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Resumen

El océano juega un papel fundamental en el sistema climético. La caracteristica del
océano que ocupa este trabajo es la capacidad que tiene de transportar grandes canti-
dades de energia a través de las corrientes oceanicas. En concreto, la corriente oceanica
estudiada es la corriente termohalina (THC), la cual es impulsada por intercambios
de calor y diferencias de salinidad. Una importante componente de la circulacion glo-
bal ocednica es la Atlantic Meridional Overturning Circulation (AMOC), la cual se
encuentra en su estado més débil del ultimo milenio.

Para simular esta corriente se hace uso de los llamados modelos de cajas. El primer
modelo de cajas se debe a Henry Stommel. Este cientifico ide6 un modelo muy sim-
ple compuesto por dos cajas interconectadas, con salinidad y temperatura uniformes
pero diferentes. Este modelo conceptualmente simple mostré dos modos de circulacién
entre los recipientes. El primero es un modo térmico donde la temperatura domina la
diferencia de densidad, y el segundo es un modo donde es la salinidad la que domina
esta diferencia. Asimismo, Stommel observé que la ralentizacion de la circulacion e
incluso la transicién de un modo a otro podria darse por la entrada de agua dulce.
Esta transicion aplicada a la AMOC supondria un colapso de ésta con unas consecuen-
cias medioambientales devastadoras. Por ello y para contrastar la sensibilidad de este
modelo, Lambert modifica el modelo de Stommel anadiendo una caja mas. Este mo-
delo se conoce como el modelo doble estuarino, el cual muestra una mayor estabilidad
ante la entrada de agua dulce ya que requiere una cantidad mayor y mas localizada de
agua dulce para inducir el colapso de la corriente termohalina. Ademas de los modos
de circulacion ya conocidos, Lambert encontré un nuevo modo de circulacion, el modo

continuo (en ingles, throughflow), el cual se sostiene sin la formacién de agua profunda.
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Abstract

Oceans are of paramount importance within the climate system. This project fo-
cuses on their capability to carry large amounts of energy throughout ocean currents.
The thermohaline current (THC), which is driven by heat exchanges and salinity differ-
ences, is specifically dealt with hereinafter. A key component of the of the global ocean
circulation is the Atlantic Meridional Overturning Circulation (AMOC), currently in
its weakest state in the last millennium.

Box models are used to simulate this current, the first one assigned to Henry Stom-
mel. He devised a rather simple model consisting of two interconnected boxes with uni-
form but different salinity and temperature. This model showed two circulation modes
between the containers. While the first mode is thermal and temperature dominates
over density difference, in the second mode salinity dominates over density difference.
Stommel noted that the slowing down of the circulation and even the transition from
one mode to the other could be caused by the influx of freshwater. If this transition
is applied to the AMOC, it would lead to its collapse with devastating environmen-
tal consequences. To test this model’s efficacy, Lambert modifies Stommel’s model
by adding an extra box. This model is known as the double estuarine model. It
shows greater stability to freshwater inflow as it requires a larger and more localised
amount of freshwater to cause THC collapse. Apart from the afore mentioned circu-
lation modes, Lambert introduced the throughflow mode which is sustained without

deep water formation.
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Capitulo 1

Introduccién y objetivos

1.1. Interés general

El sistema ocednico ocupa cerca de tres cuartas partes de la superficie terrestre. Esto
implica que la mayor parte de radiacién solar recibida por la Tierra calienta las aguas
ocednicas superficiales. Debido a que el agua tiene un alto calor especifico (4,184 J/ (g
°C)), el océano almacena gran cantidad de calor en comparacién con la masa terrestre,
moderando asi las fluctuaciones de temperaturas diarias, estacionales e interanuales.
Ademas del efecto de almacenamiento, el océano tiene la capacidad de influir en el
balance térmico de la tierra a través de la cubierta de hielo marino. El hielo marino
refleja practicamente toda la radiacién que le llega, lo cual puede cambiar el albedo
total terrestre, afectando a la temperatura media global. Asimismo, el océano participa
en el ciclo del carbono en forma de sumidero, pudiendo almacenar mas carbono que la
atmosfera. Sin embargo, la caracteristica del océano que ocupa la idea central de este
trabajo es la capacidad que tiene de transportar grandes cantidades de calor a través
de la circulacién oceanica.

La circulacién ocednica a gran escala puede considerarse la combinacién de co-
rrientes impulsadas por vientos, corrientes impulsadas por intercambios de calor y
diferencias de salinidad, conocida como corriente termohalina (THC), y las mareas,
impulsadas por la atraccion gravitatoria entre la Luna y el Sol. De todos estos meca-
nismos, la THC es interesante por su alta respuesta no lineal. Las caracteristicas mas
importantes de la THC son: la formacion de aguas profundas, la propagacién de dichas
aguas por medio de corrientes, el afloramiento de estas aguas y las corrientes superficia-
les. Todo ello, en conjunto, conforma el movimiento de vuelco profundo a gran escala
de los océanos (Figura 1.1.1).

A pesar de que este trabajo se centra en la THC, esta corriente no puede separarse
en las mediciones oceanograficas de las corrientes impulsadas por el viento, debido a

que interactian de forma no lineal. Esto es, existen dos mecanismos de forzamiento
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Figura 1.1.1: Representacién esquematica de la corriente termohalina global. Las aguas super-
ficiales (lineas rojas) fluyen hacia tres regiones principales de formacién de aguas profundas
(circulos amarillos) situadas en el Atldntico Norte, el Mar de Ross y el Mar de Weddell, y
recirculan en profundidad (las corrientes profundas se muestran en azul, las corrientes del
fondo en violeta). El sombreado verde indica la salinidad por encima del 36 %, el azul indica
la salinidad por debajo del 36 %. Imagen procedente de Broecker modificada por Kuhlbrodt
et al.

fisico distintos que inciden sobre la misma circulacién, es decir, cambios en la tensién
del viento alteraran la circulaciéon termohalina y viceversa.

Por otra parte, el término circulacién meriodional de vuelco (Meridional Over-
turning Current, MOC) hace referencia al flujo norte-sur en funcién de la latitud y
profundidad. Cabe resaltar que los términos circulacién termohalina y circulacién me-
ridional se usan como si fueran sinénimos, sin embargo, el primero hace referencia a un
mecanismo impulsor de la circulacién oceanica, en cambio, la MOC hace referencia al
flujo norte-sur impulsado por la corriente termohalina y otros forzamientos. Dentro de
la circulacion MOC, destaca la AMOC (Atlantic Meridional Overturning Circulation),
la cual tiene un papel fundamental en el clima de Europa y en todo el hemisferio norte.
La AMOC es responsable de la diferencia existente entre la temperatura de la superficie
del Atlantico Norte y la del Pacifico Norte en latitudes similares (aproximadamente 5K
[3]). Esta corriente transporta aguas superficiales hacia el polo que regresan hacia el
sur como aguas profundas.

Como se ha mencionado anteriormente, la THC es la responsable del transporte del
calor almacenado en el océano, lo cual es muy importante para el clima global. La idea
de que la THC puede adquirir muchas velocidades tiene un siglo de antigiiedad [4],
sin embargo, no fue hasta la década de 1960, de la mano de Stommel [5] y su famoso
modelo de dos cajas, cuando surgié un marco cuantitativo aunque idealizado, para
explicar la fisica que hay detras de los diferentes estados de equilibrios de la THC. Al

modelo de dos cajas se sucedieron otros, como el propuesto por Rooth [6]. Més tarde,
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con la revolucién computacional, se presentan Modelos de Circulaciéon Global (MCG)
[7] que apoyaban la existencia de los miltiples equilibrios de la THC de Stommel. Estos
mismos modelos han demostrado que las transiciones entre los diferentes estados de
equilibrio pueden ser abruptas e inducidas por perturbaciones en el ciclo hidrolégico
8].

De igual forma, la nocién de que la AMOC puede tener més de un equilibrio estable
emergi6 en 1980 como hipdtesis para explicar la rapida variabilidad climética durante
el Pleistoceno [9, 10]. Existe un gran interés en la comunidad cientifica por comprender
los mecanismos de las transiciones climaticas abruptas pasadas, para poder conocer la
probabilidad con la que pueden ocurrir en el futuro [11, 12]. Dentro del contexto del
calentamiento global antropogénico, hay indicios de que la AMOC se esta debilitando
[13]. La mayoria de las proyecciones procedentes de los MCG muestran una reduccién
de la AMOC con el aumento de los gases de efecto invernadero [14, 15], pudiendo
desencadenar cambios abruptos e/o irreversibles, que de mantenerse en el tiempo con
la suficiente intensidad, podrian provocar un colapso total de la corriente termohalina
[16]. Por tanto, en este sentido, la simulacién del pasado paleoclimético constituye una
valiosa herramienta para la comprensién de la corriente termohalina, las causas de los

cambios en su fuerza y la calibracion de los modelos globales para proyectar futuros

cambios en la AMOC.

1.2. Antecedentes paleoclimaticos relacionados con
la AMOC

La hipétesis de que los eventos de colapso de la AMOC fueron responsables de los
cambios abruptos durante los periodos estadiales e interestadiales del Cuaternario [17],
tiene su evidencia en los cambios de temperatura registrados en datos paleoclimaticos
[18]. Cuando el Atldntico Sur se enfriaba, el Atlantico Norte se calentaba y vicever-
sa. Este vaivén de temperaturas (en inglés, see-saw) es el resultado de la reduccién
del transporte de calor interhemisférico realizado por el océano [19, 20]. Concretamen-
te, las transiciones entre estadiales y los interestadiales!, conocidas como oscilaciones
Dansgaard-Oeshger (D-O) [21], tuvieron lugar durante el ultimo periodo glacial. Estas
oscilaciones muestran la senal mas relevante de la estrecha relacion entre la estabilidad
de la AMOC y los cambios climéticos abruptos a escala milenaria (Figura 1.2.1). Otros
eventos de gran interés climéatico que estan directamente relacionados con ralentiza-
ciones e incluso con apagones de la AMOC son los eventos Heinrich [22] y el Younger
Dryas (YD) [23].

IEstadiales e interestadiales son fases que dividen el perfodo Cuaternario (los tltimos 2,6 millones
de anos). Los estadiales son periodos relativamente frios con una duracién de siglos. En cambio, los
interestadiales son periodos relativamente calidos con una duracién de anos a décadas.
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Figura 1.2.1: Reconstrucciones de la temperatura del océano a partir de los sedimentos del
océano (verde) y nicleos de hielo de Groenlandia (azul). Esta grafica enumera los eventos
calidos de D-O y, con cuadrados rojos, los eventos Heinrich. Ademads, también aparece mar-
cado el evento frio Younger Dryas. Imagen procedente del articulo Rahmstorf.

A través de los datos de los sedimentos se han documentado importantes cambios
durante el Cuaternario [25, 24], constatandose tres modos de circulacién de la AMOC
(Figura 1.2.2): el primero, similar al del Atldntico actual, es decir, con formacién de
agua profunda, especificamente la conocida como North Atlantic Deep Water (NADW)
en los mares nérdicos; el segundo es un modo frio, donde la formacién de NADW tiene
lugar en el sur de Islandia; y el tercero, un modo desconectado donde no hay formacion
de NADW vy son las aguas procedentes del Antartico las que llenaron la cuenca del
Atlantico.

Los dos primeros modos se relacionan con las oscilaciones D-O. Los estadiales se
relacionan con el modo frio y el modo caliente se relaciona con los interestadiales. El
iltimo modo parece haber ocurrido después de una gran entrada de agua dulce? que
irrumpio en la circulacién termohalina como pudieron ser los acontecimientos conocidos
como eventos Heinrich o como el Younger Dryas.

Los eventos Heinrich [22, 27] se caracterizan por descargas masivas de icebergs en
el Mar de Labrador y tuvieron lugar durante la iltima glaciacién. La aportacion de
agua dulce al Atldntico Norte llegé a ser del orden de 0,1 Sv® y tuvo lugar durante
varios siglos [28]. Estas descargas son evidentes cuando se analizan los restos de hielo
en los nucleos de sedimentos marinos [29]. Son los mismos sedimentos los que indican
que la formaciéon de NADW cesé o al menos se redujo durante los eventos de Heinrich
[30, 31, 32]. Asimismo, los modelos corroboran este mismo hecho, ya que debido a la
gran liberacién de agua dulce se produjo una disminucion de la densidad superficial del
agua [33, 34, 35, 36]. La reduccion, o incluso la suspension, en la formacién de la NADW

explicaria el enfriamiento encontrado en los datos paleocliméticos, especialmente en las

2En este trabajo, el término agua dulce hace referencia a un flujo de agua salada pero con una
menor concentracion de sales, es decir, un flujo de agua salada que reduce la salinidad del agua donde
ha sido descargada. No hay que confundirlo con el agua dulce que puede encontrarse en rios, lagos,

embalses etc.
31 Sverdrup (Sv) = 10°m3/s

10
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Figura 1.2.2: Tres modos de operaciéon de la AMOC, que prevalecieron durante el iltimo pe-
riodo glacial, relacionados con los ciclos glaciales-interglaciales. Figura procedente del articulo
de Weijer et al.

latitudes medias del Atlantico. El hecho de que los eventos de Heinrich se produjeran
sélo durante algunos estadiales de Groenlandia (Figura 1.2.1) podria explicarse por
el hecho de que los mantos y plataformas de hielo tuvieran diferentes ubicaciones
geograficas y, ademas, hubiera diferentes intensidades de calentamiento del subsuelo.
Los eventos Heinrich se diferencian de las oscilaciones D-O en que la mayoria de lugares
de la Antartida* muestran un calentamiento m4s intenso durante los eventos Heinrich
que el producido en otros estadiales de las D-O [37]. Esto es resultado de la reduccién de
transporte de calor interhemisférico por el océano. Sin embargo, estos eventos, como se
observa en la figura 1.2.1, no estan desvinculados de las oscilaciones D-O. A cada evento
Heinrich le sigue un evento D-O particularmente cédlido. Tras este interestadial calido
comienza una fase de enfriamiento hasta llegar al siguiente evento Heinrich, es decir, los
eventos de Heinrich tienen lugar durante los estadiales frios de las oscilaciones D-O [27].
Estas secuencias a menudo se llaman ciclo de Bond. Esto sugiere que esta inestabilidad
de la capa de hielo no es aleatoria, sino que viene favorecida por algin desencadenante
climatico. La cuestién de este mecanismo desencadenante es actualmente una de las
cuestiones abiertas mas importantes en torno a los eventos Heinrich.

