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RESUMEN

Esta contribucidon pretende ser una revisidn critica de nuestro estado de
conocimiento de los problemas del acoplo océano-atmosfera en los modelos
del clima. Como cualquier otra revision se apoya fuertemente en los trabajos
realizados por un gran numero de grupos cientificos mas que en los resul-
tados de alguno de ellos en concreto. En la bibliografia se ha tratado de
mencionar los trabajos mas importantes en este campo, pidiendo disculpas
de antemano si por error o desconocimiento hemos dejado de mencionar
alguno.

[. INTRODUCCION

Para nosotros, y quizd amphando el uso estadndar, el estudio del clima es
el estudio de los fluidos aire y agua en su discurrir sobre la superficie sélida
de la Tierra. Escalas de horas hasta una o dos semanas pueden llamarse, si se
quicre, Meteorologia, escalas de tiempo superiores son ¢! objeto del hoy dia
candente tema del «Cambio Climdtico».

Pero la meteorologia en un lugar concreto de la Tierra, es evidente, depen-
de del «clima» de la Tierra en ese momento. Asi, si Ja trayectoria de los
ciciones sube o baja 300 o 400 km (cambio climatico), el «tiempon» en la
peninsula Ibérica puede pasar a ser desértico 0 mucho mas hiimedo de lo que
es en la actualidad, por ejemplo.

Ahora bien, jqué es lo que determina el clima, es decir, e! estado de la
atmésfera en cada momento?

Como en el resto de la mecéanica de fluidos conocemos las ecuaciones que
rigen el problema, pero no la fisica que estas ecuaciones representan.

Fisica de la Tierra, nim. 3. 415-434. Ed. Univ. Compl. Madrid. 1991,
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T.as ecuaciones de la mecdnica de uidos son inmediatas en su aplicacion,
v son simples: Son Jas ecuaciones de Navier-Stokes, que no son olra cosa mas
gue la reescritura de las ecuacianes de Newton para un sistema continno, Sin
embargo, enclerran una {isicy nueva y completar La {istca de sistemas comple-
jos enanteraceion no hineal, una {isica gue, de momente, no camprendemos,

La capa de aire gue envuelve fa tierra solida es un fluido somero (o mas
bien muy somero), compresible v altamente estratificado, dotado, ademias, de
una exirafia wigidess que le suministra la cotacidn de la Tierra.

Sc¢ mueve debido a los gradientes térmicos, mediante procesos que origi-
nalmente son de conveecion, pero que se ven medificados par fa rotacian, que
los convierte en movimientos oscilatorios v lurbulentos, apareciendo la
turbulencia tanto en pequedia escala (tri-dimensional) como ¢n gran cscala
{cuast bi-dimensional).

Adicionalmente, e problema convectiva se complica al aparecer {uentes
de encrgia en forma de calor latente en el seno de fas parcelas convectivas.

Para entender ¢l movimiento del aire debemos afadir a las ecuaciones las
condicianes de contarno del sistema. (Cualey son esas condiciones?

Algunas de csas condiciones son fijag (a orografia, por cjemplo). pero
otras son altamente variables, sobre todo las que se refieren a los {lujos de
energia en forma de calor. Tanto fa tierra sélida, que sepresenta un 30 % de
ta supertficie inlerior de la atmosfera, como los océanos. que representan un
7004, son fuentes. altamente variables, de calor sensible v de calor latente,

Las caracteristicas de la superficie ocednica dependen del movimiento del
agui. Precisamos. pues, para especificar estas condiciones de contorno, resol-
ver el problema del movimiento ocednico. que a su ver depende del movi-
miento de la atmosicra, Debemos de esta manera considerar un Gnico sistema
formado por aire v agua en nteracceidn,

El océano es de nuevo un {luido somero, estratificado debido o fa salini-
dad, ahora can barreras laterales ¥ en el que no existen {uentes de calor en las
parcelas sconvectivass, Debido a la diferencia de densidad a escala de tiempo
del océano es mayor que la de la atmdslera, lo que introduce un problema de
orden téenico al tratar de resolver numéricamente las ecuaciones.

El modelo mas simple de océano o considera formada por dos capas, una
superficial, de vn espesor entre 60 y 200 m. caliente y bien mezclada (capa de
mezela), y otra inferior, que se extiende hasta ¢ fondo, de un espesor de
alrededar de 4000 m, {ria. La interfase que separa las dos capas se denomina
termoclina, y representa una superficie de discontinuidad para la temperatura
v la densidad, La existencia, mantenimiento v evolucion de la termoctina ¢
un problema no resuelto en oceanogratia.

