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Resumen

La difusividad diapicna en el océano es uno de los parametros mas desconocidos en los
modelos climaticos actuales. Las medidas de esta difusividad son variables e insuficientes para
confeccionar un mapa global con estos valores. A través de inferencias de métodos inversos y
calculos de balance de energia se sugiere una diferencia de un factor de 5 en los valores del
coeficiente de difusividad diapicna. Encontrandose que el sistema climatico es extremadamente
sensible a la difusividad diapicna, se pone de manifiesto la necesidad de esclarecer los esquemas
de mezcla y sus parametrizaciones a través de Modelos de Circulacion Global (GCMs) y
Modelos de Complejidad Intermedia del Sistema Terrestre (EMICs), dentro del marco de un
posible cambio climatico y un calentamiento global debido al aumento de las emisiones de
gases de efecto invernadero como el CO,. Asi, el objetivo principal de este trabajo es
comprender la sensibilidad del sistema climatico a la difusividad diapicna en el océano a través
de los GCMs y los EMICs. Para esto es necesario el analisis de los posibles esquemas de mezcla
diapicna con la meta final de encontrar el modelo 6ptimo que permita predecir la evolucion del
sistema climatico, el estudio de todas las variables que influyen en el mismo, y la correcta

simulacion en largos periodos de tiempo.

Como resultados principales de éste trabajo se encontré que con una potencia de 0.63, el
Océano Pacifico Sur es mas sensible a los cambios en el coeficiente de difusividad diapicna que
el Océano Atlantico (con una potencia de 0.44). La implicacion de esto es que la cantidad de
agua aflorada desde el océano profundo puede ser regulada por la difusion diapicna en el
Océano Indo-Pacifico. También se puso de relieve que la intensidad de la circulacion
termohalina o THC, aumenta conforme se incrementa el valor del coeficiente de difusividad
diapicna, segin diversos estudios revisados hasta el afio 2009. Se destaca ademas la importancia
de la parametrizacion de la mezcla vertical y su vital papel en los GCMs, exponiendo una tabla
con los principales GCMs y EMICs utilizados en la bibliografia, con sus caracteristicas fisicas
mas relevantes y sus esquemas de mezcla vertical de submalla, y parametrizaciones mas usadas,
como la KPP (K-Profile parameterisation). Por ultimo, se exhiben, a modo de ejemplo, los
resultados de algunas simulaciones realizadas con un modelo de bajo coste computacional
(EAGCM) con la finalidad de introducirse en el entendimiento del complejo mundo del

modelado a gran escala global del océano.

Se ofrecen en las conclusiones, las lineas futuras de trabajo para la ampliacion y contribucion
a este estudio, con el fin de destacar la importancia de la mezcla diapicna en el océano, para

luego conseguir su correcta modelizacion y su posterior impacto en el sistema climatico.



Abstract

The diapycnal diffusivity in the ocean is one of the least known parameters in current climate
models. Measurements of this diffusivity are sparse and insufficient for compiling a global map.
Inferences from inverse methods and energy budgets calculations suggest as much as a factor of
5 differences in the global mean value of the diapycnal diffusivity. Finding that the climate
system is extremely sensitive to the diapycnal diffusivity evidenced the need to clarify the
schemes of mixing and its parameterisations through Global Circulation Models (GCMs) and
Earth Models of Intermediate Complexity (EMICs) within a context of possible climate change
and global warming due to increased of emissions of greenhouse gases. Thus, the main
objective of this work understands the sensitivity of the climate system to diapycnal diffusivity
in the ocean through the GCMs and EMICs. This requires the analysis of possible schemes of
diapycnal mixing with the ultimate goal of finding the optimal model to predict the evolution of
the climate system, the study of all variables that affect it, and the correct simulation over long

periods of time.

As main results of this work were found with a 0.63 power, the South Pacific Ocean is more
sensitive to changes of diapycnal diffusivity coefficient to the Atlantic (with a 0.44 power). The
implication is that the amount of water upwelling from the deep ocean may be regulated by the
diapycnal diffusion in the Indo-Pacific Ocean. It also showed that the intensity of the
Thermohaline Circulation (THC), increase with increasing the value of diapycnal diffusion
coefficient, according to various studies reviewed until 2009. It further emphasizes the
importance of parameterisation of vertical mixing it’s a important role in the GCMs, setting a
table with a most important GCMs and EMICs used in the literature, with its most important
physical characteristics and subgrid parameterisations of vertical mixing most commonly used.
Finally, as examples, the results of simulations with a model of low computational cost
(EAGCM) have been shown in order to get into understanding the complex world of global-

scale modelling of the ocean.

In order to highlight the importance of vertical mixing in the ocean, they are offered in the
conclusions, future lines of works for the contribution to this study, to obtain the correct

modelling and its subsequent impact on the climate system.



Modelos de Circulacion Global y

Procesos de Mezcla en el Océano

1. Introduccion

En varias simulaciones numéricas y estudios previos se ha demostrado que el estado
de equilibrio de la circulacion global es sensible al valor y localizacion de la difusividad
diapicna (por ejemplo, Bryan, 1987; Cummins et al.,1990; Scott y Marotzke, 2002). El
mapa global de la difusion diapicna, basado en observaciones, sigue sin estar
disponible. Las medidas se distribuyen en espacio y tiempo, en rangos que van desde
los 5 cm?s™ por encima del valor medio, a 0.1 cm”s™ en topografias mas suaves (Polzin
et al., 1997) y en la termoclina (Ledwell et al., 2000). La consecuencia de la estructura
de la densidad global del océano sugiere que el promedio mundial de la difusion
diapicna sea del orden de 1 cm”s™ (Munk, 1966; Munk and Wunsch, 1998), mientras
que las estimaciones de la disipacion de energia a través del océano dan un valor
mundial de cerca de 0,2 cm®s™ (Huang, 1999). Sin embargo, los modelos de circulacion
general (GCMs, Global Circulation Models) usan valores de difusividad diapicna que
estan en un intervalo mas grande que los dados por las mediciones y los célculos del

CMIP2 (Coupled Model Intercomparison Project).

La sensibilidad de la presente circulacion ocednica a la difusion diapicna ha sido
previamente estudiada en GCMs oceanicos. La circulacion termohalina, THC, es mas
sensible a la difusion diapicna en los tropicos y en las fronteras este y oeste (Scott and
Marotzke, 2002), mientras que en la direccion vertical la sensibilidad es alta en la parte
inferior de la termoclina (Cummins ef al., 1990). Estos resultados han sido confirmados
también por un modelo ocednico GCM (OGCM) acoplado a un modelo de balance de

energia (Bugnion and Hill, 2004a,b,c).
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La sensibilidad de la intensidad de la THC a la difusion diapicna ha sido examinada
en un solo hemisferio OGCM con una topografia idealizada (Bryan, 1987; Marotzke,
1997, Park y Bryan, 2000; Scott, 2000). Marotzke (1999), por ejemplo, presenta teorias
para predecir la intensidad del vuelco en un solo hemisferio y en cuencas (cerradas),
respectivamente. Gnanadesikan (1999) deriva una ecuacién cubica referida a la
profundidad de la picnoclina (y por lo tanto, a la intensidad del vuelco), que incluye el
forzamiento del viento y la mezcla diapicna para una sola cuenca configurada con un

canal sur.

Gregory (2000) analizo el balance térmico vertical de los flujos tanto en equilibrio
como en experimentos de calentamiento global. En su trabajo combina los flujos
advectivos (eurelianos y parametrizaciones de remolinos advectivos) y los flujos
difusivos (diapicnos e isopicnos) cuando se analiza el balance mundial de los océanos.
No obstante, la investigacion del balance para diferentes bandas de latitudes y cuencas,
limita el anélisis a un unico nivel de profundidad (160 m). Por otro lado, el balance

térmico en todos los niveles de profundidad es presentado por Huang et al. (2003).

El océano es el posible estado de equilibrio en el cual se estudian los experimentos
de histéresis donde el flujo de agua dulce en el océano Atlantico incrementa (o decrece)
hasta el cese (o recuperacion) de la THC. La magnitud del incremento del flujo de agua
dulce y fria es lo suficientemente pequeno para que el estado del modelo esté siempre
cerca del equilibrio. Los experimentos de histéresis nos dicen en que medida el
equilibrio de un modelo climatico de colapso de la THC es debido a un mayor flujo de

agua dulce en el Atlantico Norte.

Uno de los estudios més relevantes en cuanto a la sensibilidad de la intensidad de la
THC a la difusividad diapicna es el de Dalan et al. (2004), en el cual se realizaron
experimentos de sensibilidad de la curva de histéresis a la difusividad diapicna, a través
de un modelo del tipo EMIC (Modelos del sistema terraqueo de complejidad
intermedia), denominado MITgecm (Massachusetts Institute of Technology, Global
circulation model). El resultado se muestra en la Figura 1. Como en estudios anteriores
de la sensibilidad de la curva de histéresis (Ganopolsky et al., 2001; Schmittner y
Weaver, 2001; Prange et al., 2003), la circulacién es mas inestable con un valor mas

bajo de la difusion diapicna. Con el fin de inducir a la THC al borde del colapso, se
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encontrd que se necesita una entrada de agua dulce de 0,52 Sv (1 Sv = 10° m® s™) con
una difusividad diapicna de 0.5 cm” s™', mientras que para una entrada de 0,37 Sv se

necesitan 0.2 cm” s™' de difusividad diapicna.
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Figura 1: Ciclo de histéresis de la THC para una difusividad diapicna de 0.5 em’s' y 0.2 cm? s (del
informe, Dalan et al., 2004).

Ganopolsky et al. (2001) y Schmittner y Weaver (2001) sugieren que la estabilidad
del sistema climatico se reduce con una disminucion de la difusividad vertical, es decir,
el colapso de la circulacién se logra con una menor perturbacion de agua dulce para
pequeiios valores de la difusividad vertical. Schmittner y Weaver (2001) observaron
también un umbral comun en el que puede dar el minimo de intensidad de la THC, por
debajo del cual la circulacion se colapsa. Estos resultados pueden estar sesgados por el
uso de modelos bidimensionales en las cuencas oceanicas. Estos modelos difieren
sustancialmente de los modelos de océano tridimensionales en varios aspectos, entre los
que se encuentra la necesidad de parametrizar el efecto de la rotacion y el abandono de
las variaciones zonales en el Atlantico Norte. En los modelos bidimensionales del
océano, procesos importantes como la conveccion y la baja adveccion se producen en el
mismo lugar, mientras que, en los modelos tridimensionales con topografia idealizada,
puede ocurrir en lados opuestos de la cuenca del Atlantico (Marotzke y Scott, 1999).
Recientemente un estudio de un OGCM en tres dimensiones (Prange et al., 2003, su
figura 6) con dinadmica linealizada confirmo6 el pronto colapso de la THC con la

disminucion de la mezcla vertical, pero no se observo un umbral comun.
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La Tabla 1 resume los pardmetros de mezcla de un modelo ocednico en su

configuracion estandar (Dalan et al., 2004).

Tabla 1: Parametros de submalla escala de modelos oceanicos en su configuracion estandar.

Pardametro Valor Unidades
Difusion Isopicna 1000 m’ s’
Difusioén Diapicna 0.5 cm’ s

Espesor de Difusion 1000 m’ s
Viscosidad Lateral 50000 m’ s
Viscosidad Vertical 100 cm’ s

El colapso de la THC en el modelo de difusividad estandar se produce a los 10 Sv
(0.5 cm? s™) y alrededor de 6 Sv en el modelo de baja difusividad (0.2 cm® s™). Por lo
tanto, no existe un umbral comun de colapso en este modelo particular como en el 3D
OGCM de Prange et al. (2003). En los modelos 2.5D, el umbral para el colapso de la
THC es relativamente insensible a la difusividad diapicna, lo que sugiere que el exceso
de la simplificacion dinamica de los modelos bidimensionales afectan a la estabilidad

caracteristica de la THC.

La circulacion de los océanos se vuelve mas sensible a las perturbaciones de agua
dulce si la difusion diapicna decrece, es decir, una pequefia perturbacion de agua dulce
causara el colapso de la circulacion termohalina. Los experimentos de calentamiento
global conducen a un aumento de agua dulce en el Atlantico Norte (Manabe y Stouffer,
1994), esta ultima declaracion podria extender los experimentos del calentamiento

global.

El documento se organiza de la siguiente manera; la Secciéon 1, anteriormente
expuesta, corresponde a la bibliografia existente sobre el tema. La Seccion 2 se refiere a
los procesos de mezcla en el océano, su modelado a través de modelos GCM y EMIC,
las parametrizaciones y los esquemas de clausura necesarios para tal fin. En la Seccion

3 se pretende exponer las simulaciones realizadas con el modelo escogido para el
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trabajo y analizar los resultados obtenidos, exponiendo los pros y contra de la eleccion.
Seguidamente, la Seccidon 4 presenta las principales conclusiones del trabajo, asi como
las lineas futuras de investigacion en el tema. Por tltimo, la Seccion 5 exhibe la variada

y larga bibliografia utilizada para la realizacion del trabajo.

