Universidad de Concepcion

Direccién de Postgrado

Facultad de Ciencias Naturales y Oceanogréficas

Programa de Magister en Ciencias con Mencién en Oceanografia

Variaciones temporales de los parametros fisicos y biogeoquimicos en un
sistema costero de Chile central bajo distintos forzantes atmosféricos: Un

estudio basado en observaciones y modelacion unidimensional.

Tesis para optar al grado de Magister en Ciencias con mencion en Oceanografia

SEBASTIAN ANDRES GARCIA LOYOLA

Profesor Guia: Dra. Laura Farias
Departamento de Oceanografia
Facultad de Ciencias Naturales y Oceanogréficas

Universidad de Concepcion

Concepcion, Chile

Marzo 2017



Universidad de Concepcion

Direccion de Postgrado

La tesis de Magister en Ciencias con menciéon en Oceanografia “Variaciones
temporales de los parametros fisicos y biogeoquimicos en un sistema costero de Chile
central bajo distintos forzantes atmosféricos: Un estudio basado en observaciones y
modelacion unidimensional” del Sefior SebastiAan Andrés Garcia Loyola, realizada en el
Departamento de Oceanografia, Facultad de Ciencias Naturales y Oceanogréficas,

Universidad de Concepcion, ha sido aprobada por la siguiente comisién de evaluacion.

Dra. Laura Farias
Profesora Guia y Director del Programa

Departamento de Oceanografia

Universidad de Concepcion

Dr. Andrés Sepiilveda
Miembro de la Comision de Evaluacion

Departamento de Geofisica

Universidad de Concepcion

Dr. Oscar Pizarro
Miembro de la Comision de Evaluacion

Departamento de Geofisica

Universidad de Concepcion

Dr. Catalina Aguirre
Miembro de la Comisién de Evaluacion

Escuela de Ingenieria Civil Ocednica

Universidad de Valparaiso

Marzo 2017



DEDICATORIA

A mi amada familia, los que estdn y los que partieron.
En especial, a mi querido sobrino Martin.
A Sandra, mi fiel compariera.

...Al Maxi, al Tomds y a la Pachamama.



AGRADECIMIENTOS

Agradezco a todos los miembros de la comisién de evaluacidn por aceptar ser parte de
este proceso de aprendizaje, por su disposicidén a escuchar, su tiempo y su importantisima
contribucion a este trabajo.

Agradezco a la Direccion de Postgrado por financiar en su totalidad mis estudios de
postgrado, ademds por otorgar financiamiento para el XXXVI Congreso de Ciencias del Mar
(SuMAR2016) y para el VII Congreso Brasilero de Oceanografia (CBO2016).

Agradezco al Centro de Ciencia del Clima y la Resiliencia (CR)? y al Laboratorio de
Biogeoquimica Isotépica de la Dra. Laura Farfas por su financiamiento durante mis estudios
de postgrado, ademds por darme la posibilidad de formar parte de su grupo de trabajo; lugar
donde me desarrollé como profesional, investigador y donde conoci a muy lindas personas.

Finalmente, y lo mds importante, agradezco a mi familia y a Sandra por el apoyo

incondicional y por estar siempre conmigo en todo este proceso de aprendizaje.



CURRICULUM VITAE

Sebastian Andrés Garcia Loyola

Nacido el 5 de agosto de 1988, Viiia del Mar, Chile.

FORMA CION ACADEMICA

2015-2017. Magister en Ciencias con Mencién en Oceanografia. Departamento de
Oceanografia, Universidad de Concepcion, Concepcidn, Chile. Tesis: “Variaciones temporales
de los pardmetros fisicos y biogeoquimicos en un sistema costero de Chile central bajo
distintos forzantes atmosféricos: Un estudio basado en observaciones y modelacion

unidimensional”.

2007-2014. Grado de Oceandgrafo. Escuela de Ciencias del Mar, Facultad de Recursos
Naturales, Pontificia Universidad Catolica de Valparaiso, Valparaiso, Chile. Tesis:
“Respuestas del océano superficial al forzante local del viento: Un estudio de variabilidad

temporal en Chile centro-sur (36.5°S)”.

2007-2013. Licenciado en Oceanografia. Escuela de Ciencias del Mar, Facultad de Recursos

Naturales. Pontificia Universidad Catolica de Valparaiso, Valparaiso, Chile.

PUBLICACIONES

Aguirre, C., S. Garcia-Loyola, G. Testa, D. Silva and L. Farias. 2017. Insight into
anthropogenic forcing on coastal upwelling off south-central Chile. Manuscrito enviado a

revision.

Farias, L., V. Besoain, and S. Garcia-Loyola. 2015. Presence of nitrous oxide hotspots in the
coastal upwelling area off central Chile: an analysis of temporal variability based on ten years
of a biogeochemical time series. Environ. Res. Lett. 10: 44017. doi:10.1088/1748-
9326/10/4/044017



FORMACION COMPLEMENTARIA

2016. Taller “Introduccién a la programacién en Python”. Departamento de Fisico-Quimica,

Universidad de Concepcién, Concepcion, Chile.

2016. Curso “Computcgédo cientifica com Python”. VII Congresso Brasileiro de Oceanografia,

Salvador/Bahia, Brasil.

2016. Cursos “Hierarchical Modeling in R (3 modules)”. Departamento de Oceanografia,

Universidad de Concepcion, Chile.

2015. Curso “Modelacion Aplicada al Océano”. Departamento de Geofisica, Universidad de

Concepcion, Chile.

2015. Curso “Procesos de Mezcla en el Océano con MATLAB”. Pontificia Universidad

Catolica de Valparaiso e Instituto Milenio de Oceanografia, Valparaiso, Chile.

2014. Curso Avanzado de Formacion en Inglés CORFO 2014. DuocUC, Chile.

2014. Pasantia en “Procesamiento de Datos Atmosféricos y Satelitales con MATLAB”.

Departamento de Geofisica, Universidad de Chile, Santiago, Chile.

2014. Curso “Métodos Estadisticos Aplicados a Oceanografia”. Departamento de

Oceanografia, Universidad de Concepcion, Concepcidn, Chile.
2014. Curso “Andlisis de Series de Tiempo en Ciencias Naturales con R”. XIV Austral

Summer Institute (ASI XIV), Departamento de Oceanografia & Programa COPAS Sur-

Austral, Universidad de Concepcion, Concepcion, Chile.

Vi



2013. Curso de Buceo PADI OPEN WATER, Licencia de Buceo Internacional. Centro de
Investigacion y Desarrollo del Patrimonio Subacuitico (VALPOSUB), Valparaiso, Chile.
(Licencia N° 13120D1056).

2013. Curso de Buceo Deportivo Autéonomo, Licencia Nacional Armada de Chile DGTM vy
MM. Centro de Investigacion y Desarrollo del Patrimonio Subacuitico (VALPOSUB),
Valparaiso, Chile. (Licencia N° 52910).

2012. Curso Bésico de Seguridad y Familiarizacion a Bordo. Centro de Instruccién y

Capacitacion Maritima (CIMAR), Valparaiso, Chile.

EXPERIENCIA PROFESIONAL

2015. Participacion en equipo de implementacién de Boya Oceanogrifica POSAR. Center for

Climate and Resilience Research (CR)2, Universidad de Concepcion, Concepcidn, Chile.

2015 (a la fecha). Asistente de investigacion y trabajo de titulacién de postgrado. Center for
Climate and Resilience Research (CR)2. Universidad de Concepcién, Concepcion, Chile.
Enmarcado dentro del proyecto FONDECYT N° 1090446, FONDAP N°151007 y N°
1511009.

2014. Asistente de investigacion y trabajo de titulacion de pregrado. Laboratory of
Oceanography Processes and Climate (PROFC), Universidad de Concepcién, Concepcion,

Chile. Enmarcado dentro del proyecto FONDECYT N° 1120719.

2013. Practica Profesional de Oceanografia. Servicios Oceanograficos y Ambientales

DOOPLER S.A (INGEMAR S.A.), Puerto Montt, Chile.

vii



EMBARQUES OCEANOGRAFICOS

2016. Velero Saoirse, Fundaciéon Huinay. Regién de Los Lagos, Chile. Muestreador cientifico.
* Se recorre Golfo de Penas y Golfo Tres Montes con el propdsito de obtener muestras de
parametros fisicos y biogeoquimicos para estudiar la mortalidad masiva de Ballenas Sei en

Patagonia norte.

2014-2016. Buque R/V Kay-Kay, COPAS Sur-Austral, Universidad de Concepcién, Dichato,
Chile. Muestreador cientifico de grupo biogeoquimica. * Salidas mensuales para la obtencién

de datos oceanograficos correspondientes a la “Serie de Tiempo Estacién 18 COPAS-UdeC”.

2013. Buque Cientifico Beaulieu. DOOPLER S.A, Puerto Montt, Chile. Asistente
Muestreador. * Campafias oceanograficas en cuatro centros de cultivo de la empresa Marine

Harvest, en el marco de realizar informes de Caracterizacion Preliminar de Sitio (CPS).

BECAS Y RECONOCIMIENTOS

2015/2016. Beca de mantencion para estudiante y asistente de investigacién. Center for

Climate and Resilience Research (CR)” Universidad de Concepcion, Concepcion, Chile.

2015/2016. Beca 100% de arancel para estudios de postgrado. Direcciéon de Postgrado,

Universidad de Concepcion, Concepcidn, Chile.

2014. Beca de estudios “Programa de Inglés CORFO 2014”. CORFO, Gobierno de Chile.
CONGRESOS

2016. VII Congresso Brasileiro de Oceanografia (CBO2016). Bahia Othon Palace Hotel,
Salvador/Bahia, Brasil. Trabajo: “Temporal variability of physical and biogeochemical

variables of water column under different atmospheric forcing: A study based on observation

and a one-dimensional modelling off southcentral Chile”.

viii



2016. XXXVI Congreso de Ciencias del Mar (SuMAR UdeC 2016). Universidad de
Concepcion, Concepcion, Chile. Trabajo: “Variaciéon temporal de pardmetros fisicos y
biogeoquimicos de la columna de agua bajo distintos forzantes atmosféricos, un estudio
basado en observaciéon y modelacion unidimensional en Chile centro-sur: Resultados

Preliminares”.

2015. 11th International Conference on Southern Hemisphere Meteorology and Oceanography
(ICSHMO). Universidad de Chile, Santiago, Chile. Trabajo: “Surface ocean responses to
alongshore wind forcing: A study of temporal variability in coastal upwelling off Central

Chile (36°30.8'S), based on 12 years of observation”



TABLA DE CONTENIDOS

LISTA DE FIGURAS
LISTA DE TABLAS
RESUMEN

1. INTRODUCCION
1.1. Caso de estudio: Chile central
1.1.1. Variabilidad temporal en los forzantes atmosféricos

1.1.2. Observaciones asociadas a Chile central

2. HIPOTESIS Y OBJETIVOS
2.1. Hipdtesis
2.2. Objetivo principal
2.3. Objetivos Especificos

3. METODOLOGIA
3.1. Zona de Estudio
3.2. Caracterizacion temporal de pardmetros
atmosféricos/meteoroldgicos asociados a Chile central
3.3. Caracterizacion temporal de pardmetros
oceanogréficos fisicos/biogeoquimicos asociados a Chile central
3.4. Transporte de Ekman
3.5. Capa de Mezcla
3.6. Descripcion general del modelo ROMSI1D
3.7. Forzantes del modelo ROMS1D
3.8. Condiciones iniciales del modelo ROMS1D
3.9. Factores de Correccion
3.10. Experimentos de sensibilidad

3.11. Estadistica de comparacién

Xiii
XVvi

Xviii

01
04
04
06

08
08
09
09

10
10
11

12

13
14
15
15
17
18
19
19



4. RESULTADOS
CAPITULO 1
4.1. Ciclo anual y tendencias observadas en los pardmetros atmosféricos
4.1.1. Viento
4.1.2. Radiacioén y flujos de calor
4.1.3. Temperatura del aire

4.1.4. Flujos de agua dulce

CAPITULO 2
4.2. Ciclo anual, variabilidad interanual y tendencias
observadas en los pardmetros oceanograficos.
4.2.1. Variacion estacional e interanual
4.2.2. Tendencias observadas en los pardmetros oceanograficos
4.2.3. Transporte de Ekman
4.2.4. Capa de Mezcla

CAPITULO 3
4.3. Modelo Climatol6gico ROMS1D
4.3.1. Temperatura
4.3.2. Salinidad
4.3.3. Oxigeno
4.3.4. Nitrato
4.3.5. Clorofila-a
4.4. Capa de mezcla ROMS1D

4.5. Experimentos de sensibilidad
4.5.1. Variacion en el viento
4.5.2. Variacion en el calor

4.5.3. Variacion en los flujos de agua dulce

Xi

21
21
21
21
23
24
25

28
28

28
43
45
47

50
50
50
52
54
56
58
60

61
61
61
62



5. DISCUSIONES
5.1. Variacion temporal de pardmetros
atmosféricos asociados a Chile central
5.2. Variacioén temporal de pardmetros
oceanogréficos fisicos y biogeoquimicos asociados a Chile central.
5.3. Variabilidad temporal de la Capa de Mezcla
5.4. Experimentos de sensibilidad con ROMS1D:

flujos de energia, calor y agua dulce.

