran ricos en minerales for-
mados a altas temperaturas, empobrecidos en volátiles y 
conteniendo principalmente óxidos, metales y silicatos.[14] 
A nuestro planeta recién formado lo conocemos como pro-
to-Tierra, aquel en el que los procesos de diferenciación 
planetaria (los materiales más densos se hunden hacia el 
centro debido a la gravedad, mientras que los más ligeros 
flotan hacia la corteza) no se habían producido todavía. 

Océano de magma (~4.538 – 4.490 Ma)
En los impactos de planetesimales, grandes cantidades 

de energía fueron liberadas en forma de calor. Este calor 
derritió la superficie, convirtiéndola en un océano de mag-
ma.[15] La superficie estuvo fundida hasta que la Tierra co-
menzó a enfriarse debido a la pérdida de gases ligeros al 
espacio y al hecho de que la luminosidad solar en el rango 
visible fue significativamente menor que la actual (véase la 
Paradoja del joven Sol tenue).

Podemos identificar tres etapas bien diferenciadas en 
la historia de la atmósfera de la Tierra: i) atmósfera pri-
migenia (reducida); ii) atmósfera secundaria (débilmente 
reductora) y iii) atmósfera biótica (Tabla 2).

1. Atmósfera primigenia (~4.490 – 4.400 Ma)

En la actualidad no existe consenso en la comunidad 
científica sobre la existencia de esta primera atmósfera, de-
bido a la dificultad que tendría para mantener sus gases 
más ligeros.

El campo magnético planetario es el escudo protector 
de la atmósfera, el cual evita su erosión y pérdida de agua. 
Este campo magnético es producido por el efecto dinamo 
creado a raíz de los movimientos convectivos del núcleo 
externo terrestre (compuesto de ferroníquel fundido) y el 
movimiento de rotación de dicho núcleo debido a la rota-
ción de la Tierra (efecto Coriolis).

Si la Tierra no hubiera tenido un campo magnético es-
table en sus primeros estadios, los gases escaparían al espa-
cio debido a dos procesos de erosión atmosférica caracte-
rísticos de las fases iniciales de una estrella como el Sol: el 
intenso viento solar primitivo; y la intensa radiación ultra-
violeta solar[16] que dominó la química de la parte alta de 
la atmósfera. Además de estos dos procesos, los impactos 
de planetesimales gigantes, como el que pudo dar origen a 
la formación de la Luna, hace aproximadamente 4.518±10 
Ma,[17] habrían contribuido también a la erosión de la at-
mósfera primigenia. La existencia de este campo magné-
tico terrestre es apoyada por la evidencia de isótopos de 
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nitrógeno en el suelo e implica una evolución atmosférica 
desde la formación del planeta.[18] Estos zircones proceden 
de la zona Jack Hills del terreno Narryer Gneis, al oeste de 
Australia.

Por tanto, de haber existido, la atmósfera primigenia 
habría tardado en constituirse alrededor de 50 Ma desde 
la formación de la proto-Tierra, tiempo necesario para la 
desgasificación de los gases enterrados en el proceso de 
formación del núcleo terrestre. Esta atmósfera estaría por 
tanto dominada por gases reductores procedentes de la ne-
bulosa solar (principalmente H2) y los emitidos por activi-
dad volcánica (CO2 y H2O). 

La pérdida de H2 primigenio al espacio está aún bajo 
debate. Mientras que Tian y colaboradores defienden que 
la atmósfera primitiva era rica en este gas (con una pre-
sión parcial de aproximadamente 0.1 bar) debido a su su-
puesto lento escape hidrodinámico al espacio,[19] Catling[9]

argumenta que su pérdida fue considerable, y no debería 
considerarse su contribución a la posterior evolución at-
mosférica.

2. Atmósfera secundaria (~4.400 – 3.400 Ma)

Entendemos como atmósfera secundaria aquella en la 
que, aun habiendo surgido la vida en la Tierra a lo largo de 
dicho período (hace aproximadamente ~4.000-3.800 Ma), 
su impacto sobre la atmósfera no fue apreciable. 

Esta atmósfera secundaria se formó al añadirse pau-
latinamente gases procedentes del manto y los aportados 
en los impactos estocásticos de planetesimales rocosos, 
vaporizados en la colisión, concretamente en los Grandes 
Bombardeos Temprano y Tardío. Estos gases pudieron ser 
H2O, CO, CO2 e H2.

