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Resumen

El Eoceno temprano es uno de los climas més cédlidos en la historia de la Tierra. Varios
intentos de simular este clima han fallado para reproducir las célidas temperaturas (terrestres
y marinas) y explicar el débil gradiente meridional de temperatura ecuador-polo. Diferentes
estudios han reportado un mayor calentamiento polar, que se atribuye a cambios locales en
el forzamiento radiativo mas que a un cambio en el transporte de calor hacia altas latitudes.
El fenémeno anterior corresponde a La Amplificacién Polar, la cual nace como un posible

mecanismo para intentar explicar este débil gradiente meridional de temperatura.

En este trabajo se realizan un gran ntmero de simulaciones utilizando el modelo DCESS
proponiendo tres mecanismos (feedbacks) asociados a un mayor forzamiento radiativo en altas
latitudes y una posterior inyeccién de C'O, al sistema atmosférico para intentar explicar esta
Amplificacion Polar. Ademas de lo anterior, se realiza una comparacién entre la sensibilidad
climatica del presente y la de Eoceno. Los resultados de las simulaciones estan en buen acuerdo
con trabajos publicados recientemente, y ademas se demostré que dichos procesos son capaces
de elevar la temperatura en zonas polares sin alterar sustancialmente las temperaturas mas

cerca del ecuador.
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Abstract

The early Eocene had one of the warmest climates in the Earth history. A number of
attempts of simulating this climate have failed to reproduce such warm temperatures (terrestial
and marine) and to explain weak meridional temperature gradients. Different studies have
reported that greater polar warming can be attributed to local changes in radiative forcing
rather than changes in poleward heat transport. Greater polar warming, also known as Polar
Amplification, thus has become a main candidate to explain the weak meridional temperature

gradient.

Here a large number of simulations using the DCESS model have been carried out. Th-
ree mechanisms (feedbacks) have been proposed for higher radiative forcing at high latitude
and have been combined with a subsequent C'O; injection to the atmospheric in an attempt
to explain this Polar Amplification. Apart from that, a comparison is made between present
climate sensitivity and Eocene climate sensitivity. The results of the simulations are in a good
agreement with recently published works and also demonstrate that the processes proposed
here are capable of raising the temperature in polar zones without substantially altering the

temperatures closer to the ecuator.
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Capitulo 1

Introduccion

A través de la historia de la Tierra, ésta ha tenido una compleja evolucion, en particular
su clima. Tendencias globales de calentamiento y enfriamiento han tenido lugar en dicho desa-
rrollo pasando por extremos calentamientos conduciendo a polos libres de hielo y por extremos
enfriamientos en donde capas de hielo han cubierto gran parte de la superficie continental te-
rrestre. Variaciones climaticas tan significativas como las mencionadas anteriormente, se deben
principalmente a forzantes que actian a gran escala espacial y temporal y que son capaces
de modificar el clima. Zachos et al. (2001) caracterizé este tipo de variaciones segin su escala
temporal. La primera categoria es la denominada a variaciones de gran alcance (~ 10% a ~ 107
afios), la cual dice relacién a la variacién y exhibicién que muestra el isétopo de 2O, la se-
gunda corresponde a variaciones de escala orbital (~ 10* a ~ 105 afos) que tiene que ver con
variaciones que son generadas por oscilaciones periddicas o cuasi-periddicas de los parametros
orbitales tales como excentridad, obliquidad y precesion de la érbita y que afectan la cantidad y
distribucion de energia solar incidente sobre el planeta. Finalmente, la tercera categoria corres-
ponde a aberraciones o eventos de escala (~ 103 a ~ 10? afios), estos fenémenos se relacionan a
breves, pero muy fuertes anomalias que se destacan muy por encima de la variabilidad normal
que existe de fondo en términos de tasas y/o amplitud y que son generalmente acompafias por

una mayor perturbacion en el ciclo global del carbono.

La figura 1.1 muestra la evolucion climética que ha experimentado la Tierra desde los
ultimos 65 millones de anos (Ma) aproximadamente. En ella se pueden apreciar las variaciones
mencionadas anteriormente, por ejemplo, el Méaximo Termal del Paleoceno/Eoceno (PETM
~ 55 Ma), en el cual existe un calentamiento muy abrupto, el comienzo del Oligoceno (35 a 34

Ma), en donde existe un enfriamiento y una rapida expansion de la capa de hielo del continente
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Figura 1.1. Registro de datos is6topos de carbono y oxigeno de sedimento marino que muestran

la evolucidn climética de la Tierra sobre 65 millones de afos (Zachos et al., 2001).

El Eoceno temprano ha sido uno de los climas mas calido que ha experimentado el planeta
Tierra en los ultimos 65 millones de anos (figura 1.1), el cual tuvo lugar hace 55 — 50 Ma
(Lunt et al., 2012) y ha permanecido como uno de los grandes problemas no resueltos en pa-
leoclima. Este problema se conoce como el Problema del Clima Estable, donde reconstrucciones
paleoclimaticas de este periodo han demostrado que esta caracterizado por temperaturas anua-
les continentales mucho mas calidas que las de hoy en dia y ademas con un gradiente meridional
de temperatura ampliamente reducido (Greenwood y Wing, 1995; Huber y Caballero, 2011), lo
cual puede ser visto en las figuras 1.2 y 1.3. La temperatura promedio del planeta en este tiempo
se estima a ser 13 £+ 2,6°C mas calido que la temperatura atmosférica global promedio actual

(Caballero y Huber, 2013) y una temperatura de aguas profundas ~ 10°C més que la actual



(Zachos et al., 2001), esto significa la no existencia (o muy escasa presencia) de hielo en todo
el planeta (Zachos et al., 2008), esto obedece al hecho, entre otras cosas, al descubrimiento de

flora y fauna intolerantes al frio en altas latitudes.

30 0 30 <80 <90
Latitude

Figura 1.2. Perfil meridional de temperatura del Eoceno temprano Huber y Caballero (2011).
En verde proxies paleoclimaticos y en rojo valores simulados en su trabajo. Estos proxies co-

rresponden a andlisis de hojas (LMA, Leaf Margin Analysis).

En cuanto a los gases de efecto invernadero, diferentes reconstrucciones paleoclimaticas han
mostrado que la cantidad de concentracién de C'Oy atmosférico fue > 1000 ppm en el temprano
Paleogeno, este rango atn permanece con cierta indertidumbre debido a diversos factores que
afectan las reconstrucciones por proxies (ver Apéndice A), sin embargo, un trabajo realizado
por Lowenstein y Demicco (2006) establece que el COq atmosférico no puede caer bajo los 1125
ppm en el EECO (Early Eocene Climate Optimun), pero si pensamos en que este periodo de
tiempo es aproximadamente dos grados mas calido que nuestro tiempo de estudio, se tiene
que para el Eoceno temprano las cantidades de C'O, atmosférico no deberian ser inferiores a

800 — 900 ppm, es decir, el C'O, presente en Eoceno no puede caer bajo esta cantidad.

La mayor pregunta a cerca de este problema (Clima Estable) ha sido a cerca de cuéles son

los mecanismos fisicos capaces de mantener una temperatura tan elevada sobre todo en altas
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Figura 1.3. Perfil meridional de temperatura superficial del mar (SST) obtenidas mediante
la recopilacién de diferentes proxies realizada por Lunt et al. (2012). Grandes puntos en negro
muestran la media de cada uno de ellos. Para mayor informacién se recomienda el trabajo

citado.

latitudes. Diversos mecanismos han sido propuestos, todos ellos teniendo como base grandes
cantidades de gases de efecto invernadero en la atmosfera, en particular, CO,. En un comienzo
se pensaba en que el transporte de calor desde sectores de bajas latitudes hacia regiones pola-
res era el responsable de este fendmeno (Sloan et al., 1995), sin embargo, diversos trabajos con
modelos numéricos de circulacion general atmosférica han demostrado que este transporte de
calor en Eoceno era muy similar al de hoy en dia y por tanto no contribuye mucho a solucionar
este problema (Heinemann et al., 2009; Huber y Sloan, 2001). En contraste a lo anterior, meca-
nismos enfocados a cambios en forzamientos radiativos en altas latitudes han surgido como una
explicacion més plausible en la explicacion de este débil gradiente, esto se traduce en buscar
mecanismos fisicos asociado a lo anterior y que sean capaces de mantener las temperaturas en
bajas-medias latitudes y de incrementar considerablemente las temperaturas en altas latitudes,

esto se conoce como la Amplificacion Polar que serd la esencia del presente trabajo.

Esta Amplificacién Polar, tal como se dijo anteriormente, se basa en encontrar mecanismos
de origen radiativos que sean capaces de elevar las frias temperaturas existentes en el polo
sin modificar sustancialmente las temperaturas mas cercanas al ecuador y asi lograr este débil

gradiente meridional. Dentro de estos procesos radiativos han surgido diversos enfoques pa-



ra intentar modelar este clima, entre ellos destacan la alteracién en los parametros orbitales
que influye en la cantidad de radiacién de onda corta incidente, inclusién de nubes polares
estratosféricas (Sloan y Pollard, 1998; Sloan et al., 1992), que se relacionan a la oxidacién de
metano como una potente fuente vapor de agua estratosférico, una alteracién y mejoramiento
en la distribucién de la vegetacién, la cual estd directamente relacionada al albedo superficial,
feedbacks radiativo convectivos (Abbot et al., 2009a,b; Abbot y Tziperman, 2008a,b), los cua-
les estdn asociados a feedbacks por nubes convectivas en altas latitudes, entre otros. Dicho lo
anterior, esta tesis se enfoca en intentar simular el clima del Eoceno temprano tomando como
base los diferentes procesos radiativos y las altas concentraciones de C'O, para tratar de con-
seguir y por supuesto explicar esta denominada Amplificacion Polar del planeta Tierra. Por lo
tanto, en este trabajo se intentarda responder a preguntas como, ;Que rol fundamental ocupa
el hielo/nieve en el balance radiativo del planeta?, ;Son capaces estos procesos radiativos de
elevar la temperatura global promedio del planeta?, ;Qué rol juega el CO5?, ;Es posible expli-
car este clima tan célido sélo con procesos y agentes como los anteriores?, ; Que papel juega la
sensibilidad climatica en el clima de la Tierra? y por sobre todo, ;Por qué estudiar estos calidos

climas del pasado?.

Para responder a esta ultima pregunta, debemos pensar en el estado actual del clima te-
rrestre, y sobre todo en las concentraciones de gases de efecto invernadero existentes. Debido
a la rdpida liberacién de carbono (principalmente Diéxido de Carbono) que existe actualmen-
te debido principalmente a la quema de combustibles fésiles y al desbalance entre lo que se
libera y lo que se capta, cantidades tan altas de C'Oy podrian reocurrir en los proximos si-
glos (Archer et al., 2009). Se estima que para el afo 2400, se liberaran de forma antropogénica
aproximadamente 5 Gigatoneladas de Carbono (Gt C) a la atmésfera desde el comienzo de la
revolucién industrial (Caldeira y Wickett, 2003), por lo tanto, tener conocimiento de la res-
puesta del sistema Tierra a tales cantidades de C'O, puede ser muy 1til al momento de realizar
pronosticos a cerca del futuro escenario climatico que podria tener nuestro planeta mediante la

analogia a climas célidos pasados (Pagani et al., 2006).



Capitulo 2

Marco Teorico

2.1. Circulacion General Atmosférica

La atmosfera que rodea nuestro planeta estd en un estado de movimiento continuo, el
movimiento de las masas de aire a gran escala en la atmodsfera tiene una gran importancia
para el sistema climatico, por ejemplo, el agua que es evaporada desde el océano vuelve a
la tierra en forma de precipitacion soportando asi la vida de toda la bidsfera terrestre. Estos
movimientos atmosféricos son los responsables de transportar calor desde los tropicos hacia las
regiones polares y por tanto minimizar abruptas transiciones meridionales de temperatura. Los
vientos suministran momentum a las corrientes superficiales oceanicas las cuales transportan
calor y trazadores ocednicos tales como sal y nutrientes. La circulacién de la atmédsfera es un
componente clave del clima, dado que responde a gradientes de temperatura y humedad y

ayudan a determinar su transporte de energia y humedad.