La posicion (verticaly de 1a termoctina varia ¢n el tiempo, siguiendo las
varigciones de la termperatura de la capa de mezela de Toerma que un calen-
tamienta de ésta supone una profundizacion de la termaclina, v oun
enfriamiento, su afforamiento.

{.a capa de mercla actua sobre la atmosfera a través de sy emperainra,
Un aumento de temperatura supone un aumento del flujo de energia en {orma
de calor sensible v sobre tode vn aumente de la cvaporacion, v por tanto, un
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suministro de energia al aire por encima de los 1000 m en forma de calor
latente de condensacin.

Si los cambios de temperatura de la superficie T, son fluctuacionés (no
cambios estacionales, p. €j.), han de ser relativamente rapidos, es decir,
forzados mecdnicamente, ya que la radiacidn recibida cambia de forma lenta
y predecible. Por lo tanto, deben venir forzados por «patchess de viento, es
decir, zonas relativamente extensas, pero localizadas, donde se produce una
fluctuacion bien en la direccion, bien en la intensidad del viento. Este apatch»
de viento arrastra el agua hacia el punto central de la figura indicado por T
(Fig. I). Puesto que el agua no se puede acumular, se debe producir una
corriente descendente. El agua superficial estd mas caliente que la profunda.
Al bajar el agua aumenta el espesor local de agua caliente o lo gue es equi-
valente, baja la termoclina. Al producirse un incremento de la conveccion, se
produce un incremento del viento convergente hacia esa posicion geografica,
el viento arrastra el agua, lo que de nuevo produce un incremento de
temperatura: tenemos una realimentacion positiva,

Adicionalmente, cualquier variacidn de la termoclina produce ondas, que,
debido a Ia rotacion de la Tierra, presentan un cardcter marcadamente dis-
tinto en la posicidén de sus frentes de onda, sus velocidades y sus relaciones de
dispersion, tanto si se propagan hacia el este como si se propagan hacia el
oeste.

Como ya hemos indicado, ¢! agua se mueve debido al viento. En efecto,
éste debe frenarse sobre la superficie, para satisfacer la condicion de no
deslizamiento, mediante una fuerza o stress . La fuerza de reaccién mueve el
agua.

No existe acuerdo acerca de la mejor formula que represente este stress T.
Pondré aqui algunas

F=Cp(IV1,e)pul VIV [13

donde ¥ es la velocidad vectorial del viento (esencialmente bidimensional) a
10 m sobre la superficie, p, la densidad del aire, ¥y Cpun coeficiente empirico
que depende del mddulo de la velocidad del viento y de la estabilidad dei aire
en esa capa de 10 m sobre la superficie. Para estabilidad neutra puede
ponerse, entre otras parametrizaciones, por ejemplo:

Cp=1.15 CiPI<1lm/s =
_ _ [2]
Cp=049+0.065|7]  |7] >11m/s

y férmulas mas comphcadas (dctermmadas lteratlvamente) para el caso de
inestabilidad, :

Por otro lado, ya hemos dlChO que la existencia de {luctuaciones en el
viento, y por tanto en el stress, depende de las fluctuaciones de la temperatura
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Figura l.—Un diagrama esquemadtico mostrando un posible mecanismo de inestabilidad
en la interaccidn aire-agua. Una profundizacién de la termoclina (n) indica un incremento
de temperatura T, y por tanto un incremento en la conveccidn (o precipitacion), un
incremento en la convergencia del viento U, que produce un incremento en la
convergencia ocednica u, y una profundizacién adicional de la termoclina. {Tomado de
McCreary y Anderson, 1990),

T, o bien, dicho de otra manera, de la profundidad de la termoclina; n,. Se
han propuesto también formulas para el stress en funcion de », , como por
ejemplo:

T—"To Slgn (ne - nt'r) [3]
o mas sencillamente
T=vydV

stendo 7y una constante a determinar y ¢ un espesor tipico de la capa de
mezcla.

La determinacién del stress depende, pues, tanto de la determinacion de
la velocidad del viento en la capa superficial del aire sobre el océano, como
de la correcta seleccion de la expresion que relaciona ésta con aquél.
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En cuanto al flujo de energia se pueden proponer dos formas para los
acoplos. Una de ellas especifica el flujo en forma de calor sensible Q, o latente

Oy
Q,\': C\'(p/l C,u) li-)l (T\A 7:1) [4]
0,=Crp 1 VilgAT)—q.) [5]

donde C, y €, son dos coeficientes empiricos, p, es la densidad del aire, 7, es
la temperatura superficial del océano, T, la del aire, g, la humedad especifica
de saturacion a la temperatura T, y g, la humedad especifica del aire en cada
punto en el que se produce el acoplo.