1.1. Difusion diapicna y circulacion termohalina (THC)

La mezcla diapicna se produce entre las capas isopicnas del océano profundo y
medio dentro de latitudes medias y bajas (Marotzke y Scott, 1999), estd causada
principalmente por la ruptura de las ondas internas dentro de la termoclina (Garrett y
Laurent, 2002; Wunsch y Ferrari, 2004), aunque también puede estar causada debido a
la interaccion de la energética de las ondas de marea con la batimetria de fondo en el
océano abisal (Punk y Wunsch, 1998). Unos de los aspectos mas importantes de la
difusion diapicna es que conduce la mezcla de calor hacia capas mas profundas del
océano la cual es compensada por un gran movimiento de afloramiento de densa masa
de agua profunda, en estado de equilibrio, conectando el flujo hacia el norte con las
aguas superficiales. Aunque la mezcla diapicna es parametrizada por una constante en
espacio o tiempo en la mayoria de los OGCMs, esté en realidad muy influenciada por la
estratificacion (inversamente proporcional a la estratificacion de la densidad) (Gargett,
1984). La mezcla vertical o diapicna en un modelo OGCMs, en general, no esta
explicitamente modelada, pero se encuentra parametrizada. Como minimo se identifican

cuatro clases de esquemas de mezcla vertical:

(a) Lamezcla es constante en tiempo y espacio.

(b) Lamezcla es constante en tiempo pero varia en espacio.

(c) Lamezcla es deducida, en general, de simples dependencias o combinaciones

de variables pronostico a escalas locales o a gran escala.

(d) La mezcla se determina explicitamente, o prondsticos, por el modelaje de

procesos fisicos actuales que gobiernan la mezcla.
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Los dos ultimos esquemas (¢ y d) conducen a la variacion de la mezcla en tiempo y
espacio. La mayoria de los GCMs utilizan los esquemas (a) y (b), unos pocos hacen uso

del (¢).

El efecto del forzamiento del agua dulce y la fuerza de la mezcla vertical en la
estabilidad de la THC ha sido estudiada usando GCMs climaticos (Manabe y Stouffer,
1999), GCMs oceanicos (por ejemplo, Park y Bryan, 2000; Klinger et al., 2003; Prange
et al., 2003), y modelos de caja (por ejemplo, Tziperman et al, 1994; Griffies y
Tziperman, 1995; Park, 1999). Sin embargo, pocos estudios exploran explicitamente la
sensibilidad de los modelos a la estratificacion de la densidad que depende del
coeficiente de mezcla vertical. Por otro lado, algunos estudios enfatizan la potencial
importancia de la mezcla diapicna. El decrecimiento de la estratificacion debido a la
reduccion de la formacion de NADW (North Atlantic Deep Water) puede incrementar la
mezcla diapicna en bajas latitudes y en el océano sur, lo que da lugar, segiin el balance
adveccion-difusion (ver descripcion de éste balance en Munk, 1966), al afloramiento
que transporta aguas profundas mas densas hacia la superficie, resultando en la
recuperacion de la AMOC (Atlantic Meridional Overturning Circulation), (por ejemplo,
Munk y Wunsch, 1998; Huang, 1999; Oliver et al, 2005). Como es posible intuir,
detras de esto esta implicado el rol de la estratificacion vertical del océano ya que todas
esas respuestas al forzamiento de agua dulce estan ligadas a los cambios en la

estratificacion vertical (Yu et al., 2008).

Para analizar la sensibilidad del clima a los cambios en el valor del coeficiente de
difusividad diapicna, en Dalan et al. (2004) se llevaron a cabo cuatro experimentos
control, a través de un modelo MITgcm 2D EMIC, otorgando cuatro valores diferentes
del coeficiente de difusividad diapicna: 0.1, 0.2, 0.5 y 1.0 em” s, A pesar de que las
estimaciones actuales de la media global para la difusion diapicna son de 0.2 cm? s
(Huang, 1999) y 1.0 cm® s (Munk y Wunsch, 1998), en el estudio se compard en
detalle las diferencias entre la ejecucion control con difusion diapicna de 0.1 y 0.5 cm?
s, refiriéndose al primer caso como “modelo de baja difusividad” y al segundo caso
como “modelo de difusividad estandar”. Las conclusiones extraidas para el modelo de
pequefia difusividad pueden ser aplicadas a partir de las simulaciones usando una
difusion diapicna de 0.2 cm” s, mientras que en el caso del modelo de una difusion

estandar el caso es similar, en su comportamiento, a la simulacion con difusividad
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diapicna de 1.0 cm® s™'. La razén de la eleccién de una difusividad diapicna de 0.1 a 0.5

> 57, es que la primera pareja da una gama mas

cm® s en lugar de 0.2 a 1.0 cm
representativa de la intensidad que podemos encontrar en un océano real de la THC. La
fuerza de la THC en experimentos con difusividad diapicna de 0.1 a 0.5 cm? s es de 12
y 26 Sv, respectivamente, mientras que las ultimas estimaciones para la misma cantidad

es de 16 Sv (Ganachaud y Wunsch, 2003).

En su modelo, Dalan et al. (2004) encontraron que la circulacion termohalina
disminuye como consecuencia del aumento del CO; en la atmoésfera (Figura 2), como
lo hace en la mayoria de los modelos CMIP2 (Coupled Model Intercomparison Project-
2). Para cada simulacion del calentamiento global con diferentes difusividades
diapicnas, la intensidad de la circulacion del Océano Atlantico decrece para un periodo
de 100 afios, 25 afios después de la estabilizacion del CO,, y se recupera nuevamente.
Por lo tanto, el comportamiento del sistema a cambios en la difusion diapicna es auto-
similar. Ganopolsky et al. (2001) encontrdé un fuerte comportamiento no lineal de las
variaciones de la THC para la difusion vertical y la sensibilidad hidrologica. Para
pequenias difusiones verticales y grandes sensibilidades hidrolégicas la THC cesa en un
1% de incremento de CO; para un periodo de 140 afios, mientras que para todas las
demas combinaciones de los dos parametros la THC se ralentiza, y a continuacién, se
recupera parcialmente. EI modelo MIT-EMIC es muy estable a las perturbaciones de
agua dulce, como se infiere de las curvas de histéresis presentadas en Dalan et al.
(2004). Ademas, no se registran cambios importantes en el flujo de agua dulce del

Atlantico Norte debido al calentamiento global (Kamenkovich et al., 2003).

En los experimentos con baja difusividad, el flujo neto sigue siendo muy pequefio en
el océano, incluso mucho tiempo después de la integracion del tiempo (12.000 afios para
en el caso de una difusividad de 0.1 cm” s™). Las principales diferencias entre los dos
modelos se encuentran en las regiones tropicales. El flujo diapicno se reduce
significantemente en el modelo de baja difusividad, y no es la principal fuente de calor
para el océano profundo, como lo es para el modelo de difusividad estandar.

La intensidad de la THC diminuye con la disminuciéon de la difusividad diapicna
(Fig. 2), pero la compensacion entre la disminucion del calentamiento en altas latitudes
y la disminucién del enfriamiento en los tropicos conduce a un pequefio aumento en el

flujo advectivo global.
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Por otro lado, en el estudio se encontr6 que la tasa y la cantidad de recuperacion de la
intensidad de la circulacién termohalina varian para cada experimento en una forma
impredecible. Por ejemplo, la simulaciéon con difusividad de 0.5 cm” s presenta la
recuperacion mas rapida, sin embargo es con la difusividad de 0.2 cm” s™ con la que la
circulacion recupera completamente su fuerza (Fig. 2). Ademas, la variabilidad natural
de la THC en el control aumenta con la difusion diapicna, su valor va de 0.2 Sv para 0.1
cm’ s a 1 Sv para una difusividad de 1.0 cm” s™'. El comportamiento de la circulacion
que se muestra en la Figura 2 plantea la cuestion de la previsibilidad de la THC en los
experimentos del calentamiento global (Knutti y Stocker, 2002). A pesar de la ruta
seguida en la recuperacion, el nuevo equilibrio logrado después de la estabilizacion del
CO,, presenta un menor retorno de la circulacion, tal como sefial6 Huang et al. (2003c¢).
Como consecuencia de la desaceleracion de la THC, el fondo del océano se llena de
agua fria, que representa un obstaculo para el hundimiento de la masa de agua NADW

en el Atlantico Norte, cuando la circulacion se recupera.
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Figura 2: Maximo de la funcion de la corriente meridional en el Océano Atlantico Norte. Para cada valor
de la difusividad diapicna, se muestra la intensidad del vuelco de la THC en experimentos de
calentamiento global. La intensidad del vuelco de la THC en el experimento control fluctia alrededor de
un valor medio que depende de la difusividad diapicna. En los experimentos de calentamiento global, la
intensidad de la THC diminuye en 100 afios y se recupera parcial o totalmente de su valor original. La
difusividad de 0.1 cm® s es la linea discontinua, 0.2 cm” s™' es la linea solida, 0.5 cm® s es la linea

gruesa discontinua y el valor de 1.0 cm® s es la linea sélida gruesa (de Dalan et al., 2004b).
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Dado que la circulacion es mas fuerte al aumentar la difusividad diapicna, la
Corriente del Golfo se extiende a latitudes mas altas para modelos con 0.5y 1.0 cm? s™

de difusion diapicna.

Como la difusion vertical (k,) incrementa, la termoclina se profundiza y aumenta la
intensidad de la THC, tal y como se muestra en la Figura 3 para el Océano Atlantico
(Dalan et al., 2004). En medias y altas latitudes del Océano Pacifico, es poco el cambio
en el vuelco meridional, ya que solo hay debilidad de circulacién en esta region. Sin
embargo, hay un aumento considerable del afloramiento en las zonas tropicales y

subtropicales del Pacifico para mayores k, (ver Figura 3 de Dalan et al., 2004).

Meridional Overturning in the Atlantic Ocean (Sv)
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Figura 3: Funcion de corriente meridional del Océano Atlantico en equilibrio para una difusividad
diapicna de (a) 0.1 cm” s™ y (b) 1.0 cm” s™'. La linea solida indica el vuelco en sentido horario y la linea
punteada indica el vuelco antihorario. El sombreado muestra la temperatura de acuerdo a la escala del

panel a (de Dalan et al., 2004).
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La difusividad diapicna es el principal contribuyente del flujo de calor para el océano
global, que se concentra en la regidon tropical, aunque el considerable flujo diapicno
también se produce en altas latitudes. Sin embargo, mientras que el flujo diapicno
tropical se debe a la presencia de fuertes gradientes de temperaturas verticales, en altas
latitudes el flujo diapicno surge en parte para compensar el fuerte y opuesto flujo
isopicno (ver Fig. 8 en Dalan et al., 2005). Los flujos del Océano Norte son los flujos
representantes de la region del Atlantico Norte, donde se lleva a cabo la mayor parte de
la dindmica del modelo MITgem, mientras que los flujos en el Pacifico tropical son
aproximadamente dos veces mas grandes que en el Atlantico tropical, debido a que el

area de formacion es el doble de la superficie de éste ultimo (Dalan ef al., 2005).

En un modelo MIT OGCM es posible variar la absorcion de calor mediante los
distintos coeficientes de difusion diapicna. Las observaciones basadas en las

estimaciones de este coeficiente varian desde 0.1 a 1 cm? s™ (Munk y Wunsch, 1998).

Por otro lado, la incertidumbre en el valor global de la difusividad diapicna hace
reflexionar sobre la incertidumbre en la absorcién de calor del océano bajo escenarios
de calentamiento global, que a su vez regula el aumento de la temperatura del aire en la

superficie (SAT) y la elevacion del nivel del mar (SLR).
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2. Procesos de mezcla en el océano en modelos GCM y EMIC

En el apartado anterior se enfatiz6 la importancia de la mezcla diapicna en el sistema
climatico, mas concretamente, en la sensibilidad de los experimentos de calentamiento
global a diferentes valores del coeficiente de difusividad diapicna. En este apartado se
pretende dar las principales caracteristicas de como esos procesos de mezcla en el

océano pueden ser modelizados.

Como se destacd anteriormente, el mejor estudio sobre este tema fue descripto por
Dalan et al. (2004) en el Report; Sensitivity of Climate to Diapycnal Diffusivity in the
Ocean, (Parte I y II), estudios posteriores a este utilizan la sensibilidad del modelo de
Kamenkovich et al. (2002) al coeficiente de difusion diapicna como referencia. Scott et
al. (2008), por ejemplo, examinan la respuesta de la MOC (Meridional Overturning
Circulation) al incremento de los gases invernadero como forzamiento principal,
utilizando un modelo EMIC, incluyendo una componente de océano dinamico
tridimensional. La mezcla diapicna en el modelo oceédnico, basado en un MIT OGCM,

. .. . . 23 2 -1
se representa usando una difusividad vertical uniforme de 3-10” cm” s™.

La estratificacion vertical de la densidad es una propiedad crucial del océano interior
que juega un importante papel en las respuestas transitorias de la MOC del Océano
Atlantico (AMOC), debido a la regulacion de la mezcla convectiva y diapicna bajo el
aumento de agua dulce que entra por el norte de altas latitudes, en el cual la mezcla
oceanica depende de la estratificacion. A través del examen de los efectos de la
estratificacion vertical de la densidad y la mezcla ocednica en la respuesta transitoria de
la AMOC, mediante la simulacion de la perturbacion de agua dulce, y usando el Modelo
Climatico de Bergen (BCM; Bergen Climate Model), Yu et al. (2008) encontraron que
la respuesta transitoria de la AMOC exhibe un decrecimiento inicial de
aproximadamente 6 Sv sobre los primeros 50 afios de integracién del modelo, ademas

encontraron una recuperacion gradual durante los siguientes 100 afios de integracion.