Las grandes masas de aire se mueven debido a la diferencia de presion que se establece
entre las distintas latitudes como consecuencia de la diferencia de energia solar recibida en las

distintas zonas de la Tierra, esto se conoce como la Circulacion General de la Atmdsfera.

En regiones polares la cantidad de radiacién recibida es mucho menor en comparacion a
latitudes mas cercanas al ecuador, por lo tanto, estas masas de aire actiian para distribuir este
exceso de calor en el ecuador hacia latitudes més altas. El primer estudio acerca de este fenémeno
fue dado por G. Hadley quien propuso que el aire mas calido en las zonas proximas al ecuador
asciende y al transportarse hacia latitudes mayores, este aire més frio desciende, generando

asi una unica celda de transporte en cada hemisferio. Esta corriente que se dirige hacia el



ecuador a niveles bajos, debe ser desviada por la rotacién de la Tierra para convertirse en los
denominados vientos alisios. En cuanto a la corriente superior, que retorna hacia el polo también
debe ser desviada convirtiéndose en los vientos superiores del oeste (Corrientes en chorro) que,
al descender, deben constituir los vientos del oeste en superficie, sin embargo, observaciones
posteriores mostraron que estas corrientes en superficie derivaban hacia el polo y no hacia el
ecuador. A raiz de esto, J. Thomson y W. Ferrel establecieron esquemas que mostraban la
existencia de circulaciones indirectas e inducidas por friccién originadas en latitudes medias y

altas, dando lugar a las denominadas celdas de Ferrel y Polar.

Actualmente, se ha caracterizado (en parte) la circulaciéon general atmosférica con una
celda principal (Hadley) y dos celdas secundarias (Ferrel y Polar), y con los datos disponibles
ademads se conocen zonas bien delimitadas donde existen bajas y altas presiones a lo largo de
un meridiano. En la zona ecuatorial y los ~ 60° de latitud existe una zona de bajas presiones,
en donde el aire asciende verticalmente, por su parte, las altas presiones se ubican entre los
30 ~ 40° de latitud y los polos y es en donde el aire desciende. Por lo tanto, se tienen zonas
de conveccién (el ecuador y ~ 60° de latitud), en donde existe un ascenso de aire debido al
calentamiento del mismo y zonas de subsidencia (30 ~ 40° de latitud y los polos) en donde esta

parcela de aire, al trasladarse hacia latitudes mayores en altura se enfria y desciende.

Subtropical jet

Polar Jet

Equator

Figura 2.1. Seccién transversal de Circulacién General Atmosférica.

Resumiendo lo anterior, el aire calido en el ecuador asciende hasta niveles cercanos a la
tropopausa debido a su menor densidad respecto del medio, luego comienza a desplazarse hacia

el polo y es desviado por la accion de la fuerza de Coriolis y ademas existe una pérdida de



calor, comenzando asi un descenso del aire. Este descenso (subsidencia) de aire se da en la
interseccion de las celda Hadley y Ferrel; lo que genera en altura la denominada corriente en
chorro subtropical (Jet subtropical) las cuales son vientos de alta velocidad, a gran altura y
en direccién oeste-este (también existe el jet Polar asociado a la subsidencia de la celda de
Ferrel y Polar); a medida que el aire desciende se comprime y se calienta adiabédticamente
lo que genera una pérdida en la humedad relativa de la parcela. Este descenso de aire seco
propicia la formacién de desiertos en el planeta en estas latitudes (horse latitudes), tal como
lo muestra la figura 2.2. Una vez que el aire ha alcanzado la superficie, la rama de retorno
al ecuador también es desviada por la fuerza de Coriolis, dando lugar a los vientos alisios y
posteriormente, convergen en el ecuador dando lugar a la Zona Intertropical de Convergencia
(ITCZ por sus siglas en inglés) que como ya se menciond, es una zona de bajas presiones, con

gran conveccion atmosférica y por consiguiente abundante precipitacién.

30N —sk

[ Avid
-/ [l Semiaid

Figura 2.2. Distribucién espacial de los principales desiertos del planeta.

Por lo tanto, el transporte de calor se realiza principalmente mediante la contribucion de
la celda principal de Hadley y estas corrientes en chorro, y en menor grado por las dos celdas

restantes.



2.2. Circulacion General Oceanica

El océano juega diferentes roles fundamentales en el sistema climatico terrestre. Esos roles
estan relacionados a propiedades fisicas claves tales como el bajo albedo que lo transforma en
un gran captador de radiacién solar, tiene una gran capacidad caldrica, lo que se traduce en un
gran transportador de calor y otras propiedades fisicas de una regién a otra a gran distancia.
El océano recibe mas de la mitad de la energia entrante al sistema climatico y ademas es la
primera fuente de calor y vapor de agua para la atmoésfera. Por otra parte, la gran capacidad
de los océanos para almacenar calor permite la reduccién de la magnitud del ciclo estacional en
la temperatura superficial almacenando calor en verano y liberandolo lentamente en invierno.
La energia transportada desde el ecuador hacia los polos por el océano es muy importante en
la reduccion del gradiente de temperatura, al igual que con la atmésfera. En adicién a estos
efectos fisicos directos sobre el sistema climéatico, el océano puede afectar indirectamente el
clima a través de procesos quimicos y bioldgicos, es decir, el océano es un gran reservorio de
elementos quimicos que forman la atmosfera terrestre y por tanto el intercambio de gases a
través de la interfase agua-aire controla la concentracién de trazadores quimicos como oxigeno,
carbono y nitréogeno entre otros que son importantes en la determinaciéon de caracteristicas

radiativas y quimicas de la atmosfera.

La primera fuente de calor para el océano es la radiacion solar que penetra a través del tope
de la superficie oceanica en donde la mayoria del flujo de energia solar que llega al océano es
absorbida en los primeros 100 metros. Debido a esto y al enfriamiento por evaporacion y la
transferencia de calor sensible a la atmosfera que ocurre en la superficie, debe haber un flujo
ascendente de energia en la parte superior del océano para mantener el balance energético entre
lo perdido en superficie y el calentamiento subsuperficial. La mezcla en la capa superficial del
océano se facilita mucho con el suministro de energia mecanica por los vientos y su interac-
cién con ondas sobre la superficie del agua, esto lleva a una circulacién forzada por el viento.
Vientos que soplan sobre el océano transfieren ondas de energia cinética al agua que resulta
en movimiento turbulento del agua aun en presencia de estratificaciéon de densidad y también
asi como corrientes oceanicas. Dicho lo anterior, la circulacion oceanica a gran escala esta dada

por la circulacién forzada por el viento y también por la circulacién termohalina (asociada a



variaciones de densidad).

En cuanto a la circulacién forzada por el viento, la transferencia de momentum ejercido por
el viento a la superficie oceanica es el principal medio para forzar la circulacién oceanica en
superficie. Los patrones anuales de viento a gran escala corresponden a vientos alisios (del este)
en los trépicos y del oeste al sur de los 30° de latitud (en ambos hemisferios). Estas corrientes
superficiales estan dispuestas en patrones coherentes con grandes circulaciones llamados gyres
(giros) los que ocupan la mayor parte del océano (figura 2.3). Entre estos gyres (ciclénicos o
anticilénicos) podemos encontrar las Corrientes de Borde Oriental (p. ej. California, Chile-Pert,

etc) y Occidental (p. ej. del Golfo, del Labrador, etc).
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Figura 2.3. Esquema de Circulacién Superficial del Océano, tomada desde libro Descriptive

Physical Oceanography: an introduction (Talley et al., 2011).

La descripcion para la circulacion en el ocedanico profundo dice relacién al forzamiento de-
bido a gradientes de densidad, esto se conoce como Circulacién Termohalina. Esta circulacién

puede ser dividida en dos celdas principales mayores. La primera con formacién de agua densa
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Figura 2.4. Esquema simplificado de la circulacion profunda del océano tomada de
Talley et al. (2011). En verde NADW, azul corresponde a AABW, en purpura corresponde

a agua superficial, en rojo aguas intermedias.

al norte del Atlantico (NADW) y la segunda con formacién de agua densa al rededor de Antarti-
ca (AABW), las cuales estén interconectadas en el Océano Austral. Existe una tercera celda
mucho mas débil y desconectada de las anteriores en el norte del océano Pacifico, la cual forma
una pequena cantidad de agua intermedia (NPIW). Un esquema acerca de esta circulacion se
muestra en la figura 2.4.

En cuanto a la formacién de aguas profundas en el Atlantico norte, se tiene que agua ca-
liente y salada fluye hacia el polo desde latitudes medias, donde la Corriente del Golfo da una
importante fuente de tal agua. Esta agua es llevada lejos hacia el polo a los mares de Noruega y
Groenlandia, donde esta se expone a temperaturas atmosféricas muy frias. El enfriamiento de
esta agua salada produce agua que es suficientemente densa para hundirse a grandes profundi-
dades. El agua superficial en altas latitudes del Hemisferio Sur es relativamente fresca (dulce),
debido al exceso de precipitacion por sobre evaporacion en esas latitudes, y no hay corriente
calida de borde occidental para llevar calor, agua salada hacia el polo, ya que la corriente cir-
cumpolar inhibe el transporte eficiente de agua desde latitudes medias a latitudes polares en
los océanos del sur. Alguna agua salada alcanza la superficie del sur de océano polar fluyendo

hacia el sur a profundidades intermedias y surgiendo en altas latitudes en el Atlantico Sur.
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Esta agua también esta mejorada en cuanto a nutrientes, ya que a pasado algo de tiempo en
profundidades intermedias, donde nutrientes pueden ser disueltos desde la caida de detritos y
organismos fotosintéticos no existen para consumir los nutrientes. En el mar de Weddell, que es
la regién fuente de mucha del agua profunda de la Antartica, la formaciéon de agua muy densa
es mas dependiente de la formacion de hielo marino. Cuando el hielo es formado desde el agua
marina, la sal es rechazada desde su estructura cristalina, resultando en la formacién de agua
muy salada, que anade sal al agua inmediatamente bajo el hielo y asi aumenta esta densidad.

Esta agua fria y salada es suficientemente densa para hundirse al fondo del Atlantico.

Desde esos dos lugares, el agua se propaga en la profundidad para llenar los Océanos Pacifico
e fndico, donde el agua gradualmente surge hacia la superficie. Dado que el Pacifico norte es
el lugar méas alejado de esos dos lugares, el agua a profundidades intermedias en el Pacifico
Norte es agua ocednica vieja o antigua en el sentido que ha sido un largo tiempo desde que esta
agua fue expuesta a la atmédsfera. El hecho que esta agua vieja no esta en el fondo ocednico
sugiere que el agua profunda formada en el Atlantico surge lentamente en otro lugar, como
podria ser requerido por la conservacién de las masas de agua. Las regiones del océano donde
el agua profunda puede ser formada constituye una pequena fraccién del area superficial total
del océano. Se estima que el tiempo requerido para reemplazar el agua en el océano profundo
a través del downwelling en esas regiones de formacion de agua profunda es del orden de mil

anos. Podemos llamar a esto el tiempo de reposicion del océano.

2.3. Componentes Climaticos

A continuacién se describen componentes climaticos capaces de modificar o que juegan un

rol fundamental en el clima a gran escala utilizados en esta tesis.

2.3.1. Gases de efecto invernadero

Dentro de la composicién atmosférica, existen al rededor de 20 gases, pero sélo unos pocos

de ellos tienen un efecto radiativo importante en lo que a modificacion climética respecta.
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Dentro de estos gases, los principales constituyentes atmosféricos (naturales’) que poseen un
alto impacto climético son el diéxido de carbono (CO;), metano (C'Hy), éxido nitroso (N20)

y vapor de agua.