Otra forma de especificar e] acoplo es a través de ecuaciones para la
temperatura 7.

3, T, +udy T,=0
d, ,—x(an—T)=0 f6]

3, T+udy T—x(on—T)=0

con V={u, v}, x y ¢ parametros a determinar, o para la precipitacion.#":

7]
DA (l—guN ) Edivi=—Bp—(a/o) T

ete., elc.

Podemos ver que no existe mucho acuerdo sobre las formas o sobre el
nfimero de parametros a utilizar,

. Qué ocurre con la forma de solucionar las ecuaciones? El procedimiento
seguido es el desarrollo de modelos. Los modelos son subconjuntos del
sistema de ecuaciones de Navier-Stokes acopladas para el aire y el océano, en
los cuales se mantienen algunos términos, se suprimen otros y se parametriza
como mejor se sabe o se puede las condictones de contorno, de radiacion, etc.
Realmente, la especificacién de un modelo consiste en la especificacion de los
términos mantenidos, la parametrizacion utibzada, el tamano de la red de
discretizacion empleada, v del esquema numeérico de resolucidn de las ecua-
ciones.

Las ecuaciones son diferenciales. Pareceria adecuado suponer que los
resultados de los modelos mejorarian adoptando un discretizado muy fino
para su resolucion. Sin embargo, esto presenta dos problemas. El primero es
de orden practico: El esfuerzo de resolucion numérica de las ecuaciones crece
como el cubo del numero de puntos de la malla empleada, y no existen
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ordenadores capaces de hacer frente a ese niamero de calculos. Sin embargo,
el segundo problema es mas importante. Las ecuaciones que rigen el clima
son esencialmente no lineales, y esto implica {(recordemos las nociones sobre
caos vy distribuciones fractales) que los detalles de las escalas inferiores, aun
siendo similares a los de las escalas superiores, no son los mismos. Esto quiere
decir que segn vamos bajando cn el tamaiio de Ia red, surgen cada vez
nuevos movimientos, que deben ser resueltos en su totalidad, o bien simu-
lados. Ahora, la simulacion de las escalas pequefias no es mas facil que la de
las escalas grandes, por 1o que no es obvio que un discretizado més tino
produzca mejores resultados, aunque si s se¢guro que exige mucho mas
esfuerzo y por lo tanto mayer gasto.

Para discutir 1os modelos acoplados, es conveniente hacerlo con refe-
rencia a un fendmeno concreto. Elegimos agui ¢l fendémeno de El Nifio-La
Oscilacion Ausiral (ENSO, a partir de ta forma inglesa de escribir). ENSO es
¢l fendmeno climatico cuya signatura es mas clara. Ain siendo altamente
irregular, lo ¢s menos que cualquier otra oscilacion del sistema. Si preten-
demos llcgar a comprender el fenomeno de las oscilaciones climaticas,
debernos poder llegar a explicar la evolucion de ENSO a partir de las ecua-
ciones del sistema acoplado.

ENSO es un fendmeno recurrente, con un tiempo caracteristico de entre
dos y seis afios, en los que el sisiema climatico de la region del Pacifico
Tropical oscila entre dos estados de equilibrio metaestable: Un estado normal
y un estado excitado. En este Gltimo, fa temperatura de la superficie del agua
en una zona relativamente extensa del Pacifico oriental se mantiene durante
un intervalo considerable de tiempo por encima de la temperatura de esa
region en el estado normal. {Fig. 2). Normal'y excitado tienen un sentido
ciertamente arbitrario. Lo importante es la irregularidad de las oscilaciones
de agua fria y agua caliente, tanto en duraciéon como en extension,

Un analisis de los modos de oscilacién preponderantes en los datos de los
vientos y las temperaturas superficiales (Alonso er al, 1990} indica un
conjunto de tres a cinco patrones de oscilacién con periodos comprendidos
entre los 18 y los 73 meses cuya interaccidn produce la apartcion irregular de
«patches» de viento v su avance en forma ondulatoria hacia el este desde el
Indico (Fig. 3). La evolucién de uno de estos patrones, el que contiene mas
energia y que corresponde a un periodo de cinco afios se pucde observar cn
la figura 4, donde vemos la propagacion de una perturbacion desde €l Indico
hacia el Pacifico, su intensificacion en el Pacifico central y su posterior
evolucion.