Algunos estudios enfatizan la potencial importancia de la mezcla diapicna, donde la
disminucion de la estratificacion debido a la reduccién de la formacion de NADW

puede incrementar la mezcla diapicna en bajas latitudes y en el océano sur,
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desencadenando el afloramiento que transporta densa masa de agua profunda hacia
arriba, ocasionando una recuperacion de la AMOC (por ejemplo, Munk y Wunsch,
1998; Huang, 1999; Oliver et al., 2005). Detrads de esto estd implicado el rol de la
estratificacion vertical del océano; dado que todas esas respuestas al forzamiento de

agua dulce estan ligadas a los cambios en la estratificacion vertical (Yu et al., 2008).

En los modelos ocednicos el coeficiente de mezcla vertical a escala de cuenca es
generalmente constante o solo depende de la profundidad, como en el modelo cléasico de
Stommel (Stommel, 1960) y en otros modelos oceanicos (por ejemplo, Bryan, 1987;
Zhang et al., 1999; Park y Bryan, 2000), la AMOC, en las simulaciones, no se puede
recuperar con el continuo afiadido de la perturbacion de agua dulce en latitudes altas del
norte. Si se aplica a los modelos una mezcla diapicna que dependa de la estratificacion,
la transformacion vertical de la masa podria estar regulada por la estratificacion vertical
dentro del océano intermedio y profundo en bajas latitudes (Huang, 1999; Yu et al.,
2008). Es decir, la mezcla diapicna parametrizada en funcion de la estratificacion
permitiria regular la intensidad del afloramiento a medias y bajas latitudes en el brazo

noratlantico (NA) de la AMOC.

Recientemente, Mignot et al. (2006) estudiaron la sensibilidad de la AMOC a
diferentes valores del coeficiente de difusion vertical en un modelo global acoplado
(atmosfera, océano y hielo marino) CLIMBER-3-q, del cual se hablara mas adelante. Su
estudio se baso principalmente en el andlisis de 10 experimentos que diferian solo en el
valor del coeficiente de difusidon vertical de fondo, %, los cuales fueron: 0.05, 0.1, 0.2,
0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.75, 1 y 1.5 cm® s”'. Mignot et al. (2006) demostraron que tanto la
forma (Figura 4) como la magnitud (Figura 5) de la AMOC son sensibles al valor de

fondo del coeficiente de difusividad £,.

La Figura 4 muestra que el amplio afloramiento en el interior del Atlantico aumenta

con k,, de acuerdo con el balance vertical de adveccion-difusion.
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Figura 4: MOC media en la ejecucion usando &, = (arriba) 0.1, (medio) 0.4 y (fondo) 1 cm? s
' El intervalo del intervalo es de 2 Sv. Los contornos continuos son para valores positivos y

los contornos discontinuos para valores negativos. La linea gruesa es para el valor 0. Figura
de Mignot et al. (2006).
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Figura 5: Maximo del vuelco de la circulacion en el Atlantico contra la difusividad vertical
de fondo en la configuracion estandar. La linea muestra el ajuste por minimos cuadrados una
ley de potencia (ko= 1 cm” s™). Figura de Mignot et al. (2006).

El desbordamiento sobre el pico de Groenlandia-Escocia, aumenta con k,, asi como la
profundidad de la NADW (ver Fig. 4, panel superior y medio), mientras que a altas
difusividades verticales, el desbordamiento se desvanece y la profundidad alcanzada por
NADW decrece nuevamente (Fig. 4, panel inferior). En la Figura 4, se ha
esquematizado el maximo de la funcion de corriente (M,,,,), computada en coordenadas
de profundidad en el dominio (25° - 70° N; 500-5000 m), la cual aumenta con la
difusividad vertical, en concordancia con numeroso estudios de modelos (por ejemplo,
Bryan, 1987; Colin de Verdicre, 1988; Marotzke, 1997). Para difusividades menores a
k, = 0.5 cm® s™', el aumento parece ser linear, y también parece producirse un cambio de

régimen k, >0.5 cm” s (Mignot et al., 2006).

La posible conversion de aguas densas a aguas mas ligeras en la cuenca Indo-
Pacifica podria tener un importante efecto en la circulacion de la NADW (Furue y
Endoh, 2005). Es decir, la difusividad diapicna k,, en los Océanos Pacifico ¢ Indico
afectan no solo a la circulacion dentro de los océanos, sino también al transporte global
de la circulacion. Estos autores realizan experimentos de sensibilidad para las
difusividades verticales a media y alta profundidad. En su modelo, la difusividad
vertical a media profundidad del Pacifico se encuentra manteniendo la fuerte circulacion

de capas profundas del Pacifico; cuando esta difusividad se reduce a un valor de fondo
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(a lo largo de una profundidad de 1200 m se reduce a ~ 0.1 x 10™* m* s™), la circulacion
de las capas se debilita (ver Fig. 5b y d en Furue y Endoh, 2005). La produccién de
NADW y AABW (A4ntarctic Bottom Water) es también significativamente reducida. Por
otro lado, la difusividad vertical profunda en el Pacifico tiene un pequefio impacto en la
produccion de NADW pero contribuye al aumento de la produccion de AABW en el
modelo OGCM denominado COCO utilizado por Furue y Endoh (2005).

2.1. Escalado de la circulacion termohalina

La dependencia de la intensidad de la MOC (y AMOC) con las condiciones de
forzamiento y las representaciones de procesos internos tales como la mezcla vertical,
ha sido bastante discutido en la literatura (Gnanadesikan, 1999; Park y Bryan, 2000,
2001; Klinger et al., 2003; Levermann y Griesel, 2004; Dalan et al., 2005; Lucas et al.,
2006; Dijkstra, 2008). Es importante una adecuada respuesta ya que esta conduce al
entendimiento de los procesos que controlan la AMOC y la sensibilidad del transporte

de calor asociado a los cambios en condiciones de forzamiento externo.

La vista clasica del comportamiento del escalado entre la MOC vy la difusividad
vertical comienza con el trabajo sobre el impulso de los flujos de flotabilidad en una
cuenca de un unico hemisferio, representando el Atlantico Norte (Lineikin, 1955;
Robinson y Stommel, 1959; Bryan y Cox, 1967). Asumiendo que el flujo es hidrostatico
y que el balance difusion-afloramiento controla la profundidad de la termoclina, la

clasica relacion de escalado es:

V - gaTATéT .

T @)
AN
5T = (Mj @)
ga AT
2 74 3
W =V5, L= (%] 3)

donde w4 es la intensidad de la MOC, f es el valor caracteristico del parametro de

Coriolis, k, es la difusividad vertical, L es la longitud de escala horizontal caracteristica,
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V es la escala de la velocidad caracteristica, ar es la compresibilidad termal, g la
aceleracion debida a la gravedad y AT la diferencia de temperatura del Ecuador al polo.
La cantidad J7 es una medida de la profundidad de la termoclina, computada a menudo
como la profundidad donde la temperatura decrece por algin factor de la diferencia de
la temperatura total vertical. El elemento crucial del escalado en la ecuacién es que un

cambio en k, varia la profundidad de la termoclina d7.

El comportamiento de escalado de la MOC ha sido estudiado en configuraciones de
dos cuencas por Dalan ef al. (2005) usando un modelo idealizado de atmdsfera-océano.
Ellos encontraron que la escala de la AMOC tiene una potencia de k, de 0.44 y una
potencia de k, de 0.63 en la escala de la MOC del Pacifico Sur, poniendo de manifiesto
que el Océano Pacifico Sur seria mas sensible, al menos cuantitativamente, a las
variaciones en el coeficiente de difusividad diapicna. Este resultado en Dalan et al.
(2005) esta basado en solo cuatro soluciones de equilibrio, mostradas anteriormente.
Hay que destacar que tales calculo son costosos ya que se ocupa un gran tiempo en

integrar un modelo global al equilibrio para pequefios valores de £

Bajo condiciones restauradas, esta claro que la dependencia de la ley de potencia es
de k' para la intensidad de la AMOC y, y la dependencia de la ley de potencia es de
kv2/ 3 para la intensidad de la MOC del Pacifico wp. Estos resultados estan de acuerdo
con los resultados de otros modelos en la literatura (Dalan et al., 2005; Furue y Endoh,
2005); donde k, decrece localmente en la picnoclina del Pacifico, la velocidad

horizontal disminuye y por lo tanto también lo hace la AMOC.

Furue y Endoh (2005) notaron que la MOC profunda parece ser lineal con el £, del
Pacifico. Esto contradeciria la afirmacion de que la intensidad del vuelco de la THC
tiene una escala de k3 (Bryan 1987; Marotzke, 1997). Mientras el escalado de 2/3 tiene
en cuenta el cambio en la estratificacion cuando el %, de todo el dominio cambia, los
resultados de Furue y Endoh (2005) sugieren que sus resultados pueden ser explicados
como una perturbacion de un estado basico. Cuando el cambio en k, es muy pequefio o
la regién de cambio es tan estrecha que el cambio global en la estratificacion es bajo, la

ecuacion de la densidad puede ser linealizada como:
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donde pes la estratificacion basica, w' es la velocidad vertical perturbada, y &, es la

perturbacion en ., desde un valor de fondo. Esta cuasi-linealidad de la MOC en k, puede

ser util, ya que podria indicar, al menos semi-cuantitativamente, cuanta difusividad (&)

apoya a la MOC (w') en una region particular.

2.2. Parametrizacion de la mezcla vertical

La mezcla en el océano es un proceso critico que determina la circulacion y las
propiedades del océano. Se produce a pequenas escalas espaciales y es el resultado final
de una serie de diferentes procesos dinamicos. Dado que este proceso estd sin resolver
en los modelos OGCMs, debe ser correctamente parametrizado, siendo uno de los
mayores retos de la oceanografia fisica actual. En el océano abisal, donde el campo de
velocidad es generalmente pequeio, la correcta parametrizacion de la mezcla dindmica
es critica a la hora de modelar correctamente el estado del océano. Existen numerosas
revisiones recientes de varios aspectos de la mezcla abisal en el océano (Munk y
Wunsch, 1998; Garret y St. Laurent, 2002; Huang, 2004; Jayne et al., 2004; Wunsch y
Ferrari, 2004; Garrett y Kunze, 2007). Por ejemplo, Jayne (2009) implementd una
parametrizacion de la difusividad vertical en la componente ocednica del modelo GCM,
CCSM (Community Climate System Model). La parametrizacion representa la dindmica
de mezcla en el océano abisal derivada de la ruptura de las ondas internas sobre una
batimetria rugosa. La mayoria de los OGCMs utilizan una parametrizacion para las
difusividades verticales sobre la base de la originalmente usada por Bryan y Lewis
(1979) en uno de los primeros experimento globales OGCM, Bryan y Lewis (1979)
formularon su parametrizacion en concordancia con Gregg (1977), quien observo que la
mezcla vertical era baja en la termoclina permanente e incrementaba generalmente
debajo de la misma, y con Munk (1966), quien estimo, basandose en las observaciones
de trazadores, que el promedio espacial de la difusividad en el océano interior
(excluyendo la parte superior e inferior a 1 km) era de aproximadamente 1.3 x 10 m*s”
! Bryan y Lewis (1979) eligieron, por lo tanto, la difusividad vertical k, en funcion de

la profundidad, dando un valor de 0.3 x 10 m? s para la difusividad en el océano
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superior, y un valor de 1.3 x 10* m? s™ para el océano profundo, con una suave
transicion a una profundidad de 2500 m. Maés recientemente, los OGCMs han
modificado los perfiles de Bryan y Lewis (1979), generalmente con cambios en los

paradmetros, pero manteniendo la misma forma funcional.

La conclusion general del estudio de Jayne (2009) es que la transicion del esquema
de mezcla vertical de Bryan y Lewis (1979) a una parametrizacion basada en la
energética mareal generando ondas internas, ha creado un notable impacto en la MOC
de los OGCM. Sin embargo, el transporte de calor del océano hacia los polos no parece
estar fuertemente afectado por el valor de la mezcla en el océano superficial y en la
termoclina. Aunque hay que destacar que existen algunos cambios en el estado del
océano dependiendo de la parametrizacion usada para la mezcla vertical en el océano
profundo. Jayne (2009) propone que en futuros modelos seria necesario incluir un
modelo de onda interna dentro del OGCM que incluya la generacion de energia de
ondas internas debidas al viento y las mareas, interacciones onda-onda, su energia de
propagacion, su interaccion con la topografia y su disipacion para comprender
plenamente la difusividad en el océano. Més adelante se discutiran los diferentes

esquemas de mezcla vertical que se utilizan normalmente en los modelos OGCM.