La variabilidad en la temperatura de los ultimos 120000 anos, encontrada en los

registros paleoclimaticos de los nicleos de hielo de Groenlandia, esta relacionada con

4Mientras que en el Atlantico Norte se producia un enfriamiento, en el Atldntico Sur tenia lugar
un calentamiento, el efecto seesaw citado anteriormente.

11
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los eventos Dansgaard-Oeschger [24]. Estos eventos comienzan con un répido calenta-
miento en la zona del Atlantico Norte, donde se han constatado cambios de hasta 8 °C
en tan s6lo una década [38]. A esta fase de calentamiento le sigue una fase de enfria-
miento gradual, que dura de cientos a miles de anos, hasta llegar a una caida rapida
a las condiciones de frio. Estos acontecimientos son considerados como fenémenos de
clima abruptos y de gran amplitud. Las oscilaciones D-O no son un hecho aislado del
Atlantico norte, estos eventos se expanden a ambos hemisferios (ver Figura 1.2.3). El
estudio llevado a cabo por Voelker mediante la recolecciéon de datos paleoclimaticos
de 183 sitios, donde se incluyen registros procedentes de zonas marinas, terrestres y
nucleos de hielos, revel6 que existe un retraso de 200 anos entre los eventos D-O de
Groenlandia y el inicio del enfriamiento de la Antartida. De este retraso, en el calen-
tamiento/enfriamiento del norte/sur de la Tierra, se ha deducido la existencia de una
transmisién ocednica de calor [40]. La comunidad cientifica ha propuesto varias ideas
para intentar explicar los eventos D-O, la mayoria de ellas relacionadas con la THC. En
este contexto, se piensa que la formaciéon de NADW estd activa durante los estadiales
[31, 41] y se apaga durante o después de los eventos Heinrich [30, 32]. La relacién entre
las D-O y los grandes cambios en la AMOC se considera generalmente bien estable-
cida, a pesar de las limitaciones de los registros paleoclimaticos [32, 31, 42, 34, 43].
Otra caracteristica a destacar de las oscilaciones D-O es que muestran importantes
propiedades estadisticas. El tiempo de espera entre dos eventos D-O consecutivos suele
ser de 1500 anos, aunque también se dan a los 3000 y 4500 anos [44]. Al igual que
ocurria con los eventos Heinrich, se desconoce la naturaleza exacta que desencadend
estas oscilaciones.

Por 1ltimo, el evento conocido como Younger Dryas fue una ola de frio de aproxi-
madamente un milenio de duracién que tuvo lugar hace 11500-12700 anos aproxima-
damente. Existen indicios de que este evento tuvo lugar debido a la liberacion de agua
dulce almacenada en el lago proglacial Agassiz® [45]. Algunas reconstrucciones apuntan
que se liberaron 9500 km? de agua dulce [46]. La hip6tesis de la inundacién resultaba
atractiva porque el nivel del lago Agassiz descendié de forma significativa cerca del
momento en que se inicié el YD. Tal desembalse, en la mayoria de modelos ocednicos,
paralizaria la formacion de NADW debido a la disminucién en la densidad del agua,
llegando a ralentizar o incluso colapsar la AMOC. En este sentido, las mediciones de
radiocarbono después del inicio del YD son coherentes con el cese de la produccién
de aguas profundas en el Atlantico Norte [47] y, por tanto, con el posible cierre de la
AMOC. La primera evidencia de un cambio en la AMOC durante el Younger Dryas
provino de sedimentos marinos del Atlantico Norte. Estos datos sugieren una reduccion
del 30 % en la fuerza de la AMOC [48]. Tal ralentizacién habria privado al Atlantico

Norte del calor ocednico y habria permitido la formacién de hielo marino [49]. En el

5Lago glaciar de Canada.
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Figura 1.2.3: Vision general de los datos paleocliméaticos proporcionados por Voelker que ca-
racterizan las interestadiales (a) y estadiales (b) hace entre 59000-29000 afnos. Las flechas rojas
(azules) indican tendencias mas calidas (mds frias). Los recuadros y flechas verdes muestran
las tendencias opuestas a las condiciones climaticas actuales. Las abreviaturas son T, Tem-
perature; SST, Sea Surface Temperature; SSS, Sea Surface Salinity; mons., monsoon; prod.,
productivity; cond., conditions; IRD, Ice-Rafted Debris; OMZ, Oxygen Minimum Zone. Las
masas de agua se etiquetan como: DW, Deep Water; NADW, North Atlantic Deep Water;
AABW, Antarctic Bottom Water; NPIW, North Pacific Intermediate Water; LCDW, Lower
Circumpolar Deep Water; GNAIW, Glacial North Atlantic Intermediate Water. Imagen pro-
cedente del articulo de Rahmstorf [24].
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caso del YD, el resultado fue la formacion de una extensa capa de hielo marino inver-
nal, cuya presencia bloqued la liberacion de calor oceanico, dirigié los vientos del oeste
hacia una trayectoria meridional [50] y reflejé la luz solar entrante. Como consecuen-
cia, en el norte del Atlantico y en las masas terrestres adyacentes se dieron condiciones

invernales similares a las de Siberia [51] (ver Figura 1.2.4).
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Figura 1.2.4: Mapas de hielo marino del Artico. El mapa de la izquierda es de finales del in-
vierno de 2004 proporcionado por Kaleschke et al., en cambio, el de la derecha hace referencia
a la época durante el Younger Dryas. En el mapa del Younger Dryas no se muestra el hielo
glacial que cubria gran parte de Canad4 y Escandinavia, ni la expansién del hielo marino en
el norte del Pacifico. Imagen tomada del articulo Broecker [53].

Estos eventos climéaticos abruptos ponen de manifiesto el papel de la AMOC co-
mo un amplificador de los cambios climaticos. Esta circulacion ocednica es un sistema
altamente no lineal muy sensible a diferentes forzamientos. Los eventos como las osci-
laciones D-O, eventos Heinrich y el Younger Dryas ponen en valor los estudios paleo-
climaticos, ya que constituyen una herramienta valiosa y potente que ayuda a entender

el papel de la AMOC glacial y futuros cambios en ella.

1.3. Importancia de la AMOC

Como se ha dicho anteriormente, la AMOC es fundamental para el clima del no-
roeste de Europa y, en general, para todo el hemisferio norte. En concreto, el clima
relativamente suave del noroeste de Europa se debe a la liberacién de calor del Océano

Atlantico Norte. Esta corriente meridional transporta calor en la superficie y sal desde
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los tropicos a la regiones subpolares del Atlantico Norte. Mientras que el calor transpor-
tado se expande por todo el Océano Atlantico Norte, el calor procedente del Atlantico
Sur llega hasta el ecuador. Todo este flujo de agua superficial junto al flujo profundo
hacia el sur de agua fria conforman la Atlantic Meridional Overturning Circulation,
conocida por sus siglas AMOC.

La fuerza con la que la AMOC transporta calor y sal es muy variable. Esta variabi-
lidad ha sido estudiada a lo largo de la historia por la comunidad cientifica a través de
los registros paleocliméticos (por ejemplo, como hizo Broecker [53]) y también mediante
la simulacién del sistema climatico utilizando los modelos globales (por ejemplo, como
hizo Ritz et al. [54]). Los registros paleoclimaticos muestran variabilidad en todas las
escalas, en cambio, los modelos climaticos muestran variabilidad decadal y multideca-
dal [55]. En el contexto del cambio climatico, la mayor parte de los modelos predicen
una ralentizacién de esta corriente a lo largo siglo XXI debido al calentamiento global
de origen antropogénico [56, 57].

Un proceso clave en el debilitamiento de la AMOC son los cambios en el hundi-
miento del agua fria y salada en el Atlantico Norte. Esta zona es considerada como una
de las cuencas con mayor salinidad debido a que el efecto de evaporacion es superior al
efecto producido por otros mecanismos que disminuyen su salinidad, como el deshielo,
la precipitacion y la escorrentia de los rios [58, 59]. Todos estos mecanismos de disminu-
cién de salinidad condicionan el proceso de profunda conveccion, ubicada en los mares
nordicos y de Labrador [60]. Ademés de por la alta evaporacién, la alta salinidad de
esta cuenca se debe a que es la propia AMOC la que transporta aguas de alta salinidad
desde el Atlantico Norte subtropical al subpolar. Todo esto permite el hundimiento del
agua y el consiguiente refuerzo de la circulacién. Esta retroalimentacién se denomina
retroalimentacién por adveccién® de sal y es un proceso fundamental en el manteni-
miento actual de la fuerza de la AMOC. Sin embargo, esta misma retroalimentacion
puede ser motivo de colapso o apagén de esta corriente. Si esta circulacién se encuentra
debilitada, el transporte de sal a la zona del Atlantico Norte subpolar sera menor, lo
cual conlleva a un menor hundimiento del agua y, con ello, un menor transporte pro-
fundo desde el norte hacia el Ecuador. Es decir, disminuiria la formacion de NADW,
lo que perjudica el transporte profundo hacia los trépicos, provocando la reduccion del
transporte de agua salada y cédlida hacia el norte.

A todo fenémeno de posible colapso o incluso debilitamiento de la AMOC estan
asociadas una serie de consecuencias. Por ejemplo, la reduccion de temperaturas del
aire de hasta 10 °C en ciertas regiones del Atlantico Norte (ver Figura 1.3.1) [61, 62, 7].
Tal disminucién en la temperatura puede tener unas consecuencias devastadoras para

los ecosistemas de esa zona. Este mismo efecto de enfriamiento se puede ver amplifi-

6E] término adveccién hace referencia al transporte de un fluido y sus propiedades, como por
ejemplo, la salinidad.
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Figura 1.3.1: Cambios en la temperatura del aire causado por un cese en la formacién de
NADW en el modelo actual de circulacién océano-atmdsfera. En esta imagen se puede obser-
var el efecto seesaw o vaivén de temperaturas entre el hemisferio norte y el hemisferio sur. En
concreto, el modelo utilizado para la obtencién de esta imagen es el HadCM3 [68]. Imagen
procedente del articulo de Rahmstorf [24].

cado por la expansion del hielo marino. Junto a estos impactos, también se prevé una
disminucién en la evaporacion y precipitacion en el Atlantico Norte, asi como el des-
plazamiento hacia el sur de la zona de convergencia intertropical (Intertropical Conver-
gence Zone, ITCZ) [63]. En Europa, algunas de las consecuencias pueden ser: cambios
en la oscilacién del Atlantico Norte (en inglés, North Atlantic Oscillation, NAO) inver-
nal positiva, un fortalecimiento de la trayectoria de las tormentas del Atlantico Norte
[64, 65] y cambios en las precipitaciones de verano [62, 66], en la nubosidad, cubierta
de nieve y escorrentia de los rios [67, 62].

Por todas estas consecuencias, la AMOC se encuentra actualmente monitorizada
por el conjunto RAPID (Rapid Climate Change Program) [69] y el sistema de obser-
vacion OSNAP (Overturning in the Sub-polar North Atlantic Program) recientemente
desplegado [70]. Estos monitores permiten detectar senales de alerta temprana de cam-
bios en la AMOC, aunque también existen otros indicadores, por ejemplo, los cambios
en la densidad del Atlantico Norte o los cambios en los patrones de temperatura. Sin
embargo, es dificil distinguir de si se trata de un inicio de un colapso, o de variabilidad
natural o un debilitamiento gradual. En esta linea, existen modelos globales que pueden
ayudar a descubrir cémo es la variabilidad natural y detectar senales de un inminente
colapso de la AMOC [71]. Por dltimo, notar que el IPCC, en su quinto informe, iden-
tifica a la AMOC como uno de los puntos de inflexién del sistema climético [72] que,

aunque fue diagnosticado con una baja probabilidad tendria un gran impacto.
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1.4. Simulacion de la AMOC

El primer investigador en estudiar la dindmica de la AMOC fue Stommel [5]. Como
se vera en el siguiente capitulo, Stommel introdujo un modelo sencillo de dos cajas de
agua interconectadas, donde cada caja tenia una temperatura constante y una salini-
dad bien definida. El flujo de agua, a través del capilar que conecta ambas cajas, es
proporcional a la diferencia de densidad entre los dos recipientes. El gran hallazgo de
Stommel fue encontrar que, en determinadas condiciones, pueden coexistir tres solu-
ciones de equilibrio. Sin embargo, el modelo de Stommel era meramente conceptual y
fue el oceandgrafo Clas Rooth en 1982 [6], quién lo aplicé al Océano Atlantico. Cada
caja representaba una parte del hemisferio norte. La primera caja simulaba la zona
subtropical, por lo tanto el agua tenia una temperatura superior a la segunda caja, la
cual simulaba la zona subpolar por lo que estaba sujeta a enfriamiento y a un flujo de
agua dulce. Una de las tres soluciones encontradas por Stommel es una solucién estable
dominada por la temperatura, donde el hundimiento del agua tenia lugar en la caja
subpolar. Mientras que otra de las soluciones estaba dominada por la salinidad y el
hundimiento tenia lugar en la caja subtropical salada. Finalmente, el tercer equilibrio
es un modo inestable donde hay grandes diferencias de temperatura y de salinidad
opuestas. Una pequena perturbacion en este ultimo estado hara que el sistema salte a
uno de los dos estados estables existentes.

Este modelo de dos cajas (Figura 1.4.1), aunque simple e idealizado, demostrd
que habia tres modos de operacién en la circulacion termohalina, al igual que se ha
observado en los diferentes registros paleocliméticos. Asimismo, este cientifico explico
que existen retroalimentaciones advectivas (adveccién de sal) acopladas a la fuerza de

la circulacion, la cual tiene lugar debido a la diferencia de densidad entre las cajas.

Figura 1.4.1: Modelo de dos cajas propuesto por Stommel.