Los mejores modelos corridos hasta la fecha (noviembre 1990} son inca-
paces de generar estos dos estados y el paso de uno a otro de forma recalista,
asi como la existencia de estos patrones de oscilacion de periodos extrema-
damente largos y la interaccion entre las cuencas Indica y Pacifica.

Vamos a indicar a continuacién el funcionamiento de atguno de estos
modelos y sugerir las posibles razones de su fracaso, un fracaso que sabemos
puede superarse al ir mejorando tanto las observaciones como la bondad de
las parametrizaciones.
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Figura 2.—Un diagrama Longitud {Abscisas)-Tiempo (Ordenadas) de la temperatura
superficial ocednica en el Ecuador Pacifico. El agua «caliente» se encuentra a la izquierda
orayada @ . mientras que ef agua «friar se encuentra 4 [a derecha y estd indicada por |
La oscilacion de Ei Nifio consiste en la entrada de agua «calienter hacia la costa del Peru
(80° W} al final del afio. Lo que pretenden explicar los modelos no es la oscilacion anual,
facilmente discernible en el diagrama, sino su irregularidad: La intensidad y duracion en
los anps 72-73, la intensidad del afo B3, su desaparicién en el 74-75, etc.

El problema es la sensibilidad del fendmeno. El surgimiento y desarroiio
de ENSO depende mucho de la posicién e intensidad de la perturbacion que
lo dispara.

Sabemos que ENSO se debe al acoplo entre atmosfera y océano. Modelos
aislados tanto de la atmésfera como del océano no han sido capaces de
generar oscilaciones,

En la figura 5 vemos un diagrama de tiempos de crecimiento de las pertur-
baciones (panel superior de cada diagrama) y periodos de oscilacion (panel
inferior, el periodo tiende a infinito al acercarse a la linea media horizontal)
para un modelo esquelético del problema, lineal, en el que los stresses T se
representan sencillamente, en un «patch» de extensién meridiana p (en
direccion Norte-Sur) variable y posicidn ecuatorial {Oeste-Este) x,. también
variable, por la expresion:

T=X7. (8]
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Figura 3.- Diagrama Longitud-Tiempo de los datos del viento zonal sobre ¢} FEcuador
Indico y Pacifico {(derecha) v su andlisis mediante patrones bayesianos de oscilacion,
Podemos observar claramente fos Nifios marcados del 7(-73, 8§ 1-83 y 86-88. su surgimiento
en el Indico y su propagacion hacia ¢l Pacifico, donde se incrementan, { Tomado de Alonso

et al., 1990.)

Vemos que la sensibilidad tanto a la intensidad del acoplo x como a la
extensién y posicion es extrema. La razodn es la siguiente. El surgimiento de
agua [ria o caliente se debe, como ya hemos indicado, a la variacion en la
profundidad de la termoclinary esta variacion, at apilamiento o deplecion de
agua en una cierta reglon, Estas varnaciones de espesor de Ja capa de mezcla
son forzadas por el movimiento de ondas de Kelvin generadas por una
fluctuacidn del viento en un cierto «patchy, generalmente alejado de donde se
observa la variacién de temperatura. Ahora, las ondas de Kelvin son de dos
tipos: primarias y secundarias, procedentes estas tiltimas de ondas de Rossby
generadas en el «patchy, transmitidas hacia el Oeste y convertidas en ondas de
Kelvin en la reflexién en la frontera occidental de la cuenca. Es, por tanto, la
interferencia positiva de dos ondas la gque produce el {endmeno, y esta
interferencia depende de la relacion entre las (ases de las ondas. Ahora. es
bien conocido que las relaciones de fase son altamenie no lingales, y enor-
memente sensibles a cambios en las configuraciones de los sistemas.

Los mejores modelos serian, & priori, los modelos generales de circulacion,
acoplando la atmésfera y ¢l océdano (CGCM). Sin embargo, estos modelos
son tan complejos, v tan sensibles a la parametrizacion, que es dilicil, por cl
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rigura 4,—Ciclo de oscilacion del patrén mas energético de los gue posiblemente forman
ENSO. Viento zonal. Periodo T= 5 afios. La cvolucién discurre de arriba abajo, primero
en los paneles de la 1zquierda que se continiian por los panelés de b derecha. Observamos
un surgimiento de una anomalia en el Indico norte y su propagacion hacia ¢l lodico sur
y el Pacifico central, donde se intensifica. (Tomado de Alonso er al., 1990).
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momento, lograr comprender su luncionamiento, Por comprension entendemos
¢l llegar a saber el efecto de las vanaciones de cada parametro sobre los resul-
tados del modelo.