[20] A medida que las plumas de im-
pacto se enfriaron, se pudieron haber formado moléculas 
mayores como HCN, NH3 y CH4.

Bombardeo temprano (4.400 – 3.800 Ma)
La rápida formación del núcleo de la Tierra debió de-

jar el manto carente de elementos siderófilos (como el oro 
y el platino), sin embargo muestras estudiadas de la Luna y 
el manto de la Tierra revelan inesperadas concentraciones 

Tabla 2. Fases de la atmósfera terrestre frente a las eras geológicas
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de estos elementos casi idénticas a las identificadas en los 
meteoritos de tipo condriticos.[21] Una explicación a estas 
elevadas concentraciones podría ser que, durante las últimas 
etapas de la acreción planetaria y después de que el núcleo 
terrestre y la Luna se hubieran formado, el manto hubiera re-
cibido un aporte considerable de cuerpos ricos en material si-
derófilo, principalmente asteroides condriticos carbonáceos 
y cometas. Denominamos al proceso el Bombardeo Temprano 
(Late Veneer, Figura 2). En la Figura 2 se puede apreciar como 
hay zonas del manto actual que tienen un enriquecimiento 
de wolframio similar al del manto primitivo (εw = 0.15). Estas 
zonas podrían haber “sobrevivido” al Bombardeo Temprano, 
es decir, que no habrían sido enriquecidas con agua y voláti-
les en la misma proporción que el resto.

El origen del Bombardeo Temprano pudo ser la migra-
ción planetaria de Júpiter, que fue atraído gravitacional-
mente por los planetesimales del disco interior del Sistema 
Solar, atravesando el cinturón de asteroides y desplazando 
los asteroides de tipo cometario (condritas carbonáceas) 
desde la zona exterior del cinturón hacia el interior del 
Sistema Solar.[22] 

Estudios en zircones del Hadeano, sugieren que la pri-
mera corteza continental solidificada se formó entre 90 y 
160 Ma[23] después del impacto que originó la Luna, por 
lo que se deduce que el Bombardeo Temprano tuvo que 
iniciarse hace aproximadamente 4.400 Ma[24] y duró unos 
500 Ma finalizando de forma catastrófica con el Gran Bom-
bardeo Tardío, hace 3.900-3.800 Ma.[25]

Durante este período se añadieron a la atmósfera in-
gredientes volátiles esenciales para el origen de la vida[26] 
como agua, CO, CO2, y CH4, además de NH3, HCN y C2H2. 
Un indicio de ello es que estos compuestos se han encon-
trado en los cometas estudiados hoy en día, como es el caso 

del cometa Churyumov-Gerasimenko.[27] La presencia de 
acetileno, cianuro de hidrógeno y metano está en conso-
nancia con nuestros modelos de Química Prebiótica. Los 
volátiles como el H2O y el CO2 se disolvieron en fluidos 
magmáticos, degasificándose posteriormente a través de 
los volcanes como demuestran las observaciones de helio 
primordial desgasificado en las dorsales oceánicas.[28]

Océanos de agua líquida (~4.400 Ma)
El registro geológico de la época en la que pudo haber 

una atmósfera primigenia es prácticamente inexistente, 
aunque hay evidencias de algunos granos de zircón con 
4.404 Ma de antigüedad,[29] lo que sugiere que la corteza 
terrestre se podría haber constituido unos 140 Ma después 
de la formación del planeta. El estudio isotópico del oxí-
geno de estos granos de zircón indica un origen magmáti-
co evolucionado del mineral, confirmando su interacción 
con una hidrosfera líquida a baja temperatura durante su 
formación.[30] Con estos datos podemos intuir el siguiente 
escenario hace unos 4.400 Ma: la existencia de una corteza 
continental con océanos de agua líquida, el consecuente 
enfriamiento del océano de magma y nubes de vapor de 
agua en las capas bajas de la atmósfera.