Por otro lado, la influencia en la dindmica a gran escala de la circulacion oceénica a
las diferentes parametrizaciones de la mezcla diapicna han sido estudiadas por Marzeio
y Drange (2005) a través de un modelo de tres cajas en el Océano Atlantico. En este
estudio la difusividad vertical (k,) viene dada por: k, ~ N“; donde N es la frecuencia de
flotabilidad y exploran el parametro espacial a (0<a <3). Encuentran, asi, cuatro
soluciones de estado diferentes, separadas por tres valores criticos de a. Demuestran de
esta forma que dependiendo de la parametrizacion de la mezcla diapicna, la respuesta
del forzamiento de agua dulce en el Océano Atlantico puede encontrar cuatro soluciones
de regimenes diferentes. Aun asi, los cuatro regimenes identificados necesitan ser
verificados por un modelo OGCM para confirmar las soluciones y los resultados

obtenidos.
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2.3. Modelos de Circulacion Global (GCMs) y de Complejidad Intermedia del
Sistema Terrestre (EMICs)

En general los modelos de circulacion global o GCMs son modelos climéaticos
tridimensionales, los cuales utilizan las mismas ecuaciones dindmicas que los modelos
meteorologicos, pero para variables promediadas espacial y temporalmente. Suelen
extenderse espacialmente al menos a un hemisferio terrestre. Una de las caracteristicas
de los GCMs es que estan estructurados en componentes del propio modelo, una para
cada caracteristica que se estime conveniente incluir, como por ejemplo: componente
atmosférica, componente ocednica o componente de casquetes polares, etc. Asi, en
funcion de como se consideren las partes atmosféricas y ocednicas, las tres grandes

divisiones son:

1. Modelo combinado de circulacion general atmosférica (AGCM) con un modelo

mas sencillo de océano, por lo general de orden cero (sin derivadas).

2. Modelo de doble circulacién general, tanto atmosférica como oceanica (AGCM

+ OGCM).

3. Modelo de circulacién general ocednico (OGCM), donde la atmodsfera es un

simple sistema esclavo del océano.

Los estudios sistematicos del posible cambio climatico llevan a cabo un gran
numero de simulaciones a largo plazo, que a su vez requieren el uso de modelos
informaticos eficientes que incluyan al mismo tiempo un suficiente nimero de procesos
fisicos. Los modelos de circulacion general (GCMs) utilizan valores de difusividad
diapicna que estdn en un rango mayor a los dados por las mediciones y los calculos
(segun la documentacion del CMIP2). En la Tabla 2 se exponen resumidamente los
modelos climaticos més importantes para €ste trabajo. Mas adelante se encuentran

detalladas las caracteristicas principales de estos modelos.
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Tabla 2: Tabla comparativa de los diferentes modelos GCM y EMIC utilizados para modelizar diversos

aspectos del sistema climatico global. CA se refiere a la componente atmosférica de aquellos modelos que

la tienen, y CO a la componente oceénica.

Direccion Web de

Esquema de sus

MODELO Institucion descarga Sfundamentos fisicos
[MOM]
Modelo 3D de ecuaciones primitivas.
Hidrostatico.
Condiciones de contorno: Fondo con flujo no
normal y superficie mediante ecuacion de
Geophysical Fluid https://fms.gfdl.noaa. movimiento de la altura de la superficie del
CLIMBER-3-a . gov/gf/ mar.
Dynamics . L, .
Laboratory Dlscr.etlzacmn con cqordenadas espaciales
CA: POSTDAM-2 (GFDL) in Montoya et al. (2005) eulerianas y a través de diferencias finitas.
CO: MOM 3 Princeton Pakanowski y Coordenada vertical z (profundidad).
Griffies (1999)
[POSTDAM-2]
Modelo estadistico-dinamico 2.5 dimensional.
Asume una estructura universal vertical de
temperatura y humedad en la atmosfera.
http://cera-
www.dkrz.de/TPCC_ Modelo acoplado océano-atmodsfera AOGCM.
DDC/1S92a/HadleyC Basado en ecuaciones primitivas de Bryan-Cox.
HadCM3 M3/hadem3.html idrostati
Hadley Centre, MJs/hadecm).html HldrOSt'leICO. .
CA: HadAM3 Bracknell, UK. i or ar 2000) ?Idvew‘{n Euleriana el
. _ . o necesita correccion del flujo.
CO: Had OM-3 Pope et al. (2000)
Gregory (2000)
Modelo de ecuaciones primitivas
Técnica de volimenes finitos.
o Coordenadas verticales, r, interpretadas como
http://mitgecm.org/sea . ,
Earth, - . presion (p) para el modelado de la atmoésfera y
. lion/online_document . :
Atmospheric and y como profundidad (z) para el del océano.
MIT gem . s/mode85.html .
6 Planetary Sciences, Coordenadas horizontales ortogonales
Massachusetts curvilineas.
MIT 2D . Sokolov y Stone
Institute of (199};;) No hidrostatico (también habla de términos
Technology hidrostaticos y cuasi-hidrostaticos)

Prinn ef al. (1999)

Aplicacion de fluidos isomorficos — (puede
usarse un nicleo hidrodindmico para simular el
flujo en la atmosfera y el océano)

GISS Model II

Goddar Institute
for Space Studies
NASA, in New
York.

http://edgecm.columbi
a.edu/Modelll/

Hansen et al. (1983)

Modelo
AOGCM.
Asume balance hidrostatico

Ecuaciones primitivas dinamicas expresadas en
términos de vorticidad, divergencia, presion
superficial, humedad especifica y temperatura.

climatico  global tridimensional

EdGCM*

Universidad de
Columbia

http://edgcm.columbi
a.edu/

Hansen et al. (1983)

Posee las mismas caracteristicas principales que
el GISS Model I

*Version educacional del Goddard Institute for Space Studies (GISS) Model II de la NASA.
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2.3.1. Modelo CLIMBER-3-a

CLIMBER es un modelo del tipo Earth System Models of Intermediate Complexity,
(EMIC) es decir, un modelo del sistema terrestre de complejidad intermedia. Estos
modelos intentan superar la brecha entre los modelos simples y comprensivos (ver
Claussen et al., 2002). Describen un niimero considerable de procesos y reacciones del
sistema climatico y generalmente incluyen mas componentes (Fig. 6) que los modelos

acoplados océano-atmosfera AOGCMs.

POTSDAM-2
Atmosphere Model

ASI

Atmosphere-Ocean Coupler Atmosphere-Surface Interface

SIS 3eie

Figura 6: Esquema del modelo CLIMBER-3-a donde se observan las componentes; oceanica,
atmosférica, de casquetes polares y de vegetacion terrestre. Obtenido de la pagina Web principal del

modelo.

Debido a su baja resolucidon espacial y la simplificacion de las ecuaciones que lo
rigen, el coste computacional es menos elevado. Su relativamente simple componente
atmosférica es de aproximadamente dos o6rdenes de magnitud mas rapida que los
AOGCMs acoplados, permitiendo la integraciéon de un nimero mayor de integraciones
y estudios de sensibilidad, asi como mayor cantidad de simulaciones. Al mismo tiempo,
su componente oceanica le confiere un mayor grado de realismo en comparaciéon con
los EMICs que incluyen un promedio zonal de la componente oceanica. El modelo se
adapta asi a una gran escala dindmica del clima, con especial énfasis en la dindmica de

los océanos.
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Por otro lado, el acoplamiento no incluye las correcciones de flujo de calor y de
flujos de agua dulce. El impulso de los flujos de intercambio entre océano y atmosfera

es semi-interactivo (Montoya et al., 2005).

Componente Oceanica: MOM-3

La componente ocednica del CLIMBER-3-a es el modelo oceanico MOM-3
desarrollado por el Laboratorio de Fluidos Geofisicos Dinamicos (GFDL) en Princenton
(Pacanowski y Griffies, 1999). Es el modelo més utilizado para simulaciones de cambio
climatico global en las que el océano juega un importante papel como componente del
sistema climatico. Se trata de un modelo de ecuaciones primitivas tridimensional de
circulacion general oceanica (OGCM) mediante diferenciacion finita. Cuenta con la
ecuaciéon de Navier-Stokes sujeta a las aproximaciones de Boussinesq y de la

hidrostatica.

Emplea el B-grid de Arakawa (Arakawa, 1966; Bryan, 1969) con una resolucion
horizontal de 3.75° x 3.75° y una discretizacion vertical en coordenadas z con 24
niveles, con rangos desde los 25 m de espesor a la superficie de aproximadamente 500

de profundidad, permitiendo celdas parciales.

La ecuacion de estado relativas a la densidad de la temperatura, salinidad y presion,
pueden ser no-lineales (podra representar importantes aspectos termodinamicos). En
cuanto a las condiciones de frontera, el fondo del mar se define especificando una
superficie con flujo no normal y la superficie del mar se define por medio de una
ecuacion de movimiento de la altura de la superficie del mar. Las condiciones dinamicas
de frontera prescriben el flujo de varias cantidades tales como el momento, calor, y
trazadores pasivos a través de las fronteras del océano. El fondo oceanico cuenta con
condiciones de aislamiento para el calor, la sal y los trazadores pasivos, es decir, los
flujos trazadores no normales a través del fondo del océano. MOM asume que el
volumen de una parcela de fluido se conserva. La conservaciéon de la masa es mas
fundamental que la conservacion del volumen. En general, implementa la adveccion del
trazador y el momento como la divergencia del flujo, en lugar de forma advectiva. Por

ultimo, MOM-3 aplica un sistema de mezcla vertical KPP (Large et al, 1994) que se
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detallara mas adelante. Mdas informacion sobre el funcionamiento del modelo se

encuentra en Pacanowski 1996.

Componente atmosferica: POSTDAM-2

La componente atmosférica de CLIMBER-3-a es el modelo POSTDAM-2 (Potsdam
Statistical Dynamical Atmospheric Model 2) (Petoukhov et al., 2000). Es un modelo
2.5-dimensional estadistico-dindmico que incluye varios procesos descriptos en los
GCMs mas sofisticados, basado en la premisa de que el promedio basico de la
evolucién a largo plazo de la atmdsfera puede ser expresada en términos de campos a
gran escala de las principales variables atmosféricas, cuyas ecuaciones se derivan de un
conjunto de ecuaciones primitivas hidrotermodindmicas. En contraste con los AGCMs,
no resuelve individualmente sistemas de escala sinoptica, sino que predice las
caracteristicas estadisticas relacionadas con conjuntos de estos sistemas. Las escalas
espacio-temporales (desde 1000-3000 km y desde 10 dias a varios meses) distingue
procesos convectivos, turbulentos, lentos y rapidos. POSTDAM supone que el perfil
vertical de temperatura es lineal en la troposfera, mientras que en la estratosfera es
constante con la altura. El modelo se basa en el supuesto de una estructura vertical

universal de la temperatura y la humedad en la atmosfera.

2.3.2. Modelo Had CM3

Este es un modelo atmoésfera-océano creado en el Hadley Center de Inglaterra en el
afio 2000 por Gordon et al. (2000) y Pope et al. (2000). Para la resolucion atmosférica
dispone de 19 niveles (una malla de 96 X 73 celdas) y para el océano 20 niveles,
también cuenta con un total de 14 bandas espectrales y dispone de un nuevo esquema
para el tratamiento del agua sobre la superficie terrestre (nieve y hielo). Podriamos decir
que se trata de un modelo muy reciente y con unas caracteristicas muy aceptables. Este
modelo puede utilizarse para los escenarios A2, B2, A2b y A2c del IPCC. No necesita

ningun tipo de ajuste de flujo para realizar una buena simulacion.
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Componente atmosférica Had ACM3

La componente atmosférica permite la emision, el transporte, la oxidacion y el
vertido de los componentes sulfuricos de manera opcional. La resolucion atmosférica
del modelo dispone de 19 niveles con una resoluciéon de 2,5 X 3,5° que corresponden a
un total de 96 X 73 celdas de la malla, que equivalen a unos 417 X 278 km en el ecuador

y unos 295 X 278 km a 45° de latitud aproximadamente.

Los efectos de los gases como el CO,, el vapor de agua y el ozono estan
representados explicitamente y también incluye una simple parametrizacién para los

aerosoles.
Componente oceanica Had OCM3

La componente oceanica del HadCM3 dispone de 20 niveles con una resolucion de
1,25 x 1,25° lo que hace posible la representacion de importantes detalles de corrientes
oceanicas y sus estructuras. También muestra un esquema de difusion adiabatica y no
aparecen direcciones de difusion explicitas. La viscosidad del momento varia entre unos

3000 y 6000 m” s entre polos y el ecuador.

Cerca de la superficie la mezcla vertical estd parametrizada a partir de los esquemas
de Kraus-Turner y de la K-theory, que son esquemas para las direcciones de la capa de
mezcla y el momento respectivamente. Bajo las capas altas la difusividad es funcion de
la profundidad. Se han modificado algunos ajustes convectivos con el fin de obtener una
mejor representacion del vertido de aguas en las islas escocesas y en la costa de
Dinamarca, esto permite acercarse a los niveles de masa de agua ascendentes y que se

mezclan verticalmente, el esquema se basa en Roether (1994).

El modelo usa un simple modelo termodinamico para el mar congelado donde se
incluye la cobertura de nieve. El hielo se desplaza con las corrientes y lo hace de

diferente forma si la profundidad supera los cuatro metros.

El modelo se inicia a partir del estado del océano observado desde Levitus

(1994-1995) junto con un estado de la atmoésfera y de las masas de agua congelada
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adecuada. El intercambio de informacion entre los océanos y la atmosfera tiene lugar

una vez al dia, y los flujos de calor y agua transferidos a través de la malla se conservan.

2.3.3. Modelo MIT gcm (o MIT 2D)

El modelo MIT gecm o MIT 2D puede ser utilizado para estudiar tanto los fendmenos
atmosféricos como oceanicos; el ntcleo hidrodinamico se utiliza para conducir los

modelos atmosféricos y oceanicos (Fig. 7).

Ocean
Physics

Atmospheric
Physics

Ocean
Model

Figura 7: El MITgem es un nucleo dindmico que puede llevar a cabo tanto simulaciones atmosféricas

Ccomo oceanicas.