Para tratar de mejorar esta comprension, pueden simplificarse las ecua-
ciones hasta dejar un conjunto de términos cuyas variaciones producen
efectos controlables. S¢ denominan modelos intermedios aquellos que utili-
zan ecuactones de gravedad reducida y con una termodinamica realista del
océano.

Ann asi, estos modelos deben acompafarse, para mejorar su comprension,
de otros todavia mdas sencillos: Modelos simples vy conceptuales. En los
modelos simples 1as ecuaciones dinimicas se han reducido a un minimo de
términos, de forma que sus resultados, muy controlables, no pueden compa-
rarse con las observaciones, mientras que los smodelos conceptuales prescinden
totalmente de las ecuaciones dinamicas y proponen sencillamente ecuaciones
uni-dimensionales, no lineales (0 lo que es equivalente, con retardo} que
producen soluciones oscilantes de caracter irregular, La utilidad de estos
ultimos modelos es limitada, pues si la informacion que proporcionan es, por
ejemplo, que el sistema climdtico es similar a un oscilador con retardo, no
proporcionan ninguna informacion acerca de como traducir esa similaridad
a términos fisicos de velocidad del viento, temperatura, humedad o preci-
pitacion,

2. MODELOS CONCEPTUALES

Estos modelos suelen adoptar la forma de ecuaciones de osciladores con
retardo, del tipo

F=—x?y(t—1) 9]

v estdn basadas en el hecho de que es la interaccidn entre las ondas de Kelvin
secundarias y las de Kelvin primarias la que produce la oscilacion, y en que
las primeras llegan al punto de interaccidn con un cierto retardo 1.

Una ecuacidn de retardo fue propuesta por Sudrez y Schopf (1987):

d,v(ti=cy(t)— byt —7)—avi{{) (1ol
8,3 () =3 (1) —ay (= 8) =) [t

donde 1(7) representa cualquiera de las variables del sistema: fluctuaciones de
la temperatura superfictal del océano, profundidad de la terméclina, tensor
de esfucrzos del viento, ete., ¢ =y {c/a)! ?, '=t/¢, es declr, representan
variables normalizadas. '

El primer término del miembro de la derecha representa una realimentacion
positiva en la regidn de interaccidn fuerte entre la atmaoslera v el acéano (el
apatchr). Fl segundo término representa las ondas de Kelvin secundarias,
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Figura 5—Diagramas del periodo de oscilacidén {afos, panel inferior) v tiempo de
crecimiento {meses, panel superior} de una variable climatica sometida a la ecuacién [8].
frente a la intensidad del acoplo x. Diagrama superior: Tamafio meridiano g y posicion del
apatch» v, lfijas. Diagrama central: Variacién de u. Diagrama inferior: Variacion de v,
{Tomado de Schepf and Sudrez, 1990).

Figura 6. Compertamiento de la sofucidn de da ecuacion [11] para varios valores de fos
parametros o ¥ A. Las curvas 1 y 2 s¢ encuentran completamente dentro de la region de
cstabilidad. La curva 3 estd dentro de esta region. pero mas cerca de la {rontera de inestabilidad
A (o=.045 T =—1I, o T(O)=—.01). Las curvas 4 (&« =.665) corresponde a un cicle limite

estable (T()=—1) o0 a la solucion estacionaria (T(0)=—.01} de los puntos 1.2y 3 Lacurva
Scorresponde a = {., para un A superior al critico. Para estos valores la (inica solucion estable
es un cicle limite, v éste ocurre para ¢ =1 o para ¢ == —1, Las curvas 6 y 7 s¢ encuentran una

acada lado de la linea A, La curva 6 presenta oscilaciones amortiguadas, mientras que la curva
7 tiende a4 un ciclo limite de periodo menor gue el correspondiente a la curva 5. (Tomado de
McCreary y Anderson. 1990},
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mientras que el tercer término frena el crecimiento excesivo de la solucion
producido por la realimentacién positiva (es, pues, un término de disipacidn).
Siobservamos la ecuacion equivalente [11], vemos que solo existen dos para-
metros independicntes, o y A.

En la figura 6 se presentan algunas soluciones tipicas de diversos valores
de los pardmetros. Observamos oscilaciones amortiguadas que tienden a
soluciones constantes, o bicn oscilaciones mantenidas. pero en cualquier
caso, aitamente regulares y simétricas.