6. CONCLUSIONES

7. REFERENCIAS

ANEXOS 1 -ROMSI1D
Al.1 Descripcion general ROMS 1D
A1.2. Sistema de coordenadas verticales
A1.3. Modelo biolégico
A1.3.1. Concentracion de nitrato
A1.3.2. Concentracion de oxigeno
Al.4. Surgencia

A1.5. Scripts y pardmetros ajustables en la configuracién

ANEXOS 2 — Tablas

Xii

64
65

68

71
72

75

77

90
90
92
93
95
95
96
96

99



LISTA DE FIGURAS

Figura 1 — Zona de estudio asociada a la plataforma continental frente a Concepcién, las
lineas en negro corresponden a las isolineas de batimetria y los distintos puntos marcados en
colores corresponden al posicionamiento de algunas de las bases de datos utilizadas. (Fuente:
ElabOracion PrOPI@). . ......oeuueenuiitietei ettt e e e et et e 10
Figura 2 — Climatologias de los forzantes utilizados para la simulacién de ROMS1D. (Fuente:
0 o Te) T 10 1 0 (0] o) 2 17
Figura 3 — Condiciones iniciales de la columna de agua utilizadas para la simulacién de
ROMSID. (Fuente: EIaboracion propia)..........e..eeeeieeueennteiieeieeaieeieeneeenneennnenns 18
Figura 4 — a) Magnitud del viento (m s'l) para la base de datos OAFlux desde 1957 a 2015;
b) Magnitud meridional del viento (m s'l) y ¢) estrés meridional del viento (N m'z),
correspondiente a la base de datos CCMP desde 1990 a 2015. En rojo se muestra la linea de
tendencia y ademds se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente:
Elaboracion PrOPI@). .......couueeutiit ettt e 22
Figura 5 — Tendencia del viento meridional (m st dec'l) para los afios 1990-2016, obtenida
desde la base de datos CCMP, con una grilla de 12-60°S y 60-100°W. (Fuente: Elaboracién
020 01T 1 23
Figura 6 — a) Radiacion de onda larga (W mz) y b) onda corta (W mz) para los afios 1980 a
2010; c) Flujo de calor latente (W m2) y d) flujo de calor sensible (W mz) para los afios 1980 a
2015. Todos los datos provenientes de la base de datos OAFlux. En rojo se muestra la linea de
tendencia y ademds se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente:
Elaboracion Propia)...........o.uouerniitii e 24
Figura 7 — a) Temperatura del aire (°C) a 10 msnm estacién Carriel Sur (1968-2015),
b) temperatura del aire a 151 msnm estacion Chillan (1966-2016) de la DMC y c) temperatura
del aire a 840 msnm estacién La Puntilla (1965-1986) de la DGA. En rojo se muestra la linea
de tendencia y ademads se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente:
ElabOracion PrOPI@). . ......oouueenniitiit ettt et e et 25
Figura 8 — a) Precipitaciéon (mm mes ™) registrada en la estacion meteoroldgica Carriel Sur
(DMC) desde 1980 a 2015, y b) para la estaciéon Dichato (DGA) desde 1981 a 2015. En el

panel ¢) evaporacién (mm mes™') correspondiente a la base de datos OAFlux para los afios

xiii



1990 a 2015. En rojo se muestra la linea de tendencia y ademds se muestra el valor-p del test
de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboracion propia)...............oooviiiiiiiiiinnnn. 26
Figura 9 — a) Temperatura superficial del mar (°C) desde 1980 a 2015, correspondiente a la
base de datos OAFlux. En rojo se muestra la linea de tendencia y ademds se muestra el valor-p
del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboracion propia).................cceveinnn. 43
Figura 10 — a) Transporte de Ekman (m? s calculado desde la base de datos CCMP para los
afios de 1990 a 2015. En rojo se muestra la linea de tendencia y ademds se muestra el valor-p
del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboracion propia).................cvvuvne. 45
Figura 11 - Transporte de Ekman acumulado mensual (m* s mes™), desde junio a mayo.
(Fuente: E1abOracion PrOPIia)........eeueeenuteneteeteate et et e et e e e e eaeeeae e eneeens 46

"mes™), desde septiembre a

Figura 12 - Sumatoria del transporte acumulado de Ekman (m? s
febrero y para todo el periodo de estudio (base de datos: CCMP 1990-2015). (Fuente:
ELabOracion PrOPI@). . ......oeuueenuieit ettt et et e e et e et e e e e et 46
Figura 13 — Climatologia de la PCM para la Estl8 y diferentes bases de datos. (Fuente:
Elaboracion PrOPIa)........couueeuutiinti e et 47
Figura 14 — Tendencia de la profundidad de la capa de mezcla (Estl8), entre 2002-2016,
utilizando criterios de a) densidad y b) temperatura; ademds, para c) y e) primavera-verano y
d) y f) invierno, respectivamente (Fuente: Elaboracion propia)..............c.cocvvviviiiiinnnnnnn. 48

Figura 15 — Climatologia de la temperatura simulada (a), observada (b) y la diferencia entre
ambas (ROMSI1D-Est18) (c); (d) distribucién de frecuencia de las diferencias, donde la linea
azul indica la estimacion de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias y el
sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracién propia)....... 51
Figura 16 - Perfiles promedio de la temperatura de a) verano y c) invierno, el color rojo para
ROMSID vy color azul para Estl8. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D-Est18)
para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracion propia)............c.ccoeiiiiiiiiiiiiiinn, 52

Figura 17 - Climatologia de la salinidad simulada (a), observada (b) y la diferencia entre
ambas (simulada—observada) (c); (d) distribucién de frecuencia de las diferencias, donde la
linea azul indica la estimacion de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias

y el sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracion

020 02 1) 53

Xiv



Figura 18 - Perfiles promedio de la salinidad de a) verano y c) invierno, el color rojo para
ROMSID vy color azul para Estl8. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D—Est18)
para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracidn propia)............c.oceviiiiiiiiiiiiiniinn. 54
Figura 19 - Climatologia del oxigeno disuelto simulado (a), observado (b) y la diferencia
entre ambas (simulado—observado) (¢); (d) distribucion de frecuencia de las diferencias, donde
la linea azul indica la estimacién de densidad de Kernel, los puntos negros indican las
diferencias y el sombreado gris corresponde al rango de aceptacidon dado. (Fuente: Elaboracién
020 02 1) 55
Figura 20 - Perfiles promedio del oxigeno disuelto de a) verano y c) invierno, el color rojo
para ROMSID y color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D—
EST18) para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracidn propia).............ccccevevueiinen.n. 56
Figura 21 - Climatologia del nitrato simulado (a), observado (b) y la diferencia entre ambas
(simulado—observado) (c); (d) distribucion de frecuencia de las diferencias, donde la linea azul
indica la estimacién de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias y el
sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracion propia)....... 57
Figura 22 - Perfiles promedio del nitrato de a) verano y c) invierno, el color rojo para
ROMSID y color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D-EST18)
para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracion propia).............ccccevvvviiiiiiiiiinnnnnnnne. 58
Figura 23 - Climatologia de la clorofila-a simulada (a), observada (b) y la diferencia entre
ambas (simulada—observada) (c); (d) distribucion de frecuencia de las diferencias, donde la
linea azul indica la estimacién de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias
y el sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracién
0202 59
Figura 24 - Perfiles promedio de la clorofila-a de a) verano y c) invierno, el color rojo para
ROMSID vy color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D-EST18)
para b) verano y d) invierno (Fuente: Elaboracion propia)............c.cocovvviiiiiiiiniinnnnnn... 60
Figura 25 — Comparaciéon entre la PCMt y la PCMp entre los resultados del modelo
ROMSID y los resultados de las observaciones en la Est18 (Fuente: Elaboracion propia).....60
Figura 26 — Regresion lineal entre la intensidad de la surgencia costera en verano (transporte
de Ekman costa afuera) y el gradiente de temperatura entre la tierra y el océano (1950-2099)

(Fuente: modificado de Wang et al., 2015).......ooiiiiiiiiiii e 69

XV



Figura A1.1 — Variacién de 6, en la grilla vertical (Fuente: Elaboracion propia).............. 93
Figura A1.2 — Esquema que representa los flujos de nitrégeno y carbono considerados en el

modelo de Fasham et al. (1990) y en el modelo Regional Ocean Modeling System (Fuente:

modificada del modelo biogeoquimico NPZD de Frentzel (2006))..........cccooeiiiiiiiiiinn 94
LISTA DE TABLAS
Tabla 1 — Descripcion de los forzantes utilizados para la simulaciéon de ROMSID............ 16

Tabla 2 — Resumen de tendencias de los distintos pardmetros atmosféricos y oceanograficos
analizados. (Fuente: Elaboracion propia).........c.eeeueeiiiiiieiiiiiieiie i eneaanans 27
Tabla 3 — Tendencias de la capa integrada superficial de la Estacion 18. (Fuente: Elaboracién
020 0] 1 45
Tabla 4 — Resumen de la Tabla A2.6 (Anexos). Se entrega la PCMT y PCMD (pcm),
correspondiente al promedio de verano e invierno de acuerdo a cada experimento y las
diferencias (diff) estimadas entre la PCM de la simulaciéon control menos la PCM forzada
(Fuente: EIabOracion PrOPIa).....c..eeueeentteeteett it et et e et e e et e eee e e neeens 62
Tabla 5 — Profundidad de la capa de mezcla para los diferentes experimentos de sensibilidad y
su comparacion (RMSE) con la simulacion control (Fuente: Elaboracion propia)............... 63
Tabla Al.1 — Descripciéon de cada parametro asociado a la mezcla vertical del modelo
(Fuente: EIaboracion Propia).........eo.eeeueeteeet et e e e et e e e eaeen 97
Tabla A1.2 — Configuracién y descripcién de los pardmetros del sub-modelo de mezcla
(Fuente: EIaboracion PrOPIa).........euueuuentintet ettt ettt e e 98
Tabla A1.3 — Configuracién y descripcién de los pardmetros del sub-modelo bioldgico
(Fuente: E1aboracion PrOPia)........ce.ueeerernttete ettt et et e e ee e eae e eneeeaeanens 98
Tabla A2.1 — Bases de datos para las climatologias utilizadas en los forzantes de ROMS1D
(Fuente: E1abOracion PrOPIa).........ouueeueeentiett ettt et e e e e e e e aeeenen 99
Tabla A2.2 — Valores climatolégicos utilizados en los forzantes de ROMSI1D (Fuente:
ElabOracion ProPIa). ... ....euueieeiiitt ettt e et et e et et e e e e e 100
Tabla A2.3 — Valores climatolégicos utilizados para las condiciones iniciales d¢ ROMSI1D