Estas condiciones relativamente favorables sugieren un 
planeta potencialmente habitable y aumentan las probabi-
lidades de una biosfera en el Hadeano. La procedencia del 
agua terrestre sigue siendo un tema en discusión. Existen 
dos corrientes diferenciadas para tratar de explicarla, una 
mas tradicional que posiciona el origen del agua en co-
metas y asteroides agregados en los grandes Bombardeos 
Temprano y Tardío, y otra más reciente defendiendo que el 
agua ya se encontraba en los planetesimales que formaron 
la proto-Tierra.

Figura 2. Bombardeo temprano.[29] El enriquecimiento en wolframio (ε
w
), como indicador del enriquecimiento en elemen-

tos siderófilos, es un dato clave explicado por el aporte de material en un intenso bombardeo meteorítico. Adaptado de 
Kleine et al. 2011[25]
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Gran Bombardeo Tardío (~4.100–3.900 Ma)
Se conoce como Gran Bombardeo Tardío (Late Heavy 

Bombardment o LHB) el evento puntual en el que los cuer-
pos interiores del Sistema Solar fueron bombardeados por 
planetesimales, especialmente cometesimales procedentes 
de las regiones externas, añadiendo más contenido de volá-
tiles al ya aportado por el Bombardeo Temprano.[31] 

El modelo más aceptado para explicar el Gran Bom-
bardeo Tardío es el modelo de Niza,[32] según el cual este 
evento se produjo de forma puntual debido a que una 
resonancia entre las órbitas de Júpiter y Saturno originó 
una inestabilidad en los cuerpos de las regiones externas 
del Sistema Solar: Neptuno adelantó a Urano y ambos 
permutaron sus posiciones desplazando sus orbitas hacia 
las regiones exteriores perturbando a los objetos helados 
de esta zona, muchos de los cuales se precipitaron hacia 
el interior del Sistema Solar. Una consecuencia directa de 
este acontecimiento podría ser la gran similitud quími-
ca de la Tierra y la luna de Saturno Titán, ya que ambos 
habrían recibido un aporte similar de volátiles de estos 
cuerpos helados migrados.[33]

Recientes investigaciones en lechos con esférulas de 
impacto procedentes de asteroides del cinturón E sugie-
ren que el LHB, en lugar de producirse de forma puntual, 
se extendió por todo el Arcaico y Proterozoico temprano, 
terminando aproximadamente hace 1.700 Ma. Se han en-
contrado al menos siete lechos de esférulas con una an-
tigüedad de entre 3.470 y 3.230 Ma, cuatro entre 2.630 y 
2.490 Ma y una entre 2.100 y 1.700 Ma.[34]

Emisión de gases oxidados por vulcanismo 
La rápida formación de la litosfera terrestre refuerza la 

teoría de una transición rápida de una atmósfera reducida 
débilmente reductora, debido al enterramiento de hierro, 
agua y carbonatos hacia el núcleo, desgasificados poco des-
pués en la litosfera a través de los volcanes. Los principales 
gases emitidos fueron N2, CO2 y H2O.

El CO2 aportado por vulcanismo fue acumulándose en 
la atmósfera, debido a que su proceso de eliminación, la 
carbonatación (proceso en el que el CO2 atmosférico es 
arrastrado por la lluvia y fijado en forma de carbonatos), 
era prácticamente inexistente por dos motivos:

 –  El área de los continentes era más reducida en 
aquella época, por tanto también lo fue el área de 
exposición de minerales a la carbonatación.

 –  La intensidad de las lluvias, que arrastra el CO2 a la 
superficie era muy débil.

Primeros microorganismos (~4.100 Ma)
Hoy en día hay consenso en la comunidad científica en 

cuanto al período aproximado en el que apareció la vida 
en la Tierra. Este se suele acotar entre 4.500 y 3.850 Ma.[35] 
De hecho los fósiles más antiguos conocidos hasta la fecha, 
descubiertos en la formación Strelley Pool de Australia,[36] 

tienen una antigüedad de 3.400 Ma. Estos fósiles de com-
plejos microorganismos sugieren que la vida debió surgir 
mucho antes debido al tiempo requerido para evolucionar 
hasta esa complejidad.