Sin embargo, uno de los inconvenientes del modelo de Stommel en su aplicacion al
Océano Atlantico, fue reducirse a un tnico hemisferio cuando la AMOC es una corriente
transecuatorial. Debido a esta deficiencia del modelo, Welander [73] intenté solventarla
creando un nuevo modelo de cajas, que consistia en dos modelos de Stommel juntos.
Esto es, un modelo de tres cajas donde el agua fluye entre esas cajas en la misma

direccién (ver figura 1.4.2).
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Figura 1.4.2: Modelo de tres cajas propuesto por Welander. Imagen proporcionada por el
articulo de Weijer et al. [26].
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Figura 1.4.3: Modelo interhemisférico propuesto por Rooth. Imagen procedente del articulo
de Marotzke [74].

Este modelo permite cuatro equilibrios estables. Dos de los patrones de circulacion
eran simétricos y térmicos, donde el hundimiento se daba en las cajas subpolares,
o simétricos y salinos, donde el hundimiento tenia lugar en la caja ecuatorial. Estas
soluciones son equivalentes al equilibrio del modelo de Stommel. Pero ademas, el modelo
de Welander presentaba dos patrones asimétricos de circulacién polo a polo. Por otro
lado, Rooth planted un modelo similar al de Welander con la diferencia que su modelo
de tres cajas permitia solo circulaciones de polo a polo.

Muchos estudios han ampliado el modelo de cajas de Stommel anadiendo mas cajas
o procesos adicionales, como la rotacién y la tensién del viento (por ejemplo, Guan
and Huang [75]). Del mismo modo, otros estudios han examinado la configuracién
monohemisférica en modelos més completos como por ejemplo hizo Lambert et al. [76]
(ver figura 1.4.4). Se sabe que dos tercios del agua que ingresa a los mares nérdicos
regresan al sur en las profundidades del océano, sin embargo, el tercio restante continiia
por la ruta hacia el norte y entra en el Océano Artico. Este tercio de agua no estaba
incluido en el modelo de Stommel y al calcular el efecto del cambio climatico debe
tenerse en cuenta. Por ello, Lambert et al. se ve en la necesidad de anadir una caja mas
que simula al Océano Artico. Ademas, en el contexto del cambio climatico, se prevé mas
nieve, escorrentia, hielo derretido y lluvia en toda la regién norte. Esta entrada de agua
dulce disminuira la densidad del agua de la zona, provocando un menor hundimiento
del agua procedente del sur. Este hundimiento en el modelo de Stommel es el motor de
la circulacién en el Océano Atlantico. Por tanto, en el modelo de Lambert et al. es esta

tercera caja la que estabiliza la circulacién en el Océano Atlantico ante un aumento de
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Figura 1.4.4: Modelo de tres cajas monohemisférico propuesto por Lambert et al.

agua dulce.

Como se ha visto anteriormente, los primeros estudios basados en modelos de cajas
indicaban que la AMOC tiene dos estados estables diferentes de funcionamiento. Uno
de ellos se corresponde a un modo de circulacién fuerte y el segundo a un estado
débil. La biestabilidad de la AMOC ha sido confirmada por los modelos terrestres
de complejidad intermedia (Earth systems Models of Intermediate Complexity, EMIC)
[7, 77] y por los modelos de circulacién general atmosfera-océano (Atmosphere-Ocean
General Circulation Models, AOGCM) [78]. En los modelos EMIC y AOGCM, un
cambio del modo fuerte al modo débil en la AMOC puede ser provocado por la adicion
de grandes cantidades de agua dulce al Atlantico Norte, reduciendo la salinidad de esa
zona [79, 80]. Sin embargo, estos modelos difieren en la cantidad exacta de agua dulce
que se necesita para desencadenar un cambio en el modo de circulacién [81, 82]. Estas
transiciones de un modo a otro estan precedidas de fluctuaciones, caracteristicas de
los sistemas dindmicos, que se denominan ralentizaciones criticas [83, 84]. Son estas
ralentizaciones, como por ejemplo las observadas en registros paleoclimaticos, las que
pueden proporcionar informacién clave para predecir futuras transiciones climaticas
abruptas.

En definitiva, los modelos de cajas y diferentes modelos climéticos globales ( Global
Coupled Model, GCMs) muestran la existencia de multiples equilibrios y la importan-
cia de la retroalimentacion por adveccion de sal. Esta retroalimentacion es el proceso
principal responsable de estos multiples equilibrios, pero cabe decir que muestra mucha

sensibilidad a los detalles de los modelos.

1.5. Futuro de la AMOC

El calentamiento global afecta a la estabilidad de la AMOC a través de dos me-
canismos: el calentamiento y la reduccion de la salinidad de la superficie del océano.
Ambos mecanismos reducen la densidad superficial, conllevando una disminucion de
la formacién de aguas profundas. Rahmstorf sugirié que el flujo de agua dulce es un
indicador de la estabilidad de la AMOC. La fisica detras de este flujo de agua es, de

nuevo, la retroalimentacion por adveccién de sal.
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La AMOC esté continuamente expuesta a flujos de agua dulce, siendo el Estrecho de
Bering uno de ellos. El de Bering es un estrecho poco profundo que conecta el Pacifico
y el Artico, abierto aproximadamente hace 5 millones de anos [85]. En la actualidad, a
través del estrecho de Bering, llega al Océano Artico un volumen de alrededor de 0,8
Sv procedente del Pacifico [86]. Este flujo de agua puede considerarse un flujo de agua
dulce, puesto que el agua procedente del Pacifico tiene una salinidad mucho menor que
la del Océano Atlantico. En este sentido, Shaffer and Bendtsen [87] encontraron que un
Estrecho de Bering con tan sélo 14 m mas de profundidad debilitaria e incluso podria
colapsar la AMOC. De forma opuesta al Estrecho de Bering se encuentra la fuga de
Agulhas, que consiste en el intercambio de aguas cédlidas y saladas entre los océanos
Indico v Atldntico y que puede fortalecer a la AMOC [88]. Otra fuente de ingreso
de agua dulce a la AMOC es la pérdida de hielo marino en el Artico y el deshielo
de Groenlandia, cada vez mas intenso debido al calentamiento regional. Este tltimo
mecanismo parece haber contribuido a la ralentizacién del 15% de la AMOC desde
mediados del siglo XX [13].

En este contexto, los modelos acoplados CMIP5 (Coupled Model Intercomparison
Project 5) muestran que la AMOC se debilit6 1.5 Sv/K en los escenarios de mayor ca-
lentamiento y de 2 Sv/K en los de menor calentamiento [89]. En torno a 1960 comenzd
una fase de declive réapida encontrada en varios materiales geologicos independientes.
En cambio, en la década de 1990 se produjo una breve recuperaciéon, para que pos-
teriormente se volviera a producir un descenso a partir de mediados de la primera
década del 2000 [90]. A pesar de estos cambios en la fuerza de la AMOC, se sabe
que esta circulacién se encuentra en su punto mas débil de los ultimos 1000 anos [90].
Actualmente, se esta trabajando con los primeros resultados obtenidos por los ultimos
modelos climaticos, realizados en el marco del sexto informe de evaluacion del IPCC
[91]. En estos modelos se ha encontrado una mayor sensibilidad al aumento de tempe-
ratura, provocada por un incremento en los niveles de CO,. Esto parece insinuar que es
posible un punto de inflexién global. Un colapso del estado actual de la AMOC tendria
graves repercusiones en el sistema climatico global [92, 62], ademés de aumentar el
riesgo de una cascada de transiciones en otros importantes componentes multiestables
del sistema terrestre, como la capa de hielo de la Antartida, los sistemas monzdnicos
tropicales y la selva amazdnica [93, 62].

Estos indicios de ralentizacién critica pueden proporcionar informacion clave para
predecir futuras transiciones climaticas abruptas, pero también son muy importantes
para la evaluacién de modelos climaticos y la identificaciéon de medidas de adaptacién

y mitigacion.
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1.6. Metodologia y objetivos

Con este trabajo se pretende profundizar en la dindmica que conduce a la biestabi-
lidad de la AMOC, explorando el concepto de retroalimentacién por adveccion de sal
a través de dos modelos de cajas. Para ello, se analiza en primer lugar el modelo de
dos cajas de Stommel, que es conocido por ser el precursor de este tipo de modelos
conceptuales. Mediante este modelo, Stommel logré plasmar la fisica que hay detréas de
la corriente termohalina con tan sélo dos ecuaciones. Este modelo, ante un aumento de
la entrada de agua dulce en latitudes altas, pronosticaba la alteracién de la circulacién
termohalina, pudiendo ralentizarla o incluso colapsarla. Debido a esta problemética,
se analiza la dinamica proporcionada por otro modelo de cajas monohemisférico, el
modelo de tres cajas de Lambert. Este modelo alternativo contribuye a la comprension
actual del impacto del agua dulce en la circulacién termohalina e ilustra la dindamica
asociada a las zonas de transicién entre los diferentes modos de operacion.

Una vez planteados los sistemas de ecuaciones no lineales, que simulan los modelos
de cajas estudiados en este trabajo, se obtienen los puntos fijos. La estabilidad de estos
puntos se estudia a través de un andlisis de estabilidad lineal (Apéndice A). Junto a
este analisis se muestran los diagramas de bifurcacion, donde se observan cambios en
el comportamiento cualitativo de los puntos fijos cuando uno o varios parametros del
problema varian suavemente y cruzan un valor dado (valor o punto de bifurcacién).
Estos cambios se producen cuando alguno de los puntos fijos modifica su estabilidad.
Todo este proceso ha permitido comprender el comportamiento de la AMOC y ha
ayudado a situar los resultados obtenidos por los diferentes modelos de cajas en un
mismo marco.

En resumen, en el Capitulo 2 se estudia rigurosamente el modelo de Stommel, mien-
tras que en el Capitulo 3 se analiza y explica el modelo de Lambert. En el Capitulo 4
se examinan las principales diferencias entre estos modelos. Una explicacion superficial
de otros modelos de cajas tiene lugar en el Capitulo 5 y finalmente, en el Capitulo 6

se presentan las principales conclusiones de este trabajo.
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Capitulo 2

Modelo de dos cajas: Modelo de

Stommel

2.1. Introduccion

La diferencia de presion entre diferentes puntos del océano genera circulacién. Es-
ta diferencia de presién puede ser consecuencia de una diferencia en la densidad del
agua. Se sabe que la densidad del mar es una funcién decreciente con la temperatura
y creciente con la salinidad, es decir, puede verse modificada por procesos de calenta-
miento y enfriamiento, o por procesos que modifican la salinidad, como pueden ser la
precipitacion y la evaporacién.

En este contexto, Henry Stommel [5] ide6 un modelo conceptual de dos cajas ocedni-
cas conectadas en el fondo a través de un capilar y con una compensacion en la super-
ficie que mantiene constante el volumen en cada recipiente. Cada una de estas cajas se
caracterizan por tener una cierta temperatura y salinidad fijas. Este modelo, concep-
tualmente tan simple, sirvié a Stommel para investigar el flujo que tenia lugar entre los
dos recipientes, producido por la diferencia de densidad, y para encontrar la coexisten-
cia de dos regimenes estables. En las siguientes secciones se explicaran: la modelizacién
matematica del modelo de Stommel, la modelizacién del flujo impulsado por la dife-
rencia de densidad entre los recipientes y, para finalizar el capitulo, la dinamica del

modelo de dos cajas de Stommel.

2.2. Modelizacion matematica del modelo de dos

cajas de Stommel

Consideramos dos recipientes llenos de una solucién de agua con sal y bien mez-
clados, conectados por un capilar en el fondo y con un desbordamiento para mantener

el volumen constante en cada recipiente. Cada uno de estos recipientes tiene una tem-



CAPITULO 2. MODELO DE DOS CAJAS: MODELO DE STOMMEL

peratura 7; y una salinidad S; uniforme con ¢ = 1,2. Dentro de cada recipiente hay
paredes porosas que permiten el intercambio de sal y de calor donde S} y T, con
t = 1,2, son la salinidad y la temperatura en el lado mas externo de la pared porosa,
que ademas se consideran constantes. El sistema descrito anteriormente es tal y como

se muestra en la figura 2.2.1.

\/W
q
Tl* Tl Tl* TZ* T2 Tz*
S, 51 S Sy’ S; S,
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q

Figura 2.2.1: Modelo de dos cajas de Stommel. El flujo ¢ a través del capilar se produce
debido a la diferencia de densidades entre los dos recipientes. Notar que la densidad también
depende a su vez de la tasa de flujo ¢.

Como se ha dicho anteriormente, ambos recipientes estan conectados en su parte
inferior por un capilar cuya resistencia es k. El flujo ¢ a través de este capilar va
desde el recipiente con mayor densidad (mayor presion) hacia el recipiente de menor
densidad (menor presién). En este caso se considerara que el flujo es positivo (¢ > 0) si
el sentido del flujo es desde el recipiente 1 al 2 y es negativo (¢ < 0) si es al contrario.

Este comportamiento se puede representar a través de la expresion

kq = p1 — pa, (2.1)

donde k es una constante positiva y p;, coni = 1, 2, es la densidad de cada recipiente.

Esta densidad se puede determinar a través de la siguiente ecuacién
pi = po(1 — T + BS;), (2.2)

donde py es la densidad de referencia. Como se puede ver en la ecuacion 2.2, la densidad
es una funcién creciente con la salinidad y decreciente con la temperatura.

Es claro que, si el flujo ¢ va desde el recipiente 1 al 2, entonces se produce un
contraflujo de la misma cantidad a través del desbordamiento, que permite mantener
el volumen constante en cada recipiente.

Matematicamente, se tiene que las ecuaciones que modelan el comportamiento de
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DENSIDAD
la temperatura en cada uno de los recipientes son:
dly *
G = oIt =)+ |q[(Tz = Th),
o (2.3)
a2

c(Ty —To) — |q|(T2 — T1),

dt

donde c es el coeficiente de transferencia de la temperatura. Para la salinidad se

observa que estas ecuaciones son:

S — q(St— S1) + |g|(Ss — Sh),
92 — (S5 — S5) — |q|(S2 — S1),

dt

(2.4)

donde d es el coeficiente de transferencia de la salinidad. Se toma valor absoluto en
la cantidad ¢ debido a que estas ecuaciones permanecen inalteradas aunque el flujo
cambie de sentido.