Otra ccuacién conceptual de la misma forma ha sido propugsta por
Battistt y Hirst (1989). Dividieron el Pacifico ¢n dos subcuencas; En la
subcuenca oriental se producian todos los procesos termodinamicos, mientras
que en la occidental solamente se consideraban procesos dinamicos. De esta
manera pudieron determinar los siguientes valores para los parametros;
=22 afios=!, b=3.9 afos=2, =5 afios, y e=.07 ° -2 afos-'. Para estos
parametros la solucién tiene un periodo de 1.7 afios ¥y una amplitud para las
anomalias de temperatura de 7.5 °C, valores que son excesivamente cortos
{para ¢l periodo) y grandes (para la amplitud) cuando se comparan con los
datos.

Para mejorar estos resultados, Battisti y Hirst corrigieron la ecuacidn
proponiendo la siguiente:

G TW=cT()=bT(t—8)—e[T—rT(1—6) ] [12]

donde el Gltimo término representa la influencia de las perturbaciones de la
termociina sobre la temperatura superficial, ¥ s¢ produce con retardo. Para el
vator r = 0.66, con los valores anteriores para ¢l resto de los parametros, el
periodo crece hasta 2.4 afios, y la amplitud decrece hasta 4.1 °C.

Otro modelo conceptual, no relacionado con modelos mas complejos ha
stdo propuesio por Graham y White (1988). Implica cuatro variables: Nor Tor
7, ¥ T, las anomalias de la posicién de la termoclina en el este y el oeste, el
stress y las anomalias de temperatura superficial oceénica. Las ecuaciones
incluyen retardo y una excitacion aleatoria como término de fuente para el
siress,

La funcion de transferencia que genera stress a partir de la excitacién se
denota por x(w). y(w), caracteriza un proceso estocastico de banda ancha
centrado en un perfodo de alrededor de cuatro afios, de forma que lag
soluciones oscilan de forma irregular con escalas similares a las de los datos
de ENSO.

3. MODELOS SIMPLES

Debemos citar el de McCreary (1983) del que derivan buena parte de los
propuestos posteriormente.
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En este modelo el océano se presenta por una capa superficial gue
satisface ecuaciones de movimiento del tipo:

du—fvto, p=—vut+r/d
dvtfutdp=—vvtojd [13]
r:?rp+(',2, leU:_“p

donde d es el espesor inicial de la capa, A su espesor en cada instante, p su
densidad, V= (u, v) es [a velocidad bidimensional, ¢?=g'd, g'=gAp/p. Adi-
cionalmente, la temperatura superficial del océano oriental se especifica como
fria o caliente dependiendo del signo de (&, — h,,). El acoplo con la atmosfera
consiste en dos «patchess de viento zonal, caracterizados por 7, ¥ 7, 7.
representa alisios ecuatoriales v se hace distinto de c¢ero cuando A, <h,,
representando una ceida ecuatorial de Walker en el Pacifico Central. Cuando
h.>> h,,, se disparan los alisios extra ecuatoriales 7, simulando {a circulacion
de Hadley.

El modelo produce oscilaciones de baja {recuencia de la siguiente manera
{Fig. 7):

Cuando 7, se hace distinto de cero, el viento forma una cresta A, y
genera ondas de Rossby de subsidencia, que al propagarse hacia el oeste
extienden esia cresta en esa direceion. Las ondas se reflejan en fa
frontera occidental como ondas ecuatoriales guiadas de Kelvin, gue
elevan la termoclina a lo largo del ecuador. En su momento, esia
reduccion del espesor de la capa produce que £, se haga menor que £,
cambiando 7,a 7., e intensificandoe la disminucion de¢ A,.. (panel 2). La
cresta se propaga hacia el oeste y produce de nuevo ondas de Kelvin
hacia ¢l este que van a invertir el signo (4, — A,,), de forma que se excita
de nuevo el viento 7, reiniciandose el ciclo.

Schopf y Suarez (1990), Cane er al. (1990) y Munich ez al. (1990) han
considerado modelos similares al de McCreary, en cuencas limitadas
zonalmente pero ilimitadas en direccion meridiana, con un Gnico wpatch» de
viento centrado en el ecuador, representando la circulacion de Walker, v
controlado por el espesor A, de la capa en la zona oriental de la cuenca. Estos
modelos difieren del de McCreary en que carecen de la circulacién meridiana
de Hadley y en la especificacién de la cuenca. Las soluciones son ondas
atrapadas en la guia de ondas ecuatorial. Cuando se incluyen varias ondas de
Rossby se observan oscilaciones irregulares del tipo de las que aparecen en
ENSO. Es interesante indicar que el modelo produce oscilaciones ain cuando
no incluya la circulacion meridiana de Hadley. Las razones para esto no estin
claras, pero deben depender del uso de cuencas ilimitadas en direccion
meridiana. '