A partir de los estudios llevados a cabo en apatitos de 
la isla Akilia en Groenlandia,[37] se sospecha que la vida en 
la Tierra podría haber aparecido hace más de 3.850 Ma, 
aunque algunos autores lo ponen en duda.[38] El carbonato 
presente en éstos minerales muestra un enriquecimiento 
en carbono-12 que podría explicarse como la consecuencia 
de actividad biológica en este período, si bien los resulta-
dos no son concluyentes. En la misma línea, una reciente 
investigación sugiere que la vida podría haber estado pre-
sente hace 4.100 Ma, según los estudios de la composición 
isotópica de carbono en zircones que podría ser compati-
ble con actividad biológica,[39] aunque la comunidad cien-
tífica se encuentra dividida al respecto.

Para evaluar el volumen habitable en superficie y sub-
suelo de una posible biosfera de microbios primordiales 
(como por ejemplo bacterias hipertermofílicas), se han 
desarrollado simulaciones numéricas del grado de meta-
morfismo térmico de la corteza terrestre durante el Gran 
Bombardeo Tardío.[40] Los resultados muestran que no 
hay ningún escenario plausible en el que la Tierra fuera 
completamente esterilizada, al menos desde el final de la 
acreción primaria planetaria y el supuesto impacto que 
posiblemente formó la Luna. Por tanto la vida pudo ha-
berse formado antes o durante los bombardeos. Aunque 
no existen registros fósiles de estas formas de vida primor-
diales, los microbiólogos tienen razones para pensar que 
los primeros seres vivos eran procariotas metanógenos 
anaerobios que utilizaban gases de origen volcánico (CO2 
e H2) como aceptor y donador de electrones y producien-
do como desecho grandes cantidades de CH4.

[41] En la 
atmósfera actual, el CH4 tiene un tiempo de vida corto, 
de tan sólo 10 años debido a su fotólisis (destrucción) en 
presencia de oxígeno, pero en la atmósfera secundaria de-
bido a la ausencia de O2, la fotólisis del metano es más 
lenta, con un tiempo de vida del CH4 de unos 10.000 años. 
Por este motivo los organismos metanógenos pudieron 
mantener los niveles atmosféricos mil veces más altos que 
los actuales.[8]

Estos organismos unicelulares debieron haber vivido 
en los océanos u otros ambientes protegidos de la letal ra-
diación UV solar, ya que la superficie debió estar expuesta 
a esta radiación altamente energética por la ausencia de 
ozono atmosférico que hace el papel de escudo protector 
en la actualidad.

Existen registros geológicos que evidencian un descen-
so considerable del CO2 atmosférico hace unos 3.500 Ma, 
que probablemente responda al citado aumento del CH4 
atmosférico.[42] Este ascenso de CH4 habría elevado la tem-
peratura de la Tierra (ya que es un eficiente gas de efecto 
invernadero), intensificando las lluvias, las cuales favore-
cen la eliminación del CO2 atmosférico por fijación en ro-
cas carbonatadas.

Cabe destacar que en esta época también hubo otras 
fuentes de CH4 de origen abiótico como los impactos de 
planetesimales y la interacción del agua marina rica en CO2 
con las rocas ultramáficas (rocas ígneas con poco sílice, ri-
cas en olivino, silicato de hierro y magnesio), proceso de-
nominado serpentinización, que tiene lugar en los sistemas 
de circulación hidrotermal de las dorsales oceánicas.[43] 
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Con el tiempo los niveles de CO2 fueron decreciendo 
debido a un aumento de la tasa de CH4 en la atmósfera y 
al crecimiento del área de los continentes que favorece su 
eliminación (se favorece la mencionada carbonatación). 

Un estudio llevado a cabo en afloramientos de dacita 
en Sudáfrica muy bien preservados (3.500 Ma) revela que 
la pérdida de volátiles en la exosfera, bajo condiciones de 
un campo magnético entre un 50 y un 70% más débil que 
el actual, habría afectado a la composición atmosférica en 
torno a 3.450 – 3.400 Ma.[44]

3. Atmósfera biótica (~3.300 Ma – hoy)

Unos 500-600 Ma después de su aparición, la presencia 
de vida modificó considerablemente las condiciones de la 
atmósfera. El desarrollo, evolución y crecimiento de la vida 
en la superficie terrestre ha ido incrementando la cantidad 
de O2 en la atmósfera, desde un 1% hasta el 21% de la 
actualidad.