= Dioxido de Carbono: Este gas es el mas importante dentro de todos los nombrados an-
teriormente, si bien su impacto radiativo no es tan alto, su presencia en la atmosfera
es muy alta, en donde su ciclo abarca los reservorios en el océano, atmoésfera y el suelo
terrestre. E1 C'Oy es un gas proveniente de la quema de carbono, y es por ello que la
mayor presencia de carbono en la atmésfera es en forma de este gas. El intercambio de
carbono entre el océano y la atmésfera es relativamente rapido, por tanto el tiempo de
renovacion o recambio de este gas es entre 4 a 12 anos (Forster et al., 2007), sin embargo,
el tiempo requerido para el cual este constituyente atmosférico alcance un nuevo estado
de equilibrio en respuesta a una perturbacién es mucho mayor, al rededor de 50 a 200
anos (Hartmann, 1994). Esto se debe a la baja tasa a la cual el carbono es intercambio

entre el océano superficial y las aguas profundas.

Las moléculas de este gas son transparentes a la radiacién solar de onda corta,y por el
contrario, son fuertes absorbedoras de radiacién de onda larga (infrarroja) procedente
de la superficie terrestre (Peixoto y Oort, 1992), esto estd directamente relacionado al

tamano de la molécula y la longitud de onda que la incide.

= Metano: Este gas entra a la atmdsfera mayoritariamente mediante ambientes anaerdbicos,
tales como, humedales, plantaciones de arroz y descomposicion de materia organica, si
bien su impacto radiativo es un poco mayor que el diéxido de carbono, su concentracion
en la atmésfera es en menor cantidad, es por ello que su medicién se realiza en partes
por billén (ppb) en vez de partes por millén (ppm) y ademéds su tiempo de vida en la

atmosfera es de alrededor de 9-12 anos (Forster et al., 2007).

= Oxido Nitroso: Si bien su concentracién atmosférica es pequena, su potencial invernadero

estd muy por encima que incluso el metano. Este gas es producido por fuentes bioldgicas

1Se exceptiian los gases de tipo halocarbonos, tales como clorofluorocarbonos (CFCs), si bien su potencial

invernadero es enorme, su origen es exclusivamente antropogénico.
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en el suelo y agua y destruido en la estratosfera. A diferencia de los gases anteriores, el

tiempo de vida en la atmdsfera del NoO es al rededor de 114 anos (Forster et al., 2007).

= Vapor de agua: Es el mayor gas de efecto invernadero, este se condensa para formar nubes
e influye directamente en la cantidad de radiacién solar reflejada y radiacion infrarroja
absorbida. El vapor de agua junto con las nubes proporcionan al rededor del 80 % del
efecto invernadero de estas décadas (Hartmann, 1994). La fuente y sumidero de este gas
corresponden a la evaporacién y condensacion respectivamente. Debido a esto ultimo, su

tiempo de vida es muy corto, que puede variar entre dias y semanas.

En lo descrito anteriormente, se han obviado las fuentes de origen antropogénico que alteran
el clima, tales como quema de combustibles fésiles, cambio en el uso de suelo, deforestacién,

produccion masiva de ganaderia, etcétera, pues no apuntan al objetivo de esta tesis.

2.3.2. Albedo

La cantidad de radiacién solar reflejada y absorbida por la superficie terrestre es una de las
principales causas del clima existente en cierto periodo de la evolucién climatica terrestre. El
parametro que relaciona lo anterior se conoce como albedo, y al ser dependiente de la superficie,
existen diferentes albedos para cada tipo de suelo (tabla 2.1). Si bien existe un albedo promedio
de la Tierra (~ 0,4), éste varia meridionalmente, por ejemplo, en zonas polares en donde existe
una alta presencia de hielo, nieve y nubes y el angulo cenital es alto, el albedo posee grandes
valores, lo mismo ocurre sobre superficies brillantes en regiones tropicales y subtropicales donde
prevalecen nubes gruesas y desiertos como el Sahara. Lugares de bajos albedos estan situados
en regiones oceanicas tropicales en donde nubes estan escasamente distribuidas, por lo tanto

dicho lo anterior, en términos generales el albedo se incrementa con la latitud.

El albedo es capaz de determinar o modificar tanto el clima local de cierta regién del planeta
o del planeta en su totalidad. Para este tltimo caso, consideremos los periodos del Oligoceno
y Mioceno (figura 1.1) en donde ocurrieron glaciaciones a nivel global. Si una capa de hielo
continental comienza a expandirse hacia latitudes menores, existe una mayor(menor) cantidad

de radiacién reflejada(absorbida) por la superficie terrestre, esto produce cada vez un mayor
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enfriamento y consiguientemente una mayor expansién de la capa de hielo hasta entrar a un

periodo que se conoce como snowball Farth. Lo anterior acompanado de otros factores como baja

concentracion de diéxido de carbono y baja radiacion solar. Por lo tanto, es un parametro muy

importante que con variaciones muy pequenas a nivel global puede tener un efecto amplificador

similar al aumentar varias veces la concentracion de gases de efecto invernadero.

Tipo de Superficie Rango (%) Valor Tipico (%)
Agua

Agua profunda: poco viento, baja altura 5—10 7
Agua profunda: harto viento, alta altura 10 — 20 12
Superficie al descubierto

Tierra oscura humeda 5—15 10
Tierra gris humeda 10 — 20 15
Suelo seco, desierto 20 — 35 30
Arena mojada 20 — 30 25
Arena seca liviana 30 — 40 35
Pavimento de asfalto 5—10 7
Pavimento de concreto 15—-35 20
Vegetacion

Vegetacién corta de color verde 10 — 20 17
Vegetacion seca 20 — 30 25
bosque conifero 10—15 12
Nieve y hielo

Bosque con cubierta superficial de nieve 20 — 35 25
Hielo marino, sin cubierta de nieve 25 —40 30
Nieve derretida antigua 35 — 65 20
Nieve seca 60 — 75 70
Nieve fresca 70 — 90 80

Tabla 2.1. Lista de albedos para diferentes superficies indicados en porcentajes (Hartmann,

1994).
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2.4. Feedbacks Climaticos

Intentar explicar de forma robusta los mecanismos fisicos que son capaces de mantener esta
elevada temperatura del Foceno temprano ha llevado a un gran ntimero de investigaciones al
respecto, ya se vié el transporte de calor como una de las posibles explicaciones, sin embargo, en
esta seccion se pretende explicar diferentes feedbacks que podrian explicar lo anterior. Un feed-
back (o retroalimentacion) corresponde a la accién de una perturbacién en el sistema en donde
posterior a ésta, se genera un punto no estable y por tanto un punto de no retorno, generando
asi, una perturbacién cada vez mayor. Estos feedbacks pueden ser de dos tipos: rapidos y lentos.
El primero de ellos esta asociado a cambios en el contenido de vapor de agua, nubes, cubierta de
nubes y hielo marino, por el contrario, los feedbacks de acciéon mas lenta incluyen cambios en las
capas de hielo, cubierta de vegetacion, asi como modificaciones en la composicion atmosférica,
la cual es resultado de la alteracion de los ciclos biogeoquimicos (Caballero y Huber, 2013). A

continuacion se describen los feedbacks de interés en esta investigacion.

2.4.1. Feedback Albedo nieve-hielo

De acuerdo al cuadro 2.1, el albedo del hielo/nieve es muy superior a los demds, por lo
tanto, una variacién (expansién o disminucién) en la cubierta de éste tiene un gran efecto. Este
feedback actia de la siguiente manera: si el albedo planetario disminuye, es decir, existe una
contraccion de la capa continental superficial de hielo debido a una perturbacién en la tempe-
ratura media global, la cantidad de radiaciéon absorbida aumenta lo que genera un mayor flujo
de radiacién de onda larga y por tanto un aumento en la temperatura atmosférica (Hartmann,

1994). Matematicamente se puede expresar como sigue.

La absortividad planetaria (a,) y albedo planetario (c,) forman la unidad

ap(z, ;) + oz, ;) =1 (2.1)

con z = sin(¢) y z; la posicién de la linea de hielo. Este feedback es introducido asumiendo

que la formacién de hielo ocurre cuando la temperatura cae bajo un valor critico, por tanto
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el albedo adopta una abrupta transicion a la temperatura en que la capa superficial de hielo

persiste durante todo un ano,

Gno—hielo) Ts > _5OC (2 2)
oy = .
" Ohhielo Ts < —=5°C

Valores tipicos para Qice_free ¥ Qice son 0.3 y 0.62 respectivamente. Debido a la disminu-
cién(aumento) de la absortividad(albedo) con la latitud, en un modelo de balance de energia,

podemos expresar

0 (. 3;) = ap + axPo(z), Ts > —5°C; |z| < |y (2.3)
e bo, T, < —5°C; |a| > |z

con Py(z) = 0,5- (3sin®z — 1) el Polinomio de Legendre de segundo orden. Valores realistas de

ag y ag son 0.7 y -0.175 respectivamente (Hartmann y Short, 1979).

2.4.2. Feedback por nubes

Las presencia y /o ausencia de nubes en la atmésfera terrestre también es de gran importancia
para el clima. Las propiedades radiativas de nubes en un balance de energia son definidas por su
albedo, insolacién, altura y temperatura de sus bordes superior e inferior, la cantidad de nubes
y su espesor 6ptico (Hartmann, 1994; Kagan, 2006). Esos factores generan cambios simultaneos
en la radiaciéon de onda corta y larga, por tanto el efecto de la nubosidad puede llevar a un
aumento o a una disminucion en la temperatura superficial. Esto se manifiesta en que las nubes

pueden generar tanto un feedback positivo como negativo (Kagan, 2006).

El albedo de nubes practicamente dobla al albedo promedio de la Tierra desde un 15% a
un 30 % y ademds éstas reducen la emisién de onda larga por al rededor de unos 30 Wm~—2

(Hartmann, 1994).

Un aumento en la temperatura provocara una mayor conveccién y por tanto, ascenso de

vapor de agua, luego se forman nubes que retienen mayor cantidad de radiacién de onda larga
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y por tanto un mayor aumento en la temperatura atmosférica. Por tanto, las nubes actian
como un forzante de onda larga, es decir, reducen la OLR (Outgoing Longwave Radiation) y
asi contribuyen positivamente al calentamiento de la atmésfera terrestre. Sin embargo, no todas
las nubes actian de la misma forma, Hartmann et al. (1992) concluyeron que nubes bajas, las
cuales prevalecen en altas latitudes poseen un gran y negativo efecto radiativo, a diferencia
de las nubes asociadas a procesos convectivos, las que podrian tener un CRF positivo en altas

latitudes a baja insolacion solar. Esto ultimo es lo que se propone en esta tesis.

2.4.3. Feedback de vapor de agua

Este mecanismo corresponde a uno de los feedbacks més poderosos y que esta asociado a
presion de saturacién del vapor de agua. Al aumentar la temperatura del aire, la cantidad de
vapor de agua en un aire saturado aumenta, y como se mencioné anteriormente, el vapor de agua
es el gas de efecto invernadero méas importante dentro de la atmésfera, por tanto, aumentar
el contenido de éste, aumentara considerablemente el efecto invernadero de la atmésfera y
elevard ain mas la temperatura atmosférica, de esta forma, este mecanismo constituye un
poderoso feedback positivo de onda larga, que dentro de sus caracteristicas posee una magnitud

superior al feedback por nubes (Huang, 2013).

2.5. Sensibilidad Climatica

Predecir la respuesta climatica a perturbaciones de gases de efecto invernadero post pre-
industrial es uno de los grandes desafios de la ciencia climatica. Un pardmetro clave en esas
predicciones es la sensibilidad climatica (AT, ), que es, el cambio en la temperatura atmosférica
global promedio ante una variacién en un forzamiento radiativo dado (ec. 2.4). Generalmente,
se expresa como el cambio en la temperatura global promedio ante un doblamiento de diéxido

de carbono (CO,), o el equivalente a un forzamiento radiativo de 3,71 W /m?.