Procediendo de la misma forma que Stommel, se comprueba que para la obtencion
de una solucién simétrica es necesario tomar 177 = =Ty =T y S; = —9 = S en las
anteriores ecuaciones, obteniendo finalmente el siguiente sistema de ecuaciones:

% 1

ds
dt

¢ (2.5)
d(S* —5) —[2q|S

El anterior sistema dado por 2.5 contiene cuatro parametros: ¢, d, T* y S*. Para
reducir el nimero de pardmetros, se adimensionaliza este sistema tomando x = S/S* y

v ="T/T* y se reescala en el tiempo tomando 7 = ct, obteniendo el siguiente sistema:

(2.6)

donde § = d/cy f = 2q/c. Las ecuaciones del sistema 2.6 conforman la modelizacién

matematica del modelo de Stommel.

2.3. Modelizacion del flujo impulsado por la dife-

rencia de densidad

Como ya se adelanté en la anterior seccion, el flujo existente entre el recipiente 1
y el recipiente 2 depende de la diferencia entre las densidades de los recipientes, pero
éstas a su vez dependen de la tasa de flujo q. Para modelar este flujo se parte de la
ecuacion 2.1. Esto es, se asume que la tasa de flujo del caudal ¢ es proporcional a la

diferencia entre las densidades p; — ps, donde p; viene dado por la ecuacion 2.2. Por
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tanto, se llega a

kq = po(—a(Ti — T2) + B(S1 — 52)) = 2po(—aT + BS) = 2poaT™(—y + Rzx), (2.7)

donde de nuevo se ha hecho uso de z = S/S*, v =T/T* y se toma R = 5?

Finalmente, se obtiene que

—y+ Rx = \f, (2.8)

donde \ = 4p0k;T*' En la ecuacion 2.8 se puede observar como el caudal ¢ es funcion
de la temperatura y y de la salinidad x. Por tanto si y > Rz, la temperatura domina
sobre la diferencia de densidad, ¢ < 0 y el flujo de agua va desde el recipiente 2 a 1.
En cambio si y < Rz, es la salinidad la que domina la diferencia de densidad, ¢ > 0 y

el flujo va desde el recipiente 1 al 2.

2.4. Dinamica del modelo de dos cajas de Stommael

2.4.1. Obtencién de los puntos fijos
En primer lugar, se obtienen los puntos fijos dados por el sistema 2.6 que son

1
r=—77=
L+ |f|/o

) = 1
L+ [f]

(2.9)

(2.10)

Se recuerda que los puntos fijos son aquellos valores de (x,y) que se obtienen cuando Z—y

-
y Z—f se anulan. Si sustituimos la ecuacion 2.8 en la ecuaciones del modelo de Stommel
(sistema 2.6), se obtiene un sistema de ecuaciones no lineal, en el cual se ha eliminado

el parametro f. Dicho sistema es el siguiente:

dy Y

L=l —y—Z]= 2.11
7 Yy A| y+ Rz, (2.11)
dx €T

5l — ) — 2= , 2.12
i o( x) )\| y + Rx| ( )

La obtencién de puntos fijos del sistema anterior lleva a una ecuacién cubica para y
en términos de x. Por tanto, dependiendo del valor de los pardmetros A y 4 a veces
habrd tres soluciones reales, es decir, tres puntos fijos dados por las coordenadas (z,y)
o, por ejemplo, una solucién real. Graficamente, se puede ver para que valores de A,
0 y R existen mas de un punto fijo. Para ello, se representa por un lado las rectas
Af v por otro lado las rectas —y + Rx, con = e y dados por la ecuaciones 2.9 y 2.10.
Es decir, la recta ®(f, R,0) = —ﬁ + Rm. Por lo tanto se estd representando

independientemente el miembro derecho y el miembro izquierdo de la ecuacién 2.8.
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Para obtener exactamente los mismos valores que obtuvo Stommel se tomard R =2 y
5 =1{1,1/6}.
#(f.R, 8)

2

//”\

— @(fR=2, 6=1)
#(f,R=2, 6=1/6)
Af (A=1)

— A (A=1/5)

-1

-2

Figura 2.4.1: Gréfico para determinar los puntos de equilibrio del modelo de Stommel. Curva
amarilla ®(f, R,d) con R =2y § = 1/6, curva azul ®(f, R,0) con R =2y d = 1, recta verde
Af con A =1 y recta naranja con A = 1/5.

La interseccion entre las rectas Af y ®(f, R,J) paraelcaso R=2,6 =1/6y A =1/5
se da en tres puntos f = {—1,1,—0,31,0,22}. Estos tres valores de f representan tres
formas en las que la conveccién simple puede ocurrir entre los recipientes de la figura
2.2.1 sin cambios en el tiempo. En cambio, hay ciertos valores de los parametros R y
0 para los cuales ningin valor de A puede producir tres raices reales. Por ejemplo, si
se toma R =2y ¢§ =1 solo se da un corte entre la recta \f y la curva ®(f, R,J) para
cualquier valor de A. Esto ocurre solo cuando la funcién ®(f, R, §) no tiene cortes con

el eje de abscisas. La condiciéon necesaria para que haya tres intersecciones es

Ri<1 si R>1 (2.13)
Ry>1 si 0<R<1. (2.14)

Como se mencioné anteriormente, los cortes entre las rectas A\f con A = 1/5 y
O(f, R=2,0 =1/6) se da para los valores f = {—1,1,—0,31,0,22}. Sustituyendo cada

uno de estos valores de f en la ecuaciones 2.9 y 2.10 se obtienen tres puntos fijos.

Valores de equilibrio f | Puntos fijos (z*, y*)

h=-11 (z1,97) = (0,13,0,48)
fo= 0,31 (5, 43) = (0,35,0,77)
fy = 0,22 (2%, y3) = (0,43,0,82)

Cuadro 2.4.1: Puntos fijos obtenidos con los pardmetros A =1/5, R=2y § = 1/6.

Notar que los puntos fijos obtenidos con valores de f < 0 son puntos fijos donde la

temperatura domina la diferencia de la densidad y el flujo ¢ < 0 fluye desde el recipiente
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2 al recipiente 1. En cambio, para los valores de f > 0 es la salinidad quien domina
la diferencia de la densidad y, por tanto, ¢ > 0 y el caudal va desde el recipiente 1 al
2. En este caso, se puede ver que se han obtenido dos puntos fijos donde domina la

temperatura y un punto fijo donde domina la salinidad.

2.4.2. Estudio de la estabilidad de los puntos fijos

Para determinar la estabilidad de los puntos fijos, esto es, observar si una deter-
minada circulaciéon puede residir en un determinado estado de equilibrio, se realiza un
analisis de estabilidad lineal. Esta teoria se basa en la linealizacién de las ecuaciones del
sistema 2.6 en torno a un determinado punto de equilibrio y en la determinacion de la
tasa de crecimiento de la perturbacion. Si la tasa de crecimiento de la perturbaciéon es
positiva, las perturbaciones se amplifican y el equilibrio es inestable. Por el contrario,
si la tasa de crecimiento es negativa, las perturbaciones se amortiguan y la solucién
de equilibrio es estable. En el apéndice A se explicara con mas detalle como realizar
un analisis de estabilidad lineal y los tipos de puntos criticos que puede haber en un
sistema de dos ecuaciones.

Para llevar a cabo este andlisis de estabilidad lineal se hara uso del programa de
calculo simbélico Mathematica. Para los valores de los pardmetros R = 2, § = 1/6
y A = 1/5, cuyos puntos fijos vienen dados en la tabla 2.4.1, se tiene que (z7,y])
es un nodo estable, (z3,75) es un punto de silla inestable y (z3%,y5) es una espiral
estable. Por tanto, este modelo conceptual dado por la ecuaciones del sistema 2.6
exhibe tres regimenes de circulacién: el primero estable (z7,y;) = (0,13,0,48), donde
es la temperatura la que gobierna la diferencia entre las densidades y el caudal fluye
desde el recipiente 2 al recipiente 1, el segundo (x3,y5) = (0,35,0,77), donde también
la temperatura domina la diferencia entre las densidades pero es un punto critico
inestable, y finalmente el tercer punto fijo (z%,v3) = (0,43,0,82), que es un régimen
estable donde la salinidad gobierna la diferencia entre las densidades y el caudal ¢ fluye
desde el recipiente 1 al recipiente 2. En la figura 2.4.2 se presenta el plano de fases para
los pardmetros R = 2, = 1/6 y A = 1/5 donde aparece el nodo, la silla y la espiral
mencionados anteriormente.

El hecho de que en un modelo conceptual tan simple exhiba tres regimenes, siendo
dos de ellos estables, hizo a Stommel preguntarse si una situacién asi podria darse
en la naturaleza, y si una perturbacién podria provocar un salto entre los diferentes
regimenes. Dicha perturbacion puede aparecer en un estado momentaneo del sistema
donde los parametros permanecen inalterados, o puede deberse a un ligero cambio en
los parametros. Esto tltimo se puede comprobar en la figura 2.4.1, ya que al aumentar
A desde A = 1/5 a A = 1 hay dos puntos fijos que desaparecerian. Por tanto, un ligero

cambio en el parametro A podria hacer que la circulacién dominada por la temperatura
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y(temperatura)

X(salinidad)

Figura 2.4.2: Plano de fases para A = 1/5, R = 2, § = 1/6. Los puntos de equilibrio estan
marcados con puntos rojos. La recta verde separa la region donde domina la temperatura
(f < 0) de la regiéon donde domina la salinidad (f > 0).

saltara a la circulacién dominada por la salinidad y luego permanecer alli, incluso
cuando A volviera a su valor original. En la naturaleza, en concreto en el océano, una
perturbacion que podria provocar el salto de un tipo de circulacion a otro seria, por
ejemplo, un aporte de agua dulce suficientemente fuerte.

Gran parte de la comprensiéon actual de la circulaciéon impulsada por la diferencia
de densidad es gracias al modelo presentado por Stommel [5]. Aunque Stommel no
aplicé este modelo explicitamente al océano, su construcciéon estuvo motivada por la
observacion de que las temperaturas y salinidades ocednicas tienen tendencia a covariar.
Al incluir un ciclo de agua dulce en su modelo, Stommel demostré que con un aporte de
agua dulce suficientemente fuerte, la circulacién del modelo puede revertirse, es decir,
cambiar del modo térmico al modo salino o viceversa. La circulacién dominada por
la salinidad se conoce comunmente como circulacién estuarina. Asimismo, Stommel
denominé a la circulacién existente entre los dos recipientes circulacion termohalina,
debido a que esta circulacién esta impulsada por la diferencia de densidad, la cual

puede ser dominada por la temperatura o por la salinidad.
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Capitulo 3

Doble circulacion estuarina: Modelo
de Lambert

3.1. Introduccion

Anos més tarde, Rooth [6] presenté un modelo alternativo al modelo de dos cajas
de Stommel, en el que la corriente termohalina estd impulsada por la diferencia de
salinidad entre las latitudes altas del norte y del sur. En los 2000, Marotzke [74] sugirié
que debido a la naturaleza interhemisférica de la corriente termohalina, la dindmica de
la corriente termohalina puede estar mejor representada por el modelo de Rooth que
por el de Stommel. Numerosos han sido los modelos propuestos para tratar de simular
la circulacion ocednica, sin embargo, en este capitulo nos centraremos en el modelo
propuesto por Lambert et al. [76]. Este modelo, conocido como el modelo de la doble
circulacién estuarina, pretende contrastar la estabilidad y sensibilidad al agua dulce
del modelo de Stommel. Es importante recordar que el modelo de Stommel exhibe
una retroalimentacién por advecciéon de sal. Tal retroalimentacion puede inducir una
respuesta no lineal ante la entrada de agua dulce, pudiendo llegar a un limite por encima
del cual no se puede sostener la circulacién de vuelco dominada por la temperatura.
Esto preocupa a la comunidad cientifica, ya que si ocurre lo predicho por el modelo de
Stommel, un aumento en la cantidad de agua dulce en latitudes altas puede provocar
un debilitamiento de la corriente termohalina.

La doble circulacion estuarina es un modelo que hereda caracteristicas de los mode-
los de Rooth y de Stommel. Este modelo consiste en tres cajas interconectadas donde
hay entrada de agua dulce, que permiten dos ramas de circulacion: la rama de vuelco
y la rama estuarina (Figura 3.4.1). Como es conocido que el calor se difunde mucho
més rapido que la sal [5], en la primera etapa tiene lugar un enfriamiento y la entrada
de agua dulce, dando a lugar a un aumento de la densidad, o lo que es lo mismo,

la pérdida de flotabilidad. Durante la segunda etapa, se produce la entrada de agua
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dulce sin enfriamiento, lo que provoca una disminucién de la densidad y, por tanto,
un aumento en la capacidad de flotabilidad. La salida del agua de la primera etapa
constituye la rama de vuelco, mientras que la salida de agua producida en la segunda
etapa completa la rama estuarina.

A continuacion, se estudian por separado la circulacion de vuelco y la circulacion
estuarina. Por ultimo, se modela la doble circulacion estuarina que involucra estas
dos circulaciones simultaneamente. Una vez modelada la doble circulaciéon estuarina se
procede a realizar el andlisis de estabilidad lineal de los diferentes modos de circulacion

encontrados.

3.2. Circulacion de vuelco: Modelo de Stommel.

En el anterior capitulo se describié el modelo de dos cajas tal y como lo propuso
Stommel. No obstante, se puede considerar en un caso limite, pero plausible, que las
temperaturas de las cajas son impuestas por la atmésfera, es decir, son constantes y
que el intercambio de agua dulce en la superficie se expresa a través del parametro
F; [74]. Con estas suposiciones, las ecuaciones de conservacién del sistema de la figura

3.2.1 vienen dadas tnicamente por la salinidad y son

‘/1% = —|Yo|ASi2 + F;

3.1
Vo2 = 9| ASs — F O
274t [Yo|ASis 25

donde V; es el volumen de la cuenca 1; V5 el volumen de la cuenca 2; ¢ es el volumen
transportado en la circulacién de vuelco, definido positivo cuando se da desde la cuenca
1 a la cuenca 2; ASy;; = S — S es la variacién de salinidad entre ambas cuencas y
F5 es el agua dulce que entra dentro de la cuenca 2. Asimismo, F; también es el agua
dulce que sale de la cuenca 1, cerrando asi el recorrido. Notar que F3 no es agua dulce
en si, sino que es un flujo de agua con cierta salinidad que provoca cambios en la

densidad de las cuencas. Como hemos visto anteriormente, Stommel asumié que el

Figura 3.2.1: Circulacién de vuelco con volumen transportado 1o, idéntica a la configuracién
de Stommel [5] (Figura 2.2.1). F5 es el flujo de agua dulce que entra en el recipiente frio
(recipiente 2).

flujo transportado (o, en este caso) escala linealmente con la de presién o lo que es
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lo mismo, con la densidad (ecuacién 2.1).