Fotosíntesis oxigénica (~3.000 - 2.500 Ma)
Este período, que habría coincidido con la era geoló-

gica del Arcaico Tardío, es de especial interés porque en 
él se piensa[45] que evolucionaron los primeros organismos 
generadores de O2 (cianobacterias) iniciándose la fotosín-
tesis oxigénica.[46] Aunque este fue el primer período de la 
historia terrestre en el que el oxígeno comenzó a liberarse 
a la atmósfera, la cantidad total acumulada en ella era to-
davía muy baja.

El O2 
se acumula en la atmósfera (~2.400 Ma)

En la actualidad, la comunidad científica acepta que 
el momento de la historia terrestre donde el O2 alcanzó 
niveles considerables en la atmósfera, denominado Gran 
Evento Oxidativo (Great Oxidation Event o GOE), fue 
hace aproximadamente 2.400 Ma, coincidiendo con el 
final del Arcaico Tardío y el comienzo del Proterozoico 
Temprano.[5]

Aunque existen cianobacterias fotosintéticas generan-
do oxígeno desde hace 3.000 Ma, no se desencadenó el 
GOE hasta que, 600 Ma después, tuvo lugar una intensa 
proliferación de bacterias y posiblemente el nacimiento de 
los primeros eucariotas.[47] Se liberaron grandes cantidades 
de O2, que fueron modificando el carácter reductor de la 
superficie de los océanos y de la propia atmósfera hacia 
uno cada vez más oxidante. Una evidencia de la oxidación 
de la atmósfera es la interrupción de la formación de hie-
rros bandeados (BIFs por sus siglas en inglés).[48]

Este incremento de O2 atmosférico consumió enormes 
cantidades de CH4 por recombinación fotoquímica. Al ser 
el CH4 un eficiente gas de efecto invernadero, su drástico 
descenso desencadenó una nueva glaciación hace aproxi-
madamente 2.400 Ma, como puede comprobarse en el 
registro geológico del Supergrupo Huronian,[49] con la 
presencia de óxido férrico (evidenciando alto contenido 
de O2) sobre el material glaciar. 

El aumento drástico de O2 atmosférico implica el in-
cremento de ozono, debido a la fotodisociación de la 

molécula de oxigeno (O2) por efecto de la luz, dando lu-
gar a dos partículas de oxigeno atómico (O) las cuales se 
recombinan con el oxígeno molecular (O2) para formar 
ozono (O3), actuando este como escudo protector de la 
letal radiación UV solar, permitiendo la vida sobre la su-
perficie terrestre en lugar de restringirla solo al fondo de 
los océanos.

Importancia del nitrógeno en la atmósfera primitiva.
El nitrógeno cumple un papel primordial para el desa-

rrollo de la vida en la Tierra, formando parte de los ácidos 
nucleicos, aminoácidos y proteínas. En la atmósfera actual 
es un elemento tan común (78%) gracias a la inercia quí-
mica del N2. El nitrógeno no puede ser asimilado directa-
mente por la mayoría de los organismos, por eso se hace 
imprescindible su fijación en la biosfera. Entendemos por 
fijación de nitrógeno la combinación de nitrógeno mole-
cular (N2) con O2 o H2 para generar óxidos (como el NO) 
o amonio asimilables por los seres vivos. Dicha fijación 
puede realizarse de forma biótica o abiótica. 

Al parecer, un cambio en las condiciones ambientales 
de la Tierra primitiva produjo el cambio de fijación abió-
tica a fijación biótica del nitrógeno:[50] durante los prime-
ros 1.000 Ma, la concentración de nitrógeno sería similar 
a la actual y la de O2 despreciable, sin embargo se produ-
ciría NO gracias a la disociación fotoquímica del CO2 y 
H2O. Recordemos que en este período la concentración 
de CO2 era considerablemente alta. El posterior descenso 
del CO2, en el período comprendido entre 3.800-3.500 
Ma, produjo una disminución drástica en la tasa de for-
mación de NO. Parece que durante éste período de des-
censo en la formación de óxidos de nitrógeno tuvo lugar 
la evolución de las rutas bioquímicas de fijación de nitró-
geno.[51]