AT

AT = AR

(2.4)
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donde AT es el cambio en la temperatura y AR el cambio en el forzamiento radiativo, si bien
este dltimo término se puede expandir en mas subtérminos, para propdsitos de este trabajo
basta con entenderlo de la forma anterior. La perturbacién radiativa del sistema climatico es
aumentada (debilitada) por varios feedbacks positivos (negativos), los cuales operan a diferentes
escalas de tiempo. Para procesos de cambio climatico en los proximos siglos, la AT, es restrin-
gida generalmente a feedbacks répidos, tales como nubes y hielo marino (Huber, 2013). Dicho
lo anterior, se hace imperioso categorizar tales procesos en lentos o rdpidos. Para propositos
de este trabajo, en estudios paleoclimaticos existe una distinciéon operacional entre procesos
rapidos y lentos en relacion a las escalas de tiempo de la respuesta de temperatura medida en
los paleodatos, donde rdpidos aplica a procesos de hasta escalas centenales y lentos a procesos
con escalas de tiempo cercanas a milenios o mayores (Members et al., 2012). De esta forma,

climas con presencia de feedbacks negativos poseen una AT, mas baja que climas mas calidos.

Para este trabajo, la sensibilidad climatica de Eoceno (AT, ) serd calculada mediante la

ecuacion,

AT
ATGCLE = m . ln(2) (25)

donde AT = Ty — T, con Tg la temperatura global promedio de la simulacién tras la inyeccion
de CO4 y Ty la temperatura alcanzada por los feedbacks impuestos. COy = pCOs i/pCO2 p1,
donde pC'Oy corresponde al C'O, inyectado para alcanzar la temperatura global promedio

dada por los proxies y pC'Os py la presion parcial de C'O; al nivel pre-industrial.

2.6. Modelo DCESS

El modelo DCESS es un modelo global del Sistema Tierra de baja complejidad y resolu-
cién espacial, éste cuenta con los modulos de atmosfera, océano, sedimento ocednico, bidsfera
terrestre y litésfera (Shaffer et al., 2008). Debido a que en esta tesis el objetivo principal es la
explicacion de la Amplificacién Polar, en estas simulaciones se trabajé principal y inicamente

con el modulo de atmosfera, es por ello que se pone mayor énfasis en la descripcién de este
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modulo que en los restantes.

2.6.1. Geometria

La geometria descrita aqui corresponde a la geometria estandar utilizada en el modelo, en

el Capitulo 3 se presenta la modificacion para Eoceno.

La geometria corresponde a un hemisferio de 360° de ancho y dos zonas latitudinales (bajas-
medias y altas latitudes) dividida en la linea de 52°. El médulo de océano es de 270° de ancho
y se extiende desde el ecuador hasta 70° de latitud (Fig. 2.5). De esta forma, el océano cubre

el 70.5% de la superficie terrestre.

90° 270°

Land | Snow
—

—
. Ocean Sea—ice

Figura 2.5. Geometria estandar de modelo DCESS, (Shaffer et al., 2008).

2.6.2. Modbdulo Atmoédsfera

Este modulo utiliza un modelo de balance de energia para obtener la temperatura atmosféri-
ca cerca de la superficie, T, (°C). Este balance esta forzado por la insolacién anual media, el
transporte meridional de calor sensible y latente y los intercambios océano-aire, ademas de lo

anterior, este médulo contiene el feedback de albedo nieve-hielo (seccién 2.4.1) y el efecto del
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hielo marino. La temperatura atmosférica para cada zona (0 — 52° y 52 — 90°), T5" se obtiene

integrando este balance de energia sobre las zonas, es decir,

dTh 1 L, [0 a0 .
a 4 pmerid F%** — FY) cos(0)dod 2.6
dt ALk poCbb" { /0 /0,52 ( ) cos(6)dg 5} (26)

donde AY" corresponde al drea superficial de cada zona, C, la capacidad caldrica, py es la

3 b el espesor de cada zona escogidos para

densidad de referencia del agua igual a 1 x 10 kg/m
producir los ciclos estacionales observados, a corresponde al radio de la Tierra, 6 y ¢ la latitud
y longitud respectivamente. Ademds, F™*d es la pérdida (latitudes bajas-medias) o ganancia
(altas latitudes) de calor debido al transporte meridional a través de la divisién en 52°, F*?* y
FT son los flujos verticales de calor a través del tope de la atmésfera y la superficie océanica
respectivamente. Tal como es de esperar, en este modulo se impone la condicién de borde de
que no existe flujo en el ecuador ni el polo. La ecuacién 2.6 nos dice la temperatura atmosférica

global promedio de cada zona, sin embargo, la distribucion latitudinal de T, esta dada por un

Polinomio de Legendre en el seno de la latitud,

Ta(9) = T() + Tng(sin 9) (27)

pero Py(sinf) = (1/2) - (3sin”6 — 1), luego,

T,(0) = Ty + % (3sin®6 — 1) (2.8)

donde 6 es la latitud y los coeficientes Ty y 17 son determinados separadamente en cada
zona, asumiendo que la SST sobre los dos rangos de latitudes (0° — 52° y 52° — 90°) son igua-
les a la misma temperatura atmosférica promedio. La razén para esta eleccion es que los las
escalas tipicas de eddies meridionales que transportan calor son de 20° — 30° (Stone, 1984), y

el transporte no debe responder a una estructura de pequena escala (Wang et al., 1999).

El transporte meridional de calor esta dado por
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m—1

aT,
00

aT,
00

. —5420
Jrmenid — [Kt + L, K, exp < )} (2.9)

T,

donde K; es el coeficiente de intercambio de calor sensible, L, el calor latente de condensacion
y K, el coeficiente de intercambio de calor latente. Por su parte, el flujo de humedad estd dado

por,

m—1

aT,
00

aT,
00

. —5420
Emend — _Kq exp < )

T (2.10)

donde m varia con la latitud (Stone y Miller, 1980) y teniendo esto en cuenta, se toma
m = 2,5 a 52°. Para el flujo terrestre emitido, Budyko (1969) desarrollé una expresion empirica
que relaciona el flujo infrarrojo emitido con la temperatura superficial y la fraccién de cubierta

nubosa

F! (x,T,) = A+ BT, — (ay + BiT.)n (2.11)

donde n es la fraccion de nubosidad y A, B, a; y B; son constantes empiricas. Sin embargo,
normalmente se puede despreciar el segundo término en la ecuaciéon 2.11 debido a la comple-
ja relacién entre el campo de radiacién y el albedo superficial (Liou, 2002), luego podemos

reescribir

F! (z,T,) = A+ BT, (2.12)

El significado fisico de relacién lineal entre el flujo terrestre emitido y la temperatura su-
perficial es que dado que los perfiles de temperatura tienen méas o menos la misma forma en
todas las latitudes, el enfriamiento por este tipo de radiacién, que depende de la temperatura en
todos los niveles, se puede expresar en términos de la temperatura superficial. Esta formulacién

incluye implicitamente todos los feedbacks de onda larga, es decir, toma en cuenta el efecto de
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las nubes y la mezcla activa en la atmdsfera (Kagan, 2006). Luego, para el flujo de calor en
el tope de la atmosfera tomamos el balance neto entre la radiacién de onda larga saliente y la

radiacion de onda corta incidente, esto es,

F* = A+ BT, — (1 - a)Q (2.13)

donde A+ BT, es la radiacién de onda larga, « el albedo planetario dependiente de la latitud

y @ la radiacién de onda corta incidente dada por

= Cﬁf{”% [3sin? 9—1}} (2.14)

El forzamiento de los gases de efecto invernadero, es modelado tomando que A dependa
de la desviacion de las presiones parciales atmosféricas de los gases abarcados en el modelo

respecto de su valor pre-industrial (PI), es decir,

A= Ap; — (Aco, + Acn, + An,0) (2.15)

donde las presiones parciales para Aco,, Acu, ¥ An,0 son (Myhre et al., 1998):

¢
Aco, = 5,351

Acn, = 0,036(V'M — /M) — [f(M, No) — f(Mo, No)]
Anyo = 0,12(VN — v/Ny) — [f(Mo, N) — f(Mo, Ny)]

con f(M,N)=0,47[1+2,01 x 1075(MN)%™ +531 x 10~ M (MN)"5?] y las letras C', M y

N hacen referencia a COy, CHy y N>O respectivamente. El subindice 0 indica la concentracion
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en el estado no perturbado. Para el intercambio de calor aire-océano, se toma la expresion de

Haney (1971)

FT' = — Lo — Kpg(TH"™ — T (2.16)

donde Lg es el calentamiento solar directo de la capa superficial ocednica igual a 30 y 0
Wm~2 para las zonas de bajas-medias y altas latitudes respectivamente, K g la constante de
transferencia igual a 30 Wm~2 °C~!, pero cero para zonas cubiertas por hielo marino, T} "h¢
corresponde a la temperatura atmosférica media para el sector de bajas-medias latitudes y para
la parte libre de hielo del sector de altas latitudes y 7" la temperatura superficial del océano

para ambas cajas.

Para una visién de los médulos restantes se sugiere Shaffer et al. (2008).
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Capitulo 3
Metodologia

3.1. Parametros Fijos o (Geométricos

Para llevar a cabo estas simulaciones se debe tener en cuenta que el modelo DCESS tiene
una estructura estandar de acuerdo a su construccion inicial, por tanto, hay un gran ntmero
de variables, parametros, mecanismos, etc. que deben ser revisados y cambiados para llevarlo
al escenario del presente trabajo. Tal como se mencioné en el capitulo 1 del presente informe,
la paleogeografia y paleobatimetria hace ~55 Ma atras era algo diferente de los valores que
conocemos actualmente, es por ello que uno de los primeros pasos es cambiar la batimetria
estandar usada por el modelo DCESS a una batimetria mas realista al tiempo de estudio, lo
anterior se debe al gran impacto que tiene la no existencia de hielo en Eoceno. Se estima que
al no haber hielo, el nivel cero del mar corresponde a 100 metros por sobre el valor actual, en
otras palabras, necesitamos un aumento en 100 metros en el nivel del mar. Para ello se utilizan
datos de batimetria provenientes de ETOPO1 (Amante y Eakins, 2009) y el nivel superficial del
mar se tomard a ser 100 metros por sobre el cero actual. A modo de realizar una comparacién
entre las areas a diferentes profundidades entre la batimetria estandar y la utilizada en estas

simulaciones, para ambos sectores, a continuacién se muestra la figura respectiva (fig.3.1).
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Figura 3.1. Comparacion perfiles de area ocednica, batimetria estandar ver sus ETO-
PO1+100m. En rojo la curva asociada a bajas latitudes (B. L) y en azul la zona de altas
latitudes (A L). Lineas punteadas y continuas hacen referencia a la nueva batiemtria y a la

estandar del modelo DCESS respectivamente.

Cabe aclarar y destacar en este punto que el modelo utiliza areas promedio en funcién de la
profundidad para asociar a cada una de estas areas una zona sedimentaria, y no una batimetria
para cada banda de latitud, lo cual seria casi imposible desde el punto de vista computacional
y escaparia a la esencia en la que fue construido el modelo DCESS. Podriamos decir a raiz de
lo anterior, que el modelo trabaja con una batimetria utilizada en forma hipsométrica. De la
figura 3.1 podemos observar que la batimetria estandar utilizada por el modelo no dista mucho
de ETOPO1+100 m, ambas poseen un perfil similar en todas las profundidades, sin embargo,
claramente se puede observar una gran diferencia en la superficie ocedanica en torno a los 200-
300 metros de profundidad, en donde se aprecia una mayor area superficial en ETOPO1+100
m (en ambos sectores). Un efecto a consecuencia de lo anterior estd asociado a la geometria del
modelo y radica en la posicién del limite ocednico, es decir, la latitud a la que el océano limita
con la superficie terrestre, pasando de 70° a 71.5° de latitud. Lo mismo ocurre con la razén

tierra/océano del modelo, la cual se incrementa de 270/360 a 1.0319-270/360.
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3.2. Busqueda del set de Sensibilidades Climaticas

Una vez realizado el proceso del acoplamiento de la nueva batimetria oceanica al modelo y
los consecuentes parametros iniciales geométricos, comenzamos a calibrar el modelo tomando
como linea base o linea de partida de calibracién el nivel pre-industrial, es decir, con condiciones
de borde (CB) modernas. Para esto se calibra el modelo para dar una temperatura atmosférica
global promedio igual a 15°C con una pC'O, igual a 280 ppm (partes por millén) y las respectivas
condiciones de borde, tales como constante solar, albedo, latitud de la linea de hielo, entre
otras. De acuerdo a la construccion del modelo DCESS, la temperatura atmosférica proviene
de un balance de energia, por tanto, para conseguir esta temperatura con CB del presente,
buscamos combinaciones entre los parametros A y B (ec. 2.12) de tal forma de obtener estos
15°C y posteriormente doblar el pC'Oy atmosférico y asi poder construir un amplio rango de
sensibilidades climéticas (ATy,) desde ~ 2.5 a ~ 8.5°C por doblamiento de este trazador.
Luego de tener todo este set de parametros calibrados, se comienza con las simulaciones del
Clima del Eoceno temprano que se explican en la seccién 3.3. Este conjunto de sensibilidades
climaticas del presente (AT, p) serdn de gran ayuda posteriormente para realizar un calculo

de sensibilidad climatica de Eoceno (ATyr) y su comparacion con ATy, p.