Yo = ko pr_fp L = ko(aAT — BAS1), (3.2)

donde p; y p2 son las densidades de las respectivas cuencas, p,.; es la densidad de
referencia; « es el coeficiente térmico y 3 es el coeficiente de expansion halino; AT es
la variacién de temperatura entre las cuencas, que se considera constante y positiva y
ko es una constante hidraulica, que relaciona la circulacion de vuelco con la variaciéon
de densidad. El sistema 3.1 se puede adimensionalizar haciendo uso de las siguientes

cantidades:

r= kOOV‘éATt (3.3)
fi= ﬁﬂ (3.4)
sy = R ASy, (3.5)
que implican que
v koo}ATw' (3.6)

Si se inserta la ecuacion 3.2 en el sistema 3.1, se restan y adimensionalizan, se obtiene

la siguiente ecuacién para la variacion de salinidad entre las cuencas:

ds \%
d_71'2: (14‘7?) (—‘1—812’512+f2), (37)
donde se puede identificar
\IJO =1- S12. (38)

Los puntos fijos de la ecuacién 3.7 son

1 /1

STQ = 5 + Z — fg si S12 S 1, (39)
1 1

STQ = 5 -+ Z + f2 Si syp > 1. (310)

Cabe decir que estos puntos fijos (ecuaciones 3.9 y 3.10) son independientes de los
volumenes de la cuencas V; y V5. Los puntos fijos dados por la ecuacion 3.9 representan
el modo térmico, en el cual el transporte de agua en el fondo se realiza desde la cuenca
2 a la cuenca 1. Llevando a cabo de nuevo un andlisis de estabilidad lineal (Apéndice
A), se observa que la raiz positiva es inestable, mientras que la raiz negativa es estable.

En cambio, la ecuacion 3.10 muestra un régimen halino, en cual el flujo de agua tiene
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lugar en sentido contrario al modo térmico.

Combinando las ecuaciones 3.8 con 3.9 y 3.10 se representa en la figura 3.2.2 la
circulacién de vuelco Uy, en funcién de la entrada de agua dulce fy. En dicha figura
se observa que la rama térmica estable limita con la rama inestable en fo = 1/4 y a
su vez esta rama inestable limita con la rama halina estable en fy = 0. Estos valores
umbrales que delimitan los diferentes modos del modelo de Stommel se caracterizan
por ser bifurcaciones silla-nodo. Entre ambos valores umbrales existe una regién de
biestabilidad, donde ambos equilibrios térmico (W > 0) y halino (¥ < 0) tienen una
solucion estable para la misma cantidad de agua dulce de entrada fs.

El fenémeno de retroalimentacién por adveccion de sal, mencionado en la introduc-
cién de este capitulo, se observa en el diagrama de bifurcacion 3.2.2. Si se aumenta el
valor de fy partiendo desde f, = 0, esto es desde la rama térmica estable, se produce
un gran contraste en la salinidad que termina debilitando la circulaciéon de vuelco. Sin
embargo, este debilitamiento se ve amortiguado por la adveccién de sal en el recipien-
te 2, pero en el momento en el que fy > 1/4, la circulacién se debilita y con ello la
adveccion de sal, provocando la entrada del sistema en el régimen térmico inestable.
A medida que esta retroalimentacién continua aumentando se produce una transicion
al régimen halino, es decir, la circulaciéon de vuelco se revierte (Vo < 0). Para poder
restaurar de nuevo el régimen térmico hay que disminuir f; por debajo de f; = 0,
que es el valor umbral de f5 en el cual no hay posibilidad de un régimen halino. Para
poder conseguir valores de fy < 0 haria falta que hubiera una evaporacién neta en el

recipiente 2.

Yo

1.0 - Modo térmico inestable

= Modo térmico estable

= Modo halino estable

Figura 3.2.2: Diagrama de bifurcacién para el modelo de dos cajas de Stommel. Se representa
el transporte de vuelco en equilibrio ¥, en funcién del agua dulce que entra en la segunda
cuenca f5. Las curvas rojas representan un régimen térmico, en cambio, la curva azul muestran
un modo halino.

El modelo de Stommel revel6 como la entrada de agua dulce puede inhibir e incluso
revertir la circulacién de vuelco si se supera un cierto umbral. Dentro del modelo de la

doble circulacién estuarina, la circulacion de vuelco constituye la primera transforma-
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cién de las masas de agua, es decir, permite la salida de las masas de agua mas frias y
con menor salinidad. A continuacién, se explica la rama estuarina que forma parte, al
igual que la circulacién de vuelco, del modelo de doble circulacion estuarina. Esta rama
se constituye en la segunda transformacion de las masas de agua, etapa mencionada

en la introduccion de este capitulo.

3.3. Circulacion estuarina: Modelo de Rooth.

Este modelo compuesto por tres recipientes (Figura 3.3.1) tiene la misma configu-
racién que el modelo de Rooth [6], aunque su idea estaba basada en la obtencién de
un modelo de circulacién oceanica interhemisférico. Al igual que se ha hecho con la
rama de vuelco en el modelo de Stommel, el modelo de Rooth permite extraer el ramal

estuarino para poder aplicarlo en el modelo de la doble corriente estuarina.

Fy+F, F, F

l Y /
Y
W—E
Figura 3.3.1: Circulacién estuarina con transporte de volumen dado por Vg, idéntica a la

configuracién del modelo de Rooth [6]. F» y F3 indican el agua dulce que entra en el doble
estuario constituido por las cuencas 2 y 3.

Cada uno de los recipientes que componen este modelo representan la transfor-
macién de las masas de agua involucradas en la circulacién estuarina. En la primera
cuenca hay agua caliente y salada, que tras un proceso de enfriamiento y entrada de
agua dulce F5, llegan masas de agua al recipiente 2 mas frias y con menor salinidad.
A su vez, las masas de agua del recipiente 2 pierden salinidad debido a la entrada de
agua dulce en el recipiente 3 (F3), es decir, disminuyen de nuevo la densidad. Entonces,
las masas de agua transformadas tras el enfriamiento (primera fase) y entrada de agua
dulce (Fy y F3) (primera y segunda fase) constituyen la circulacién estuarina.

De nuevo, como se hizo en la anterior seccion, se asumird que el transporte Vg
escala linealmente con la diferencia entre las densidades de los recipientes 2 y 3 por lo

que se puede expresar de forma similar a como se hizo con el transporte de vuelco Yo
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(ecuacién 3.2). El conjunto de ecuaciones que definen la circulacién estuarina son

Vl% = —Yp(ASiy + ASy) + Iy + F3,
Va2 = Sy, — By, (3.11)
Vs% = YpASy — I3

y el transporte estuarino ¢ g viene dado por

v = k22 — kgBAS,, (3.12)
Peq

donde en este caso kg es una constante hidraulica para la circulacién estuarina.
Notar que el sistema 3.11 se ha calculado para el sentido de circulacién antihorario
dado en la Figura 3.3.1.

Dado que la circulacién estuarina solo puede mantenerse cuando F3 > 0, esto es,
cuando hay entrada de agua dulce en el recipiente 3, solo consideraremos ¥ > 0.
Siguiendo el mismo procedimiento que en la secciéon anterior, combinaremos las ecua-
ciones del sistema 3.11, haciendo uso de las ecuaciones 3.4, 3.3 y 3.5 se adimensionaliza
el sistema y se reescala el transporte de volumen g de igual forma que se hizo en la

circulacién de vuelco (ecuacién 3.6). Con estos cambios, el sistema 3.11 se convierte en

ds1a _ 1%} _ Y, 2 Vs Y2 r
ar (1 -+ V1) KRS12593 v RS53 + (1 + V1) f2 + Vi f5, (3 13)
dso3 __ Vo ,..2 Vo
G = RS12823 — PERSy; + 7R fs — o
donde k = ’;—g es un parametro adimensional que relaciona la circulacion estuarina con

la circulacién de vuelco. Identificando términos entre los sistemas 3.11 y 3.13 vemos
que
\I/E = KS23. (314)

Por otro lado, si se calculan los puntos fijos del sistema adimensionalizado y reescalado

dado por 3.13 se obtienen los siguientes puntos fijos

- 2 3.15

S12 /ff37 ( )
. f

S =1\ (3.16)

obteniéndose

U = /{\/%, (3.17)

donde se observa que el transporte de volumen estuarino ¥}, en equilibrio solo depende

del agua dulce f3 que entra en el recipiente 3.
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Aunque ¥}, no depende de fo, este parametro si que puede restringir la estabilidad
del equilibrio. Esto es debido a que, como se puede ver en la figura 3.3.2, aparece una
bifurcacién de Hopf cuando f3 toma un cierto valor dependiente de f>. Este cierto valor

de f3 viene dado por

_ f2
14+ VR/Vi 4213/ Vs

que como puede verse depende de los volimenes de las cuencas Vi, V5 y V3. Este valor

I (3.18)

divide la solucién de equilibrio 3.16 en una regién estable y en otra inestable (Figura
3.3.2). Cuando f3 > f9 la circulacién estuarina es estable y cuando f3 < f{ es inestable
y es, en este ultimo caso, donde no se puede asumir que W > 0, es decir, que no siempre
puede sostenerse. De nuevo, esta inestabilidad viene dada por una retroalimentacién

positiva de la adveccion de sal de la cuenca 1 a la cuenca 2.

t3
Vg

1.5
1.0 - Modo inestable
= Modo estable
0.5
,

’

1

]
00! f3

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

Figura 3.3.2: Diagrama de bifurcacion para el modelo de tres cajas de Rooth. Se representa
Yy en funcién de la entrada de agua dulce f3 en el recipiente 3. La curva discontinua azul
muestra una régimen inestable y la curva roja un régimen estable.

3.4. Modelizacion de la doble circulacion estuarina.

Este modelo (figura 3.4.1) esta conformado por tres recipientes, uno caliente y dos
frios, interconectados por el intercambio de volimenes y la adiccién de agua dulce con
unas ciertas consideraciones: 1) la temperatura en cada recipiente es constante; 2) el
ciclo de agua dulce es cerrado; 3) cada recipiente esté bien mezclado; y 4) los volimenes
transportados entre recipientes escalan linealmente con la diferencia de densidad entre
estos, la misma relacién lineal que asumié Stommel (ecuacién 2.1) en su modelo de dos
cajas (circulacién de vuelco).

La circulacién total estd compuesta por dos ramas: la rama de vuelco 1o v la rama

estuarina vg. Debido a la conservaciéon del volumen se tiene que la suma de estas dos
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|F+F3 F, Fs

2

"4 v, vy /[
Y, 4
—-—.

Figura 3.4.1: Modelo de cajas de la doble circulacion estuarina. El flujo ¢o es el flujo trans-
portado por la rama de vuelco y ¥ g es el flujo transportado por la rama estuarina. Fy indica
el agua dulce introducida en el recipiente 2. Fj indica el agua dulce que se introduce en el
recipiente 3. Finalmente, el flujo v; transportado dentro de la doble circulacién estuarina es
la suma de la rama de vuelco o y la estuarina ¢ g.

ramas da a lugar a otra rama superficial ¢; entre el recipiente 1 y 2.

Yr =vYo + V. (3.19)

En las consideraciones hechas a la hora de definir el modelo, se asumié que todos los
volumenes transportados escalan con la diferencia de densidades entre los recipientes.
Entonces, dado que de los anteriores modelos se sabe que 1)p = 1 — s15 ¥ ¥ = KSa3,

se tiene que la ecuacion 3.19 queda como

Y =vo +vYp =1— 812 + KSa3. (3.20)

Ademas, dado que la circulacién estuarina solo existe en el caso en el que g =
kSa3 > 0, se tiene que los diferentes modos de circulacion de este modelo son en funcion
del signo de 1o v 11 representados en la figura 3.4.2.

Los dos primeros regimenes, modo térmico y modo halino, son similares a los del
modelo de Stommel, sin embargo, el tiltimo modo denominado flujo continuo (through-
flow en inglés) es un régimen donde las masas de agua fluyen desde la cuenca 1 a la
cuenca 2, tanto en la superficie como en la profundidad.

El sistema de ecuaciones que modeliza este sistema son:

Vl% = _%(wE + Yol + [¢1])AS1s — YpASa + Fo + F,
Vo2 = L(yp + Yol + 1)) AS12 — F, (3.21)
V3L = ppASyy — F.

Adimensionalizando el anterior sistema, haciendo uso de las ecuaciones 3.4, 3.5 y
3.3 y combinando la ecuacién 3.20 y las diferentes ecuaciones del sistema 3.21, queda

el siguiente el sistema:

38



3.4. MODELIZACION DE LA DOBLE CIRCULACION ESTUARINA.

Y, >0,¥,>0

¥

Yo

(a) Térmico

Y, <0,¥,<0

¥

Yo

(b) Salino

W, >0,¥, <0

V4 vy [

Y,

¥ Y

——

(¢) Flujo continuo

Figura 3.4.2: Diferentes modos de circulaciéon que existen en el modelo de la doble circulacién
estuarina.

P =3 (1 + %) (k523 + |1 = s12| + [1 + fs03 — s12() 512 — (2Ks3 + (1 + %) fot s

o2 = 3 (ka3 + |1 — 1] + |1 4 Ksag — s10])510 — 12855 + {2 f3 — fo.