(Fuente: EIaboracion PrOPIa).........o..eeeueeineteteie et e e e e e e e ee e 101

XVi



Tabla A2.4 — Resultados para los test estadisticos RMSE, ttest2 y correlacion de Spearman

(Fuente: E1aboracion Propia). ). ... .ee. et ettt et e et e e et e e e e e eee e neeae 101
Tabla A2.5 — Resultados de la prueba t de dos muestras aplicada a las variables
oceanograficas fisicas/biogeoquimicas (Fuente: Elaboracion propia).....................c..... 102

Tabla A2.6 — PCM obtenida de los experimentos de sensibilidad (pcm) y las diferencias (diff)
estimadas entre la PCM de la simulacién control menos la PCM obtenida como resultado de la
variacién aplicada a los forzantes atmosféricos, mediante un porcentaje dado indicado en la

17 columna (Fuente: Elaboracion Propia)...............e.eueeeeinininiiiiieieeeeeeeieeen 103

XVii



RESUMEN

El océano superficial estd controlado principalmente por los forzantes atmosféricos
como el viento, flujos de calor y agua dulce. Al respecto, si se genera un aumento en la
magnitud del viento, se intensificard la mezcla superficial debido al estrés generado por el
intercambio de momento; mientras que una mayor variacion en los flujos de calor y/o agua
dulce, afectard la boyantés y estratificacién, como respuesta a las variaciones de la densidad
del agua. Estas posibles variaciones generadas en la atmdsfera tienen una directa relacién con
la variabilidad de la estructura vertical del océano superficial, influenciando pardmetros como
la profundidad de la capa de mezcla y/o las propiedades fisicas y biogeoquimicas de la
columna de agua, como son la temperatura, salinidad, oxigeno disuelto, nutrientes y
clorofila-a.

Se conoce que estos forzantes atmosféricos, en su conjunto, modifican la capa
superficial de la columna de agua, pero no estd del todo claro cuél es el forzante o mecanismo
que actia como principal modulador de esta variabilidad vertical en la zona de estudio, ni
tampoco cudl es el grado de contribucién o los efectos sinérgicos y/o antagénicos que tiene
cada forzante en la distribucion de variables y parametros mencionados. En este estudio, se
evalia la variabilidad temporal de la profundidad de la capa de mezcla y la distribucién
vertical de las propiedades fisicas y biogeoquimicas de la columna de agua en una zona
costera frente a Chile central, esto como respuesta a las variaciones temporales que se han
producido en los forzantes atmosféricos.

Para ello se realiz6 una caracterizacion del ciclo anual y tendencias de las principales
variables atmosféricas y oceanogréficas asociadas a la plataforma continental de Chile central
(36.5°S; 73.1°W), lugar donde se ha desarrollado la serie de tiempo Estacion 18 (Estl8)
durante los ultimos 15 afos. Al respecto, se evaluaron distintas bases de datos de largo
periodo, con observaciones in-situ, reandlisis, datos satelitales y modelados, para poder
capturar variaciones temporales de baja frecuencia. Por otra parte, se configuré6 un modelo
numérico ROMS1D que reprodujo el ciclo anual de la serie de tiempo Estl18, especificamente
en sus variables de temperatura, salinidad, oxigeno disuelto, nitrato, clorofila y profundidad de
la capa de mezcla. Finalmente se realizaron distintos experimentos con simulaciones forzadas,
aumentando o disminuyendo la magnitud de cada forzante atmosférico de acuerdo a lo

observado en este estudio.
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La caracterizacion temporal oceanogrifica y meteoroldgica indica que existe una
marcada estacionalidad en todas las variables estudiadas, lo que se asocia principalmente al
desplazamiento anual del Anticiclén Subtropical del Pacifico Sur-Oriental (ASPS) y su efecto
directo sobre la intensidad de los vientos meridionales, responsables de inducir eventos de
surgencia costera, principalmente durante los meses de primavera-verano. Ademds, se
observaron tendencias en la mayoria de los pardmetros analizados, como por ejemplo: un
aumento en la intensidad del viento, aumento de la temperatura atmosférica en la zona
continental, pero una disminucién en el agua dulce observado mediante la precipitacion.

La simulacién del modelo ROMSI1D reprodujo muy bien las variables mencionadas,
con una aceptacion del 90.7% en la variable temperatura, 90.8% en la salinidad, 87.5% en el
oxigeno disuelto, 86.7% en el nitrato y 85.0% en la clorofila; ademds, logré reproducir
correctamente la profundidad de la capa de mezcla mediante el criterio de temperatura (PCMr)
(Rho 0.89; p < 0.05) y mediante el criterio de densidad (PCMp) (Rho 0.86; p < 0.05). Los
resultados de los experimentos de sensibilidad, comparados por medio de la raiz del error
cuadratico medio (RMSE), indican que podria existir una mayor contribucidén por parte de
forzantes como el flujo de calor, con un RMSE de 5.68 m (PCMr) y 2.69 m (PCMp), y agua
dulce, con un RMSE de 3.53 m (PCMt) y 1.80 m (PCMp), en modificar la distribucién
vertical de la profundidad de la capa de mezcla durante el ciclo anual, registrando un
diferencia mayor a la entregada variacion entregada por el forzante del viento, con un RMSE
de 2.82 m (PCMr) y 1.70 m (PCMp).

En general, las variaciones de la PCM observadas en la columna de agua presentaron
una mayor diferencia durante la temporada de invierno, lo que se podria explicar de acuerdo a
la disminucién del aporte de agua dulce (e.g., menos precipitacion), enfriamiento de la
temperatura del aire y del océano superficial; fendmenos que han sido detectados para la zona
de estudio, los que han contribuido a una disminucién de la fuerza de boyantes debido al
aumento de la densidad, y con ello a la homogenizacién de la capa de agua superficial

permitiendo su variabilidad vertical.
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1. INTRODUCCION

La interfase océano-atmésfera (IOA) es una zona de transiciéon que conecta la capa
limite ocednica (océano superficial) con la capa limite atmosférica (tropdsfera baja). Esta
interfase es de mucha relevancia para la regulacién del clima y la dindmica del océano
superficial (Willis et al., 2004), ya que a través de ella ocurre constantemente trasferencia de
momento, energia y masa entre estas dos fases. Estas transferencias son gobernadas por la
variabilidad temporal de los forzantes atmosféricos (FA) (i.e., viento, flujos calor y agua
dulce, respectivamente), los cuales son considerados como los mayores contribuyentes en la
perturbacién de la columna de agua superficial, asi como en la composicion y contenido de
calor de la atmésfera (Bigg, 1996; de Boyer Montégut et al., 2004; Misra, 2014). Es por esto,
que es importante estudiar la variabilidad con que los FA inciden sobre la superficie del mar,
ya que a través de ello es posible entender cudles son los procesos mds importantes que
gobiernan la modulacién de la estructura vertical del océano superficial (Lin et al., 2012;
Misra, 2014).

La IOA estd asociada a la generacion de una capa de agua superficial con
caracteristicas homogéneas conocida como capa de mezcla (CM) (Sprintall & Cronin, 2009,
Kara et al., 2003, Somavilla et al., 2011), la cual es reconocida como una de las zonas mas
activas del océano (Bravo, 2003; Kara et al., 2003), donde ocurren una serie de procesos
fisicos y biogeoquimicos. La CM se conecta con las capas subsuperficiales a través de una
fuerte picnoclina o un gradiente de temperatura y/o salinidad, lugar donde se delimita la
profundidad de la capa de mezcla (PCM) (Kara et al., 2003). Segin de Boyer Montégut et al.,
(2004), 1a PCM es un concepto arbitrario, que representa la base de la capa superficial de la
columna de agua, que se encuentra mezclada debido a la accién generada por los FA, o algin
forzante interno, como ondas, surgencia y/o mareas. Segun Bindoff et al. (2007), la PCM
responde directamente a la variabilidad de los FA, haciéndose mas profunda debido a la
mezcla forzada por el viento, 0 mas somera, debido a la estratificacion generada por los flujos
de calor y agua dulce. Este comportamiento estd descrito de forma general y cada zona del
océano responde de diferente manera dependiendo de sus caracteristicas geograficas,
meteoroldgicas y oceanograficas.

El viento que se desplaza sobre la superficie del océano transmite momento o estrés

tangencial hacia las capas superficiales de la columna de agua (Fan et al., 2010), provocando



turbulencia o cizalle vertical (Pollard et al., 1973; Babu, 2004; Fan et al., 2010). Este
movimiento puede generar variaciones horizontales (i.e., adveccion, circulacién) y verticales
(i.e., convecciodn, variacion de nivel del mar residual) que homogenizan las propiedades fisico-
quimicas de la capa de agua superficial, provocando a su vez variaciones en la PCM (Sobarzo
et al., 1997, Fan et al., 2010; Uddin et al., 2014).

El flujo de calor es otro de los forzantes que modifica la estructura vertical de la
columna de agua, el cual estd relacionado con las variaciones en el contenido de calor que
penetra en la superficie del océano (Gill & Niller, 1973). Estos flujos se deben principalmente
a la incidencia de radiacién de onda corta (Qsw), al intercambio de calor sensible (Qg) y
latente (Qy), a la radiacién de onda larga que emite el océano (Qrw) y al calor por adveccién
(Qv), los cuales causan variaciones en la mezcla convectiva o estratificacion vertical, y con
ello, provoca variaciones en la temperatura del mar, profundidad de la capa de mezcla y
también en la temperatura de la atmodsfera superficial adyacente (Eifler, 1993; Cronin &
Sprintall, 2001; Wijesekera and Boyd, 2001; Fan et al., 2010; Garcés-Vargas & Abarca-del-
Rio, 2012). El calor resultante o flujo de calor neto estd dado por la sumatoria de todos los
componentes del calor, es decir Qr = Qsw + QLw + Qs + QL + Qvy, donde Qr representa la
cantidad de calor ganado (signo negativo) o perdido (signo positivo) por la superficie del mar
(Stewart, 2008; Cronin & Sprintall, 2001).

En la IOA también ocurren procesos de intercambio de masa, como por ejemplo el
flujo de agua dulce mediante la precipitacion y evaporacion, los que interactian con el
contenido de agua superficial del mar generando variaciones en la salinidad y temperatura de
la ML, y con ello, en los flujos de boyantes y en la estabilidad superficial (Wijesekera and
Boyd, 2001, Fan et al., 2010; Saldias et al., 2012; Uddin et al., 2014).

Como podemos apreciar, la dindmica del océano superficial y la profundidad de la
capa de mezcla son bastante complejas, ya que responden principalmente a la variabilidad
temporal con que los forzantes atmosféricos inciden sobre la superficie del mar (Eifler, 1993),
es por eso, que para entender un sistema de interacciéon océano-atmoésfera y con ello el
comportamiento de la ML, es importante comprender primero el funcionamiento del sistema
climético asociado y su variabilidad en el tiempo, mediante el estudio de los pardmetros
atmosféricos y oceanograficos a distintas escalas de tiempo y por medio de distintos métodos

de observacion.



Sin embargo, en ocasiones no existe la informacion suficiente ni la frecuencia de
observacidn necesaria para una buena caracterizacion temporal, es por ello que una buena
técnica que ayuda a la comprension de dindmicas ambientales es la modelacién numérica, ya
que permite interactuar con diferentes escenarios para obtener las posibles respuestas de los
procesos que se quieran estudiar. Uno de estos modelos es el modelo Regional Ocean
Modelling System (ROMYS), el cual ha resultado ser una excelente herramienta para estudiar y
analizar zonas de dificil acceso mediante instrumentacién, como también ha logrado aumentar
la temporalidad o resolucién de la informacion o datos con los que se cuenta. Asimismo, este
modelo permite realizar experimentos de sensibilidad y evaluar las diferentes contribuciones
de los forzantes atmosféricos a la variabilidad ocednica, como también puede ser capaz de
acoplarse a diferentes submodelos numéricos, como por ejemplo, utilizarse en la simulacion
de corrientes marinas y oleaje forzado por el viento (Marchesiello et al., 2003, Carniel et al.,
2009, Vergara et al., 2016), reproducir ciclos biogeoquimicos (Fennel et al., 2006), y frentes
de surgencia (Renault et al., 2012), entre otras.