3.3. CB de Eoceno y Feedbacks Aplicados

Anteriormente modificamos las condiciones de borde geométricas del modelo, ahora lo que
corresponde es modificar estas CB pero asociadas al clima de aquel entonces. Dentro de estas
CB, esta la cantidad de radiacién solar incidente, @, la cual es dependiente de la latitud (ec.
2.14). Sin embargo @y, que corresponde a la radiacién constante de esta cantidad, no tiene
el mismo valor que el actual, pues a través del tiempo existen diversos procesos que alteran
este valor, tales como ciclos orbitales (precesion, oblicuidad, etc.) y procesos fisico-quimicos
entre otros. A raiz de lo antes mencionado, se estima una disminucién en un 0,5 % respecto
de su valor estdndar actual (1365 Wm™2), y asi obtenemos un valor de Qq ~ 1358,2 Wm™2.
Como la radiacién solar incidente es uno de los mayores forzantes climaticos, al reducir la
constante solar respecto del pre-industrial, la temperatura atmosférica global media disminuye

y a partir de este punto se comienza secuencialmente a anadir cada uno de los diferentes
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feedbacks propuestos anteriormente (seccién 2.4), pues necesitamos tener una estimacion del

efecto de cada retroalimentacién al sistema climético.

Postulamos que el proceso fisico capaz de mantener una temperatura tan elevada en el
Eoceno, en particular en altas latitudes, es una mezcla de varios feedbacks actuantes. Esto
actia de la siguiente manera: Si existe cualquier perturbacion en la temperatura del sistema,
esto generard una pérdida de hielo (marino y terrestre) en altas latitudes y por consiguiente
una disminucién en el albedo superficial, ademas, si pensamos en que el hielo, en particular
el hielo marino, forma una capa aislante que inhibe la interaccién directa entre el océano y la
atmosfera, al no existir esta capa, esta interfase deja de existir y por lo tanto existe conexion
directa entre estos dos sistemas (océano y atmoésfera). Lo anterior se traduce en un mayor flujo
de calor y humedad hacia la atmodsfera conllevando a una alta conveccién atmosférica en altas
latitudes generando asi una gran cantidad de vapor y humedad liberada hacia la atmoésfera y
por lo tanto un mayor forzamiento radiativo por nubes, pues existird un mayor atrapamiento
de OLR. Al existir una mayor contencién de la Radiacién Saliente de onda Larga existe un
mayor calentamiento y una mayor pérdida de hielo y se comienza nuevamente con el ciclo. Por
lo tanto, proponemos tres mecanismos capaces de realizar esta amplificacion polar, estos son:
Eliminacién de hielo-nieve en altas latitudes, Forzamiento Radiativo Extra y Disminucién del

albedo.

El primero de ellos, correspondiente a la eliminacién del hielo-nieve en altas latitudes se
consigue haciendo que las lineas de latitud de hielo marino y nieve permanezcan fijas durante
todo el proceso iterativo en la resolucién de las ecuaciones. Por otra parte, se estima que el efecto
radiativo (positivo) de las nubes de tipo convectivas es de 30Wm ™2 (Hartmann, 1994), por tanto,
anadimos este forzamiento radiativo sélo en altas latitudes (caja fria) ponderando esta cantidad
por el drea libre de hielo/nieve de dicha zona. Finalmente, respecto de la cuantificacién en la
disminucién del albedo, primero que todo la no existencia de hielo ya supone una disminucién en
altas latiudes y ademas, al ser éste dependiente de la latitud y de la naturaleza de la superficie

(cuadro 2.1) debemos fijarnos en la distribucién continental que existia en el Eoceno temprano!

Notar que la figura sélo corresponde a una distribucién representativa, y no necesariamente valores exactos

de altura y/o profundidad.
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(fig. 3.2).

3000 [m]
2000

1000

--1000
0°

latitud

-15° —-2000

-30°
-3000

—-4000

-5000

-180° -150° -120° 90° -60° -30° 0° 30° 60° 90° 120° 150° 180°
longitud

Figura 3.2. Distribucién continental y batimétrica de Eoceno. Datos tomados desde

Herold et al. (2014).

Si intentamos cuantificar el drea de la distribucion mostrada en la figura 3.2 en cada banda
de latitud, podemos tener una estimaciéon en la fraccion o porcentaje de superficie terrestre

entre la distribucién actual y la de Eoceno, tal como lo muestra la figura 3.3.

En ella se observa que el hemisferio norte en zonas de latitudes altas existe una mayor
cantidad de superficie en comparacién a la distribucién moderna, lo mismo ocurre en latitudes
medias del hemisferio sur, sin embargo, esto no es atribuible a una disminucién del albedo, pues
el area de esta zona, en especial del hemisferio norte, es practicamente despreciable en compa-
racion al area terrestre de latitudes mas ecuatoriales. Por otra parte, en latitudes subtropicales,
~ 30°N, se observa un importante menor porcentaje de superficie terrestre, esto supone una
mayor cantidad agua oceanica. Ademas, esta zona estd asociada a la zona de convergencia de
la Celda de Hadley, la cual es la responsable de la generacién de la mayoria de los desiertos del

planeta (fig. 2.2), por lo tanto, aqui se fundamenta una disminucién en el albedo en esta zona,
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Figura 3.3. Comparacién del porcentaje de superficie terrestre entre la distribucién de Eoceno

(Herold et al., 2014) y la actual (Amante y Eakins, 2009) en funcién de la latitud.

pues el albedo asociado a desiertos es mucho mayor que el asociado al océano (cuadro 2.1). Por
lo tanto, asumimos una disminucién/aumento global en el albedo/absortividad debido a la no
existencia de hielo (altas latitudes) y debido a la menor cantidad de superficie terrestre (bajas-
medias latitudes). Sin embargo, el factor a reducir el albedo debe ser la cantidad necesaria para
no sobreestimar este efecto, pues cabe destacar que una reduccién en el albedo planetario en
un factor de (por ejemplo) 0,01 provocaria un efecto mayor que un doblamiento de pC'O5 en la
atmosfera. A continuacién se muestran una serie de perfiles asociados al albedo, entre ellos el

albedo actual y el propuesto en este trabajo.

De la figura 3.4 se puede observar que tanto el albedo estdndar como el propuesto estan
en buen acuerdo a perfiles utilizados por modelos mucho mas complejos, en cuyo calculo de
albedo hay mucha maés fisica detras. A modo de comparar, observamos en altas latitudes la
diferencia entre el albedo actual y el correspondiente a Eoceno, mas especificamente a 70°
aproximadamente en donde se observa un abrupto aumento en la curva asociada al perfil actual,

el aumento en el perfil de Eoceno tiende asintéticamente a los 90° de latitud, denotando asi la
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Figura 3.4. Perfil con latitud de albedo. En negro se muestra la distribuciéon actual del
albedo, set de delgadas curvas corresponde a los perfiles usados por M. Huber y en azul el

albedo propuesto en este trabajo.
no existencia de hielo en altas latitudes.

Una vez aplicado cada uno de los tres mecanismos antes mencionados, corresponde final-
mente inyectar el C'O, a la atmdsfera, esto se realiza mediante estradas prescritas multiplos
de pCO, pre-industrial (pC'Oqpr) hasta alcanzar la temperatura global promedio dada por los
proxies y asi poder comparar y/o validar nuestras simulaciones. Lo anterior da como resultado
un gran numero de perfiles que son todos muy parecidos al perfil dado por los proxies, la forma
de discriminar entre todos ellos y quedarnos con el perfil que mas se ajusta se describe en la

seccion 3.4.

3.4. Validacion de la Modelacion

Tal como se dijo anteriormente, de todos los perfiles que se tiene, todos son muy parecidos y
ademas todos ellos poseen una temperatura atmosférica global promedio que sélo se diferencian

en centésimas unas de otras, por lo tanto, se buscan dos pardmetros que son: el perfil mas
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parecido y ademas la temperatura promedio més parecida. En cuanto al perfil, se calcula la
desviacién estdandar tanto de la curva asociada al ajuste de los proxies (S,) como de cada uno
de los perfiles modelados (S,,), con esto se puede cuantificar la diferencia entre cada perfil. Por
otra parte, en cuanto a la temperatura promedio, se calcula la diferencia entre la temperatura
promedio del proxie (T,) y la temperatura promedio de cada perfil (T,,). Luego de esto, se
plotea el valor absoluto de esta diferencia ver sus la razén S,,/S,. A cada punto asociado a
cada perfil modelado se calcula la distancia al punto (0,1), pues este punto corresponde a una
simulacion ideal en donde no existe diferencia en la temperatura promedio y ademas el perfil es
idéntico. Finalmente, el punto con menor distancia es el que se utilizara como mejor simulacién.

A modo de ejemplo, a continuaciéon se muestra la figura correspondiente.

Discriminacién diferentes inyecciones pC'O,

13 T T T T
7.5 % pCOsz
7.6 x pCOzPI
7.7 % pCOQ,pI

1.2 B

1.1F b

s 1
. K/

0.9F b

0.8 b

0.7 | | | |

-0.3 -0.2 -0.1 0 0.1 0.2 0.3

|Tm - TO‘ (OC)

Figura 3.5. Método para escoger el mejor perfil que cumpla las dos condiciones senaladas
anteriormente. En este caso la simulacién con 7,7 x pCOg p; ppm corresponde al perfil seleccio-

nado.

Necesariamente debemos comparar nuestras simulaciones para poder establecer la robustez
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de éstas. Debido al tiempo de estudio, una limitante fundamental es la disponibilidad de datos
para poder llevar a cabo lo anterior, sin embargo proxies paleoclimaticos son una buena herra-
mienta que de manera indirecta nos ayudan a contrastar entre lo modelado y lo observado. En
al &mbito atmosférico, Huber y Caballero (2011) realizaron una acabada recopilacién de estos
proxies. Para hacer uso de ellos en este trabajo, primero que todo se recopila la informacién adi-
cional a los autores anteriores y se procesan los datos de proxies atmosféricos. Como el modelo
DCESS utiliza sélo un hemisferio, a los datos tratados anteriormente se les hace una reflexion
de tal manera de trabajar con latitudes absolutas y es a estos nuevos valores que se les realiza
un ajuste mediante minimos cuadrados encontrando los parametros que mejor se ajusten. La

curva a justar corresponde a

T(0) =a+b- Py(sin(0)) (3.1)

con P,(sin(0)) el Polinomio de Legendre de segundo orden y con a y b los parametros a encontrar.
Este ajuste nos permite tanto comparar el perfil de temperatura como la temperatura global
promedio de la simulacion, la cual estd dada por el valor del parametro a. El ajuste realizado
anteriormente da una temperatura atmosférica global promedio de ~ 27,1°C. El perfil y los

proxies se muestran en los resultados finales junto a las simulaciones.