Atmósfera y cambios climáticos: las glaciaciones  

del precámbrico

Glaciación Pongola (~3.000 – 2.800 Ma)
La aparición de esta glaciación pudo ser debida al au-

mento de metano atmosférico, que alcanzó una proporción 
CH4/CO2>1 formando fotoquímicamente hidrocarburos 
complejos.[52] Estos hidrocarburos complejos habrían pro-
ducido un apantallamiento de la atmósfera absorbiendo 
la radiación solar incidente y remitiéndola hacia el espa-
cio, enfriando la Tierra e induciendo una era glacial. Este 
apantallamiento queda evidenciado en los estudios del 
MIF (Mass Independent Fractionation) de los isótopos de 
azufre en minerales. El MIF sólo sucede cuando la radia-
ción ultravioleta rompe el SO2 elevando los valores de frac-
cionamiento en los minerales sulfurados, lo que se conoce 
como un MIF elevado. Sólo un apantallamiento que prote-
ja frente a esta radiación hace descender los valores de MIF 
drásticamente, evidenciando ausencia de fraccionamiento. 
Por lo tanto, se asocia un MIF bajo a un fuerte apantalla-
miento atmosférico frente a la radiación solar (por ejem-
plo en una glaciación) y un MIF elevado a la ausencia de 
apantallamiento.[46]
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Intervalo interglacial (~2.800 – 2.400 Ma)
En el intervalo entre ambas glaciaciones, el registro 

geológico nos muestra de nuevo un MIF elevado, debido 
muy probablemente a que muchos organismos metanóge-
nos perecieron por las bajas temperaturas. Este descenso 
de metanógenos redundó en una disminución de hidro-
carburos complejos que apantallan frente a la radiación 
solar, volviendo a calentar la Tierra. Además, al descender 
el nivel de CH4, la proporción CO2/CH4 volvería a exceder 
la unidad haciendo de dicha combinación una eficiente re-
troalimentación positiva del efecto invernadero.

Glaciacion Huroniana (~2.400 – 2.100 Ma)
Esta segunda glaciación esta mejor caracterizada geo-

lógicamente y pudo haberse producido por la mencionada 
destrucción de CH4 atmosférico. La reducción significati-
va en la tasa de desgasificación de los volcanes hace entre 
2.600 y 2.400 Ma[52] combinada con la emergencia de nue-
vos continentes, pudo haber generado unos niveles más 
bajos de CO2 que permitieron al O2 atmosférico destruir 
grandes cantidades del CH4 recientemente aparecido, lo 
que disminuyó el efecto invernadero de la Tierra además 
de incrementar el ozono atmosférico (O3) el cual realiza 
un eficiente apantallamiento, produciendo como era de 
esperar que los valores de MIF se mantuvieran muy bajos 
desde entonces hasta la actualidad. 

Glaciaciones del neoproterozoico
Durante esta era se producen las glaciaciones Stur-

tian (~730-705 Ma), Marinoan (~650-635 Ma) y Gaskiers 
(~582 Ma).

Glaciaciones posteriores
Aunque se excede del objetivo de este artículo, merece 

la pena mencionar que las glaciaciones posteriores se de-
sarrollaron en latitudes altas manteniendo la totalidad de 
la superficie del planeta congelada en lugar de solo las zo-
nas ecuatoriales (teoría “Tierra bola de nieve”). Este cambio 
en el sistema climático coincide con el mayor descenso de 
δ13C registrado, denominado evento Shuram, interpretado 
como el resultado de un impacto enorme que disminuyó la 
oblicuidad de la eclíptica terrestre haciendo que el sistema 
climático de la Tierra adoptara su configuración actual.[52]

Algunas cuestiones abiertas 

Paradoja del joven Sol tenue
La presencia de agua líquida hace 4.400 Ma, poco des-

pués de que la Tierra se formase, y las evidencias de vida 
primitiva durante el Arcaico plantean un serio problema: 
los estudios de evolución estelar concluyen que debido a 
una progresiva acumulación de helio en el núcleo de nues-
tra estrella, su luminosidad en el rango visible debió ser 
un 30% más débil durante el Hadeano y Arcaico que en la 
actualidad (a diferencia de la radiación EUV, la radiación 
visible del Sol se incrementa con la edad)[54] y no habría 
proporcionado suficiente calor para mantener agua líquida 
en la superficie. Este dilema se conoce como paradoja del 

joven Sol tenue (faint young Sun paradox), y ha motivado 
la publicación de numerosas hipótesis intentando resolver-
lo. Esta idea fue introducida por primera vez en 1972.[7] 
Las consecuencias para el clima de la Tierra son claras: si la 
composición de su atmósfera no hubiera cambiado a lo lar-
go de su historia, la temperatura media superficial habría 
estado por debajo del punto de congelación del agua los 
primeros 2.000 Ma.