En Chile central existe una serie de tiempo (ST) denominada Estacion 18 (Estl8), la
cual originalmente pertenecid el centro COPAS, comenzando a operar en octubre del 2002
frente a la zona costera de Concepcion (~36.5°S). Esta serie continda hasta la fecha, siendo
una de las mds completas a nivel nacional, relativo a la cantidad de pardmetros/variables con
los que se cuenta (i.e., fisicos, biologicos, quimicos y geoldgicos). Esta ST es de frecuencia
mensual (se muestrea una vez al mes) y ha generado una gran cantidad de investigaciones

[http://www.copas.cl/esp/investigacion/serie/].

En este trabajo, por medio de esta serie de tiempo de 15 afios y sumado a bases de
datos satelitales, datos de reandlisis y resultados de la configuracion del modelo ROMSI1D, se
caracterizard la variabilidad temporal de los pardmetros oceanograficos y forzantes
atmosféricos, con el objetivo de comprender el comportamiento de la capa de mezcla en la

zona de estudio.


http://www.copas.cl/esp/investigacion/serie/

1.1.Caso de estudio: Chile central

1.1.1. Variabilidad temporal de los forzantes atmosféricos

El viento en el Pacifico sur-oriental (PSO) presenta una variabilidad de baja frecuencia
que se debe principalmente a la Oscilaciéon Decadal del Pacifico (ODP) (Montecinos et al.,
2007, Delcroix et al., 2007 y Méndez et al., 2010), el cual es un fendmeno climético que
presenta una fluctuacién promedio de 15 a 20 afios (Mantua et al., 2002); donde se generan
anomalias de la temperatura superficial del mar en la costa de Norteamérica, pero trasmite sus
consecuencias a gran parte del Pacifico, incluyendo las costas de Chile central. La ODP posee
una fase cdlida (i.e., indices positivos) y una fase fria (i.e., indices negativos) que
desencadenan eventos climdticos, muy similares a los de El Nifio y la Oscilacién del Sur
(ENOS), pero a diferente escala y frecuencia temporal (Mantua & Hare, 2002); por ejemplo,
genera un aumento en la velocidad de los vientos sobre Chile central cuando se presenta la
fase fria de la ODP o del ENOS (Ancapichiin & Garcés-Vargas 2015).

Estos fendmenos de gran escala mencionados anteriormente, no soélo provocan
variabilidad en la estructura de la columna de agua (i.e., nivel medio del mar, profundizacién o
somerizacién de la termoclina, ondas atrapadas, etc), sino que también a nivel atmosférico,
generdndose por ejemplo variaciones en el campo de vientos asociados al Anticiclén
Subtropical del Pacifico Sur-Oriental (ASPS) (Leth & Middleton, 2006), el cual actia como
un forzante atmosférico dominante del giro subtropical, quien en su flanco oriental estd
constituido por el sistema de corrientes del PSO, conformado por la corriente de chorro de
Humboldt, contracorriente Peri-Chile y corriente subsuperficial Perd-Chile, entre otras (Strub
et al., 1998; Fuenzalida et al., 2008).

El ASPS presenta ciclos estacionales, interanuales e interdecadales (Ancapichun &
Garcés-Vargas 2015), que afectan la circulacion atmosférica, la cual tiene una importante
componente geostréfica (Pizarro et al., 1994); esta variabilidad temporal perturba las
fluctuaciones del viento, la cobertura de nubes, y con ello, la incidencia de la radiacién solar y
pluviosidad, con consecuencias en los flujos de boyantés de la superficie del océano. E1 ASPS
se caracteriza por presentar presiones atmosféricas relativamente altas y vientos con direccion
hacia el norte y paralelos a la costa chilena, lo que genera condiciones climaticas muy estables

y estacionales (Saavedra & Foppiano, 1992; Garreaud & Rutllan, 2006; Ancapichtin, 2012).



Durante los meses de primavera-verano (i.e., noviembre-febrero), el ASPS se posiciona frente
Chile central (~35°S), donde los vientos se desplazan principalmente desde el S y SW
(Sobarzo et al., 1997), con una predominancia del 68% respecto a otras direcciones (Garcia-
Loyola, 2014) y con una mayor magnitud promedio en comparacién a los vientos de invierno
(i.e., mayo-agosto); durante este dltimo periodo, el ASPS se desplaza hacia el norte y se
posiciona aproximadamente frente a la costa de La Serena (~30°S).

En Chile central, las direcciones de viento hacia el Ecuador son responsables de
inducir procesos de surgencia costera, que son procesos caracteristicos de los sistemas de
surgencia de borde oriental (SSBO) (Saavedra, 1980; Ahumada et al., 1983, Djurfeldt, 1989;
Sobarzo et al., 2007; Gajardo et al., 2013). En esta zona geogréfica, el transporte de Ekman
costa afuera genera procesos de surgencia que desencadenan una alforacion de aguas
subsuperficiales (Strub et al., 1998; Croquette et al., 2007), que se caracterizan por presentar
una menor temperatura, mayor salinidad, menor concentraciéon de oxigeno disuelto, altas
concentraciones de nutrientes y una mayor concentracion de gases de efecto invernadero
(Sobarzo et al., 2007; Garcia-Loyola, 2014; Farias et al., 2015).

En relacion los forzantes atmosféricos asociados a los flujos de calor, se puede
mencionar que la radiacién solar es la principal fuente de energia, y depende principalmente
de factores astrondmicos, como la rotacién y traslacion de la tierra, ademds de factores
atmosféricos como la nubosidad, concentraciéon de aerosoles y gases de efecto invernadero,
como también de factores geograficos como la latitud (McKenzie et al., 2007). La penetracion
del calor y la luz en la columna de agua dependen de la estratificacion y de condiciones
bioldgica como concentracion de microorganismos y particulas en la superficie (Neale et al.,
2003). En general, el principal factor que modula la radiacion solar que llega a la superficie
del mar a escalas regionales y estacionales es la nubosidad, la cual presenta una variabilidad
estacional asociada al desplazamiento del ASPS. Esto quiere decir que una mayor cobertura de
nubes tipica de la estacién de invierno, corresponde a una menor intensidad en la radiacién
solar que llega a la superficie del mar (Herndndez et al., 2012), y por consiguiente, el traspaso
de calor hacia el océano es menor. Ademds, con estas mismas condiciones de mayor
nubosidad, existe una mayor posibilidad de aporte de agua dulce producto de la precipitacion.

Otro importante aporte de agua dulce a la zona de estudio (Chile central) es el aporte del Rio



Itata, el cual fluctda con una descarga de 300 m® s en la temporada de primavera-verano y
2600 m’ s en la temporada de invierno (Sobrazo et al., 2007)

Durante los dltimos afos, la zona de estudio ha estado en constante observacion,
presentdndose diferentes trabajos enfocados en la variabilidad climética de largo periodo,
donde se ha tratado de demostrar un posible desplazamiento e intensificacion en los vientos
del ASPS como respuesta al cambio climatico (Falvey & Garreaud, 2009, Goubanova et al.,
2011, Belmadani et al., 2014, Sydeman et a., 2014, Rykaczewski et al., 2015, Wang et al.,
2015; Schneider et al., 2017; Aguirre et al., in prep). En este mismo contexto, Bakun (1990)
menciona que el aumento de la temperatura global debido a la mayor concentraciéon de gases
de efecto invernadero podria generar un aumento en el gradiente de temperatura y presion
entre los océanos y los continentes, con mayor notoriedad sobre los SSBO, causando una
intensificacion en los vientos favorables a la surgencia costera. Este aumento en los vientos
ocurriria principalmente durante las estaciones calidas o en épocas de surgencia (mayo-agosto
en el HN y noviembre-febrero en el HS). Ademads, en ese mismo trabajo se menciona que
podria haber una variacion latitudinal en las tendencias de los vientos, es decir, podrian ocurrir
variaciones mayormente significativas en las latitudes altas en comparacion a las latitudes
bajas. Pero particularmente, la mayor variacion en los vientos ocurriria en las zonas centrales
de los principales sistemas de surgencia a nivel mundial. La falta de observaciones, como
series de tiempo de larga duracion, no han permitido evaluar adecuadamente los mecanismos
forzantes de estas variaciones de baja frecuencia, por ende, se ha mantenido la investigacion
enfocdndose en las distintas escalas espaciales y temporales, utilizando principalmente datos

obtenidos de modelos numéricos para forzar escenarios de cambio climético.

1.1.2. Observaciones asociadas a Chile central

Durante la ultima década, frente a las costas de Chile central y por medio de los
registros de la Estl8, se han podido constatar algunas variaciones significativas en los
principales pardmetros fisicos del océano superficial, tal como un aumento en la salinidad y
una disminucion de la temperatura (Ancapichun & Garcés-Vargas, 2015; Farias et al., 2015;
Medellin-Mora et al., 2016; Schneider et al., 2017), como también en los parametros
biogeoquimicos como una disminucién en la concentracién de oxigeno disuelto, un aumento

en la concentracion de nutrientes y 6xido nitroso en temporada de surgencia (Farias et al.,



2015). Solo por mencionar algunos valores, Garcia-Loyola (2014) trabajo con la variabilidad
del viento local y la totalidad de la Est18 hasta esa fecha (2002-2014), para explorar algunas
posibles tendencias de la serie de tiempo durante esos 12 afios de observacion. En ese trabajo,
se encontraron variaciones temporales en la magnitud meridional del viento (v), con una
intensificacién de 0.44 m s dec”, para todo el periodo de estudio; también se exploraron
disminuciones en la temperatura superficial del mar de -0.42 °C dec'l, un aumento de la
salinidad de 0.28 psu dec”, ademds de una posible tendencia a la profundizacién de la PCM
durante el mismo periodo. Esta informacién actualmente se puede mejorar y validar
considerando que hoy en dia existen mayores fuentes de informacién, tal como series de
tiempo satelitales o de reandlisis de datos con longitudes de tiempo mayores.

Es por ello que, mediante un estudio de observacion y modelacion unidimensional, se
pretende, en primer lugar, actualizar y completar las caracterizaciones atmosféricas y
oceanograficas asociadas a la zona de la Estl8, ademds de identificar y explicar los
mecanismos forzantes que son mas relevantes en la profundizaciéon o somerizacién de la PCM
y las subsecuentes variaciones en las propiedades fisicas y biogeoquimicas de la capa
superficial del océano. La configuracion de un modelo unidimensional (ROMSI1D) se usara
para reproducir la variabilidad temporal y caracteristicas fisicas y biogeoquimicas

predominantes de la columna de agua.



2. HIPOTESIS Y OBJETIVOS

Se sabe que los forzantes atmosféricos responden en conjunto para generar variabilidad
temporal y espacial en las variables fisicas y biogeoquimicas del océano superficial, pero es
importante mencionar que la contribucion de cada uno de los forzantes no es equitativa y
difiere en el tiempo, esto debido a que la incidencia de cada uno depende de diferentes
factores como la época del afio, horas de luz del dia, zona geogrifica de interés y/o
caracteristicas tipicas que configuran la dindmica de cada lugar, por ejemplo: en las zonas
costeras, donde existe la posibilidad de contar ademds con aportes de agua dulce por medio de
la descarga de rios, eventos de surgencia o hundimiento costero y/o fendémenos climaticos

asociados, etc.

2.1. Hipétesis

H1: La variabilidad estacional de las propiedades fisicas (temperatura y salinidad) y
biogeoquimicas (oxigeno disuelto, nitrato, clorofila) del océano superficial, como también la
profundidad de la capa de mezcla en una zona costera asociada a Chile central, responden en

mayor medida a la mezcla generada por el viento.