En cuanto a los perfiles ocednicos, se muestran cuatro trazadores los cuales son temperatura,
T, salinidad, S, contenido de oxigeno disuelto, O, y la variacién isotépica de 80, todos ellos en
funcién de la profundidad. Ante la poca existencia de validadores ocednicos directos, se utilizan
datos de 080 provenientes del trabajo de Zachos et al. (1994), los cuales son transformados a

temperatura mediante la ecuacién de Bemis et al. (1998) (ver Apéndice A).
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Capitulo 4
Resultados

A continuacion se presentan los valores de las combinaciones obtenidas entre los parametros
Aoy B, para dar con T' ~ 15°C y ademas de la sensibilidad climatica por doblamiento de pC'Oq
(ATeq,P)-

B A T, ATugp

2,27 206,96 15,0037 2,5196
2,06 209,63 15,0021 3,0212
1,89 211,77 15,0086 3,5209
1,75 213,53 15,0042 4,0247
1,63 21503 15,0017 4,5366
1,53 216,27 15,0130 15,0248
1,44 217,39 15,0029 5,5470
1,36 218,38 15,0040 6,061
1,29 21924 15,0638 6,5317
1,22 220,12 15,0250 7,1407
1,19 220,503 15,0269 7,5814
1,17 220,763 15,0325 8,0106
1,14 221,162 15,0492 8,6427

Tabla 4.1. Pardametros A, y B encontrados con C.B del presente para construir set de AT, p.

La tercera y cuarta columna de la tabla anterior muestran la temperatura atmosférica global

promedio alcanzada y la sensibilidad climética por doblamiento de pCOy (AT p).
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4.1. Resultados Atmosféricos

La figura 4.1 muestra las T, obtenidas en cada sector (bajas-medias, TC, y altas latitudes,
T4) y también la temperatura atmosférica global promedio (T,) tras la ejecucién de cada
mecanismo (feedbacks e inyecciéon de pC'Os). Si se observa el panel superior, se puede apreciar
como se va incrementando la temperatura atmosférica global promedio a medida que la ATy, p
crece, ademés de lo anterior, en todos los feedbacks el incremento en la temperatura del sector
frio es mayor que en el sector calido, esto demuestra la amplificaciéon polar lograda en altas
latitudes lo que también puede ser visto en los perfiles meridionales de T, de la figura 4.3.
Si se observa la curva asociada a la eliminacién de hielo/nieve, las temperaturas promedio
de cada zona van desde los 20,5°C a los 24,5°C en bajas-medias latitudes y en el rango de
—0,6 a 1°C para altas latitudes lo que da una variacién entre 16 y 19,5°C en la temperatura
atmosférica global promedio. En cuanto al forzamiento radiativo extra en altas latitudes (CRF),
los niveles de variacion en las temperaturas promedios de cada caja y global son 21,5 — 26,8°C
en el sector de bajas-medias latitudes, 2,8 — 6,6°C en altas latitudes y 17,5 — 22,5°C en la
temperatura promedio. Al disminuir el albedo, el rango de variacion tomando en cuenta todas
las sensibilidades climaticas es de ~ 6°C en bajas-medias latitudes, de ~ 5°C en altas latitudes
y de ~ 6°C aproximadamente en la temperatura global promedio. Finalmente, tras la inyeccién
de pC'O4 se alcanzan temperaturas en torno a los 30 — 31°C en el sector cédlido, mientras que

en el sector frio la temperatura varia ~ 1,5°C aproximadamente.

En relacion a los transportes atmosféricos, la tabla 4.2 muestra los flujos horizontales de calor
y humedad a través de los 52° de latitud y ademas los flujos verticales en la interaccion océano-
atmosfera tras la aplicacion de los tres feedbacks. Los transportes meridionales de calor y vapor
de agua fueron calculados mediante las ecuaciones 2.9 y 2.10 respectivamente, mientras que los
flujos verticales en la superficie del océano y tope de la atmésfera fueron calculados mediante
las ecuaciones 2.16 y 2.13 respectivamente. Podemos apreciar que el transporte meridional de
calor fluctia entre los 3,4 — 4,0 PW en su mayoria en forma de calor latente, en cuanto al
flujo de vapor de agua fluyen entre ~ 0,8 a ~ 0,9 Sv, esto quiere decir que el sector céalido
(frio) pierde (gana) estas cantidades. Para el intercambio océano/atmésfera, desde la superficie

ocednica, el sector calido pierde entre 0,45 y 0,51 PW, los que son ganados por el sector frio.
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En el tope de la atmésfera, en la zona de bajas-medias latitudes retiene entre 3,9 y 4,5 PW de

calor, mientras que la zona de altas latitudes pierde alrededor de 4,7 a 5,4 PW.

Por lo tanto, estos flujos horizontales y verticales son los responsables de mantener el equi-
librio en el planeta, pues si bien la zona cédlida pierde calor al cederlo a la zona fria, al mismo
tiempo gana calor procedente de la interaccion océano-atmosfera. De la misma forma, el calor
ganado en el sector frio se compensa con la radiacién de onda larga liberada hacia el espacio. Es
importante destacar, que en el cdlculo de estos flujos, se utilizo el forzamiento radiativo de onda
larga del presente, por lo tanto, existirda una pequena diferencia al incluir el forzamiento radiati-
vo de Eoceno (combinaciones de valores A y B dados en tabla 4.4 para 1000 y 2000 ppm). Con
esos nuevos pardmetros, la cantidad de calor transportado aumenta entre un 9 a 18 % respecto
de los valores mostrados en la tabla 4.2, alcanzando valores cercanos al transporte del presente
(Trenberth y Caron, 2001). Por su parte, el transporte de humedad alcanza los 0,91 — 0,97 Sv.
En relacién a los flujos verticales, en la interaccién océano/atmoésfera, el océano del sector de
bajas-medias latitudes gana 0,50 — 0,53 PW mientras que la misma cantidad es liberada hacia
la atmdsfera en altas latitudes. Finalmente para el flujo en el tope de la atmdsfera, F'°* alcanza
los 4,37 — 4,70 PW y —5,24 a —5,58 PW para los sectores célido y frio respectivamente. Estos

rangos de valores son tomados respecto de AT, p = 3,02.

Habiendo expuesto en detalle las temperaturas alcanzadas en cada sector y los transportes
atmosféricos de todas las simulaciones, la tabla 4.3 muestra los resultados especificos del set
de simulaciones correspondiente a los tres feedbacks y la posterior inyeccion de pCOs. En ella
se muestran la temperatura global promedio de cada feedback (panel superior de figura 4.1),
ademas la cantidad de pC'Os necesario para alcanzar la temperatura dada por el ajuste a los
proxies atmosféricos y el respectivo calentamiento asociado a lo anterior (AT"). Se observa que a
bajas ATy p (2.5-5.0), al rededor de ~ 4 y ~ 6°C son explicados por feedbacks (No hielo/nieve,
CRF y Albedo) y el resto explicados por pC'Os, mientras que con altas AT, p la cantidad de
grados Celsius explicados por feedbacks es muy alta, entre ~ 7 y ~ 9,5°C por feedbacks y el
resto por C'O,, sin embargo se debiera esperar tan sélo ~ 4 a ~ 6 grados por feedbacks y ~ 6
a ~ 8°C por pCO, debido a la cantidad de pC'Oy en el Eoceno temprano (ver pag. 3), esto

podria significar, en primera instancia, que el modelo esta sobrestimando el calentamiento por
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feedbacks y consiguientemente, subestimando el calentamiento por pC'O,, sobre todo a altas
AT p, sin embargo no existe un criterio definido para decidir cudnto es sobrestimado y cuanto
no, es por ello que para tener una visién acerca de lo anterior, se calculé la posicion de la linea
de hielo y nieve para todo el set de AT,,p. De la figura 4.2 se observa que estas posiciones se
mueven hacia latitudes menores a medida que la sensibilidad climatica aumenta, alcanzando los
59 —60° (hielo) y los 53 —54° (nieve) de latitud para AT, p > 5,5, por consiguiente, cubren un
area cada vez mayor y al momento de ser eliminado el impacto también lo es. Intuitivamente se
podria pensar que de la forma en que fueron obtenidas las sensibilidades climéticas del presente,
a mayor AT, p, mayor radiacion de onda larga y por tanto estas lineas debieran retroceder,
pues existiria un mayor calentamiento, sin embargo esto no es asi, en la construccion del set de
AT,y p con los pardmetros Ay y B de la ecuacién 2.12, para que AT, p aumente, esto se logra
con valores de B cada vez més pequenos y un Ay cada vez mayor, esto genera un gradiente
de temperatura ecuador-polo cada vez mayor, por lo tanto, al calcular el perfil meridional de
temperatura, el Polinomio de Legendre sitia las temperaturas de —5 y 0°C mas cerca del

ecuador!, y es por ello que ambas lineas abarcan una mayor cantidad de drea terrestre.

Ahora en este punto, se tienen todos los elementos para realizar una estimacién de la sen-
sibilidad climdtica de Eoceno (AT k), sin embargo si se realiza, ésta corresponderia a una
estimacion erronea, pues estariamos considerando el mismo forzamiento radiativo de onda
larga del presente y esto darfa valores menores que AT, p. Por el contrario, de acuerdo a
(Caballero y Huber, 2013) la sensibilidad climatica de climas pasados célidos es al menos igual
o superior a la del presente, la cual esta fuertemente influenciada por feedbacks de nubes, el
que es uno de los componentes con mayores incertezas al momento de realizar simulaciones
climaticas. Es por esto que para una estimacién mas realista de AT, g se realiza la busqueda
de nuevos pardametros Ay y B de manera tal de aumentar este forzamiento radiativo de onda
larga e incluyendo los tres feedbacks propuestos en este trabajo. Lo anterior para dos cantidades

diferentes de pC'O,, 1000 y 2000 ppm, consistentes con Lowenstein y Demicco (2006).

Estos nuevos valores de Ay y B y la correspondiente AT, se muestran en la tabla 4.4.

'Recordemos que estas temperaturas son las que el modelo toma como base para la formacién de hielo y

nieve.
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De ella se observa una especie de inversion en los pardmetros B’ y B” (1000 y 2000 ppm
respectivamente) respecto de B del presente, esto se debe al hecho de como se esté trabajando
con cantidades fijas de pC'Os, el forzamiento radiativo de onda larga anadido (en conjunto con
este pC'Oq) debe ser capaz de elevar suficientemente la temperatura desde la alcanzada tras cada
feedback hasta la temperatura global promedio dada por el ajuste a los proxies, y tal como se
construyo el set de AT, p para elevar la temperatura cada vez mas, los valores de B cada vez
son menores. Ahora, como se vio anteriormente (tabla 4.3), a medida que aumenta la AT,, p,
la temperatura explicada por feedbacks es mayor y por tanto lo que queda de temperatura por
explicar es cada vez es menor. Por otra parte, se observa un B” mayor que B’ al momento de
inyectar 2000 ppm, esto se debe a la sencilla razon de que la cantidad de pCO2 es mayor y por
tanto la temperatura restante por explicar es menor en comparacion a la inyecciéon de 1000 ppm,
pues con 2000 ppm se tiene un mayor aumento en T, que con 1000 ppm. Lo mismo ocurre con
los parametros Aj y Aj. En cuanto a las sensibilidades climéaticas calculadas también se observa
el comportamiento anterior (un especie de inversion respecto de los valores del presente), al
inyectar 1000 ppm la AT, es mayor que la del presente, pero sélo hasta AT,,p = 3,52°C,
luego de esto comienza un descenso en estos valores llegando a una diferencia de 7,15°C por
dob. de pC'O;y entre AT, gy AT,,p cuando esta tltima alcanza los 8,64°C por dob. de pC'Os.
Al inyectar 2000 ppm se observa el mismo comportamiento anterior, pero con la diferencia
que AT r es mayor que AT, p sélo cuando esta ultima es igual a 2,52°C. Esto se debe al
comportamiento logaritmico del forzamiento radiativo de pC'Oy que al aumentar esta cantidad

este forzamiento se hace cada vez mayor y por tanto, la AT,y disminuye (ver ec. 2.5).