(3.22)

3.4.1. Obtencién de los puntos fijos y analisis de estabilidad

En primer lugar, se observa que la tercera ecuacién del sistema 3.21 asociada a la
cuenca 3 es exactamente igual que la segunda ecuacién del modelo de Rooth (sistema

3.11). Esto implica que la solucién de equilibrio para ss3 es de nuevo la dada por la
ecuacion 3.16 que es

Sy = % (3.23)

Por tanto, se observa que el trasporte estuarino en equilibrio U7 no se ve afectado
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por la rama de vuelco y es sélo dependiente de f3;. Con este punto fijo s34, se tiene que

los puntos fijos para s son

N —=

(L4 Vafs) £\ JHU+VER)? — fo si s <1,

812 =\ 5t/ i+ f2 st s12> 1+ ks, (3.24)

i si 1< 819 <14 KSo3.

K

3

Cada uno de estos puntos fijos definen los tres regimenes mencionados anteriormente:
térmico, halino y continuo respectivamente. Notar que si se impone f3 = 0 en las
ecuaciones de los puntos de fijos de sj2 (ecuacién 3.24) se recuperan los puntos fijos
del modelo de Stommel (ecuaciones 3.9 y 3.10) debido a que no hay rama estuarina
U =0.

Al igual que en el modelo de Rooth y el de Stommel, en el modelo de la doble
circulacion estuarina de Lambert, la estabilidad de sus diferentes regimenes también
estd limitada por la entrada de agua dulce dada por los parametros fo y f3. Para el
punto fijo s}, = $(1++/kf3) £ \/}1(1 +V/Kf3)? — fo el andlisis de estabilidad (apéndice
A) arroja que la raiz positiva caracteriza al régimen térmico inestable y la raiz negativa

denota al régimen térmico estable. En el limite entre la regién estable e inestable del
modo térmico existe una bifurcacién silla-nodo en términos de f5 y f3 que viene dada

por la siguiente ecuacién

f2|termico = %(1 + V "{f3)2' (325)

La estabilidad e inestabilidad del régimen térmico se debe a la retroalimentacion
por adveccién de sal, como ya habia previsto Stommel [5] en su modelo. El punto
donde esta retroalimentacién provoca una transicion hacia un modo inestable viene
dada por la bifurcacién silla-nodo (ecuacién 3.25). Para valores altos de f3 se produce
un reforzamiento de la rama estuarina. Esta rama amortigua la retroalimentacién dada
por la adveccion de sal, retrasando una posible transicion abrupta. Ademds, permite
permanecer en el modo térmico para mayores cantidades de fs, al contrario que en el
modelo de Stommel. Es decir, la rama estuarina estabiliza la circulacién térmica.

Por otro lado, el punto fijo s}, = % + \/i—k fo caracteriza el régimen halino. Al
analizar la estabilidad de este punto fijo se encuentra que es estable para cualquier
valor de f;. No hay ninguna bifurcacion silla-nodo dentro del propio régimen. Sin
embargo, dependiendo si el régimen continuo es estable o inestable, cabe la posibilidad
de que exista una bifurcacién silla-nodo, que limite la estabilidad del régimen estable
salino con el posible régimen inestable continuo en s15 = 1 + Kks93. Para ello, se realiza
un analisis de estabilidad lineal en torno al punto fijo s}, = % Se encuentra que este

régimen tiene la misma estabilidad que la circulacion estuarina de Rooth, es decir, se
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ha encontrado una bifurcacién de Hopf en el mismo punto

fo

- Vo | 2Vp)
1+Vl+ V3

I (3.26)

la cual divide el régimen continuo en estable e inestable. Esto permite comprobar
que si existe una bifurcacién silla-nodo que limita la estabilidad del régimen salino con

la inestabilidad del régimen continuo, la cual viene dada por la ecuacion

f2|halmo = l€f3 -+ k?fg (327)

Ademas, debido a la doble naturaleza del régimen continuo existe otra bifurcacion
silla-nodo en la frontera estable del régimen continuo y la rama inestable del régimen

térmico en s1o = 1, dada por

f2|continuo = Kf3‘ (328)

A continuacién, se muestran las regiones estables para los tres regimenes de circu-
lacién obtenidos a partir de las ecuaciones 3.23 y 3.24 en un diagrama de fases de f3 en
funcién de f5. Notar que la transicion de un régimen a otro esta dada por bifurcaciones
de silla-nodo (lineas continuas en la figura 3.4.3) representadas analiticamente por las
ecuaciones 3.25, 3.27 y 3.28.

1.0 - - —
Térmico

0.8

0.6

f3

0.4

0.2

Ny | / | Salino

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0
f

Figura 3.4.3: Diagrama del espacio fases para la circulaciéon doble estuarina. Las zonas som-
breadas indican que regimenes de circulacién pueden ser estables en funcién de los pardmetros
de agua dulce fy y f3. La zona azul muestra el régimen térmico estable; zona verde el régimen
salino; zona naranja régimen continuo. La biestabilidad tiene lugar en el solapamiento de dos
regimenes. Las lineas verde, naranja y azul muestran las bifurcaciones silla-nodo dadas por
las ecuaciones 3.25, 3.27 y 3.28. La linea roja discontinua muestra la bifurcacién de Hopf
dada por la ecuacién 3.18. Los pardametros son k =1, V; = Vo = V3.

Estas bifurcaciones silla-nodo son independientes del volumen de los recipientes, en
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cambio, el tamano de las cuencas si influye en la bifurcacién de Hopf (ecuacién 3.26)
que se muestra en la figura 3.4.3 con lineas discontinuas rojas. Esta bifurcacién de
Hopf limita la estabilidad del régimen continuo produciéndose una transicion abrupta
debido al cambio en la estabilidad.

Finalmente, al igual que se hizo con el modelo de Stommel, se muestra en la figura
3.4.4 el plano de fases del modelo de Lambert donde aparecen los cuatros puntos fijos,

de izquierda a derecha, térmico estable, térmico inestable, halino estable y el régimen
continuo.

\\\\\\
NN
\ \\\
WA
W
I\ \
NS
\
1
1
|

\N\
\
\
\
\
\

\
\
\Q\
\
\
I\
\
R
T
|

“\\
N
\\\\
\
\\
|
|
|
|
|
|

\
\
\
\\ \
\
X
1
Y
f
l

1.0F

‘{'\\ )
\
\\

\

\

\

1

!

|

T

—————

N
\

N
|
|
|

|

|

|

|

|

\§\
\\
\
X
1
T
!
|
f

\
I

T
f

N
N
|
|
|
|
|
r
¥
/

\
I
|
|
|
|
|
i
/

0.5

=
)/’

—~
WRNTSS SN

I ~ / ~ \s( NN\
ook \\~\—>J ""N\\“\\\j \

1 n L L L 1 L L L 1 L L L L L

0.0 0.5 1.0 1.5

S12

Figura 3.4.4: Plano de fases para fo = 0,3, f3 = 0,05, Kk = 1, V1 = Vo = V3 obtenido a partir
de las ecuaciones 3.22. Los cuatro puntos de equilibrio estan marcados en rojos.

3.5. Aplicacién del modelo al Artico Mediterraneo

El modelo de la doble circulacién estuarina de Lambert tiene su aplicacién geografi-
ca en el Artico Mediterrdneo. El origen de esta aplicacién reside en la observacion de
las desembocaduras de los rios, donde la entrada de agua dulce induce circulaciones
estuarinas debido al arrastre del agua circundante relativamente salina. En este sen-
tido, Stigebrandt [94] demostré que la circulacién superior del Océano Artico puede
describirse como una circulacién estuarina y que es el aporte del agua dulce el que
sostiene esta rama mas septentrional de la THC.

El Artico Mediterrdneo forma una cuenca semicerrada por la dorsal Groenlandia-
Escocia, conocida por sus siglas GSR, ( Greenland-Scotland Ridge, Figura 3.5.1). Consti-

tuido por los mares nérdicos y el Océano Artico, en el Artico Mediterraneo tienen lugar
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Warm water
loses heat

to atmosphere
Warmer surface waters flow northward and sinks
Denser, cold

water flows

over the ridge

2
<
X
Q&
NG
o

Height of the
- Denmark Cataract
(11,500 feet)

Cold, dense water flows southward in a deep current

Height of the largest
- waterfall on land
Sea Floor (3,212 feet)

Figura 3.5.1: En el estrecho de Dinamarca se encuentra la dorsal GSR (Greenland-Scotland
Ridge). Esta dorsal es considerada como la cascada mas grande de la Tierra. A través de
esta dorsal fluyen aguas mas calidas hacia el norte, mientras que las aguas mas frias y densas
fluyen hacia el sur como agua profunda. Imagen proporcionada por NOAA (National Oceanic
and Atmospheric Adminastration) [98].

dos procesos: pérdida de calor y entrada de agua dulce. Ambos procesos transforman
el agua procedente del Atlantico en dos etapas. Durante la primera etapa, en los mares
nérdicos y en el mar de Barents! tiene lugar un enfriamiento y la entrada de agua dulce
que induce una pérdida de la flotabilidad del agua (aumento de la densidad). Parte de
esta agua densa vuelve hacia el Atlantico constituyendo la rama de vuelco [95]. La
transformaciéon secundaria se produce en el Océano Artico. Esta masa de agua se ve
sometida a un flujo de agua dulce que hace que aumente la flotabilidad de ésta (dismi-
nucién de la densidad), regresando al Atlantico agua polar fria y con menor densidad a
través de la corriente de Groenlandia oriental [96]. Esta segunda transformacién cons-
tituye la rama estuarina. Como se ha visto anteriormente, la combinacién de estas dos
ramas constituye la doble circulacién estuarina [97, 96], donde la rama estuarina estd
impulsada por la diferencia de densidad dominada por la salinidad y la rama de vuelco
por el contraste de densidad dominado por la temperatura. Actualmente, la primera
etapa, con dos tercios de la circulacion, constituye el mecanismo principal mientras que
la rama estuarina transporta un tercio de la circulacion.

En la figura 3.5.2 se observa los tres tipos de modos de circulacién del modelo de la
doble circulacion estuarina y su aplicacion en el Artico Mediterraneo. Las tres cuencas
del modelo de cajas (ver Figura 3.5.3) se interpretan como depésitos de masas de agua.
La cuenca 1 representa el Atlantico Norte por encima de la termoclina?, constituyendo
el agua calida y salina; la cuenca 2 representa las aguas densas de los mares nérdicos; y
la cuenca 3 representa el depdsito de agua polar ligera en el Océano Artico por encima

de la termoclina y la corriente de Groenlandia oriental.

!Mar perteneciente al Océano Artico ubicado al norte de Noruega y Rusia.
2Capa en el agua o en el aire, donde la temperatura desciende bruscamente con la profundidad.
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(a) thermal (b) haline (c) throughflow
(¥,>0,¥,>0) (¥,<0,¥,<0) (¥,>0,¥,<0)

B-HE 0-BH AN

:cooling = :freshening :cooling  :freshening :cooling  : freshening

GSR
Atl. Arctic Med. Atl. Arctic Med. Atl. Arctic Med.

Figura 3.5.2: Tres modos de circulacién (a-c) de la doble circulacién estuarina. Actualmente,
la corriente termohalina se sitda en el modo térmico. Interpretacion de estos tres regimenes
de circulacién en el Artico Mediterraneo (d-f). Imagen procedente del articulo de Lambert
et al. [76]

Notar que en esta aplicacién se considera al Artico Mediterrdneo como un sistema
aislado, donde no se tienen en cuenta los flujos de volumen asociados procedentes del
Pacifico a través del Estrecho de Bering, ni a las precipitaciones y la escorrentia de los
rios. Todo estos volimenes de agua dulce se parametrizan como flujos de agua dulce.
En consecuencia, el unico flujo de entrada en el doble estuario es el del agua salina
célida del Atldntico (V). La fraccién de agua densa, producida en los mares nérdicos
y el mar de Barents, vuelve al Atlantico constituyendo la rama de vuelco (Up). La
fraccién residual de agua se arrastra hacia el Océano Artico y, en ultima instancia, sale
a través de la corriente de Groenlandia oriental y del archipiélago artico canadiense
hasta el Atlantico (V).

Debido a la prevision de aumento en la entrada de agua dulce en el Artico Me-
diterraneo durante el siglo XXI [99], esta regién se convierte en una zona de interés
cientifico y mas aun cuando el modelo de la doble circulaciéon estuarina revela que la

rama de estuario puede estabilizar la rama de vuelco del modo térmico.

POLMAVET

L1
C = ~
bbb
L — -
321"

ATLANTERHAVET

Figura 3.5.3: Situacién geogréfica de las tres cajas del modelo de Lambert [100]. La flecha
roja hace referencia al flujo ¥y, la flecha gris hace referencia a la rama de vuelco ¥, la flecha
azul y violeta hacen referencia a la rama estuarina Vg.
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Capitulo 4

Diferencias entre el modelo de

Stommel y el modelo de Lambert

En primer lugar, es importante recalcar que tanto el modelo de Stommel como el
modelo de Lambert son idealizaciones de la circulacion ocedanica. El modelo de Lambert

hereda una serie de suposiciones del modelo de Stommel como son:

1. Temperaturas constantes en cada uno de los recipientes.
2. Disoluciones uniformes en los recipientes.

3. El volumen transportado escala linealmente con la diferencia de densidades entre

recipientes.

Estas suposiciones implican una serie de limitaciones, como por ejemplo, que ambos
modelos ignoran la transformacion gradual de las corrientes superficiales y la mezcla
subsuperficial de aguas densas y ligeras. Este tipo de procesos si se tienen en cuenta
en los llamados modelos de bucles [101].

A pesar de que el modelo de Lambert hereda ciertas caracteristicas del modelo de
Stommel y de que comparten unos resultados comunes como la existencia de un régimen
térmico estable e inestable y otro régimen halino, también presentan diferencias en sus
resultados. Por ejemplo, en el modelo de Lambert aparece un nuevo modo de circulacién
no existente en el modelo de Stommel, el modo continuo. Este modo de circulacién
permite el transporte de calor hacia las cajas mas frias a pesar de la perturbaciones
provocadas por el agua dulce e incluso a pesar de la ausencia de la circulacién de vuelco.

No obstante, la principal diferencia radica en que el modelo de Stommel presenta
una retroalimentacién entre la adveccién de sal y el transporte de volumen. Esta re-
troalimentacién es la responsable de que exista un limite a partir del cual, un aumento
de agua dulce (disminucién de la densidad) en la cuenca fria podria significar la ralen-

tizacion, o incluso la inversiéon, de la corriente de vuelco alcanzando el régimen salino.