Estos modelos, tanto los conceptuales como los simples, dependen de
mancra muy importante de los valores de los parametros. Esta sensibilidad de



wey

DAl P Ty Cp

0 2500 5000 7500 10000

0 2500 5000 7500 10000
Km

Km
Figura 7. —Graficas del es
scalienter v a otra «[riay,
viene marcado por la velo

pesor de la capa de mezela en la mitad norte de la cuenca,
Los rectdngulos en linea discentinua indican |
cidad de desplazamiento de Ja loma A, (

para varios tiempos correspondientes a una fase
4 posicion de los epatchesy 7, ¥ 7. El tiempo caracteristico
Tomado de McCreary, 1983.)



17.  Problema de la interaccion océano-armosfera... 429

los modelos mas sencillos sugiere que los modelos mas complicados van a ser
también extraordinariamente sensibles a la eleccién de sus parametros, ¢
incluso van a cambiar de caracter de forma estacional. Volvemos asi a obser-
var que el problema es del tipo de los problemas modernos de la Fisica de los
sistemas complejos.

Como ya hemos citado, ENSO puede describirse como la oscilacion entre
dos estados de pseudo-equilibrio, y los modelos deben proporcicnar el
mecanismo que produzca la transicidn entre esos estados. Una modificacion
del modelo de McCreary (McCreary y Anderson, 1984} implica la supresion
de la circulacién de Hadley (se elimina 1;,), pero se incluye una fuerte varna-
cion estacional 7,. Las ondas de Rossby reflejadas de nuevo como ondas
ecuatoriales de Kelvin precondicionan el océano para responder a las varia-
ciones estacionates del viento. Variando el espesor critico A, y €l caracter del
viento estacional 7,, este modelo produce oscilaciones de periodos variables,
del tipo ENSO. Por ejemplo, una ligera variacién en la fuerza de los alisios
con un ciclo de unos 40 afios producia ENSO con ciclos de tres anos en una
década, mientras que dejaban de producirse en la siguiente.

Todos estos modelos simples, y por supuesto, los conceptuales, puesto
que estan disefiados para ello, producen oscilaciones que no aparecen ¢n los
modelos mas complejos. Una razdn para esto puede ser el que la relacion
entre el viento y la profundidad de la termoclina (el espesor de la capa supetr-
ficial) es mas complicada en estos ultimos modelos. Veamos a continuacion
algunos de ellos.

4. MODELOS CON ACOPLO

Casi todos estos modelos emplean ecuaciones linealizadas para modos
Ginicos baroclinicos, tanto para el océano como para la atmdosfera. Las ecua-
ciones son similares a [13]. La termodinamica se escribe

T=on [14]

pero ahora, en contraste con los modelos simples anteriores, se extiende a
toda la cuenca, eliminando la restriccion de su validez exclusiva en el océano
oriental.

La atmosfera se considera como la capa inferior de una troposfera de dos
capas, con un espesor D, frecuencia N, densidad p, y temperatura 9, (Gill,
1980; Davey y Gill, 1987). Las ecuaciones son

3 U—fv+a,P=—AU
9,V —fU+d, P=—AV C[15]

9, P+ divVi=—BP-\7"
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donde ahora las mayusculas indican variables atmosféricas, v se incluye la
precipitacion 7. (V={U, ).
El acoplo se realiza mediante las ccuaciones

T.=dyU
T.=dyV [t6]
F={aja)T

donde a es una constante a determinar.

5. MODELOS GENERALES DE CIRCULACION CON ACOPLO
ATMOSFERA OCEANO

Se¢ han desarrollado varios modelos acoplados con ¢l objetivo coucreto de
tratar de réproducir la oscilacidn de EI Nifio. Recordamos que estos modelos
deben producir la evolucton correcta de la oscilacion una ver que ésta ha
comenzado y al mismo tiempo deberfan de ser capaces de reproducir
correctamente el ciclo irregular de Nifios grandes v pequenios que caracterizan
el fenémeno. Tres modelos se han dedicado especialmente hacia este
probicma: El de Latif er al. (1988, 1990}, el de Gordon (1989, 1990) y cl de
Philander er al. (1989). Estos modelos conticnen una cuenca oceanica limi-
tada, discretizado variable (mas [ino en ¢l ecuador, mas grueso hacta los
trépicos) v un numero adecuado de niveles en vertical. E modelo atmosférico
cs uno de los modelos existentes (ECMWEF, con 6° de resolucidon y 16 niveles
para el modelo de Latif, UKMO con 2.25° x 3,75° y 11 niveles para el de
Gordon, ¥ un modelo R15 con 4.5° X 7.5° para el de Philander).