Para finalizar, en la figura 4.3 la notacion es la siguiente: curva discontinua en color negro
representa el perfil logrado con condiciones de borde del presente, mientras que curvas continuas
en color azul, rojo, café, verde y negro, representan la aplicacién de eliminacién de hielo/nieve,
forzamiento radiativo extra por nubes, disminucién del albedo planetario, inyeccion de pCOq y

ajuste a los proxies paleoclimaticos. Estos tltimos se muestran en puntos de color negro.
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4.2. Resultados Oceanicos

En cuanto a los resultados del médulo océano, la figura 4.4 muestra resultados de tempe-
ratura, salinidad, oxigeno disuelto y variacién isotépica de O para cada sector. De acuerdo a
esto, la temperatura superficial del océano estd en torno a los 31,5°C en el sector cédlido y a los
~ 16°C en el sector frio, a 1000 metros esta temperatura desciende rapidamente en el sector
calido alcanzando un valor promedio ~ 19°C, mientras que en el sector frio a esta profundidad
la temperatura aumenta menos de un grado en promedio. Para aguas profundas (3000 m),
la temperatura de ambos sectores tienden a equilibrarse con valores de T, entre ~ 16°C. En
relacién a los valores de salinidad, en superficie éstos se encuentran en torno a los 38 y 34%c
para el sector cédlido y frio respectivamente, a 1000 metros de profundidad ésta desciende en el
sector calido alcanzando valores en torno a los 35%o, mientras que en el sector frio permanece
casi constante respecto de su valor en superficie, denotando asi el efecto de la alta evaporacion
existente en superficie en bajas-medias latitudes, a 3000 metros la salinidad se equilibra en
torno a los 34,2% en ambos sectores. Para el contenido de oxigeno disuelto en el océano los
valores en superficie permanecen constante con valores de 0,20 y 0,26 mol/m3 en ambos secto-
res (cdlido y frio respectivamente), a 1000 metros, ocurre un réapido descenso de esta cantidad
en el sector calido y un menor descenso en el sector frio, lo anterior presumiblemente podria
deberse al hundimiento de de masas de agua fria en altas latitudes rica en oxigeno. Para aguas
profundas estos valores fluctian entre 0,08 para el sector cdlido y 0,12 mol/m? para el sector
frio. Finalmente respecto de la excursién isotépica de 80, en superficie se observan valores
positivos de §'80 para el sector célido (1,40%0) y valores negativos (~ —0,26%0) en el sector
de altas latitudes, esto se debe a la intensa evaporacion existente en el sector de bajas-medias
latitudes, pues el océano se encuentra rico en #O respecto de 90O al ser este tiltimo més liviano,
el caso contrario ocurre en altas latitudes en donde la poca evaporacion y la inyeccién de agua
proveniente de hielos y nieve (mediante escorrentia) hace que el océano tenga una mezcla méas
homogénea entre estos dos isétopos. A mil metros de profundidad ain se conservan los valores
positivos y negativos de cada sector, sin embargo existe una disminucion en el sector calido que
cae a ~ 0,13%0 y un muy leve aumento en el sector frio de entre —0,21%o. Finalmente para aguas

profundas ambos sectores se tornan a valores negativos debido a la poca actividad oceanica con
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valores entre ~ —0,15%¢ para el sector de bajas-medias latitudes y entre ~ —0,18%¢ para el

sector frio.

Respecto de la figura 4.4 a) se observa un buen acuerdo entre la temperatura ocednica
simulada y los datos. El tratamiento a los proxies se describe en el apéndice A. Para la 4.4
d) (6'™0) se observa una pequefia sobrestimacién de la simulacién, cuya diferencia puede ser
consecuencia de una o m4s incertezas asociada a los proxies de 80 (Apéndice A). En los perfiles
mostrados en la figura 4.4, curva en color rojo representa el sector calido y en azul el sector

frio. Para los proxies mostrados se utiliza el mismo color asociado a cada sector.
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Figura 4.2. Evolucién de la posicién Linea de Hielo y Nieve para cada AT, p.

id id id id T T t t
ATeq,P Fmerl %Fmerl %Fmerl Emerl Fb Fa Fb oa Faoa

lat sen

252 344 5433 4567 0,83 —045 045 3,89 —4.77
302 354 5404 4596 085 —046 046 4,00 —4,88
352 3,63 53,77 4623 087 —047 047 4,10 —4,97
4,02 370 5357 4643 088 —048 048 4,18 —5,06
454 376 5338 46,62 089 —049 049 425 —513
502 3,82 53,16 46,84 0,90 —049 049 4,31 —5,19
555 3,87 5298 4702 091 —050 050 4,37 —524
6,07 392 5292 4708 0,92 —0,550 050 4,42 —5.30
653 396 5279 4721 093 —050 050 4,46 —534
714 4,00 52,68 4732 0,94 —051 051 4,51 —5,39
758 4,02 5259 4741 0,94 —051 051 453 —541
801 4,03 5255 4745 0,94 —051 051 4,54 —542
864 4,05 5251 4749 0,95 —051 051 4,56 —544

Tabla 4.2. Resumen de los transportes y flujos atmosféricos tras la aplicacion de todos los
mecanismos. F™4, Fl vy o expresados en PetaWats (PW), E™'d en Sverdrup (Sv). Las

siglas de cada uno de estos flujos corresponde a las mencionadas en el texto.
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—no—hielo —CRF —feedbacks —Eoceno

ATp T T,” T pCO; T AT

a a a a

252 16,06 17,57 1851 28,10 27,10 8,59
302 1640 1807 19,10 16,70 27,11 8,01
352 16,74 1856 19,69 10,90 27,10 7,40
402 1707 1904 2026 770 2711 6,85
454 1741 1952 2083 570 27,11 6,28
502 17,74 1998 21,38 440 27,08 5,70
555 18,07 2046 21,94 350 27,08 5,14
6,07 1840 20,93 2250 289 27,11 461
6,53 18,74 2140 2306 242 27,10 4,04
714 19,09 21,91 2366 204 27,11 345
758 1925 22,14 2393 189 27,00 3,16
801 1936 2229 2412 180 27,09 2,97
864 1051 2253 2441 168 27,00 2,68

Tabla 4.3. Resumen Resultados Atmosféricos. La descripcion de cada columna corresponde a

la misma que mostrada en el texto mas arriba.

280 ppm 1000 ppm 2000 ppm

B Ay ATgp B A AT

eq,E

B" Ay AT

eq,E

2,27 206,96 2,52 0,87 232,88 4,69 1,34 224,18 3,04
2,06 209,63 3,02 094 231,05 4,34 1,44 22148 2,83
1,89 211,77 3,52 1,00 229,30 4,08 155 21847 2,63
1,75 213,53 4,02 1,09 226,90 3,75 1,69 214,74 241
1,63 21503 4,54 1,19 22420 343 1,84 210,66 221
1,53 21627 5,02 1,31 220,98 3,11 2,02 20580 2,02
1,44 21739 555 1,46 216,95 2,30 225 199,62 181
1,36 218,38 6,07 1,66 211,64 2,46 250 192,74 1,63
129 21924 6,53 1,84 206,55 221 284 183,49 143
122 220,12 7,14 2,18 19739 187 3,35 169,71 1,22
1,19 220503 7,58 237 19227 1,73 3,59 163,07 1,14
1,17 220,763 8,01 2,52 188,20 1,62 385 156,17 1,06
1,14 221,162 8,64 275 181,85 1,49 422 14596 0,97

Tabla 4.4. Nuevos pardmetros Ay y B para calculo de AT,, i con diferentes entradas de pC'Os.
Las unidades de Ay y B son Wm™2 y Wm~=2 °C~!
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Figura 4.3. Perfiles meridionales de T, (f) para cada Sensibilidad Climatica (izquierda-abajo

de cada figura).
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Figura 4.4. Perfiles océanicos en funcién de la profundidad para ambos sectores. En a) la

temperatura, b) salinidad, c) contenido de oxigeno disuelto y d) variacién isotépica de *O.
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Capitulo 5

Conclusiones

Con todas las simulaciones realizadas y resultados de este trabajo, se puede concluir lo
siguiente: se comprobd que con los procesos fisicos propuestos en esta tesis (en conjunto con
grandes cantidades de pC'Os), los cuales afectan el balance energético en altas latitudes, son
capaces de elevar la temperatura en dicha zona sin afectar sustancialmente las temperaturas
de zonas mas ecuatoriales. Por lo tanto, se puede decir que esta Amplificacion Polar puede ser
caracterizada por tres mecanismos puramente radiativos en conjunto con altas concentraciones
del principal gas de efecto invernadero como lo es el diéxido de carbono presente en la atmdsfe-
ra. Estos mecanismos o feedbacks son: la eliminacién de hielo y nieve en altas latitudes, un
forzamiento radiativo extra por nubes de origen convectivo y una consiguiente disminucién en

el albedo planetario.

En cuanto a los resultados ocednicos, se puede decir que éste corresponde a un océano con
aguas muy calidas, con temperaturas superficiales en torno a los 31° y 16°C para cada sector
(calido y frio respectivamente) y con una temperatura del océano profundo cercana a los 16°C,
es decir, muy superior a la temperatura actual de esta parte del océano. Esta alta temperatura
superficial en bajas-medias latitudes se relaciona a una gran evaporacion lo que resulta en los
resultados obtenidos que indican un océano con altos valores de salinidad en esta zona. En
el caso del sector polar, se obtuvo un océano con una temperatura cercana a los 15°C, esta
temperatura es muy alta para que implique directamente un hundimiento de agua profunda
en esta zona. Sin embargo, de acuerdo al contenido de oxigeno disuelto en el océano del sector
polar, las simulaciones indicaron valores cercanos a 0,26 mol/m?, si bien es una cantidad inferior
a la actual, existe agua con mayor oxigeno y por tanto agua fresca en dicha zona, a diferencia

del sector calido en donde el contenido de Oy es menor. Si bien no se puede concluir de manera
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exacta la intensidad o la forma de la circulacion termohalina debido a que el modelo no captura
geograficamente estos sectores, al menos se puede concluir que era una circulacion mas débil que
la actual. En cuanto al sector calido, la zona de minimo oxigeno se encontré aproximadamente
a los 1000 metros de profundidad. Para la excursién isotépica de 80, los valores negativos
obtenidos en superficie (sobre todo en el sector polar) concuerdan y corroboran un océano libre
de hielo. Finalmente, los perfiles obtenidos de temperatura y 680 estdn en buen acuerdo con
los proxies paleoclimaticos, sin embargo para la salinidad y oxigeno disuelto no se pudo realizar

esta comparacién debido a la no existencia o casi nula informacion al respecto.

Respecto de los resultados atmosféricos obtenidos, tras los feedbacks aplicados y la poste-
rior inyeccion de pC'Oy las temperaturas atmosféricas del sector de bajas-medias latitudes se
mantiene cerca de los 31°, mientras que el sector polar la temperatura posee una variacién que
va entre los 12 — 14°C, es decir, al aplicar los procesos fisicos mencionados anteriormente, se
consiguié un incremento en la temperatura atmosférica promedio de ~ 10°C en la zona célida
y de ~ 20°C aproximadamente en el sector de altas latitudes. Este aumento en la temperatu-
ra polar se debe exclusivamente a los procesos radiativos propuestos en dicha zona, pues los
resultados encontrados a cerca del transporte de calor, indican valores cercanos a los actuales,
a diferencia del transporte de vapor de agua cuya cantidad es muy superior a la actual. En
cuanto a las inyecciones de diéxido de carbono a la atmésfera, se testearon dos enfoques dife-
rentes, primero se utiliz6 un amplio rango de altos valores de concentraciones de este gas, el
cual es necesario para lograr el resto de temperatura explicada por los feedbacks y segundo, se
inyect6 una cantidad fija de este trazador (1000 y 2000 ppm de acuerdo a estudios existentes)
pero agregando un mayor forzamiento radiativo de onda larga y de esta forma la temperatura
que en un comienzo se explicaba sélo por diéxido de carbono ahora corresponde a una mezcla

entre estos dltimos dos factores (pC'Oy y mayor forzamiento radiativo de onda larga).