Tiene una capacidad no hidrostatica, por lo que puede ser utilizado en procesos de
pequefia y gran escala (Fig 8). La técnica de volimenes finitos es empleada
produciendo una intuitiva discretizacion y se ve reforzada por el tratamiento de la
geometria irregular usando celdas ortogonales curvilineas y celdas lisas. El modelo se
desarrolla para llevarse a cabo eficientemente en una amplia variedad de plataformas

computacionales.
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Figura 8: El MITgcm al tener una capacidad no hidrostatica permite que el modelo aborde una amplia
variedad de fenémenos, desde conveccidn a la izquierda, hasta los patrones de la circulacion global a la

derecha.

Tal y como se presenta en la Tabla 2, la componente 3D oceanica del modelo
acoplado climatico del MIT IGSM-2 utiliza coordenadas z desarrolladas por el MIY
CLimate Modeling Initiative. Se basa en las aproximaciones de la hidrostatica y de
Boussinesq. Las condiciones de no-deslizamiento para la velocidad horizontal son
aplicadas en los muros laterales mientras que las condiciones de libre deslizamiento son
usadas en el fondo. Las condiciones de frontera para los trazadores son de aislamiento
para las fronteras laterales y de fondo. Asi mismo, se emplea el esquema de Gent
McWilliams para parametrizar el transporte de remolinos mediante los trazadores (al
igual que todos los modelos expuestos en este trabajo). Los coeficientes de mezcla en la
version de referencia son de 1 x 10* y de 0.01 m* s para la viscosidad horizontal y
vertical, y de 3 x 10 m” s para la difusividad vertical del trazador. La difusividad
isopicna y los coeficientes de difusion isopicna son ambos de 10° m* s™. Se produce un
sencillo procedimiento de ajuste difusivo convectivo si esta presente la inestabilidad

estatica.

2.3.4. Modelo GISS Model 11

El modelo de Circulacion General, Model II del Goddard Institute for Spaces
Studies, descripto completamente en Hansen et al. (1983), es un modelo climatico
global tridimensional que resuelve numéricamente las ecuaciones fisicas de

conservacion de la energia, masa, momento y la humedad, asi como la ecuacion de
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estado. La version estdndar de este modelo tiene una resolucién horizontal de 8° de
latitud por 10° de longitud, nueve capas en la atmdsfera extendidas a 10 mb, y dos capas
de terreno hidrolégico. El modelo representa los ciclos estacionales y diurnos en sus
calculos de temperatura. Las particulas de las nubes, los aerosoles y los relativamente
importante gases trazadores (diéxido de carbono, metano, oxido nitroso y
clorofluorocarbonados) son explicitamente incorporados dentro del esquema de
radiacion. Predice grandes escalas y la conveccion de la cobertura nubosa de nubes, la
precipitacion se genera cuando se producen condiciones de supersaturacion. El albedo
de la nieve es funciéon de la profundidad y la edad. La parametrizacion del hielo es
termodinamica sin relacion con el estrés del viento o las corrientes oceanicas. Los flujos
superficiales cambian el agua del océano y la temperatura del hielo del mar en

proporcioén al area de una celda de la red que cubren.

La vegetacion en el modelo juega un importante papel en determinar varias
caracteristicas hidrologicas superficiales y subterraneas. Probablemente lo mas
importante de esto es el albedo superficial, que esta dividido dentro de las componentes
del visible y del infrarrojo cercano y estd ajustado estacionalmente basdndose en los
tipos de vegetacion. Dado que el GISS GCM es un modelo de red fraccional, se puede

asignar mas de un tipo de vegetacion a cada caja de la red.

Las temperaturas superficiales del mar (SST) son especificadas desde archivos de
entrada climatologicos o pueden ser calculados usando modelos derivados de flujos de
energia superficial y transporte de calor en el océano. El transporte de calor en el océano
varia estacional y regionalmente, pero no obligan a ajustarse a los cambios. Este modelo
de capa de mezcla oceanica ha sido desarrollado para su uso a través del modelo GISS
GCM vy con frecuencia se conoce como parametrizacion “Qflux” (Russell et al., 1985 y
apéndice A de Hansen et al., 1997, ver seccion 3.1.3 de este trabajo). En poco tiempo, la
convergencia (o divergencia) de cada celda de la malla se calcula en base a la capacidad

de almacenamiento de calor de la superficie del océano.

La resolucion del Model II (latitud x longitud) usualmente empleada es de 12° x 14°,

8° x 10° (Fig. 9) y 4° X 5°.



Modelos de circulacion global y procesos de mezcla en el océano 29

Figura 9: Diferentes resoluciones de la redes empleadas en el modelo GISS Model II. La resolucion de 8°

de latitud por 10° de longitud es la mas utilizada en Model II y la tinica disponible en EdGCM.

Las principales caracteristicas del GISS Model II son las empleadas para desarrollar
el modelo OGCM EdGCM de la Universidad de Columbia. Mas adelante se describira
con detalle las caracteristicas de este modelo, asi como sus inconvenientes a la hora de

modelizar el océano.

2.4. Esquemas de mezcla vertical

La mezcla en los modelos estd controlada por varias parametrizaciones; la capa de
mezcla (KPP; Large ef al., 1994), mezcla convectiva, parametrizacion de mezcla de
remolinos (Gent y McWilliams, 1990), etc. Todas estas se combinan para regir la

difusion de los flujos de trazadores en los modelos (Jayne, 2009).

2.4.1. Parametrizacion de submalla

La necesidad de resolver las ecuaciones de movimiento en redes espaciales y
temporales requiere la existencia de procesos de “submalla”, es decir, aquellos procesos
que no son resueltos por la malla de discretizacion y que por tanto se encuentran
excluidos de cualquier simulacién explicita. Procesos que necesitan parametrizaciones
de submalla para modelos numéricos de baja resolucion incluyen la difusion y
viscosidad molecular, turbulencia tridimensional, ruptura de ondas internas, conveccioén

y la porcion sin resolver del espectro de remolinos cuasi-2D. Desafortunadamente, la



30 Procesos de mezcla en el océano en modelos GCM y EMIC

exclusion de procesos con pequefia escala espacial puede contribuir significativamente a

la dindmica de sistemas a gran escala (Haidvogel y Beckmann, capitulo 5).

Los términos friccionales pueden ser ignorados en las derivaciones analiticas de las
ecuaciones primitivas, debido a que la friccion molecular raramente afecta al balance
dominante (geostrofico o hidrostatico) en el océano. Con la viscosidad cinematica de
U= 0(10_4)cm2s_1, el niimero de Ekman (término viscoso molecular relativo al término

de Coriolis) viene dado como:

Ntmero de Ekman = ~20%%0 0 v (%)

Coriolis ~ fI*’

y es varios Ordenes de magnitud mas pequefio que la unidad; por lo tanto, el
forzamiento de la friccion molecular es ciertamente insignificante para movimientos

oceanicos a gran escala. Argumentos similares se aplican para las ecuaciones de los
trazadores, donde la difusividad termo-molecular [k, = O(IO"5 )mzs'l] y la difusividad
de la sal [k =O(10_7)cm2s_l]conducen al namero de Reynolds (difusién molecular
relativa a la adveccion)

_ difusivo k

(Nl’lmero de Reynolds)_l = — [ , (6)
advectivo UL

de insignificante magnitud: las escalas temporales de la difusion molecular son mucho

mas grandes que las escalas de tiempo del término advectivo.

Por lo tanto, podemos concluir con seguridad que los efectos directos de los procesos
moleculares son insignificantes para grandes escalas, movimientos hidrostaticos,

influencias viscosas y difusivas, pero no pudiendo ser ignorados porque:

- Las entradas globales de momento, calor, vorticidad, etc, requieren un sumidero
- Las fuerzas motrices en el océano son a menudo en su origen de friccion
- La fricciéon puede no despreciarse en algunas localizadas, pero importantes,

regiones.
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2.4.2. Esquemas de clausura de submalla

En el modelado del océano se utilizan varios esquemas de clausura diferentes. En la
Figura 10 se muestran algunos de los esquemas de mezcla vertical de submalla (SGS).
Aunque existe un considerable grado de solapamiento e interrelacion entre la enorme
variedad de esquemas que se usan, se pueden definir varios puntos de las diferentes
ramas. Lo que es mas importante, los criterios para la vertical y la lateral submalla de
clausura varia considerablemente. Con la excepcion de una simple clausura de primer
orden basada en argumentos de longitud de la mezcla, las estrategias para la mezcla
vertical y horizontal han participado por separado, en gran parte debido a que las escalas

espaciales y los procesos que intervienen en cada uno son muy diferentes.

Esquemas de mezcla
vertical submalla
(SGS)

| |
[ Conveccion ] [ SML ] [ Longitud de mezcla ]

[ Constante ] [ No constante ]

Figura 10: Esquema representativo de los procesos de mezcla vertical de submalla. Algunos de ellos son
utilizados por los modelos nombrados en la Tabla 2 y son brevemente explicados mas adelante en el

texto.
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En la vertical, la capa de mezcla superficial (SML) ha recibido histéricamente una
atencion especial debido a su importante papel en el intercambio gaseoso atmosfera-
océano. El modelador del océano puede seleccionar los esquemas de Price-Weller-
Pinkel (PWP; Price et al., 1986), Pacanowksi y Philander (PP), Bulk (Kraus-Turner
type), Mellor-Yamada (MY) y KPP (k-profile parametrization).

Los esquemas de longitud de mezcla adaptables (no constantes) son ampliamente
usados para parametrizar la mezcla vertical y lateral. En la horizontal, Ila
parametrizacion depende de las tasas de estrés (Smagorinsky), de la escala espacial de la
malla (Ax) y del nimero de Reynolds (Re) definidos. En la vertical, la mezcla es una
funcién de la frecuencia de estabilidad (N?) y/o del numero de Richardson (Ri). Debido
a que la mezcla en realidad depende de algunos de estos (u otros) complejos parametros,
estos esquemas de adaptacion pueden considerarse como intentos de incorporar

simplificadas dependencias fisicas.

A continuacion se resumen los métodos de clausura de submalla mas ampliamente
usados y algunas de sus propiedades, utilizados por los modelos expuestos en la Tabla
2. Hay que destacar que la eleccion de la clausura mas apropiada no es a priori una
tarea obvia. Algunas clausuras son bastantes ad hoc, y la tnica justificacion para su uso

es la preservacion del “suavizado” del resultado numérico.

En contraste a las estrategias de mezcla lateral, la mezcla vertical es mas empleada
usando clausuras de alto orden. La razdn de esto deriva de la importancia de la capa de

mezcla superficial ocednica y de la amplia variedad de procesos de mezcla vertical.

Modelo MITgcm

El modelo MITgcm utiliza una parametrizacion KPP no local (K-profile nonlocal)
para la mezcla vertical. Este esquema de parametrizacion (KPP) de Large et al. (1994)
unifica el tratamiento de una variedad de procesos sin resolver implicados en la mezcla

vertical.
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Para considerarlo como un esquema de mezcla es, a juicio de los autores, un tanto
engafiosa, ya que se compone de varias entidades para hacer frente a distintos procesos

en la capa limite superficial, y en el interior:

1. La mezcla en el interior estd gobernada por la inestabilidad de cizalla
(modelada como funciéon del numero de Richardson del gradiente local), la
actividad de la onda interna (asumida constante), y la doble difusion (no

implementada aqui).

2.  En cada punto de la red se determina una profundidad de la capa limite A,
basada en un valor critico de procesos turbulentos parametrizados por un

namero de Richardson.

3. La mezcla es fuertemente incrementada en la capa limite bajo la influencia de
la estabilizacion o desestabilizacion del forzamiento superficial (flotabilidad y
momento) que permite que las propiedades de la capa limite penetren en la
termoclina; la mezcla se representa a través de un perfil polinomial cuyos

coeficientes estan sujetos a varias limitaciones.

4. El perfil de la capa limite se realiza de acuerdo con teorias de turbulencia y se
corresponde, en sentido asintotico (la funcidén derivada estd de acuerdo con la
frontera), con el interior, de este modo se fijan los coeficientes del polinomio;
permitiendo que alguna fraccion de la capa de mezcla pueda afectar al interior y

viceversa.

5. Un término “no local” J, que es independiente del gradiente de la propiedad

vertical, aumenta mas la mezcla donde la columna de agua es inestable.

Este esquema ha sido ampliamente comparado con observaciones y es el mas usado en

varios modelos oceanicos.
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Modelo Had CM3

El modelo ocednico en HadCM3 (HadOCM3) usa un gran numero de

parametrizaciones de submalla.
Mezcla vertical de momento

El momento es mezclado verticalmente usando una parametrizacioén del gradiente del
flujo K-Theory. En la capa de mezcla del océano se utiliza una simplificada version de
la parametrizacion KPP no local de Large et al. (1994). Basandose en los resultados de
simulaciones de remolinos, K,, es simplemente representado como la funcidon
cuadratica de la profundidad z (ver Large et al., 1994 para mas detalles). La escala de la
profundidad de la capa limite /# es determinada como la profundidad donde el niimero
de Richardson del gradiente Ri excede un valor critico de 0.3, y el coeficiente de

difusion K, es especificado por:

K, (Z/h) =a,*taq (Z/h) ta, (Z/h)2 (7

Los coeficientes ag, a; y a, son determinados por el requisito de que cerca de la
superficie z — 0, K,,(z) = ku* z (k es la constante de von Karman, u* es la velocidad de
friccion en el océano) y que K, sea continua en la profundidad 4. Para evitar grandes
valores de K, en las capas profundas convectivas se impone un valor maximo de 80 m
en h. El uso de esta formulacion conduce a realisticas simulaciones de la direccion de la
corriente superficial. Esto es particularmente importante en areas de hielo marino ya que
en el modelo la direccion de la deriva del hielo estd determinada por las corrientes

oceanicas.