H2: La variabilidad estacional de las propiedades fisicas (temperatura y salinidad) y
biogeoquimicas (oxigeno disuelto, nitrato, clorofila) del océano superficial, como también la
profundidad de la capa de mezcla en una zona costera asociada a Chile central, responden en

mayor medida a la estratificacion generada por los flujos de calor y agua dulce.



2.2. Objetivo principal

El objetivo principal de este trabajo es estudiar el comportamiento de los pardmetros
fisicos (temperatura y salinidad) y biogeoquimicos (oxigeno disuelto, nitrato, clorofila) de la
columna de agua y la profundidad de la capa de mezcla en una zona costera asociada a Chile
central, y su variacion asociada a la variabilidad temporal de los forzantes atmosféricos como

el viento, flujos de calor y agua dulce.

2.3. Objetivos Especificos

1) Caracterizar el ciclo anual y explorar la tendencia de la serie de tiempo de diferentes
parametros atmosféricos en una zona costera asociada a Chile central, tales como el viento,

radiacion, flujos de calor, temperatura del aire, precipitacion y evaporacion.

11) Caracterizar el ciclo anual, la variabilidad interanual y explorar la tendencia de la
serie de tiempo de diferentes parametros oceanograficos en una zona costera asociada a Chile
central (Estacion 18), tales como: temperatura, salinidad, oxigeno disuelto, nitrato, clorofila-a,

transporte de Ekman y profundidad de la capa de mezcla.

111) Configurar un modelo climatolégico (ROMS1D) que reproduzca el ciclo anual de
los pardmetros oceanogrificos y la profundidad de la capa de mezcla en una zona costera
asociada a Chile central. Ademds, realizar experimentos de sensibilidad para evaluar y
cuantificar la respuesta de la columna de agua a las distintas variaciones en los forzantes

atmosféricos.



3. METODOLOGIA

3.1. Zona de Estudio

La zona de estudio (Figura 1) se ubica en el PSO, frente a la zona costera de Chile
central, lugar donde se ha desarrollado una serie de tiempo (ST) oceanogrifica de muestreo
mensual, denominada Estaciéon 18 (Estl18). Esta zona en particular se localiza a 10 mn
(~18 Km) de la bahia de Coliumo (Concepcién, Region del Biobio) y se encuentra confinada
en medio de dos cafiones submarinos que corresponden a los cafiones del Rio Itata por el norte
y el Rio Biobio por el sur. En este lugar, la plataforma continental es particularmente ancha y
topograficamente mas compleja respecto al promedio encontrado en Chile (Blanco-Garcia,
1984), donde el fondo marino se profundiza levemente hasta aproximadamente 200 m, antes
de toparse con el talud continental. Cabe destacar que el drea de estudio es considerada como
una de las zonas mds importantes a nivel regional, ya que se posiciona dentro de un sistema de
surgencia costera de frecuencia estacional, que se activa principalmente durante la temporada
de primavera-verano, y que la convierte en una zona con un ecosistema altamente productivo
y de gran importancia pesquera (Caceres & Arcos 1991; Caceres 1992; Strub et al., 1998;
Gajardo, 2013).

36°S

Latitud
Profundidad (m)

e Carriel Sur

Longitud
Figura 1 — Zona de estudio asociada a la plataforma continental frente a Concepcion, las
lineas en negro corresponden a las isolineas de batimetria y los distintos puntos marcados en

colores corresponden al posicionamiento de algunas de las bases de datos utilizadas. (Fuente:

Elaboracién propia).
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3.2. Caracterizacion temporal de parametros atmosféricos asociados a Chile central

Para evaluar el ciclo anual de los forzantes atmosféricos se procedié como se indica en
la seccién 3.7, es decir, se analizaron bases de datos provenientes de observaciones, reanalisis,
resultados de modelos y altimetria satelital, donde se realizaron promedios climatolégicos
mensuales, para cada variable de interés, obteniéndose el ciclo anual de cada variable. En la
Tabla A2.1, se encuentra todo el detalle de las fuentes de informacidn, los distintos periodos y
las grillas utilizadas.

Para explorar las tendencias de las series de tiempo, se analizaron distintas bases de
datos de frecuencia mensual y se trabajé con la totalidad de la informacién disponible para la
zona de estudio, siendo todos periodos superiores a los 20 afios. Para el cdlculo de tendencia,
en primer lugar se calcul6 la anomalia de cada ST y luego se aplicé un andlisis de regresion
lineal simple (RLS), habiendo realizado previamente los test estadisticos de normalidad y
homocedasticidad. Del resultado de la RLS, se obtuvo una pendiente y un intercepto, donde el
valor de la pendiente se multiplicé por 120 meses (10 afios) para ser entregado como la
tendencia de la ST por década. Cabe destacar, que se trabajé con la tendencia en base a dos
periodos: 1) total de la serie de tiempo y i1) desde el 2000 a la fecha; este tltimo periodo para
lograr comparar las tendencias atmosféricas con las oceanogréificas por medio de la Est18.
Ademads, para corroborar la significancia estadistica, se realiz6 una prueba de estadistica no
paramétrica: Prueba de Mann-Kendall (Hamed and Rao, 1998), la cual determina la
significancia estadistica de una tendencia si el valor-p es igual o menor de 0.05. Cabe destacar
que todas las tendencias entregadas se trabajaron de la misma forma.

Para el viento se trabajé con dos bases de datos, la primera fue CCMP (del inglés
Cross-Calibrated Multi-Platform), que es una recopilacion de distintas fuentes de datos
satelitales, observacionales y resultados de modelos creada por NASA/GSFC/NOAA y cuenta
con una resolucion espacial de 0.25° (Wentz et al., 2015) [mayor informacién en
http://www.remss.com/measurements/ccmp], en este trabajo se analizaron datos mensuales

para un periodo de 27 afios de 1990 a 2016 y la grilla utilizada fue de 36.13-36.88°S y

72.89-73.63°W, que corresponde a los 8 pixeles mas cercanos a la Estl8 (Figura 1). La
segunda base de datos de vientos y ademds fuente de datos para evaluar la variaciéon de los
flujos de calor, fue OAFlux v3 (del inglés Objectively Analyzed air-sea Fluxes), creado y
mantenido por WHOI/NOAA/NASA, donde se obtuvieron datos de flujos de calor (i.e.,
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radiacion de onda corta y onda larga descendente, desde 1983 a 2009, calor latente y sensible,
desde 1980 a 2015), flujo de agua dulce (i.e., evaporacién, desde 1990 a 2015) y magnitud del
viento, desde 1957 a 2015, para el punto mds cercano a la ST8 (Figura 1) [mayor informacién

en http://oaflux.whoi.edu/description.html].

Para evaluar la variacién de la temperatura del aire se utilizaron tres bases de datos de
frecuencia mensual obtenidas desde el explorador climatico del Centro de Ciencia del Clima y

la Resiliencia (CRZ) [mayor informacién en http://explorador.cr2.cl/], que corresponden a la

temperatura del aire a 10 msnm de la estacién Carriel Sur, con un periodo desde 1967 a 2015
(i.e., interior costero) (Figura 1), temperatura del aire a 151 msnm de la estacién Chillan, con
un periodo desde 1966 a 2016 (i.e., asociada al valle central; 36.89°S 72.04°W); ambas
pertenecientes a la Direccion Meteorologica de Chile (DMC) y temperatura del aire a 840
msnm de la estacion La Punilla, con un periodo desde 1965 a 1986 en (i.e., asociada a la zona
cordillerana; 36.66°S 71.33°W), perteneciente a la DGA (Direccion General de Aguas de Chile).
También se trabajé con la temperatura del aire a 2 msnm (i.e., sobre el océano), con un
periodo desde 1990 a 2015, perteneciente a la base de datos OAFLux v3. Ademads, desde el
mismo explorador climético del CR? se obtuvo la precipitacion acumulada mensual mediante
dos bases de datos distintas, i) desde 1980 a 2015, perteneciente a la estaciéon Carriel Sur

(DMC) y ii) desde 1981 a 2015, perteneciente a la estacion Dichato de la DGA.

3.3. Caracterizacion temporal de parametros oceanograficos fisicos/biogeoquimicos
asociados a Chile central
Para evaluar la variacién temporal en el océano, se utiliz6 la Est18 [mayor informacién

en http://www.copas.cl/esp/investigacion/serie/], la cual cuenta con 15 afos de muestreo

mensual (una vez al mes), desde octubre de 2002 hasta el presente. La Est18 cuenta con datos
continuos de CTD-O SeaBird 19 y 25, de 0 a 80 m de profundidad (cada un metro), con
variables como temperatura, salinidad y oxigeno disuelto. Ademds, datos discretos (botella
Niskin y montadas en una Roseta oceanogréfica a profundidades nolianeales de 0, 5, 10, 15,
20, 30, 40, 50, 65 y 80 m), con variables como oxigeno disuelto, nitrato, clorofila-a y 6xido
nitroso. Ademds, se realiz6 un andlisis temporal con la temperatura superficial del mar

proveniente de la base de datos OAFlux v3, desde 1980 a 2015.
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3.4. Transporte de Ekman

Para el andlisis temporal de la surgencia costera se analizé6 como referencia el
transporte de Ekman, el cual fue parametrizado a partir de la componente meridional del
viento (v), obtenida desde a la base de datos CCMP (ver seccion 3.1). Este componente del
viento, cuando se desplaza a lo largo de la costa, tiene particular relevancia en generar
surgencia costera en sistemas de borde oriental mediante la dindmica de Ekman. El estrés
meridional del viento (T'y) que actia sobre la superficie del mar, puede ser estimado siguiendo
a Kraus (1972) y Nelson (1997).

Ty =Cq - pair - V|- v

Donde, C; es el coeficiente de arrastre del viento referido a 10 metros sobre el nivel del
mar, el cual se consider6 constante con un valor de 1.3x107 (Kraus, 1972), lo anterior
siguiendo a Large & Pond (1981), donde se menciona que este coeficiente no genera mayores
variaciones cuando la velocidades del viento oscilan entre 4 m s>y 11 m s>, entonces por lo
cual se puede considerar constante, p,; es la densidad del aire que corresponde a
0.00122 g cm™ o 1.22 Kg m>, V] es la magnitud del viento en m 57! y v es la componente
meridional del viento en m s'. Luego, el transporte de Ekman fue calculado como una
referencia del transporte de agua costa afuera que es forzado por medio del estrés a lo largo de
la costa. Para ello, se calcula el transporte de volumen de Ekman (Q,) por un ancho unitario y

perpendicular a la costa.

Donde, T), es el estrés meridional del viento, p,, es la densidad del agua de mar que en
este caso se usé un valor constate que corresponde a 1027 Kg m™, f es Coriolis. Una vez
calculado el transporte de Ekman para todo el periodo de datos CCMP existentes, se procedid
a calcular el acumulado mensual de cada variable, primero desde el mes de junio a mayo para
identificar el inicio y finalizacién de la temporada de surgencia, y luego de septiembre a

febrero para determinar la tendencia de la surgencia.
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3.5. Capa de Mezcla

La PCM se puede obtener por medio de variados métodos matemaéticos (umbrales,
gradientes, minimos cuadrados, etc) y/o visuales (observacién), donde generalmente se
utilizan los perfiles continuos de temperatura, salinidad y/o densidad de la columna de agua
para estudiar su distribucién vertical y con ello el comportamiento de la PCM (de Boyer
Montégut et al., 2004). La eleccién del método y variable a utilizar va depender de la finalidad
del estudio, pero principalmente de la dindmica asociada a cada lugar. En este trabajo se
calculé la PCM mediante el método del umbral (Brainerd & Gregg, 1995; Thompson & Fine,
20006), el cual se basa en buscar un cambio brusco en la distribucidn vertical del parametro en
evaluaciéon (Var), mediante el cédlculo de su diferencia entre dos profundidades, una
profundidad de referencia y las profundidades que se encuentren sucesivamente por debajo
esta. Cuando la diferencia entre ambos valores sea igual a un criterio predefinido, entonces esa
profundidad se delimita como PCM. De acuerdo a la siguiente ecuacion:

Acgrr=Var(zggr) — Var(zpcy)

Donde, zggr corresponde a la profundidad de referencia, Acpr criterio predefinido,
Zpcm profundidad de la capa de mezcla.