CAPITULO 4. DIFERENCIAS ENTRE EL MODELO DE STOMMEL Y EL
MODELO DE LAMBERT

Al igual que ocurre en el modelo de Stommel, en el modelo de Lambert, la entrada de
agua dulce puede producir transiciones entre los distintos regimenes, provocando inclu-
so una inversion en la rama de vuelco. Sin embargo, en este modelo, la rama estuarina
acoplada estabiliza la rama de vuelco, lo que conlleva a que las transiciones abruptas
en la circulacién térmica solo pueden ser inducidas por una entrada suficiente y locali-
zada de agua dulce. Lambert [76] aplicé su modelo al Artico Mediterraneo, donde pudo
cuantificar cuanto mas sensible es el modelo de Stommel a la entrada de agua dulce
que su modelo. En el primero, una entrada de agua de 14 mSv [1Sv = 10°m3/s| podria
provocar una transicién hacia el modo halino, en cambio, en el modelo de Lambert
seria necesaria 37 mSv para que esto ocurriera.

Por otro lado, en los limites entre regimenes con diferente estabilidad pertenecientes
a diferentes modos de circulacién (halino, térmico o continuo) aparece una bifurcacién
silla-nodo. Estas bifurcaciones suponen un cambio en la naturaleza de la circulacién
provocando transiciones abruptas. En el caso del modelo de Stommel existen dos bi-

furcaciones dadas analiticamente por

f2|termico = 1/47
f2|halino = 0.

En cambio, en el modelo de Lambert existen cuatro bifurcaciones: tres bifurcaciones
silla-nodo y una bifurcacion de Hopf. La bifurcacién de Hopf tiene lugar dentro de una
misma circulacién, en concreto en el modo continuo, y divide a este régimen en una
regién estable y otra inestable. Dichas bifurcaciones vienen dadas analiticamente por

funciones de fy v f3

1
f2|termico = Z(l + V Hf3)27

fQ‘halino:Kf:g—i_ Hf?”

f2’continuo =V Hf3

_ fo
1+ e/ Vi + 2V Vs

fs

Finalmente, cabe decir que el modelo de Stommel hace uso de dos variables, tem-
peratura y salinidad, en cambio Lambert hace uso iinicamente de la variable salinidad.
Esto se debe a que el equilibrio térmico se alcanza mas rapidamente que el equilibrio en
la salinidad, por ello se escoge como variable de estudio inicamente la salinidad [74].

A modo de resumen se presenta la siguiente tabla con las principales diferencias

entre modelos.
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Modelo de Stommel

Modelo de Lambert

Existencia de modo térmico estable

e inestable y de modo halino estable.

Aparece un nuevo modo de circulacion
conocido como modo continuo

(throughflow, en inglés).

En el limite de un modo a otro aparecen
bifurcaciones silla-nodo que son constantes,
en total dos bifurcaciones.

Aparecen tres bifurcaciones silla-nodo

que son funciones de fs y f3.

No hay bifurcaciones de Hopf.

Aparece una bifurcacién de Hopf que
limita la estabilidad del modo continuo.

La circulacién de vuelco puede ser
inhibida por la entrada de agua dulce
y puede llegar a revertir dicha rama

llegando al modo halino.

Presenta menor sensibilidad a la
entrada de agua dulce gracias a la

existencia del ramal estuarino.

Utiliza de variable la temperatura y
la salinidad.

Unicamente trabaja con la salinidad.
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Capitulo 5

Otros modelos de cajas.

5.1. Introducciéon

El modelo de Stommel [5] ha sido modificado por numerosos investigadores me-
diante la adiccion de cajas para la simulacion de otras caracteristicas de la circulacién
ocednica. Por ejemplo, Rooth [6] anadié una caja para que su modelo simulara el com-
portamiento de la circulaciéon ocednica interhemisférica, mientras que Lambert et al.
[76] describe un dnico hemisferio anadiendo una tercera caja para simular el Océano
Artico. En esta seccién se describe el modelo propuesto por Rahmstorf [3], el cual im-
plementa un par de cajas mas que Stommel para observar el papel de los flujos de agua
dulce en la circulacion termohalina. Asimismo y sin necesidad de incluir ninguna otra
caja, Guan and Huang [75] incluyeron en su modelo procesos como el efecto del viento
en la circulacién. Por ello, en esta seccion se describen brevemente otros modelos de
cajas diferentes a los de Stommel, Lambert et al. y Rooth, comenzando por el modelo
de Guan and Huang, pasando por el modelo de Rahmstorf hasta llegar al modelo de

16 cajas propuesto por Kahana et al..

5.2. El rol de la energia mecanica y el giro del vien-

to

En esta investigacién Guan and Huang [75] revisitaron el modelo de Stommel pa-
ra estudiar el rol de la energia mecénica y el giro impulsado por el viento (Figura
5.2.1). La idea principal de este modelo es que la corriente termohalina es una cinta
transportadora de calor que requiere energia mecanica externa para sostenerla. Esta
energia mecanica, ademas de ser un factor fundamental para el mantenimiento de la
THC, juega un papel importante en la estabilidad de esta [103]. Para llevar a cabo esta
investigacion, se revisité el modelo de dos cajas propuesto por Stommel anadiendo el

giro del viento y el papel de la energia mecanica. Para poder calcular la circulacion
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Figura 5.2.1: Modelo de dos cajas en el modo térmico, donde la caja 1 denota las bajas
latitudes y la caja 2 las altas latitudes. La circunferencia discontinua indica el intercambio
de masa debido al giro del viento. Imagen procedente del articulo de Guan and Huang [75].

en este modelo se necesita determinar la velocidad vertical dada por w. Para ello, se
parte de la idea inicial del modelo de Stommel donde asume que el flujo de la caja 2 a

la caja 1 viene dado por
w, = c(pya AT — poPAS), (5.1)

donde ¢ es una constante.! Este pardmetro ¢ ha sido tratado como una constante
intrinseca de cada modelo, sin embargo segin la hipdtesis de Guan and Huang, la
THC es conducida por fuentes externas de energia mecanica, como pueden ser las

mareas y el viento. Por esto, se reformula la velocidad vertical w como

e
YT pgaAT — poBAS’

(5.2)

donde el subindice e denota la restriccion de energia. Los modelos basados en esta
restriccion pueden ser llamados modelos con restricciéon energética. Una caracteristica
importante de estos modelos es que las fuentes externas de energia mecanica pueden
variar con los cambios que tienen lugar en el clima y, por tanto, el pardmetro e puede
ser tratado como un parametro externo. No obstante, la estimacién de este parametro
constituye uno de los grandes retos de estos nuevos modelos. Ademas, estos sistemas
proporcionan interpretaciones razonables a las posibles transiciones entre los diferentes

modos de circulacion, debido a que la cantidad de energia mecanica proporcionada

Notar que el subindice s denota que esta ecuacién procede de la hipétesis del modelo de dos cajas
de Stommel.
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por el viento y la mezcla diapicnal® varfa con los cambios en el sistema climético,
provocando cambios en la THC.

A diferencia del modelo de dos cajas planteado por Stommel, en este modelo la
inclusién del viento como forzamiento suprime las soluciones multiples de la THC.
Asimismo, también indica la existencia de un valor umbral del viento por encima del
cual no hay miultiples estados estacionarios en la THC. En el modelo de Stommel,
el pardmetro ¢ no provoca ningiin cambio, sin embargo el parametro e si que afecta a
dicho umbral. A pesar de este hallazgo, aiin no queda claro el significado del tal umbral
y sus posibles implicaciones en la THC.

Es cominmente conocido que cambios abruptos en la THC estan relacionados con
cambios en el flujo de agua dulce [3]. En este contexto, Guan and Huang demostraron
que otro factor potencial que puede impulsar cambios en la THC es el forzamiento
provocado por el viento. Se concluye que, aunque es conocido que el flujo de agua
dulce puede provocar el freno y la inversién de la THC, el viento puede ser el impulso
primario para esto.

Finalmente, al igual que el modelo de Stommel, el modelo revisitado con la restric-
cion de energia mecanica supone una idealizacién y, por consiguiente, los resultados

obtenidos hay que interpretarlos con precaucién.

5.3. Modelo de cuatro cajas

El propdsito general de Rahmstorf con este trabajo fue esclarecer el rol del flujo de
agua dulce en la formacién de la NADW (North Atlantic Deep Water). Esta investi-
gacion se ocupa de analizar el papel del transporte atmosférico del agua dulce desde
las latitudes bajas a las altas y el rol de la exportacion del vapor de agua de la cuenca
Atlantica en la formacion de NADW. La pérdida de agua dulce surge principalmen-
te en el Atlantico Sur, equilibrandose con la entrada de agua dulce en el norte. Esta
agua dulce es transportada hacia el sur y es la direccion de este transporte la que
estd estrechamente relacionada con el régimen dinamico y la estabilidad de la corriente
termohalina.

En el modelo conceptual propuesto por Rahmstorf (Figura 5.3.1) no hay un flujo
vertical entre la caja 3 y 4. Asimismo, solo se va a considerar el efecto del agua dulce
en la salinidad y no en el balance de masa, debido a que esto permite identificar el

transporte de agua dulce con el transporte de sal en la direcciéon contraria.

2Mezcla de fluido de un lado de una superficie isopicnal (superficie con densidad constante) con un
fluido de diferente densidad del otro lado de la superficie.
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" @ 'H*

|
Jgl____dle

S Tropics N

[ ————— — —— — —

Figura 5.3.1: Modelo de cuatro cajas interhemisférico para la circulacién termohalina. La
NADW se forma en la caja 2 y llega hasta la caja 1, siendo controlada esta circulacién por la
diferencia de densidad entre las cajas 1y 2. Los flujos de agua dulce se han representado como
dos transportes de vapor atmosféricos F1 y F5. Imagen procedente del articulo de Rahmstorf
[3].

Profundizando en los términos de F; y F, que aparecen en la figura 5.3.1, por un
lado se tiene que F} representa el transporte de vapor hacia los trépicos, mientras que
F5 representa el transporte de vapor hacia el Atlantico Norte. Esto es una idealizacion
que implica que todo el agua anadida a la caja 3 sera transportada a la caja 2 por el
flujo ocednico. Se demostrd que el agua dulce anadida en altas latitudes afecta més a la
tasa de formacion de la NADW que el agua dulce anadida més al sur. En este modelo,
es el flujo de agua dulce F} el activo, ya que F5 juega un papel menor. En cambio,
en el modelo de Stommel, este flujo I3 era el considerado parametro de control. Un
aumento de F, hace que el océano tropical sea mas salino, provocando la disminucién
de la salinidad en otras zonas ya que la cantidad de sal se mantiene constante.

Una vez discutido el papel del agua dulce, se clasifica el flujo de agua profunda en
tres regimenes: térmico, halino o termohalino. Cabe resaltar que el modo halino de este
modelo de cajas difiere del modelo de Stommel. Aqui simplemente se considera un flujo
impulsado por un gradiente de salinidad entre la regién de hundimiento en las altas
latitudes del norte y el flujo de salida a una latitud de 30°S. El régimen con un mayor
interés es el puramente térmico, donde el agua dulce tiene la posibilidad de frenar la
circulacién de vuelco. Para el sentido contrario de circulacion existen el mismo tipo de

regimenes, pero en este caso el parametro de control seria Fy en lugar de Fj.

5.4. Modelo de dieciséis cajas

Kahana et al. [102] formularon un modelo de 16 cajas (Figura 5.4.1) para investi-

gar la sensibilidad de la THC a los cambios de densidad superficial. A diferencia del
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resto de modelos propuestos, este modelo intenta representar con 16 cajas las principa-

les componentes del océano global teniendo en cuenta los principales flujos oceanicos
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Figura 5.4.1: Modelo de 16 cajas donde Q1 — Q6 son los flujos principales, QA — QF son los
flujos que mantienen el equilibrio de masas. Las cajas vienen enumeradas entre paréntesis e
identificadas geogréaficamente. Imagen tomada del articulo de Kahana et al. [102].

El objetivo de este modelo fue explorar los diferentes modos de circulacién que
surgen debido a las perturbaciones existentes en el sistema oceanico. Para ello, se re-
presentan de forma simplificada los principales procesos fisicos del océano a través de
un amplio nimero de pardmetros. Sin embargo, este modelo presenta algunas limita-
ciones. Por ejemplo, no tiene en cuenta los mecanismos de retroalimentacion entre el
océano y la atmésfera que afectan a la THC. Al igual que los otros modelos expuestos,
este modelo es una versién expandida del modelo de dos cajas de Stommel, donde cada
caja tiene una temperatura y salinidad uniforme. Las cajas estan conectadas y el flujo
de agua entre ellas escala linealmente con la diferencia de densidad entre las dos cajas
involucradas en el traspaso.

Con el fin de explorar los diferentes modos de circulacién, se utilizaron patrones
distintos de densidad. Los diferentes modos de circulacién se producen cuando, para
un determinado contraste de densidad entre cuencas, uno o varios flujos cambian su
direccion para formar una configuracién diferente de formacion de aguas profundas y
afloramiento de éstas. Las nuevas ubicaciones en la formacién de aguas profundas y del
afloramiento de éstas se representan en la figura 5.4.2 como modos 2-7.