Una de las hipótesis más aceptadas es que la Tierra se 
sobrecalentó debido a que fue víctima de un efecto inver-
nadero descontrolado: el CO2 (uno de los principales gases 
emitidos por los volcanes) junto con otros gases de efecto 
invernadero como el metano y, posiblemente el etano, pu-
dieron compensar la bajada de temperaturas debido a la 
menor luminosidad solar.[41] 

Los cambios en el albedo terrestre también han sido 
propuestos como posible explicación a la paradoja del jo-
ven Sol tenue.[55] Sin embargo, es poco probable que este 
cambio en el albedo hubiera sido capaz por si solo de man-
tener la Tierra primitiva caliente.

El CO2 y vapor de agua atmosféricos pudieron haber 
proporcionado suficiente calentamiento, sin embargo, 
estudios en paleosuelos (suelos fósiles) sugieren que las 
concentraciones de CO2 fueron menores a los 0,1 bares o 
300 veces el nivel atmosférico actual (PAL, present atmos-
pheric level) necesarios para mantener el calentamiento. 
Además, la concentración de vapor de agua en la atmosfe-
ra esta limitada por su presión de saturación. La cantidad 
requerida de CO2 atmosférico podría reducirse hasta los 
0,02 bares si se añaden 1.000 ppm (partes por millón) de 
metano, lo que parece razonable si los metanógenos fue-
ran una parte importante del ecosistema del Arcaico, como 
sugieren algunos estudios.[28]

La presión parcial de CO2 podría reducirse en un fac-
tor 2 si la presión parcial del N2 hubiera sido considerable-
mente mayor, como sugiere otro estudio.[56] Esto colocaría 
los valores de CO2 en 30 PAL, encajando en los valores de 
entre 10 y 50 PAL estimados por los estudios geológicos en 
paleosuelos de 2.700 Ma.[57]

¿Paradoja resuelta?
Otros estudios[58] sugieren que, un clima Arcaico más 

templado con importantes casquetes polares pero domina-
do por océanos abiertos es plausible con modestas canti-
dades de gases de efecto invernadero (CO2≈0,02 bares y 
CH4≈0,001 bares), cantidades que están en concordancia 
con las estimaciones de CO2 en paleosuelos y las cantida-
des de CH4 estimadas debido a la formación de una capa 
de orgánicos ópticamente gruesa durante el Arcaico. Este 
clima más benévolo en la Tierra primitiva favorece la quí-
mica prebiótica ya que la presencia de interfases hielo-agua 
en casquetes polares fomenta la formación de precursores 
orgánicos de la vida y los protegería de la degradación.[12]

La incorporación de elementos en el sistema climático 
del Arcaico pueden proporcionar entre 10 y 20 ºC de ca-
lentamiento adicional en la superficie si se incluyen en la 
atmósfera otros gases de efecto invernadero.[7]

Se sospecha que en las etapas prebióticas, el N2 atmosfé-
rico era alrededor de 2-3 PAL debido a la imposibilidad de 
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ser fijado (enterrado de la corteza al manto) biológicamen-
te. En la misma línea, un estudio en fósiles de gotas de lluvia 
con una edad de 2.700 Ma sugiere que la densidad del aire 
de la atmósfera primitiva era casi el doble que la actual.[59]

Todas estas posibles soluciones, junto con los estudios 
de temperatura de paleocéanos,[60] podrían haber resuelto 
la paradoja del joven Sol tenue.

Concentración inicial de CO
2
 menor a la esperada

Aunque a través de los volcanes se desgasificó gran 
cantidad de CO2 procedente de los volátiles disueltos en 
silicatos tras los impactos, parece poco plausible que exis-
tiera una atmósfera primitiva de entre 60 y 80 bares de CO2 
como sugerían las estimaciones basadas en la masa de rocas 
carbonatadas[61] por varias razones:

 –  La presencia de un océano de agua líquida hace 
4.300 Ma, invita a pensar en una atmósfera previa 
más pobre en CO2, ya que de lo contrario el efecto 
invernadero que hubiera producido habría impedi-
do el rápido enfriamiento del océano de magma.[62]

 –  Una atmósfera pobre en CO2 y rica en CH4 redun-
daría en una Química Prebiótica más rica. Es posi-
ble que esto favorecería la aparición de la vida.