Después de una inspeccion de varios criterios tedricos descritos en literatura (Kara et
al., 2000; De-boyer Montégut et al., 2004), se determiné que para esta zona de estudio y
objetivos del trabajo, se utilizaran dos criterios distintos para el calculo de la PCM, uno
mediante un criterio de temperatura de 0.5°C (de aca en adelante, PCMrt) y una profundidad de
referencia de 10 m, donde se obtendrd una capa de mezcla dominada principalmente por las
variaciones en la temperatura, y otro con un criterio de densidad de 0.15 Kg m™ (de acé en
adelante, PCMp) y una profundidad de referencia de 0 m, donde ademds de considerar el
efecto de la temperatura, también se considera el efecto de los flujos de agua dulce superficial

mediante la salinidad.
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3.6. Descripcion general del modelo ROMS1D

El modelo Regional Ocean Modelling System (ROMS) es un modelo numérico
tridimensional, desarrollado inicialmente por la Universidad de California Los Angeles
(UCLA), donde fue desarrollado para realizar simulaciones y estudiar la dindmica de los de
los sistemas ocednicos regionales. El modelo utiliza coordenadas que se adaptan al fondo
marino (terrain-following coordinates) llamadas coordenadas S, las cuales son una forma
modificada de las coordenadas sigma. Resuelve las ecuaciones primitivas de Navier-Stokes
con promediado de Reynolds (RANS, Reynolds-averaged Navier-Stokes equations) y ademads
utiliza las aproximaciones hidrostdticas y de Boussinesq en un marco de referencia rotado
(Marchesiello et al., 2001, Shchepetkin & McWilliams, 2003, Shchepetkin & McWilliams,
2005). Todos los detalles respecto a la formulacion, y una completa descripcion del modelo
3D se puede encontrar en Shchepetkin & McWilliams (2003) y Shchepetkin &
McWilliams (2005). Existe la version unidimensional del modelo, llamado ROMS1D, donde
las variaciones horizontales no se toman en cuenta y solo se considera la variabilidad de la
componente vertical asociada a procesos de mezcla, como la adveccién y difusién vertical
(Penven, v1.0). En este trabajo se utilizara la version unidimensional del modelo, ya que es
mads simple y genera simulaciones mas rapidas, lo que resulta ser mds adecuado para el tipo de
trabajo que se quiere realizar, es decir, mediante un gran nimero de simulaciones, se probara
el efecto de la variacion arbitraria de diferentes forzantes atmosféricos en la capa superficial
del océano. El detalle matematico y mayor descripcion del modelo ROMSID se puede

encontrar en Anexos.

3.7. Forzantes del modelo ROMS1D

Los forzantes del modelo ROMSI1D incluyeron especificamente 14 variables (Figura 2,
Tabla 1) que gobiernan el sistema ocednico superficial y que modulan principalmente la
transferencia de energia, calor y materia entre el océano y la atmdsfera. Se trabajaron con
climatologias mensuales por un periodo similar o igual al tiempo total de mediciones que en la
Est18, esto es, desde 2002 hasta 2016. El detalle de cada base de datos utilizada, el periodo,
grilla y referencia se puede encontrar en la Tabla A2.1 y Tabla A2.2 (Anexos).
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Tabla 1 — Descripcion de los forzantes utilizados para la simulacion de ROMS1D.

Forzantes Descripcion

SUSTR Componente zonal del estrés del viento (N m™)

SVSTR Componente meridional del estrés del viento (N m™)

SHFLUX Flujo superficial de calor neto (W m™)

SWFLUX Flujo superficial de agua dulce (Evaporacion — Precipitacion) (cm dia™)
SST Temperatura superficial del mar (Celsius)

DQSST Flujo superficial de calor neto sensible a la SST (W m™ Celsius™")
UpPwi Indice de surgencia (m’ )

RADSW Radiacion de onda corta (W m %)

RADLW Radiacion de onda larga descendente (W m?)

PRATE Tasa de precipitacion (cm dia™")

TAIR Temperatura del aire al nivel del mar (Celsius)

RHUM Humedad relativa (fraccion)

UWND Viento zonal (ms ™)

VWND Viento meridional (ms™)

16



SUSTR

0.03 —
l\ll o~
E 0.015 ‘\H—/r
=
ol o001l . TeF K6 6.,
J] FMAM)] J] ASOND J FMAM) ] ASOND
SHFLUX SWFLUX
n 260 w03
1 . v
2 50 E 03
J FMAM) ] ASOND J FMAM)] ] ASOND
SST - DQSST
N 0 2l g
Vi4st { o 27} ]
E
) B S . z 3Bl
J FMAM)] ] ASOND J FMAM)] J] ASOND
SWRAD UPWI
n 320 : - 800 : :
5 20 E 100
J FMAM) ] ASOND J FMAM)] ] ASOND
RADLW . PRATE
~ 80 L, 0.7 —
E 65 3 0.35
2 5 £ o
JFMAM) | ASOND J] FMAM) | ASOND
TAIR RHUM
17 . : £ 08 : : :
Y135 w §0'725 M
10 i 0.65
J FMAM) ] ASOND J FMAM) J] ASOND
UWND VWND
- 3 : [ - 6F ! [ > 1
w185} | wosgl ]
£ £
0.7 L— -1

JFMAMJJASONIID JII:MAMJJASONIID
Figura 2 — Climatologias de los forzantes utilizados para la simulacién de ROMS1D. (Fuente:

Elaboracién propia).

3.8. Condiciones iniciales del modelo ROMS1D

Para las condiciones iniciales del modelo ROMSI1D (Figura 3 y Tabla A2.3) se trabajo
con la base de datos de World Ocean Atlas 2013 version 2 (WOA2013), la cual cuenta, entre
otras, con variables como temperatura, salinidad y nutrientes. Se utilizé la version del
WOA2013 que contiene una grilla de 0.25° de resolucion, desde la superficie hasta ~100 m de
profundiad. La informacion se obtuvo desde la posicién -36.5° S y -73.5° W (el punto maés

cercano a la Est18). Para mayor detalle revisar https://www.nodc.noaa.gov/OCS5/woal3/.
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Figura 3 — Condiciones iniciales de la columna de agua utilizadas para la simulacién de

ROMSID. (Fuente: Elaboracién propia).

3.9. Factores de correccion

Debido a que se utilizaron distintas bases de datos, periodos y grillas (segin su
disponibilidad en la red), fue necesario aplicar una serie de factores de correccion a algunas de
climatologias finales. Lo anterior para simular con mayor exactitud el comportamiento y
distribucién de las variables fisicas y biogeoquimicas de la columna de agua en la Est18.

Soélo se aplica a las variables mencionadas a continuacion; donde u corresponde a unidades:

1) Al forzante UPWI se le multiplic6 cada valor asociado a los meses del afio por 1.5 u,
salvo los meses de junio, julio y agosto, los cuales se multiplicaron por 3 u. Lo anterior para
forzar las velocidades verticales y cuantificar la influencia de la surgencia y hundimiento
costero. i1) Al forzante RADSW se le suma 20 u en primavera-verano (octubre-febrero) y se le
resta -10 u en invierno (junio-agosto). iv) A cada valor de PRATE se le suma 1 u, a modo de
generar un mayor aporte de agua dulce en la zona de estudio, cabe destacar que el modelo
unidimensional no estd desarrollado para simular los aportes de rios como forzante de entrada,
por lo cual, asumiremos mayor precipitacion que contrarreste el déficit de agua dulce. v) A

cada valor de RHUM se le suma 0.1 u.
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3.10. Experimentos de sensibilidad

Para lograr obtener una aproximaciéon de cémo responderia la PCM respecto a la
variacién en algunos pardmetros atmosféricos (FA), se realizardn experimentos de sensibilidad
con el modelo ROMSID, el cual desde ahora pasard a llamarse “simulacion control”. Estos
experimentos se configurardn de acuerdo a las posibles variaciones que se deberian observar
como respuesta al cambio climatico.

De acuerdo a lo siguiente: i) para representar un aumento en la magnitud del viento, se
sumé un valor porcentual a los forzantes SVSTR (estrés del viento meridional) y VWND
(magnitud del viento meridional), ii) para representar un aumento en el calor, se sumé un valor
porcentual al pardmetro RADLW (radiacién de onda larga descendente) y la temperatura del
aire (TAIR), y ii1) para representar una disminucion en el agua dulce, se rest6 un valor
porcentual al parametro PRATE (precipitacion). Lo anterior se realizard de acuerdo al

siguiente cdlculo:

X
Vaonrzada) = Var(OriginalRln) + VaT'(OriginalRlD) * (m)
Donde Var griginai r1p) representa el 100% del valor climatolégico mensual de la

variable control que se va modificar, x es el porcentaje que se va a sumar o restar (i.e., 5%,
10%, 15%, 20%, 25%, 30%), y Var forzada) €S €l resultante de la adicion o sustraccion del
valor porcentual.

Para entregar un valor de comparacion entre la PCM forzada y la PCM control, se
utilizé la Raiz del Error Cuadritico Medio (RMSE) (Secciéon 3.10) por medio de la
comparacion de todo el ciclo anual, ademds de la estacion de primavera-verano y de la
estaciéon de invierno, con esto se logré tener una idea de la contribucién que tiene cada

forzante en el comportamiento de la PCM.

3.11. Estadistica de comparacion

i) RMSE (del inglés Root Mean Squared Error) corresponde a la raiz del error
cuadratico medio. Es un estimador que mide el promedio de los errores al cuadrado, es decir,
el promedio de las diferencias al cuadrado entre las observaciones y los valores estimados por
el modelo. Se utiliza en modelacidon para obtener el grado de variacion que existe entre el
modelo y los datos reales, mientras menor sea el resultado, menor es la variacién. El RMSE se

define como:
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RMSE =

Donde P; son los datos del modelo y O; son los datos observados.

ii) Ttest2 o Prueba-t de dos muestras, calcula la prueba t de student para una hipétesis
nula, donde los datos en los vectores x e y vienen de muestras aleatorias independientes,
tienen distribuciones normales y las medias y varianzas son iguales o muy similares. La
hipétesis alternativa es que los datos en los vectores X e y provienen de poblaciones con
medias y varianzas distintas. Cuando el resultado de H es 1, entonces la prueba rechaza la
hipdtesis nula con un nivel de significacion del 95% y si H es 0, ocurre lo contrario. El valor-p
de la prueba, devuelto como valor escalar en el rango [0,1], indica la significancia estadistica,

donde los valores muy pequefios de p ponen en duda la validez de la hipétesis nula.
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4. RESULTADOS

CAPITULO 1

En este capitulo se presenta una caracterizaciéon de la variabilidad temporal de los
forzantes atmosféricos, en primer lugar centrdndose en el ciclo anual para obtener los datos de
entrada del modelo ROMSI1D y posteriormente se explora las tendencias de diferentes
parametros atmosféricos en una zona costera asociada a Chile central, tales como intensidad
del viento, radiacién solar, flujos de calor, temperatura atmosférica, precipitaciéon y

evaporacion.

4.1. Ciclo anual y tendencias observadas en los parametros atmosféricos.

4.1.1. Viento

En la Figura 2 (Seccion 3.7) se pueden observar los ciclos anuales de la magnitud de la
componente zonal (UWND) y meridional (VWND) del viento, asi como el estrés de la
componente zonal (SUSTR) y meridional (SVSTR) del viento. Todas las variables
mencionadas presentaron una variabilidad anual bien definida, con una mayor intensidad
durante los meses de verano (i.e., diciembre-febrero) y una menor intensidad durante los
meses de invierno (i.e., junio-agosto).