Notar que para este modelo de cajas inicamente se analizé la respuesta de equilibrio
a los diferentes contrastes de salinidad. Esto es, no se ha modelizado los impactos del
agua dulce, fuentes de agua de deshielo, o cambios en las temperaturas que podrian ser
las razones de estos contrastes de densidad. Tampoco se examinaron las transiciones
entre los diferentes modos de circulacién. A pesar de ello, los patrones de circulacién
obtenidos permiten comprender las posibles respuestas de la THC ante un cambio en
la densidad.
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Figura 5.4.2: Siete modos de circulacién global obtenidos a partir de cambios en el patrén de
densidad actual. Los diagramas muestran las zonas de formacién de aguas profunda (circulos
sélidos) y de afloramiento (flechas) en las tres principales cuencas ocednicas. El panel superior
resume la circulacién actual. En los modos 2, 3 y 4 la formacion de agua profunda tiene lugar
en la cuenca atlantica, en los modos 5 y 6 dicha formacion se da en el Indo-Pacifico y el modo
7 es una circulacion THC invertida, es decir, con formaciéon de agua profunda en el Océano

Antértico. Imagen tomada del articulo de Kahana et al. [102].
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Capitulo 6
Conclusiones

En primer lugar, tanto el modelo de Stommel como el modelo de Lambert, exhi-
ben multiples equilibrios. Ambos modelos arrojan la idea de que el proceso dindmico
responsable de los equilibrios multiples es la retroalimentacion por adveccién de sal,
siendo el modelo de Lambert menos sensible que el modelo de Stommel a esta retroali-
mentaciéon. Dicha retroalimentacion es el resultado directo de la tendencia que tiene la
temperatura de equilibrarse mas rapidamente que la sal, debido a la pérdida de calor
que tiene lugar a través de la atmosfera. Esto nos lleva a la idea de que la AMOC, en el
sistema climatico actual, puede tener otros equilibrios con una configuracién diferente
de la circulacién de vuelco actual.

Por una parte, el modelo de dos cajas de Stommel es un modelo conceptual muy
simplificado, puesto que no tiene en cuenta el acoplamiento con el océano subpolar
del Atlantico Norte ni con otros océanos o sistemas como puede ser la atmédsfera. No
obstante, el hecho de que en un sistema tan simple puedan darse dos regimenes estables
tan distintos (térmico y halino) sugiere la posibilidad de que exista un mecanismo
similar en la naturaleza. Recapitulando, el modelo de Stommel establece que existen
dos equilibrios estables: el primero, aquel en el que la diferencia de densidad esta
dominada por la temperatura y el agua fluye desde el recipiente frio al caliente, y el
segundo, donde la densidad se encuentra dominada por la salinidad y el flujo tiene
lugar desde el recipiente caliente al frio. Debido a que este modelo puede sostener
una circulacién dominada por la temperatura o por la salinidad, Stommel la nombrd
corriente termohalina.

Mas alla de si es posible la existencia de un mecanismo como este en el sistema
climatico, Stommel se cuestiona si hay cabida a transiciones de un modo a otro me-
diante alguna perturbacién. Ciertamente, otros modos de circulacién de la AMOC han
sido observados en los diferentes registros paleoclimaticos, donde se ha constatado la
evidencia de ciertos cambios en la circulacién de ésta vinculados con grandes descargas
de agua dulce. En este sentido, Thornalley et al.[104] sugiere que el aumento de los

flujos de agua dulce, procedentes del deshielo de glaciares y del hielo marino hace apro-



CAPITULO 6. CONCLUSIONES

ximadamente 150 anos, sirvié para debilitar la AMOC de forma anémala con respecto
a los ultimos 1500 anos.

Estos efectos de forzamientos de agua dulce estan contemplados en el modelo de

_ pBSx
T aT*

los efectos relativos de la salinidad y la temperatura sobre la densidad. Suponiendo un

Stommel. En este modelo se toma R > 1, donde R es un parametro que mide
aumento del flujo de agua dulce en la caja fria, ésta reduce su densidad y con ello tiene
lugar una circulacién mas débil. Cuando la entrada de agua dulce a la cuenca fria es lo
suficientemente fuerte, se induce una retroalimentacion positiva entre el transporte de
volumen y la adveccion de sal, que conduce a la inversién de la circulacion, es decir, la
transicion hacia el estado de equilibrio salino.

La gran sensibilidad de este modelo ante un aumento del flujo de agua dulce ha
suscitado cierta preocupacion por un posible futuro colapso de la AMOC. En este
sentido, Lambert estudié la posibilidad de la adiciéon de una nueva rama de circulacion,
la rama estuarina. Esta rama adicional amortigua la retroalimentacion positiva de
Stommel, proporcionando una importaciéon de sal a la cuenca 2, donde tiene lugar la
formacion de agua densa, estabilizando asi la rama de vuelco. Mientras que el modelo
de Stommel es muy sensible a una perturbacion de agua dulce, en el modelo de Lambert
tal perturbacion sélo afecta si toda el agua dulce entra a los mares nérdicos, es decir,
a la cuenca 2. En general, una mayor cantidad de agua dulce que alimenta la rama
estuarina permite que la circulacién mantenga su estado cualitativo. Asimismo, este
modelo permite un estado de circulacién cualitativamente nuevo que no puede ser
alcanzado por el modelo de Stommel, el régimen continuo (en inglés, throughflow). En
este nuevo régimen la circulacién estuarina domina el proceso hasta tal punto que la
entrada de agua a la caja 1 persiste incluso en caso de ausencia o inversion de la rama
de vuelco (ver Figura 3.4.2). Esto es, se puede sostener la circulacién sin la formacién
de agua densa. En definitiva, la extension del doble estuario ilustra como la THC puede
ser mas estable que una tnica circulacién de vuelco y que su sensibilidad depende de
la distribucién en la entrada de agua dulce. Por tanto, se concluye que el flujo de agua
dulce es un indicador de la estabilidad de estos modelos de cajas y, como se ha visto
en la introduccion, también de la AMOC.

Por otra parte, otros autores al igual que Lambert, han intentado expandir el mode-
lo de dos cajas de Stommel para capturar mas caracteristicas de la THC. Sin embargo,
cabe decir que con estos modelos de cajas no se pretende dar una descripcion total-
mente realista de la circulacién oceanica, sino que al igual que hizo Lambert, pretenden
contrastar ciertos procesos beneficiandose de los conocimientos y conceptos estableci-
dos por Stommel. La gran ventaja de estos modelos reside en que son idealizaciones
analiticamente manejables y conceptualmente atractivas.

En lo relativo a los modelos climaticos, estos estan alcanzando resoluciones cada vez

méas altas, haciendo que la representacién sea mas realista ya que resuelven explicita-
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mente més procesos y, por tanto, necesitan una menor parametrizacién. Sin embargo,
esto supone que estos modelos sean mas caros de ejecutar. Por ejemplo, modelos con
una resolucién espacial aproximada de 0,1° necesitan un tiempo de ejecucion de décadas
o siglos. A pesar de esto, los modelos globales siguen dependiendo de parametrizaciones
y son estas parametrizaciones las que se pueden desarrollar y mejorar a través de la
comprension fisica y de las mediciones. En este sentido, los modelos de cajas resultan
ser muy clarificadores, puesto que ya se ha comprobado que, aunque son simples, logran
simular grandes aspectos de la circulacién ocednica.

Actualmente, aunque es importante saber si la AMOC se encuentra en un régimen
monoestable o biestable, el esfuerzo de la comunidad cientifica reside en conocer qué
perturbaciones temporales o cambios permanentes podrian desencadenar un cierre irre-
versible de la AMOC. Y es que con la gran cantidad de repercusiones negativas que
tendria el colapso de la AMOC, es necesario abordar cuestiones como si seria plausible
que el derretimiento de la capa de hielo de Groenlandia pudiera conllevar una desesta-
bilizaciéon de la AMOC, o si debido al forzamiento antropogénico continuado se pueden
ver modificados los ciclos globales de agua dulce hasta el punto de provocar un colapso
de esta corriente. Por ello, es importante trabajar en un posible criterio que pueda de-
finir el limite a partir del cual la AMOC colapsaria, ademas de investigar acerca de qué
indicadores pueden alertar con antelacion de un colapso, diferenciandolo de un posible
debilitamiento gradual o de una variabilidad climatica a largo plazo. Estos posibles
indicadores deberian monitorizarse rutinariamente, ya que como dice Lenton et al., los
puntos de inflexién como la AMOC son demasiado arriesgados como para apostar en
contra.

Finalmente, se exponen una serie de planteamientos que quizas sean merecedores
de ser investigados a fondo. En primer lugar, el nuevo modo de circulacién de Lam-
bert, llamado en este trabajo modo continuo, permite un nuevo estado de circulacién
que no puede darse en el modelo de Stommel. Se desconoce si este nuevo modo de
circulacién podria darse en el océano real. En este sentido, se pueden estudiar registros
paleoclimaticos del Artico Mediterrdneo en busca de pruebas que permitan establecer
si el Artico Mediterrdneo ha residido en algin momento en esta circulacién. Por otra
parte, en el contexto del cambio climatico, se espera un aumento en el crecimiento
y deshielo estacional del Artico, lo que podria desencadenar cambios en los patrones
de circulacion de la AMOC. Como se ha visto anteriormente, el modelo de Lambert
es menos sensible que el modelo de Stommel ante un aumento de agua dulce, pero
depende de la distribucién de ésta. Por esto, puede ser de vital importancia estudiar
las zonas de mayor vulnerabilidad en lo relativo al aumento de agua dulce para poder
hacer una valoracién de riesgos y tomar medidas de adaptacion y mitigacion. Por lti-
mo, a lo largo de este trabajo se han analizado dos modelos monohemisféricos y dado

que tanto la corriente estuarina como la de vuelco se ven afectadas por la mezcla de
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calor y sal del océano global, seria importante extrapolar el modelo de Lambert a un

modelo interhemisférico con el que se puedan capturar aspectos méas globales.
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Apéndice A
Analisis lineal de estabilidad

Para analizar la estabilidad de un sistema no lineal en torno a un punto critico
(x0,Y0), es conveniente construir el sistema lineal asociado en torno a ese mismo punto
fijo. Para explicar este proceso se seguira el Capitulo 5 del libro Métodos matemdticos
avanzados para cientificos e ingenieros [106]. En primer lugar, se supone el siguiente
sistema no lineal

& — P(z,y)

para poder linealizarlo se definen dos nuevas variables independientes v y v, que

(A.1)

son dos variables perturbativas, obteniendo x = xg + u, ¥y = yo + v, donde xg y Yo
son las coordenadas del punto fijo. Sustituyendo estas expresiones en el sistema A.1 se

obtiene lo siguiente

($0+U):%:P($0+U>yo+v>

(A.2)
(Yo +v) = % = Q(zo + u,yo +v).

d

dt

d

dt

Si se desarrollan las cantidades P(xg + w,yo + v) vy Q(zo + u,y0 + v) en serie de
Taylor en torno al punto fijo (xg, yo) se tiene el siguiente sistema

@ — P(x0,y0) + Pol(20, Yo)u + Py(xo, yo)v + O(u”, 0™, uv)

(A.3)
% = Q(w0,y0) + Qu(w0, Yo)u + Qy(w0, yo)v + O(u", v", uv)

donde P, = ?9_1;7 P, = %—1;, Q. = % y Qy = % . Por definicién de punto critico se
sabe que P(zg,y0) = Q(z0,y0) = 0, y dado que se desprecian los términos no lineales,

el sistema anterior se reduce a

W — Py(x0,yo)u + Py(x0,y0)v (A.4)

% = Qu(0, Yo)u + Qy(0, yo)v



APENDICE A. ANALISIS LINEAL DE ESTABILIDAD

cuya forma matricial es

du/dt _ Py (z0,90) Py(xo,%0) u (A.5)
dv/dt Qx($07y0) Qy(x(J?yO) v
donde la matriz
P P,
Iay) = | Tt B s) (A0

Qz(x(), yo) Qy(%, yo)

se conoce como el Jacobiano del sistema A.1. La ecuacion caracteristica del sistema
en el punto critico es

det[J(xo,yo) —mI] =0 (A7)

siendo I la matriz identidad. Segun la naturaleza de las raices m; con i = 1,2 de la
ecuacién caracteristica se tienen diferentes tipos de puntos fijos con distinta estabilidad.
Para no hacer mas larga esta seccién, en la siguiente tabla se resumen los principales

tipos de punto fijo con su respectiva estabilidad en funcion de la naturaleza de las

raices m;.
Naturaleza de las raices Naturaleza del
Estabilidad del
mpy ms punto

. s . e " punto critico
de la ecuacién caracteristica. | critico (zo, o)

) Asintoticamente estable si las
Reales , desiguales y , . .

_ . Nodo. raices son negativas; inestable
del mismo signo. . , o
si las raices son positivas.

Reales, desiguales y de signo

_ Punto de silla. Inestable.
contrario.
Asintéticamente estable si las
Reales e iguales. Nodo. raices son negativas; inestable

si las raices son positivas.

Asintéticamente estable si la

Complejas conjugadas pero parte real de las raices es

Punto espiral.

de las raices es positiva.

no imaginarias puras. negativa; inestable si la parte real

.. Estable, pero no asintéticamente
Imaginarias puras. Centro.

estable.

Cuadro A.0.1: Clasificacién de los puntos fijos en funcién de la naturaleza de las raices my y
my de la ecuacion caracteristica dada por A.7. Fuente libro: Métodos matemdaticos avanzados
para cientificos e ingenieros [106].

Otra forma de clasificar la estabilidad de los puntos fijos es a través de los coefi-

cientes de la ecuacién caracteristica ya que la ecuacion A.7 se puede escribir en funcién
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Figura A.0.1: Diagrama que muestra la naturaleza de los puntos fijos de un sistema lineal
en funcién la traza (7) y del determinante (A) donde la pardbola dada por la ecuacién
72 — 4A = 0 separa los focos de los nodos.

del determinante (A) y traza (7) del Jacobiano (J), es decir, como

m?* —71m+ A =0 (A.8)

cuyas soluciones son

mis =5 (v V7B (A.9)

donde A = mimsy y T = mq + mo. Esto permite clasificar los puntos fijos en funcién
de estas magnitudes como se muestra en la figura A.0.1.

Cabe decir que el limite det(J) = A = 0 determina la ubicacién de una bifurcacién
silla-nodo. Una bifurcacién silla-nodo es un mecanismo por el cual dos puntos fijos se
crean y se destruyen. Por otro lado, el limite donde 7 = 0 determina la localizacion
de una bifurcaciéon de Hopf. Una bifurcacién de Hopf es un mecanismo por el cual un
punto fijo estable pierde su estabilidad. En este caso, los valores propios del jacobiano
(J), es decir, m; y my caracterizan a un punto fijo estable cuando m; y msy son reales
y negativos, sin embargo, para desestabilizar al punto fijo se necesita que uno o ambos
valores propio crucen hacia el semiplano derecho cuando un parametro varia, como por

ejemplo fo v f3 en el modelo de Lambert.
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