 –  Según estimaciones del flujo de CO2 entre la corte-
za oceánica y el manto estudiado en minerales del 
Arcaico, la corteza oceánica es capaz de recoger el 
equivalente a 10 bar de CO2 atmosférico. Este es-
tudio sugiere por tanto una concentración de CO2 
inferior a 10 PAL.[63] 

 –  Las conclusiones anteriores se han visto reforzadas 
gracias a las mismas conclusiones obtenidas al estu-
diar el intercambio de CO2 entre el agua del océa-
no y la corteza oceánica, evidenciando también una 
concentración de CO2 < 10 PAL.[64]

 –  Otros estudios en paleosuelos estiman una concen-
tración de CO2 entre 10-50 PAL.[57]

Suponiendo que la concentración de CO2 no fue tan eleva-
da como se presumía en un primer momento (podríamos 
concluir que estaría entre 10 y 50 PAL), la temperatura po-
dría haber sido lo suficientemente alta como para permitir 
la presencia de agua líquida y lo suficientemente baja para 
permitir temperaturas como las actuales, lo que sería con-
sistente con la existencia de puntuales episodios glaciares 
durante el Arcaico y redundaría en un medio más favora-
ble para la aparición de la vida.

Temperatura del Arcaico: ¿templada o muy caliente?
Según algunos investigadores, las altas temperaturas 

del Arcaico son confirmadas por las siguientes evidencias:

 –  La baja concentración de 18O en rocas sedimenta-
rias y la viscosidad estudiada en paleocéanos son 
consistentes con un clima Arcaico muy caliente[65] 
(> 70ºC).

 –  El estudio mediante técnicas bioinformáticas en 
secuencias moleculares bien conservadas sugieren 
que los primeros organismos surgieron en un am-
biente con temperaturas muy cálidas.[66]

 –  El retraso en la aparición de grandes grupos de or-
ganismos podría explicarse por las altas temperatu-
ras.

 –  Un Arcaico frío es difícil de explicar teniendo en 
cuenta las elevadas tasas de desgasificación de CO2 
y su menor tasa de eliminación por meteorización.

 –  No sabemos si la tectónica de placas funcionó en el 
Arcaico como lo hace hoy, por esta razón la teoría 
de una baja concentración de CO2 atmosférico de-
bido a una fuerte subducción es controvertida.

Sin embargo otros estudios parecen demostrar que la tem-
peratura del Arcaico fue más bien templada:

 –  Estudios en clastos de cuarzo no muestran disgrega-
ción como se esperaría si hubieran estado someti-
dos a altas temperaturas (~70 °C).[63]

 –  Un Arcaico caliente es difícil de reproducir con 
modelos climáticos de Tierra primitiva, incluso en 
escenarios extremos con 0,2 bares de CO2 y 0,001 
bares de CH4.

[58]

 –  Evidencias geológicas de períodos glaciales hace 
2.400 y 2.900 Ma parecen indicar que en esas épo-
cas la temperatura fue relativamente baja, proba-
blemente inferior a 20 ºC (unos 15 ºC de media, 
la misma que en la actualidad). Según Kasting, es 
poco probable que la temperatura superficial osci-
lara 50 grados varias veces, por lo que el clima debió 
ser templado.[67] 

 –  El estudio de muestras de sistemas hidrotermales 
de 3.500 Ma preservados en el yacimiento de Bar-
berton, sugieren temperaturas templadas con zonas 
glaciares.[68] 

 –  Pavlov y Kasting realizaron simulaciones con dife-
rentes proporciones de CO2/CH4 para diferentes 
temperaturas superficiales, concluyendo que una 
atmósfera secundaria muy caliente con 2-3 bares 
de CO2 y un porcentaje atmosférico del 0,01% de 
CH4 es poco plausible, ya que una elevada concen-
tración de CO2 hubiera producido un pH de 3,7 en 
el agua de lluvia, en contradicción con lo que indica 
el registro geológico.[69]
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