La magnitud del viento correspondiente al punto més cercano de la Est18, obtenido de
la base de datos OAFlux, presenté una tendencia positiva de 0.11 m s dec” (p < 0.05) para
las ultimas 5 décadas, y una tendencia de 0.54 m s dec” (p < 0.05), desde el 2000 al 2015
(Figura 4a). Asimismo, la componente meridional asociada a la zona de estudio (base de datos
CCMP) present6 un aumento significativo durante las ultimas dos décadas, con una tendencia
positiva de 0.33 m s™' dec” (p < 0.05) para el periodo total, y de 0.37 m s dec” (p = 0.53),
desde el 2000 en adelante (Figura 4b). Finalmente, el estrés del viento meridional present6 un

aumento de 0.0034 N m™ dec™! (p =0.14) (Figura 4c).
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Figura 4 — a) Magnitud del viento (m s ') para la base de datos OAFlux desde 1957 a 2015;
b) Magnitud meridional del viento (m s'l) y ¢) estrés meridional del viento (N m'z),
correspondiente a la base de datos CCMP desde 1990 a 2015. En rojo se muestra la linea de
tendencia y ademds se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente:

Elaboracién propia).

Para tener una vision regional de la variacion del viento en el PSO, en la Figura 5 se
presenta la tendencia componente meridional del viento (base de datos CCMP), para una
regiéon comprendida entre los 12-60°S y 60-100°W, donde se presentd una tendencia positiva
en una amplia region del PSO cercana a la zona de estudio. Se destaca la costa de Peru, donde

se ha generado un debilitamiento de los vientos meridionales.
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Figura 5 — Tendencia del viento meridional (m st dec‘l) para los afios 1990-2016, obtenida

desde la base de datos CCMP, con una grilla de 12-60°S y 60-100°W. (Fuente: Elaboracién
propia).

4.1.2. Radiacion y flujos de calor

La radiaciéon de onda larga, desde 1980 al 2015, present6 una tendencia positiva de
0.88 W m™ dec” (p = 0.96) (Figura 6a), pero al evaluar esta dltima desde el 2000 en adelante,
la tendencia aumentd significativamente con 5.79 W m~ dec’! (p = 0.06). La radiacién de onda
corta mostrd una leve tendencia positiva de 0.26 W m™ dec” (p =0.96) para todo el periodo de
registro, y 4.55 W m~ dec” (p = 0.90) durante el periodo de estudio (Figura 6b). Ambos tipos
de radiacién presentaron un claro componente estacional, con los mayores valores durante la
temporada estival y los menores durante la temporada invernal (Figura 2, Seccién 3.7).

Por otra parte, el flujo de calor latente en la zona cercana a la Estl8 mostré una
tendencia negativa (estadisticamente significativa), de -4.22 W m? dec”! (p < 0.05) durante los
ultimos 36 afios, la que se acentia desde el 2000 en adelante, con una tendencia de -
5.17 W m? (p < 0.05) (Figura 6¢); por otra parte, el flujo de calor sensible mostré una leve

tendencia positiva de 0.77 W m~ dec’! (p = 0.50) (Figura 6d).
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Figura 6 — a) Radiacién de onda larga (W mz) y b) onda corta (W mz) para los afios 1980 a
2010; c) Flujo de calor latente (W mz) y d) flujo de calor sensible (W mz) para los afios 1980 a
2015. Todos los datos provenientes de la base de datos OAFlux. En rojo se muestra la linea de
tendencia y ademds se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente:

Elaboracién propia).

4.1.3. Temperatura del aire

La temperatura del aire correspondiente a la estacién meteoroldgica de Carriel Sur
(Figura 7a), presentd6 un aumento significativo durante las udltimas 4 décadas, con una
tendencia positiva de 0.13 °C dec™ (p < 0.05). Desde el 2000 hasta el 2016, esta presentd un
aumento de 0.30 °C dec’ (p = 0.31). La estacién Chillan (asociada al valle central; 36.89°S
72.04°W) present6 una tendencia positiva de 0.24 °C dec’! (p = 0.39) (Figura 7b) y la estacion
Puntilla (asociada a la zona cordillerana; 36.66°S 71.33°W) mostrd una tendencia positiva de

0.67 °C dec” (p = 0.12) (Figura 7c).
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Figura 7 — a) Temperatura del aire (°C) a 10 msnm estacion Carriel Sur (1968-2015),
b) temperatura del aire a 151 msnm estacion Chillan (1966-2016) de la DMC y c) temperatura
del aire a 840 msnm estacién La Puntilla (1965-1986) de la DGA. En rojo se muestra la linea
de tendencia y ademads se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente:

Elaboracién propia).

4.1.4. Flujos de agua dulce

La precipitacion medida en la estacion Carriel Sur presentd una tendencia negativa
de -7.48 mm mes ™' dec” (p = 0.45) (Figura 8a), y la estacion Dichato una tendencia negativa
de -6.60 mm mes™” dec” (p = 0.23) (Figura 8b). Por su parte, la evaporacién mostré una

tendencia negativa de -62.77 cm afio” con una significancia de p < 0.05 (Figura 8c).
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Figura 8 — a) Precipitaciéon (mm mes’ h registrada en la estacion meteoroldgica Carriel Sur
(DMC) desde 1980 a 2015, y b) para la estaciéon Dichato (DGA) desde 1981 a 2015. En el
panel ¢) evaporacién (mm mes™) correspondiente a la base de datos OAFlux para los afios
1990 a 2015. En rojo se muestra la linea de tendencia y ademds se muestra el valor-p del test

de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboracion propia).
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Tabla 2 — Resumen de tendencias de los distintos pardmetros atmosféricos y oceanograficos

analizados. (Fuente: Elaboracién propia).

Base de datos Periot}o total Tendel}cia decadal valor-p Tendencia decadal valor-p
(afios) Periodo total 2000-2015
Magnitud del viento (m s OAFlux 59 0.11 7.2E-08 0.54 1.3E-04
Magnitud del viento meridional (ms™) CCMP 26 0.33 0.06 0.37 0.53
Estrés del viento meridional (N n%) CCMP 26 3.4E-04 0.14 2.9E-03 0.48
Radiacién de onda larga (W ) OAFlux 26 0.88 0.36 5.79 0.06
Radiacion de onda corta (W m?) OAFlux 26 0.26 0.96 455 0.90
Flujo de calor latente (W m) OAFlux 36 -4.22 7.3E-13 -5.47 7.7E-05
Flujo de calor sensible (W m) OAFlux 36 0.77 0.50 0.68 0.78
Temperatura aire 10 msnm (°C) DMC-Carriel Sur 49 0.13 0.04 0.30 0.31
Precipitacion (mm mes’!) DMC-Carriel Sur 36 -7.48 0.45 -37.31 0.21
Precipitacion (mmmes ") DGA-Dichato 36 -6.60 0.23 -26.12 043
Evaporacion (mm mes™!) OAFlux 26 -62.77 3.5E-08 -56.81 1.4E-03
Temperatura aire 2 msnm (°C) OAFlux 26 -0.36 0.16 -0.32 0.42
Temperatura superficial del mar (°C) OAFlux 36 -0.20 1.9E-05 -0.28 0.26
Transporte de Ekman ms™h CCMP 26 0.04 0.14 0.03 0.48
Indice de surgencia s CCMP 26 38.18 0.14 32.48 0.48
PCM7 (m) Estacion 18 15 -3.91 0.06 - -
PCMy - Verano (m) Estacion 18 15 1.84 0.25 - -
PCMy - Invierno (m) Estacion 18 15 -3.85 0.58 - -
PCMp, (m) Estacion 18 15 -2.43 0.07 - -
PCMy, - Verano (m) Estacion 18 15 -1.44 0.41 - -
PCMp, - Invierno (m) Estacion 18 15 -5.06 0.44 - -
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CAPITULO 2

En el capitulo 2 de este trabajo se procederd a la actualizacion de la caracterizacion del
ciclo anual, variabilidad interanual y se explorard la tendencia de diferentes pardmetros
oceanogrificos en una zona costera asociada a Chile central (Estacion 18), tales como:
temperatura, salinidad, oxigeno disuelto, nitrato, clorofila-a, surgencia y profundidad de la

capa de mezcla.

4.2. Ciclo anual, variabilidad interanual y tendencias observadas en los parametros

oceanograficos.

4.2.1. Variacion estacional e interanual

La variabilidad estacional e interanual de las variables biogeoquimicas de la Estacion
18 fueron analizadas en el manuscrito “Presence of nitrous oxide hotspots in the coastal
Upwelling area off central Chile: an analysis of temporal variability based on ten years of a
biochemical time series” (Farias et al., 2015), con un andlisis temporal entre el periodo
2002-2012. Actualmente se agregaron cuatro afios de datos y no ha existido mayor variacién
estacional en relacion a la distribucion vertical de las variables. Los resultados actualizados se
pueden corroborar de forma general en la seccion 4.3, donde se comparan los resultados del

modelo con las climatologias de las variables de la Est18.
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Resumen

La variabilidad estacional e interannual de las variables biogeoquimicas, incluyendo un
importante gas de efecto invernadero como el 6xido nitroso (N,0O), fueron analizadas mediante
observaciones mensuales de una serie de tiempo, entre el 2002 y 2012, en un drea de surgencia
costera frente a Chile central (36°30.8’; 73°15°). El oxigeno, el N,O, los nutrientes y la
clorofila-a (Chl-a) mostraron una clara variabilidad estacional asociada a los vientos
favorables a la surgencia (primavera-verano), como también variabilidad interanual, la cual
fue claramente observada en el caso del N,O durante la ocurrencia de hotspots, con niveles de
saturacion cerca de 4849% por sobre lo observado. Estos hotspots se presentan principalmente
durante los periodos favorables a la surgencia, especificamente durante el 2004, 2006, 2008,
2010 y 2011, bajo la capa de mezcla (15-50 m) y en aguas hipdxicas con gran acumulacion de
NO;". Los hotspots de N,O mostraron un exceso de N,O (AN,O) tres veces mds altas que el
promedio de las anomalias mensuales (2002-2012). Las relaciones estimadas entre el AN,O
versus la utilizacion aparente de oxigeno (AOU), y AN,O versus NOs', sugieren que la
oxidacion aerdbica del amonio (AAQO) y la desnitrificacion parcial son los procesos
responsables de las altas acumulaciones de N,O en las aguas subsuperficiales. Existié una
correlacion parcial entre los niveles de Chl-a y la presencia de hotspots de N,O, sugiriendo
que la actividad microbioldgica, alimentada por la alta disponibilidad de materia organica, lo
que provoca una alta produccion de N,O. Como resultado, se provocan flujos de N,O hacia la
atmésfera por sobre 260 umol m™ d”'. Los hotspots de N,O son eventos trascientes o “hots
moments”, los que podrian ocurrir mas frecuentemente de lo ya observado. Si es asi, esta zona
de surgencia estaria produciendo y emitiendo N,O mayor a lo esperado y por lo tanto seria una
importante fuente que se deberia considerar en el balance atmosférico global de N,O.
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Abstract

Seasonal and inter-annual variabilities of biogeochemical variables, including nitrous oxide (N,O), an
important climate active gas, were analyzed during monthly observations between 2002 and 2012 at
an ocean Time-Series station in the coastal upwellingarea off central Chile (36°30.8; 73°15).
Oxygen, N,O, nutrients and chlorophyll-a (Chl-a) showed clear seasonal variability associated with
upwelling favorable winds (spring—summer) and also inter-annual variability, which in the case of
N,O was clearly observed during the occurrence of N,O hotspots with saturation levels of up to
4849%. These hotspots consistently took place during the upwelling-favorable periods in 2004, 2006,
2008,2010 and 2011, below the mixed layer (15-50 m depth) in waters with hypoxia and some NO,~
accumulation. The N,O hotspots displayed excesses of N;O (AN,O) three times higher than the
average monthly anomalies (2002-2012). Estimated relationships of AN,O versus apparent oxygen
utilization (AOU), and AN, O versus NO;~, suggest that aerobic ammonium oxidation (AAO) and
partial denitrification are the processes responsible for high N,O accumulation in subsurface water.
Chl-alevels were reasonably correlated with the presence of the N, O hotspots, suggesting that
microbial activities fuelled by high availability of organic matters lead to high N,O production. As a
result, this causes a substantial N,O efflux into the atmosphere of up to 260 gmolm *>d . The N,O
hotspots are transient events or hot moments, which may occur more frequently than they are
observed. If so, this upwelling area is producing and emitting greater than expected amounts of N,O
and is therefore an important N, O source that should be considered in the global atmospheric N,O
balance.