En la region z > h, debajo de la capa superficial, se utiliza la parametrizacion K-
Theory de Pacanowski y Philander (1981). El coeficiente de mezcla K, es la suma de un
término que depende del nimero de Richardson del gradiente local y de una

profundidad independiente del valor de fondo 1.0 x 10° m? s,
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Mezcla vertical de los trazadores

La mezcla es llevada a cabo por la difusion de K-Theory descripta usando el
simplificado esquema de Large et al. (1994) en la capa de mezcla y debajo de ésta se
utiliza el esquema de Pacanowski y Philander (1981). El coeficiente de difusion del
trazador es ahora funcion de la profundidad. Esta profundidad depende de la
difusividad. Este perfil es apropiado para una estrecha estimacion tedrica/observacional
de Kraus (1990), y cerca de la superficie los valores estan en concordancia con las

medidas directas realizadas en los primeros 1000 m del océano (Ledwell ef al., 1994).

En la capa limite superior del océano se utiliza un esquema de mezcla de trazadores
hibridos. Con el fin de simular mejor la estructura de la capa de mezcla superior del
océano, ademas de la mezcla difusiva, también se usa una parametrizacion energética de
Kraus-Turner (1967). La aportacion de energia del viento que estd disponible para la
mezcla se parametriza por Apgu* (la energia del viento para la mezcla), py es una
densidad de referencia del agua de mar y 4 es una constante adimensional del orden de
la unidad. Para una columna de agua de densidad uniforme, la energia turbulenta
disponible para la mezcla a una profundidad z también decae exponencialmente a través
de exp(-z/d). Esto se incluye para limitar los efectos inducidos por la mezcla de las
aguas superficiales como la profundizacion de la capa de mezcla (ver Kraus 1977 para
su discusion). Esta energia turbulenta se utiliza para la mezcla vertical de los perfiles de
temperatura y salinidad, para que el trabajo realizado contra la gravedad en la mezcla de

agua equilibre el aporte de energia.

Modelo MOM-3

MOM posee un gran nimero de parametrizaciones SGS. Fundamentalmente, ese
gran numero refleja el amplio espectro de los procesos presentes en el océano que
requieren de parametrizaciones en un modelo oceanico de tamafio finito.
Adicionalmente, esto manifiesta que diversos requerimientos dentro de la comunidad

del modelado oceédnico poseen objetivos que estan lejos de ser uniformes.
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2.4.3. Esquemas de mezcla vertical SGS

Las siguientes opciones parametrizan la forma en la cual el momento y los
trazadores son mezclados verticalmente a través de parametrizaciones de procesos
subgridescalares. En MOM-3, una y solo una de estas opciones podra ser activada.
Aqui, solo se expondran aquellos esquemas mas relevantes y ampliamente utilizados en

modelos de circulacion global oceanicos.

- Constvmix

Este es un basico esquema de mezcla que usa valores constantes para los coeficientes
de mezcla vertical &, y k;, en las ecuaciones primitivas para mezclar los coeficientes de
la parte inferior de las celdas U y T (para mas detalles ver Pacanowski y Griffies, 1999).

Los coeficientes de mezcla &, y &, son independientes del tiempo.

- Bryan lewis vertical

Este es un esquema de mezcla hibrido en el sentido de que solo afecta a los
trazadores. Se introdujo por Bryan y Lewis (1979) y es usado por varios modelos
climaticos como una difusividad de fondo (background). Especifica la difusividad
vertical del trazador k; como una funcién independiente del tiempo y dependiente de la

profundidad.

- kppvmix (esquema KPP)

Esta opcion permite que el Esquema de Capa de Mezcla Limite KPP de Large ef al.
(1994), que esta basado en una adaptacioén de la parametrizacion K-profile de Troen y
Mabhrt (1986), sea usada como un modelo de capa limite oceanico. En esta aplicacion, la
capa limite es capaz de penetrar en la estratificacion interior y el transporte turbulento

desaparece en la superficie.

En la practica el forzamiento externo es primeramente prescripto, entonces se
determina la profundidad de la capa limite, 4, para finalmente computar los perfiles de

la difusividad y el transporte no local. Una completa descripcion de este modelo se
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encuentra en Large et al. (1994). El esquema KPP se active en MOM especificando la
opcion kppvmix de ifdef. La opcion implicitvmix también debe ser especificada, dado
que la mezcla vertical se realiza implicitamente. Con esta opcion también se elimina el

esquema explicito de ajuste convectivo.

- ppvmix (esquema PP)

Este un bésico esquema de mezcla vertical que calcula el numero de Richardson
dependiendo de los valores del coeficiente de mezcla &, y k; basados en la formulacion
dada en Pacanowski y Philander (1981). Aunque esto sea una de las muchas maneras de

discretizar el esquema.

- tcevmix (esquema MY)

Este es un esquema bdsico que sustituye los valores de los coeficiente de mezcla
vertical k,, y k, basados en el esquema de clausura de segundo orden turbulento de
Mellor y Yamada nivel 2.5 como el dado en Rosati y Miyakoda (1988). El esquema atin

no esta disponible.



3. Ejemplo de Simulacion: Modelo EAGCM

A modo de ejemplo se presentan algunas simulaciones realizadas con el modelo
AOGCM de la Universidad de Columbia, el EQAGCM (Educational Global Circulation
Model). Si bien no es el mejor ejemplo de modelado oceanico global para representar la
sensibilidad del clima a los valores de la difusividad diapicna, es un modelo que permite
ser ejecutado y simulado en un ordenador convencional, sin requerir un excesivo coste
computacional. Como apreciacion general se sugiere la idea de incorporar al modelo
EdGCM un modelo acoplado de océano dindmico tridimensional que permita
parametrizar la mezcla vertical en el océano, para modelar su influencia en la
circulacion general y por tanto en el clima global (para mas detalles del modelo ver

Hansen et al., 1983 y la pagina web de EAGCM, www.edgcm.columbia.edu ).

3.1. Caracteristicas generales del modelo EAGCM

Los modelos de clima global requieren de capacidades de supercomputo para
analizar las decenas de variables que estan implicadas en el funcionamiento del clima.
Este problema es solucionado por el modelo EAGCM, puesto que no requiere de
capacidades muy altas de computo, puede ser ejecutado en computadores personales de
caracteristicas variables. El centro de este modelo climitico EAGCM ha sido
desarrollado por el GISS (Goddard Institute for Space Studies) de la NASA y es una
version actualizada del modelo GISS Model II descripto en Hansen et al., 1983. Por lo
tanto, las principales caracteristicas del modelo EAGCM se obtendran del documento

que sienta las bases del GISS Model II.

3.1.1. Estructura del modelo

El modelo se extiende globalmente en la horizontal. EAGCM contiene 7776 celdas en
la red atmosférica, donde cada columna horizontal corresponde a 8° latitud por 10° de
longitud, y cuenta con nueve capas verticales (Fig. 11). El tiempo de paso en esta

resolucion para la dindmica es de 15 minutos y el tiempo de paso para los términos
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fuente es de 30 minutos. El software permite el disefio del experimento, la ejecucion de
las simulaciones, el post-procesamiento y analisis de datos utilizando una visualizacion

cientifica de datos (EVA).
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Figura 11: Red espacial para una resolucion de 8° X 10° del modelo GISS Model II y por tanto
del modelo EAGCM. El sombreado indica una de las regiones elegidas para diagnostico de
meses especiales. Las cuatro regiones en negro son elegidas particularmente de las cajas de la
red para diagndsticos cada hora.

La resolucion vertical es algo variable. Se ha empleado sigma (6) como coordenada

vertical, por lo que el terreno es una coordenada superficial.

La estructura de la caja de malla del modelo se muestra esquematicamente en la
Figura 12. Cada caja de la malla es una apropiada fraccion de tierra y océano basada en
una topografia Scripps. Parte de la fraccion del océano puede estar cubierta por hielo
oceanico. La cobertura de hielo y la temperatura superficial estdn especificadas
climatoldégicamente basadas en valores de medias mensuales, que se utilizan para la

mitad de cada mes y son interpolados linealmente una vez por dia.
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El modelo produce un diagnostico en linea, incluyendo mapas globales y medias
zonales de cantidades superficiales y atmosféricas, secciones transversales zonales y
longitudinales y andlisis espectrales de energética atmosférica y transferencia de
energia. Son seleccionados varios puntos de la malla para el diagnostico de salida cada

hora de simulacion.

Figura 12: Tlustracion esquematica de la estructura del modelo EAGCM. Adaptado de Hansen et al.
(1983).

El tiempo de computo para el GISS Model Il de 9 capas 8° x 10° es de 5 minutos por

dia simulado.

3.1.2. Ecuaciones fundamentales

La Tabla 3 lista las ecuaciones fundamentales describiendo el estado de la
atmosfera. Se observa que la ecuacion de movimiento (T1) es escrita para un marco de
referencia rotativo con una velocidad angular Q; el segundo término en (T1) es el

forzamiento del gradiente de presion. Los dos términos en la ecuacion de la
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termodinamica (T3) son el trabajo realizado por una unidad de masa en la compresion y

velocidad de calentamiento de todos los procesos.

Tabla 3: Ecuaciones fundamentales utilizadas en el modelo GISS Model II y por lo tanto en el EAGCM.

Nombre ecuaciéon fundamental Ecuaciéon fundamental
Conservacion de momento: dV 4
—==20xV-p [p+g+F (T1)
(segunda Ley de Newton de dt
movimiento)
Conservacion de la masa: dp
. . —==pdV+C-D (T2)
(ecuacion de continuidad) dt
Conservacion de energia: dl p—l
. L —=-p +0 (T3)
(primera ley de la termodinamica) dt dt
Ley ideal de los gases: p=pPRT (T4)
(aproximacion de la ecuacion de
estado)
Notacion
v velocidad relativa a la rotacion de la tierra
t tiempo
d ) _ 0
— derivada total del tiempo | =—+ V [
dt ot
vector de rotacidon angular planetaria
p densidad atmosférica
g gravedad aparente [: true gravity —Q % (Q X r)]
r posicion relativa al centro del planeta
F fuerza por unidad de masa
C tasa de creacion de la atmosfera (gaseosa)
D tasa de destruccion de la atmodsfera
1 energia interna por unidad de masa [: c,T ]
0 tasa de calentamiento por unidad de masa
R contenido gaseoso
¢y calor especifico a volumen constante

Las ecuaciones (T1)-(T4) son transformadas por computaciones numéricas como
sigue: el planeta, a excepcion de la topografia, se trata como una esfera con una delgada

atmosfera relativa al radio planetario y con la g perpendicular a una superficie radial e
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independiente de la altura. La componente vertical de la ecuacion de movimiento se

sustituye con la suposicion

0
S =8P (8)
4

Esto filtra ondas verticales de sonido, permitiendo grandes tiempos de paso, y cambio
en la velocidad vertical w desde una variable prondstico para un diagnostico

cuantitativo.

La distribucion del vapor de agua es computada mediante la ecuacion para la
conservacion de agua, y la condensacién estdn incluidas en la tasa total de

calentamiento.

3.1.3. Diferenciacion espacial

El esquema de diferenciacion vertical emplea el sistema de coordenadas sigma (o);
donde o es una funcidn linear de presion en cada punto horizontal de la malla, variando
desde 0 = 1 en el terreno a 6 = 0 en p = p,. La atmdsfera esta dividida dentro de un
nimero fijo de capas que estan, por lo tanto, comprimidas en las regiones de alta
topografia. La temperatura potencial y el viento son computados en los puntos interiores

de cada capa, con flujos computados en los bordes de la capa.

Las coordenadas ¢ simplifican la condicion de frontera inferior, correctamente dada

por:
c=0aoc=1 9)
Se usa una similar condicion de frontera superior:

c=0ac=0 (10)
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que, de hecho, pone una tapa rigida en p,. Esta rigida tapa puede (irrealmente) reflejar la
propagacion de la energia de la onda desde abajo, por lo tanto, distorsiona las

soluciones en todos los niveles, especialmente en las capas superiores.

Se ha introducido un coeficiente de dragado de momento en la capa superior del

modelo para minimizar las distorsiones debidas al rigido modelo superior, siendo

r=-pC,UU (11)

donde C,, es el coeficiente de dragado neutral sobre el océano (Garratt, 1977; Seccién

2h), representando un valor lejos de los efectos topograficos. El dragado reduce la
cizalla del viento en la estratosfera y asi reduce el gradiente latitudinal de la
temperatura. El bajo calentamiento de la estratosfera aumenta la estabilidad estatica de
la troposfera no muy sensible al valor del dragado, siempre que sea lo suficientemente

grande como para prevenir la energia cinética estratosférica de crecimiento.