En vista de todo lo anterior, podemos decir que el Eoceno temprano corresponde a un
periodo dentro de la evolucién climatica terrestre en donde existié un clima muy calido, con
un gradiente meridional de temperatura muy débil, que de acuerdo a los resultados obtenidos
en esta tesis, estd en torno a los 16°C, con un transporte de calor y humedad atmosférica

hacia zonas polares cercano al valor actual, pero con mucho mayor transporte de vapor de agua
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que el presente (Trenberth y Caron, 2001). Este resultado del débil (o cercano al valor actual)
transporte de calor hacia el polo, corrobora la idea propuesta por Heinemann et al. (2009),
la cual descartaba la posibilidad que este calentamiento en altas latitudes fuera producto de
un mayor transporte de calor, si no mas bien a procesos de origen radiativo en dicha zona,
por su parte esta alta cantidad de vapor de agua cedido a la zona polar es consecuencia de la
gran cantidad de evaporacién generada en la zona de bajas-medias latitudes. Dentro de estos
procesos de origen radiativo, se encontré que en particular el feedback asociado a la eliminacién
de hielo-nieve podria estar sobrestimado en el modelo, pues aporta un incremento importante
de temperatura cuando se trabaja con sensibilidades climaticas altas, aunque esto ultimo no se
considera como un resultado absoluto, sino mas bien comentario acerca de este comportamiento

que podria ser no descartable en futuros trabajos.

Por otra parte, se demostro el rol de los feedbacks de onda larga, en particular de la dis-
tribucion de nubes en relacion a la sensibilidad climética de Eoceno, pues se agregd este nuevo
feedback de manera implicita dentro del rango de temperatura explicada por los procesos ini-
cialmente propuestos y con esto se obtuvo una sensibilidad climatica del Eoceno temprano que
varia respecto de la calculada para el presente. De acuerdo a esto, se estima que la sensibilidad
climatica de Eoceno estd por sobre la del presente en un rango de 0,52 — 2,17°C superior a
la actual, es decir, la estimacién de la sensibilidad climatica del Eoceno temprano pudo ha-
ber estado en el rango de 3,04 — 4,69°C por dob. de pC'O,. Corroborando asi lo dicho por
Caballero y Huber (2013) a cerca de la sensibilidad climatica de paleoclimas célidos en donde
la sensibilidad climatica es al menos igual o superior debido a feedbacks positivos actuantes en
tales climas. La importancia de este resultado radica en el conocimiento de cémo responde el
sistema climético a entradas abruptas de pC'Os el cual es de gran importancia para las futuras
proyecciones climaticas del planeta. Actualmente los niveles de pC'Oy atmosférico en el planeta
bordean los 400 ppm (~ 397 ppm) y no se descarta que cantidades mas elevadas puedan volver
a ocurrir durante las futuras décadas, sin embargo, atin se esté a tiempo para reducir estas emi-
siones y limitar el aumento en la temperatura atmosférica global promedio a 2°C de acuerdo al

ultimo informe del IPCC. Lo anterior es materia de discusién en el préximo capitulo.

Por lo tanto, para finalizar, se ha demostrado que procesos fisicos de origen puramente ra-
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diativos en altas latitudes son capaces de elevar la temperatura en zonas polares sin afectar
en demasia la temperatura de las zonas mas cercanas al ecuador. Estos procesos, debidamente
justificados, son la eliminacion de hielo-nieve, un forzamiento radiativo extra asociado a una
mayor conveccion debido a la interaccién directa en la interfase océano/atmoésfera y la con-
siguiente disminucion en el albedo. Todos ellos afectan el balance de energia del planeta. Lo
anterior se ve demostrado tanto en las temperaturas alcanzadas en cada sector y en los perfiles
meridionales de temperatura mostrados en la figura 4.3, en donde el efecto de la Amplificacién

Polar es mucho mas evidente, sobre todo a AT,,p més bajas.
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Capitulo 6

Discusion

En esta tesis se intenté simular el clima del Eoceno temprano con el objetivo de dar una
explicacion a cerca de los procesos fisicos existentes capaces de mantener esta elevada tempera-
tura (sobre todo en altas latitudes) y este débil gradiente meridional de la misma. Los procesos
fisicos propuestos fueron de origen puramente radiativos que se relacionan con el balance de
energia del planeta. De acuerdo a los resultados obtenidos en el capitulo 4, éstos permiten
dar una explicaciéon a la Amplificacion Polar a los procesos fisicos expuestos en este trabajo.
Aunque los resultados estan en buen acuerdo tanto a trabajos relacionados como a registros
paleoclimaticos, los cuales validaron las diferentes simulaciones, existen diversos aspectos que

cabe mencionar.

El primero de ellos corresponde a la eleccion de los parametros Ay y B que rigen la cantidad
de radiacion de onda larga, cuyos valores estan dados mas por relaciones empiricas que por
ecuaciones analiticas. No existe una manera que a priori indique qué valor de B es mejor
que otro, o qué valor de B corresponde al presente y cudl es el de Eoceno, sino més bien
depende de la calibracion y fisica que cada modelo utilice para la estimacion de estos valores,
sin embargo, se ha demostrado que en modelos simples que ocupan un balance de energia en
la determinacién de la temperatura atmosférica, esta forma de controlar la radiaciéon de onda
larga es una buena herramienta para ello. En relacién a esto, los 30 Wm~2 anadidos como
fuente de forzamiento radiativo extra por nubes de tipo convectivas es discutible desde el punto
de vista que este forzamiento podria estar incluido dentro de forzamiento dado por la relacién
de Budyko (1969) y de forma que se estaria contando dos veces este valor, no obstante, en
la relacion de Budyko (1969) se hace dificultoso diferenciar la cantidad de aporte que realiza

cada feedback por separado al forzamiento radiativo total de onda larga, es por ello que se
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quiso hacer explicito tanto el lugar de forzamiento (zona de altas latitudes) como también la
cantidad a forzar radiativamente. Con esto se muestra una vez mas lo dificil que es caracterizar

o tratar con feedbacks de nubes en simulaciones climéticas.

Segundo, esta discrepancia entre la temperatura explicada por los tres diferentes feedbacks
y el pC' Oy atmosférico presente en el Eoceno temprano se puede deber a varios aspectos, entre
ellos, procesos atmosféricos que el modelo DCESS no alcanza a capturar o simplemente a va-
riables que el modelo no calcula, cuyos valores se ingresaron a mano, por ejemplo, la cantidad a
forzar radiativamente en altas latitudes o la disminucién en el albedo planetario. Posibles mejo-
ras se podrian obtener al crear un submodulo en el médulo atmésfera cuyo objetivo sea calcular
este forzamiento radiativo de acuerdo al tipo de nube existente y/o utilizar una distribucién de

vegetacién que permita conocer el albedo del planeta de forma mas precisa.

Tercero, respecto de la comparacion entre los resultados de las simulaciones y los proxies,
tanto atmosféricos como ocednicos, confiamos en la buena adquisicién e interpretacion de los

mismos, pues existen diversos factores que pueden alterar su tratamiento y/o interpretacion

(ver Apéndice A).

Cuarto, en cuanto a la sensibilidad climatica de Eoceno, los valores estimados en este trabajo
dan cuenta que el escenario climatico del Eoceno temprano es mas calido que el actual debido
a los feedbacks actuantes, lo que quedé demostrado con los valores superiores encontrados
(Caballero y Huber, 2013), sin embargo, no se puede establecer de manera exacta este valor
para Eoceno, sino mas bien un rango de posibilidades. Si bien las cantidades de pC' O, utilizadas
para su célculo estdn de acuerdo a Lowenstein y Demicco (2006), existe sélo un nivel inferior
en donde la cantidad de pC'Oy atmosférico no puede caer, pero no existe un nivel maximo de
esta cantidad, es por ello que estos resultados son sélo una estimacion de acuerdo a los valores
utilizados en este trabajo. Al no existir este limite superior de pC'O,, se podria haber utilizado
valores muy altos (por ejemplo, 5000, 10000 ppm), pero valores de esta magnitud son muy
improbables, por el contrario se escogieron valores cercanos al limite inferior existente en el

Eoceno temprano para no caer en resultados o valores sin fundamento fisico demostrado.
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Para finalizar, en trabajos de este tipo no se puede pretender solucionar o diagnosticar
completamente un clima del planeta a partir de un modelo simple, sino que estos resultados
sirven como entrada para modelos mucho mas complejos como lo son los Modelos de Circulacién
General. Aun asi, se han podido establecer mecanismos fisicos capaces de elevar la temperatura

en zonas polares.
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Apéndice A

Is6topos de Oxigeno

Los foraminiferos son una de las herramientas mas utilizadas para intentar estudiar y enten-
der el ambiente oceanico que prevalece tanto en la actualidad como del pasado. Dentro de estos
foraminiferos podemos distinguir entre foraminiferos plancténicos y bentoénicos, los primeros
de ellos, son organismos que desarrollan su ciclo de vida en la columna de agua, mientras que
el ultimo se caracteriza por desarrollar su ciclo de vida en el sedimento marino, ya sea dentro
(endobenténico) o fuera de éste (epibentdnico). Las conchas estos organismos, compuestas de
carbonato de calcio, poseen isétopos estables que permiten el conocimiento de las condiciones

de la columna de agua y del sedimento en el cual vivieron durante su ciclo de vida.

El oxfgeno (O3) posee 3 isétopos estables, 0, 70O y O, sin embargo, el 17O aporta poca
informacién sobre el ciclo hidrolégico en comparacién al isétopo méas abundante (*0), y por
otra parte, la medicién de las variaciones de O son més precisas, es por ello que se utiliza la
relacién 160 /180 para medir la abundancia isotépica del agua de mar. Las proporciones relativas
de '°0 y 0 en una muestra de agua se expresan en desviaciones (&) respecto de un estandar.
En este trabajo se utiliza el estdndar VSMOW (Vienna-Standard Mean Ocean Water). De esta

forma, la ecuacién para la variacién isotdpica de 80 en el agua de mar estd dada por

180 180
18 (W) t B (%> tand 3
5 O — mueisroa estandar 10 (%0) (Al)
(m)esténdar
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Si 60 > 0 significa que la muestra estd enriquecida de 180 respecto del estandar, mientras
que si 080 < 0 quiere decir lo contrario. Debido a que el isétopo 8O es méas pesado que *°O,
el 0 se evapora con mayor dificultad desde el océano en comparacién con 0, es por ello que
normalmente el agua de mar estd enriquecida de 80, mientras que las nubes, la precipitacién
y los glaciares enriquecidos en '°0. Por ejemplo, durante un periodo glaciar el hielo sobre
los continentes u océanos retiene el 0, lo que genera un enriquecimiento atn mayor de **O
del agua de mar y por tanto las conchas de los foraminiferos experimentan un aumento en la
excursion isotopica, es decir, valores mas positivos. Por otra parte, en periodos mas célidos, el
océano no posee tanta abundancia de O, puesto que existe una mayor inyeccién de %0 debido

a hielos y precipitacion y por lo tanto, esta excursion isotépica disminuye.

Debido a lo anterior, se puede establecer una relacién directa entre %0 y temperatura del

océano, para ello se utiliza la ecuacién propuesta por Bemis et al. (1998),

T(°C) = 16,5 — 4,8 - (680, — §'%0y,) (A.2)

donde 60, corresponde a la variacién isotépica de la calcita y 60, la composicién del
agua de mar en donde habitaba el foraminifero. Este 1ltimo valor tiende a ser constante y para

este trabajo se toma un valor igual a —1,2%0 para un océano libre de hielo respecto del estandar

VSMOW.

Cabe destacar que al recopilar valores de este isotopo, éste presenta variaciones regionales
y estacionales, entre estos causantes de esta variacién destacan: a) el efecto latitudinal, con
valores de §'%0 cada vez menores a medida que aumenta la latitud, b) el efecto continental,
con valores de §'%0 mds negativos para precipitaciones que tengan lugar mas al interior del
continente, c) el efecto altitud, con valores de §'80 para la precipitacién cada vez més inferiores
a medida que aumenta la altitud, d) el efecto estacional, con valores de §'*O mds negativos
durante el invierno (en zonas de clima templado) y e) el efecto intensidad, con valores de §'80

mas negativos durante las tormentas intensas.
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Para finalizar, ademés del estandar VSMOW existen otros, de los cuales el VPDB (Vienna

Pee Dee Belemnite) es el otro més utilizado. La ecuacién que relaciona ambos estandares es

68 Ovsmow = 1,03091 - 6" Oypps + 30,91% (A.3)
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