Todos los modelos producen un desplazamiento climatico, es decir, una
tendencia hacia un estado de equilibrio en el que las variables caracteristicas
{S5T, por ejemplo) se separan de las observadas,

El modelo mas reciente de Latif mantiene este deslizamiento, pero es
capaz de producir oscilaciones de tipo ENSO (Fig. 8).

Gordon ha sido capaz de determinar la causa del deslizamiento de su
modclo de 1989 como un exceso de flujo de energia en forma de calor en el
octano occidental, debido a ua flujo insuficiente de calor latente bajo condi-
clones de viento ligero. Corregido esto y afadiendo un esquema mejorado
para la mezcla de agua en la capa superficial, Gordon ha obtenido una
secuencia razonable de la evolucién estacional y una ausencia de deslizamiento
climatico, pero no ha sido caparz de obtener oscilaciones de tipo ENSO.

El modelo de Philander {de una resolucion relativamente baja) si produce
oscilaciones, pero éstas no stmulan las ENSO. Los autores sefalan que no
existe cvidencia en su modelo de que las ondas de Kelvin atribuibles a la
reflexién de perturbaciones extra ecuatoriales provoquen el paso de la fase
calicate a la (ase fria de El Nifio. Utilivando un modelo de resolucton mas
baja para el océano, Philander et af. (1989) encontraron oscilaciones de Lipo
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Coupled GCM, Latif and Sterl (1950)
EOF 1 = 100

- TIME [year]

Figura 8. Grilicas de la estructura espacial de ta primera EGF (panet superior], v su evolucidn
temporal (inferior) de la solucion de un CGCM. Aunque la variabilidad no es la de ENSOQ, por
lo meros el sisterna oscila irregularmente. (Tomado de Latil er af, 1989.)

regular. La diferencia entre los dos modelos estriba en que en este Gltimo la
disipacion es lo suficientemente aita como para hacer desaparecer las ondas
de Kelvin. Sise introducen nubes en estos modelos, se produce deslizamiento
y desaparecen las oscilaciones,

6. CONCLUSIONES

El sistema climdtico presenta un desafio tanto de orden practico como de
orden tedrico. Su comprensién supone la resolucion de un sistema no lineal
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de un niimero muy elevado de grados de libertad, es decir, lo que conocemaos
como un sistema fisico complejo.

Para esta resolucion es preciso considerar los diversos compounentes del
sistema evolueionando de forma acoplada.

La parte esencial de estos acoplos se produce entre los componentes aire-
agua, de forma asimétrica. Asi el océano transficre energia hacia la atmasfera
en forma de calor, sobre todo de calor latente. mientras qgue la atmodsfera
transtiere cantidad de movimiento hacia el océano mediante el viento,

La respuesta correcta a estos acoplos seria la resolucion analitica del
sistema de ecuaciones, resolucién que estd hoy dia muy lejos de nuestras
capacidades.

Al optar entonces por las aproximaciones numéricas. es preciso parame-
trizar los acoplos. Se han propuesto diversas parametrizaciones con resul-
tados que hoy por hoy estan lejos de ser satisfactorios.

Hemos analizado alguna de estas parametrizaciones ¥ SU incorporacion a
modelos de complejidad creciente, para el fenémeno mas claro del desarrollo
climatico: El Nifio-La Oscilacién Austral. Tenemos hoy una idea clara de los
mecanismos que lo controlan. Estamos razonablemente s¢guros de que la
oscilacion se produce por un efecto de realimentacion positiva entre el océano
y la atmdsfera. El mecanismo de transmision lo forman ondas de Rossby y
Kelvin y sus reflexiones en las paredes de una cuenca cerrada, Sabemos que
es la interaccion entre ondas uno de los factores controlantes del proceso. Sin
embargo, ni los modelos simples, ni los intermedios ni los mas generales
CGCM son capaces de resolver adecuadamente la posicion correcta de las
zonas de conveccion extrema ni la posicion de las regiones de viento anémalo
que controlan tanto la intensidad del proceso como su recurrencia irregular.

Queda por lo tanto mucho trabajo gue realizar, aunque estanos en ¢l
camino correcto.

La extension de nuestra posible comprension del fendémeno a zonas extra-
ecuatoriales y la incorporacion del resto de 1os océanos implica la resolucidn
de los términos no lincales, cuya importancia c¢n el Ecuador es menor.
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