3.1.4. Tiempo de diferenciacion

El término fuente (“fisico”, compuesto de la fricciéon, calentamiento vy
evaporacion/condensaciéon) para las ecuaciones pronostico, son explicitamente
integradas cada 30 min. (Fig. 13). Los términos no-fuente (“‘dinamicos”) son integrados

usando el esquema de leap-frog iniciado cada hora con un paso hacia atras de Euler:

Euler-backward )
Leap-frog

> (12)

Leap-frog
Leap-frog

Integracion del término fuente
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Suavizado

Se emplea un pequefio suavizado en las computaciones del Model II que consisten en 1)
promedios longitudinales cerca de los polos de términos seleccionados en las

ecuaciones pronodstico, y 2) un débil filtro de la presion del nivel del mar.

t=0 3 5 t=lhour at t=2 hours
S SN N |
W T * ! —
0 z 0 f
s 1 S als S

step number

Figura 13: Representacidon esquematica del tiempo de diferenciacion para una resolucion
de 8° x 10°. Donde S indica cuando debe ser integrado el término fuente.

El suavizado cerca de los polos permite el uso de una larga diferenciacion del tiempo
de paso finita que de otro modo no seria posible. Se aplica solo a los términos que
causan una inestabilidad computacional como resultado de la convergencia de los
meridianos hacia los polos, es decir, el forzamiento del gradiente longitudinal de
presion en la ecuacion de momento y en la divergencia longitudinal de energia, masa y
ecuaciones de momento. El suavizado se realiza con un filtro de Fourier, el cual reduce
las variaciones longitudinales para escalas mas pequefias que la red espacial latitudinal,

alAo (Arakawa y Lamb, 1977, p. 248).

3.1.5. Conservacion de propiedades integrales

Es conveniente que la diferenciacion finita conserve las propiedades integrales
fundamentales que se sabe que son invariantes durante los procesos fisicos simulados.
Se han empleado diferentes esquemas de Arakawa que aproximadamente conservan las
propiedades globales integradas en el tiempo. Se ha concluido que el esquema de
diferenciacion de Arakawa con la malla B permite el uso de una baja resolucion sin

difusion numérica y la pérdida de energia de remolinos que supondria.
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3.2. Método QFlux

EdGCM no contiene, desgraciadamente, un modelo tridimensional dindmico del
océano, por lo tanto, los valores del coeficiente de difusion diapicna no pueden ser
modificados en un modelo bidimensional oceanico. El simple modelo ocednico usado
para predecir la temperatura superficial del mar (SST) en las simulaciones del GISS
GCM se denomina modelo de capa de mezcla oceanico, debido a que simula solo la
porcion superior del océano que se encuentra bien mezclado con respecto a la

temperatura y la salinidad.

Los modelos de capa de mezcla ocednicos permiten que los GCMs tengan en cuenta
la capacidad calorifica de un gran volumen de agua. Para ejecuciones modernas, el
espesor de la capa de mezcla depende de la ubicacion geografica y la estacion. Mediante
el uso del modelo de capa de mezcla ocednica, la SST se puede ajustar a cambios en los
forzamientos del clima, permitiendo una retroalimentacion entre la atmodsfera y los
océanos. El modelo oceanico de capa de mezcla GISS emplea una técnica “QFlux” que
explicitamente altera el calor en cada celda del grid para imitar el transporte horizontal
de calor en el océano (corrientes oceanicas). La técnica QFlux se describe con mas

detalle en varias publicaciones (Miller et al., 1983; Hansen et al., 1984, 1988, y 1997).

EdGCM incluye tres modelos de océano:

1. Specified SST (SST)
2. Prescribied SST (QFlux)
3. Prescribied SST + deep ocean (QFlux+deep ocean)

Estos modelos de océano forman una jerarquia del total de condiciones de frontera
fijadas a través de un simple modelo oceanico, pero el esquema de QFlux utilizado

puede imitar muchas caracteristicas de un océano “real”.
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1. Specified SST

Es una serie mensual de temperaturas oceanicas para cada celda de la malla, dado
como una hoja de calculo de Excel. El océano especificado no puede cambiar, ya que es
un conjunto de temperaturas de la superficie del océano. El problema con este modo de
océano es que los cambios en la atmosfera se ven limitados por el océano. Incluso si hay
el doble de concentracion de CO,, las temperaturas del océano specified evitaran que se
produzca la mayor parte del calentamiento. Es evidente que se necesita algin tipo de

solucién ya que no se puede realizar un calentamiento global con SST specified.

2. Prescribied SST

El modo de océano prescribied SST o QFlux permite ajustar el océano a la
temperatura del aire superficial. Para cada celda de la malla da una temperatura y una
profundidad para la capa de mezcla. La capa de mezcla es la parte superior del océano
que se mezcla por las corrientes y el viento por lo que interactua con la atmdsfera
diariamente. Las celdas de la malla del QFlux oceanico tienen temperatura y espesor,
por lo tanto, tienen capacidad calorifica. No hay dindmica en el océano por lo que la

capa de mezcla de las celdas no mueven masa, si no solo energia.

3. Prescribied SST + deep ocean

En QFlux ocean, la energia se mueve de una celda a otra para imitar las corrientes
oceanicas. Dado que QFlux no puede mover masa, mueve la energia para realizar el
mismo efecto, cada celda de la malla tiene energia anadida o liberada para simular el
efecto de las corrientes ocednicas. El resultado de esas manipulaciones de los océanos

por QFlux estd implicito en el transporte oceanico.

El resultado de QFlux es una superficie del océano que reacciona con la atmdsfera
como un verdadero océano (Fig. 14). Si el océano es mas calido que el aire, la energia
es transferida de océano a atmosfera, y la capa de mezcla del océano se enfria. Si el aire
es mas calido que el océano, la capa de mezcla se calienta. La energia afiadida o
liberada de la capa de mezcla implica el transporte de energia en el océano. La

capacidad de almacenamiento del océano en QFlux es suficiente para frenar el
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calentamiento durante décadas, pero con el tiempo, toda la capa de mezcla se calienta y

la simulacidon alcanza el equilibrio.

26.580°C 23.787°C 25.5779C 24.782°C 24.711°C

28.058°C 27.508°C 27.106°C 26.0589°C 24.604°C
-5.0 W/ m2 -2.3 W/mz -2.7 W/ mz2 -1.2 W/ mz -0.2 W/ mz2

Figura 14: Ajustes del QFlux ocean para EAGCM. Obtenido del foro de EdGCM (seccion QFlux en

www.forums.edgem.columbia.edu).

El océano profundo (deep ocean) afiade un sumidero de calor por debajo de la capa
de mezcla del océano QFlux. El sumidero de calor permite que el océano se caliente
mas lentamente ya que la energia se difunde hacia abajo dentro del océano profundo.
Pueden pasar miles de afios para que las profundidades del océano alcancen el

equilibrio.

La profundidad de la capa de mezcla altera la capacidad de almacenamiento de calor
de QFlux. Cada celda de la malla en el océano tiene una profundidad de la capa de
mezcla mensual y un porcentaje ocednico. La profundidad de la capa de mezcla cambia
sobre una base mensual a fin de reflejar la mezcla observada de la superficie del océano
en corrientes y vientos. Lamentablemente un efecto secundario de la capa de mezcla
mensual es que cuando la capa de mezcla diluye el hielo marino y congela todo el

camino hasta el fondo, provoca el estallido del modelo.
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3.3. Simulaciones con EAGCM

En el informe del IPCC (Houghton et al., 2001), se presentan los resultados de los
modelos de los principales grupos de investigacion. Entre otras variables los modelos
son comunmente comparados en términos de temperatura superficial del mar (SST), y
aumento del nivel del mar (SLR). Todos los modelos de simulaciéon muestran un
incremento de SST y SLR, como consecuencia del aumento del diéxido de carbono
(CO») en la atmosfera, pero la magnitud del incremento varia como mucho en un factor
de tres. Debido a la expansion térmica, tanto la SST como la SLR dependen de la tasa
de absorcion de calor del océano, el cual presenta una capacidad calorifica mayor que el

sistema atmosfera-tierra.

A pesar de que EAGCM no posee un modelo de océano dinamico, incluye una
componente muy simple de océano, explicada previamente en el apartado de QFlux. No
es posible, por lo tanto, emplear diferentes coeficientes de difusividad diapicna al
océano y observar la sensibilidad del sistema climatico a estos cambios. Aun asi, se
ejecutaron varias simulaciones con el modelo EAGCM para, a modo de ejemplo,
observar el funcionamiento del mismo aplicando diferentes tendencias temporales a los
diversos gases invernadero. De esta forma se eligieron dos simulaciones; una con una
tendencia exponencial de CO, denominada como RunID141 sample 5 y otra con un

valor fijo de CO; en toda la simulaciéon denominada como RunID150 sample 6.

La simulacion sample 5 posee un valor inicial de CO, de 315.4 ppm. La tendencia
del CO; aumenta linealmente en 0.5 ppm por afo hasta el afio 2000, y luego incrementa
exponencialmente en un 1.0% adicional por aio desde el afio 2000 hasta el 2100. Todas
las simulaciones comienzan en el afno 1958 y finalizan en el 2100. Estos aumentos
producen una condicién de duplicacion de CO, (es decir, el doble del valor de 1958 =
629.8 ppm) hacia el afo 2062. Los demas valores de los distintos gases invernadero se
mantienen fijos en 1958 para que coincidan con la ejecucion control de
Modern Predicted SST. Esta ejecucion también usa predicted SSTs con una difusion de

océano profundo.
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Por otro lado, sample 6 es una ejecucion control del proyecto EAGCM de clima
moderno (Modern), contra la cual cualquier modificacion del escenario que usa
predicted SST debe ser comparada. Todos los forzamientos en sample 6 se mantienen
fijos a lo largo de la simulacién; en concreto el valor de CO; es de 314,9 ppm. La SST
es predicha (predicted, es decir, se le permite cambiar en respuesta a los forzamientos) a

través del método QFlux.

3.3.1. Mapa de SST

Atendiendo a la variada bibliografia sobre el cambio climético, el CO,, considerado
un potente gas invernadero, es intercambiado en la interfase atmdsfera-océano a través
de la capa de mezcla, por lo que un aumento de los niveles de CO; en la atmdsfera
global interacciona activamente con la capa superficial del océano. La profundidad de la
capa de mezcla altera la capacidad de almacenamiento de calor en QFlux. EdGCM. A
través de su interfase grafica EVA, permite (y es recomendado) un promediado de 10
afnos con cada simulacion. Para no presentar todos los promedios se han incluido en el
trabajo aquellos en los que se observan cambios mas significativos. Asi, a partir de los
primeros 10 afos de ejecucion del modelo, aproximadamente (1958-1969), en las

Figuras 15 a y d, se aprecian cambios entre las dos simulaciones.

El incremento de CO; en la primera simulaciéon provoca un claro aumento de la
temperatura superficial del mar (SST) de forma global, lo que concuerda con estudios
anteriores sobre el calentamiento global del IPCC y modelado a través de CMIP2. La
evolucion de la SST a través del tiempo presenta un aumento de su valor absoluto y un
cambio significativo espacial en las zonas de afloramiento oceanico correspondientes al
Pacifico y el Atlantico para la simulacion, donde el CO, cambia significativamente (Fig.
15 b y ¢). En cambio, se puede observar en las Figura 15 e, f como los valores y la
morfologia espacial de la SST sufre ligeros cambios si se mantiene el CO, constante en

el tiempo.
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Ejemplo de simulacion: Modelo EAGCM

Annual Ocean mixed-layer temperature (SST)
(RuniD141_sample_5.1958-1969(.nc)

Qcean mixed-layer temperature (S5T) (deg )
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156 235 6.25 10,16 14,06 17,97 2187 25,77 29,68
Mins 1,56 S.Hem: 16,14 Global: 15,20 NHem: 15,27 Max: 29,63

Annual Ocean mixed-layer temperature (SST)
(RunID150_sample 5.1958-1969ij.nc)

Ocean mixed-layer temperature (S5T) (deg C)
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-155 234 622 1011 1393 1788 nn 2565 2954
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Annual Ocean mixed-layer temperature (SST)
(RunID141_sample_5,2070-2079j.nc)

Ocean mixedHayer temperature (35T (deq C)

] I T I [ —
154 2,80 714 11,49 15,83 20,17 24,51 28,86 3320
Min: -1,54 S Hem: 18,50 Global: 18,45 MHem: 18,41 Max: 33,20

Annual Ocean mixed-layer temperature (SST)
(RunID150_sample_6.2070-2079ij.nc)

Ocean mixed-layer temperature (S5T) (deg C)
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Annual Ocean mixed-layer temperature (SST)
(RunID141_sample_5,2090-2100[.nc)

Ocean mixed-layer temperature (55T) (deg C)

A ——— ! ] ! T )
LS4 232 737 11,83 16,29 20,75 25,21 23,86 34,12
Min: -1,54 S Hem: 19,45 Global: 13,34 MHem: 13,22 Max: 34,12

Annual Ocean mixed-layer temperature (S5T)
(RunID150_sample_6.2090-2100ij.nc)

Ocean mixed-layer temperature (S5T) (deg C)

- — I I I [ —
-155 237 628 1020 41 1802 2134
Minc-1.55 SHemc1457 Gloat 15.0! NHem:1512

Figura 15: Mapas de SST medida anualmente para la capa de mezcla oceédnica, obtenidas a través del

modelo EAGCM, donde (a), (b) y (c), representan la SST de la capa de mezcla del océano de la

simulacién RunID141 sample_ 5, con tendencia creciente de CO2, y (d), (e) y (f), representan la SST de

la simulacion RunID150 sample_ 6, sin una tendencia activa de CO2. Los promedios de afios son para los

dos simulaciones: (a y d) para 1958-1969; (b y ¢) para 2070-2079 y (c y f) para 2090-2100.
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A modo mas regional, los Océanos Pacifico e indico en bajas y medias latitudes son
especialmente vulnerables al aumento de SST en la capa de mezcla, seglin se aprecia en

la Figura 15 (sobre todo la Fig. ¢ y f).

Debido a que la difusion diapicna es el principal contribuyente del flujo de calor
hacia las profundidades del océano y se concentra en las regiones tropicales, el aumento
de las temperaturas en el mar podrian variar los coeficientes de mezcla vertical,
repercutiendo en la intensidad de la MOC en éstas zonas, donde segiin Dalan et al.
(2005a y b) el vuelco meridional en el Pacifico es débil en comparacioén con el del

Atlantico.

3.3.2. Series temporales de SST

Asi mismo, también se realizaron graficos de series temporales de la temperatura
superficial del mar, para visualizar y remarcar la comparacion entre las dos

simulaciones.

En estos graficos se puede observar que la primera serie temporal corresponde a la
simulacion con tendencia exponencial positiva de CO,. Esta tendencia es notable
cuando la comparamos con el andlisis sin un forzamiento de crecimiento de CO; a lo

largo de los afios simulados, donde no observa una tendencia significativa.

En este aspecto hubiera sido satisfactorio realizar, y luego comparar, series
temporales de simulaciones a largo plazo con diferentes tendencias de los distintos
gases invernadero, asi como comparar también simulaciones realizadas con distintos
escenarios climaticos. Dichas simulaciones no pudieron ser realizadas debido al corto
tiempo de disponibilidad del modelo EdAGCM, ya que si bien posee una simple interfaz
facil de usar, se disponia de un demo de 30 dias para realizarlo, limitando el analisis,
destacando que cada simulacion tardaba aproximadamente dos dias en completarse. No
se descartar, asi mismo, completar el estudio de ésta forma, incluyendo, ademas,

modelos més complejos de circulacion global.
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RunID141_sample_5_SSTxls > SEA SURFACE TEMPERATURE (SEA ICE = 0C

24,00+
23,00+
22,00---
21,00+

20,00+

Ternperature (2C)

13,004

18,004

17,00 ; i i i ; ; i i i ; ; ; i i i
1950 1960 1970 1980 1990 2000 2010 2020 2030 2040 2050 2060 2070 2080 2090 2100
Time [Years)

RunID150_sample_6_SST.xls > SEA SURFACE TEMPERATURE (SEA ICE = 0C)

Temperature ()

Figura 18: Serie temporal de la SST obtenida a partir del modelo EdGCM para ambas simulaciones,
donde el panel superior corresponde a RunlD141 sample 5 (con tendencia de CO,) y el panel inferior a
RunID150 sample 6 (sin tendencia de CO,). La serie temporal abarca todo el rango de afios simulados,
desde 1958 hasta 2100. La linea azul da la variacion con el tiempo de la SST para océano abierto y la

linea verde para el océano en global.

3.3.3. Mapas de presion del nivel del mar

Los cambios entre las simulaciones con o sin la aplicacion de una tendencia
exponencial creciente de CO, también se hacen especialmente visibles en los mapas de
presion del nivel del mar (Fig. 16), los cuales nos dan idea del aumento del nivel del
mar (SRL) y de su altura estérica (debida a la expansién por el aumento de la
temperatura en el océano). En los primeros diez afios de integracion del modelo, tanto la
Figura 16a como la Figura 16¢, experimentan diferencias observables de la presion,
pero en los ultimos diez afos de integracion del modelo (Fig. b y d), esas diferencias se

tornan mas intensas.
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Annual Sea level pressure Annual Sea level pressure
(RunID141_sample_S.1958-1969i.nc) (RunID150_sample_6.1958-1969ij.nc)
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Figura 16: Mapas de la presion del nivel del mar medida anualmente, obtenidas a través del modelo
EdGCM, donde (a) y (b), representan la presion del nivel del mar para la simulacion
RunID141 sample_5, con tendencia creciente de CO,, y (¢) y (d), representan la presion del nivel del mar
pero para la simulacion RunID150 sample 6, sin una tendencia de CO,. Los promedios de afios para los

dos simulaciones son: (a y ¢) para 1958-1969 y (b y d) para 2090-2100.

Si se relaciona estas graficas con lo expuesto a lo largo del trabajo se obtiene que
existen lagunas sobre cudles son los factores que determinan el clima. Especificar qué
pardmetros son los que participan activamente en la absorcion de calor del océano, en
determinados escenarios de calentamiento global. Dado que esta absorcion de calor por
parte del océano es la que regula la SST y el SRL. Asi, los céalculos de Dalan et al.
(2005b) sugieren que un aumento de la difusividad diapicna por un factor 10 (de 0,1
cm®s™ a 1,0 cm® s™) conduce, en el momento duplicacién de CO,, a una disminucion de
la SAT de 0,4 K y un aumento de SLR debido a la expansioén térmica de 4 cm. En
futuros trabajos se podria introducir en el modelo EAGCM una componente de océano

dindmico tridimensional, en la cual se pudieran variar los coeficientes de difusividad
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diapicna y ver asi que sensibilidad tiene la SST y el SRL a estos cambios, entre otras

cosas.

3.3.4. Promedio zonal del transporte ocednico

El modelo EdAGCM permite simular también el transporte de radiacion solar a través
del océano. En la Figura 17, se exponen solo los ultimos 10 afios de simulacion (2090-

2100), dado que no se han observado grandes cambios en el transporte oceanico para las

demas integraciones.

RunID141_sample_5_OCEAN_TRANSPORT .xls > OCEAN_TRANSPORT

50,00
£0,711--
41,431

22,14

_ 22861
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= . 4
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E I
32,86
42,14
51,424
s : : H (ocEAN) |
70, } t : t i
30,0 60,0 30,0 0.0 0.0 £0.0 40,0

Dragrees (Latitude)

RunID150_sample_6_OCEAN_TRANSPORT.Xls > OCEAN_TRANSPORT

Transport (Wym2)

Figura 17: Promedio zonal del transporte de radiaciéon solar medida en W/m?, para los dos ultimos
promedios de afios (2090-2100) de ambas simulaciones. El panel superior corresponde a
RunID141 sample_5 (con tendencia de CO,) y el panel inferior a RunID150 sample 6 (sin tendencia de
CO,). Se representa el promedio de transporte zonal global (linea negra) y oceanico (linea verde), aunque

también interfiere el transporte de hielo oceanico.
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Las diferencias mas apreciables de ésta magnitud se aprecian en altas y medias
latitudes, donde hay un claro incremento del transporte en la simulacion con tendencia
exponencial de CO,, en lo que se refiere a transporte del océano (linea verde). El
promedio global (linea negra) tiene en cuenta también el transporte por hielo oceénico
que aumenta considerablemente hasta los 240 W/m” entre los 30 y 60 grados de latitud
para ambas simulaciones (no se muestra), de ahi las principales diferencias entre

transporte del océano y global.

En la Tabla 4 se puede ver que el aumento del transporte de radiacion solar en la

simulacion de sample 5, que posee una tendencia de CO; positiva.

Tabla 4: Promedio del transporte de radiaciéon solar en el océano, obtenido a través del andlisis de
promedio zonal con EdAGCM para ambas simulaciones de RunID150 sample 6 (sin tendencia de CO,) y

RunID141 sample 5 (con tendencia de CO,). Las unidades se dan en W/m?.

RunID150: sample_6

Global Océano Hielo Oceanico
Global .
1.124-10 -1.382 18.61
Hemisferio
1.488 1.308 17.91
Norte
Hemisferio
-1.488 -3.436 19.10
Sur
RunID141: sample_5
Global Océano Hielo Oceanico
Global 6
1.328-107 -0.3848 20.75
Hemisferio
1.488 2.116 15.09
Norte
Hemisferio
-1.488 -2.269 27.36
Sur

El transporte en el Hemisferio Norte en la simulaciéon con tendencia exponencial de

CO; es mayor tanto para el océano como para el hielo ocednico si se compara con la
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simulacion sample_6 donde el CO, permanece constante en la ejecucion del modelo. Lo
mismo ocurre con el Hemisferio Sur. A pesar de que el promedio global de transporte
en los hemisferios de ambas simulaciones es el mismo, el total del promedio global

difiere parcialmente.
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4. Conclusiones

El sistema climatico global debido a los diversos forzamientos internos y externos va
cambiando en diferentes escalas temporales. El clima actual estd experimentando un
posible cambio climatico que lo estd llevando a un calentamiento global, el cual puede

retroalimentarse a través de una ralentizacion de la circulacion termohalina (THC).

Un factor significativamente importante en el balance vertical del transporte de calor
hacia los polos por el océano es la mezcla oceanica, donde la mezcla diapicna juega un
papel destacado. En el presente se estudio se analizaron las respuestas y la sensibilidad
del sistema climatico a los diferentes valores de la difusividad diapicna. Para ello se
realiz6 una exhaustiva revision de los documentos mas recientes desde el informe
publicado por Dalan et al. (2004), en los cuales se pone de manifiesto la necesidad de

confeccionar un mapa global de las difusividades verticales ().

Se encuentra que, en equilibrio, el balance vertical de calor del océano global es
sensible a la difusividad vertical. Ademas, tanto la forma como la magnitud de la THC
serian sensibles al valor de este coeficiente de difusividad. Asi mismo, también ha sido
estudiado el escalado de la MOC, donde la dependencia de la ley de potencia es de &,

para la intensidad de la AMOC y de k23 para la intensidad de la MOC del Pacifico.

Se pone de relieve, por otro lado, que la parametrizacion de la mezcla diapicna es a
través de una constante en espacio o tiempo en la mayoria de los modelos OGCMs, y
que esta influenciada por la estratificacion. La disminucion de la estratificacion, debida
a la reduccion de la formacion de NADW podria incrementar la difusion diapicna en
bajas latitudes, ocasionando una recuperacion de la AMOC. Ademads, todas las
respuestas al forzamiento de agua dulce estan ligadas a los cambios en la estratificacion
vertical. Por lo tanto, parametrizando la mezcla diapicna en funcién de la estratificacion

se regularia la intensidad del afloramiento de la AMOC en medias y bajas latitudes.

La mayoria de los OGCMs utilizan una parametrizacion para las difusividades
verticales sobre la base de la originalmente usada por Bryan y Lewis (1979). Se

resumen los principales modelos GCMs y EMICs utilizados para modelizar el sistema
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climatico a través de la confeccion de una tabla con los esquemas de cada modelo. En
base a esta tabla (Tabla 2) se explican los esquemas de mezcla, las clausuras utilizadas
en cada uno de ellos y las parametrizaciones de submalla, concluyendo que el sistema
mas utilizado es el KPP de Large ef al. (1994), aunque esta claro que la tarea de elegir

un sistema de parametrizacion de la mezcla vertical no una facil tarea.

Finalmente y a modo de ejemplo, se exponen las simulaciones realizadas con el
modelo EAGCM, elegido debido a su simplicidad de uso y al poco coste computacional
que requiere. Debido a esta simplicidad, este modelo no posee un océano dinamico 3D
sino un simple modelo de capa de mezcla ocednica que no permite hacer demasiados

cambios en el sistema de mezcla vertical utilizado.

En los resultados de las dos simulaciones llevadas a cabo a través de EAGCM se
observa como el modelo reproduce variables oceanicas como la SST, presion del nivel
del mar y el transporte de radiacion solar. La SST y la presion del nivel del mar
aumentan notablemente cuando se aplica una tendencia de CO;, lo mismo ocurre con el

transporte de la radiacion solar.

4.1. Trabajos futuros

A modo esquemadtico se proponen algunas ideas en ésta linea que merecen ser

investigados, con el fin de ampliar este trabajo, dentro del contexto de sensibilidad del

sistema climatico a la mezcla diapicna en los océanos a través de los modelos GCMs.

En resumen:

- Se propone seguir confeccionando el mapa global de las difusividades

diapicnas oceénicas a partir de observaciones realizadas tanto por el grupo de

investigacion como por otras fuentes.

- Es fundamental seguir trabajando en los esquemas de mezcla, y en su

parametrizacion, tratando de aliviar la ardua tarea a la hora de elegir un
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esquema SGS en concreto, dado que la mayoria de los GCMs poseen varias

configuraciones de esquemas, a eleccion del usuario seglin su estudio.

- Incluir en el Modelo EAGCM una componente ocednica de caracter dindmico y
tridimensional, en la que puedan simularse més aspectos del esquema de

mezcla diapicna y analizar su sensibilidad a tales esquemas.

- Realizar varias simulaciones a través de EAGCM, variando las tendencias de
los distintos gases de efectos invernadero y los escenarios climaticos, asi como
también realizar simulaciones comparativas con modelos mas complejos tipo

GCMs o EMICs.

- Se propone también, que en futuros modelos seria necesario incluir el efecto de
las ondas internas dentro de los OGCMs, que incluyan tanto su generacion

como disipacion donde los procesos de mezcla juegan un papel importante.

Con este trabajo y con los futuros que se proponen se pretende destacar la
importancia de la mezcla diapicna en el océano, para luego intentar modelizarla
correctamente y poder evaluar su impacto en la evolucion del sistema climéatico. Para
esto es necesario seguir trabajando y mejorando los modelos GCMs y los nuevos

EMICs en lo que se refiere a la parametrizacion de los procesos de mezcla diapicna.
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