1. Introduction

Nitrous oxide is a major climate modifying gas
(Crutzen 1970) whose production depends on the
concentration of O,, organic matter (OM) and
bioavailable N compounds such as NH;* and NO;~
(Codispoti et al 2001). Globally, oceans are thought to
add around 4 million tons of N,O to the atmosphere
each year, but like other greenhouse gases, much of the
N,O exchanged with the atmosphere comes from
coastal regions such as upwelling systems (Nevison
et al 1995, 2004). There, highly supersaturated N>O

©201510P Publishing Ltd
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conditions in the surface waters mainly arise from the
upwelled subsurface waters, where N,O production is
accelerated by microbial activities occurring in sinking
particles hosted in hypoxic waters (Codispoti
etal 2001, Bange 2008).

The properties (variables) of the ocean are chan-
ging taking into account acidification, increasing tem-
peratures and deoxygenation, among other factors
(Sarmiento et al 2004, Doney et al 2009, Keeling
et al 2010), which may influence oceanic N,O inven-
tories (Bange et al 2010). Some studies have showed
that O, minimum zones (OMZ) in the oceans are
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expected to expand as the world warms (Stramma
et al 2008, Keeling et al 2010) affecting N,O produc-
tion. N,O, on the other hand, is mainly formed as a
byproduct during nitrification, including the aerobic
oxidation of NH,* to NO;~ (AAO) and nitrifier deni-
trification (i.e. NH4* to N,O) (Poth and Focht 1985),
nitrate-ammonification, the fermentative conversion
of NO;3™ to NH, " and partial denitrification, the anae-
robic and dissimilatory reduction of NO;7/NO,~ to
N,O (Codispoti and Christensen 1985, Bange 2008).
As O, decreases to less than 20 gmol L™, N,O produc-
tion by AAO, associated with both archaea and bac-
teria (Santoro et al 2011, Loscher et al 2012), is
intensely increased (Goreau et al 1980). However, if
0, becomes exhausted and falls below suboxia, total
denitrification takes place, a process by which N,O can
be dissimilatively reduced to N (Codispoti and Chris-
tensen 1985). However, it is very difficult to determine
whether these pathways operate individually or inter-
act as coupled mechanisms.

Wind stress is the main physical factor regulating
surface gas distribution and its outgassing (Wannin-
khof 1992). This is particularly relevant in the coastal
upwelling region; thus intensification/reduction of
upwelling-favorable winds, a phenomenon that may
be associated with global warming (Bakun 1990),
could potentially affect microbial activities involved in
N>O cyding, and therefore, its temporal dynamics
(Capone and Hutchins 2013). This effect is due to the
role of wind in ocean ventilation and also in supplying
nutrients to surface waters, which have a concomitant
effect on primary production (Chl-a and nutrients)
and O, consumption (Gruber 2011).

Shipboard time-series provide new insights into
spatial-temporal variability underlying ecosystem
change and act as a key tool in forming our knowledge
about connectivity between changes in ocean climate
and biogeochemistry (Church et al 2013, Taylor
et al 2012). Regarding coastal observations, a small
number of examples exist, such as the western Indian
Ocean continental shelf and some estuarine systems
(Naqvi etal 2010). In this study, we have examined the
seasonal cycle and the inter-annual variability of N,O
along with other biogeochemical variables from the
Center for Oceanographic Research in the South Paci-
fic (COPAS) time series obtained from August 2002 to
August 2012 to gain a better insight into N,O varia-
bility in coastal waters and its associated exchange with
the atmosphere.

2. Material and methods

2.1. Sample locations

A fixed station, known as Station 18 (St. 18) at the
COPAS center, was sampled regularly at approxi-
mately 30 day intervals from July 2002 to August 2012
(figure 1). St. 18 is located over the continental shelf
off central Chile at 10 nm (~18 km) from the shoreline

L Farfasetal
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Figure 1. Study area showing the continental shelf bathymetry
off central Chile and thelocation of St. 18 (36°30.80°S-73°
07.75°W).

(36°30.80’S; 73°7.75°'W) and 92 m depth (http://copas.
udec.cl/). Continuous profiles of temperature, salinity,
O,, fluorescence, and photosynthetically active radia-
tion (PAR) were obtained using a CTD to measure
conductivity, temperature and depth (CTD model
SBE-25). Seawater was sampled using a 10 L Niskin
bottle mounted on a 10 bottle rosette. Samples for
gases (O,, N,0), nutrients and pigments (in this
correlative temporal order) were obtained at nine
depths distributed between the surface and 92 m depth
(2/5, 10, 15, 20, 30, 40, 50, 65 and 80m depth).
Triplicate samples were taken for O, (in iodimetric
bottles immediately fixed) and for N,O (in 20 mL gas
chromatography (GC) vials). Preservation was carried
out through the addition of 50uL of saturated
mercuric chloride (Tilbrook and Karl 1995) and the
GC vials were immediately sealed with a butyl-rubber
septum and aluminum cap avoiding air bubbles and,
then stored in darkness until analysis. From each
sample depth syringes were connected directly to the
spigot of the Niskin bottles to obtain triplicate nutrient
samples (NO;~, NO,~, PO,*~ and Si(OH) ), filtered
through a 0.45um Uptidisc adapted to the syringe,
and then stored at —20 °C, whereas for Chl-a, 100 mL
of seawater was filtered (triplicate) onto a glass-fiber
filter (GF/F) and the filter was immediately frozen.

2.2, Chemical analysis

O, was analyzed by the Winkler method using an
automatic measurement system. For N,O analysis,
within each GC vial, a headspace was created adding
5 mL of ultrapure helium (He) using a 5 mL gas-tight
syringe and N,O dissolved in the seawater was
measured through gas-liquid equilibration in the vial

2

31



10P Publishing

Environ. Res. Lett. 10 (2015) 044017

at 40 °C for 15 min under agitation (using a headspace
autosampler device, HP Agilent), followed by quanti-
fication via GC. NO was analyzed in a Varian 3380
GC with an electron capture detector (ECD) at 350 °C,
and using a capillary column and injector operated at
60 °C and 250 °C, respectively, and connected to the
mentioned autosampler (Farias et al 2009). Five-point
calibration curves were constructed using He and 0.1,
0.5, 1 and 100 ppm N,O standards (Mathison gas
mixture). Additionally, for the calibration curve,
prepared compressed dry air was used with a 0.320
mole dry fraction of N,O from NOAA (http://www.
esrl.noaa.gov/gmd/ccl/). The ECD detector lineally
responded to this concentration range, which was
equivalent to a range of dissolved N,O in seawater of
about 7-1500 nmol L' (T~ 18°C and S~ 35). The
analytical error for the N,O measurements was about
3%. The uncertainty of the measurements was calcu-
lated from the standard deviation of the triplicate
measurements by depth. Samples with a variation
coefficient higher than 10% were not taken into
account for theN,O database. Nutrients were analyzed
by standard manual (from 2002 to 2009) or automated
(from 2009 to 2012, autoanalyzer SEAL Analytical)
colorimetric methods (Grasshoff et al 1983). Chl-a
was analyzed by fluorometry (Turner Design AU-10)

according to standard procedures (Parsons etal 1984).

2.3. Data analysis

In order to interpret the vertical and temporal varia-
tion of N, O, the water column was divided as follows
into two layers according to density and O, gradient
(more details in Farfas et al 2009): 1) the mixed and
illuminated layer delimited by the base of the mixed
layer (ML); 2) the subsurface waters from the base of
the ML to the water overlying the sediments (90 m
depth). This layer included the oxycline (a layer where
O, levels widely fluctuated but always remained higher
than 4.4 gmol L") and bottom water (a layer where
levels of O, were as low as 4.4 ymol L™, generally from
65 to 90 m depth).

N,O solubility was estimated according to Weiss
and Price (1980) based on in situ temperature and sali-
nity. Delta or excess of N,O, a measure to diagnose the
apparent production of N»O in different water masses
(Nevison et al 1995, 2003) was calculated as
ANzO = [NZO]hI site [Nzo]cqi where [NZO]EH situ is
the measured concentration of N,O, and [N,O]. is
the concentration of N,O in equilibrium with the
atmosphere at the time of the last atmospheric contact.
Atmospheric values, at the time in which samples were
taken, came from the NOAA/ESRL program register
of N,O hemispheric and global monthly means
(http://www.esrl.noaa.gov/gmd/hats/combined/
N20.html).

Monthly anomalies of environmental variables,
for example N,O, were estimated as
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XNZO - XN:(;
(szO

Anomaly =

where, xN,O is the discrete value at a certain depth
and time, and Xy, is the average value for the whole
2002-2012 period, and 6N>O is the respective stan-
dard deviation of the dataset.

N,O hotspots were defined as exhibiting a AN,O
three times higher than the average monthly AN,O
anomaly at each depth range, i.e.

AN, O
— >3

Xan0

where, AN,O is the monthly estimated N,O anomaly,
and Xy, ols the average N,O anomaly for the entire
water column.

N,O flux through the air—sea interface was deter-
mined using the following equation, modified by
‘Wanninkhof (1992):

F = kw (T°, salinity) - (CW - Ceq)

where, kw is the transfer velocity from the surface
water to the atmosphere, as a function of wind speed,
temperature and salinity from the ML, C,, is the mean
N,O concentration in the ML and C,, is the gas
concentration in the ML expected to be in equilibrium
with the atmosphere, according to Weis and Price
(1980). The ML depth was calculated using a potential
density-based criterion of Kara eral (2003).

Gas transfer velocity was calculated according to
‘Wanninkhof (1992) or W92, estimated to be the best
parametrization for the study area. Wind speed and
direction based on a six hourly register were obtained
from a permanent meteorological station located at
Carriel Sur (http://www.meteochile.gob.cl/) that is
considered to be a coastal station and meets with inter-
national standards. These data were compared with
those obtained from satellite observations of ocean
winds based on QuikSCAT (2002-2009) and ASCAT
(2010-2012).

Cumulative alongshore (south-north) wind stress
was obtained using a running mean (10-day) wind
stress calculated to eliminate the intra- and inter-daily
variability (Barth et al 2007). Wind stress was calcu-
lated according to Nelson (1977):

Tyzcd'ﬂair'l‘]"y

where C, is the drag coefficient of wind at 10 m above
sea level and corresponds to the value of 0.0013
(Kraus 1972), p.i is the air density and corresponds to
the value 1.22 kgm™>. |V| is the wind speed inm s
and v is the meridional component of the wind speed
inms .

N>0, O,, NO;~, NO,™ and Chl-a inventories were
calculated through numerical integration of data at
1 m increments (linear interpolation) based on at least
4-6 sampled depths per layer. Spearman correlations
(Rho) were determined for N,O, Chl-a, and nutrient
inventories estimated in the surface and subsurface
layers. The threshold value for statistical significance
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was set at p <0.05. Multiple comparison procedures
for all pairwise comparisons among seasonal means
were made with a t-student test, with a previous appli-
cation of the Shapiro-Wilk test to check a normally
distributed population. The threshold value for statis-
tical significance was setat p < 0.05.

3. Results

3.1.N,O content in the water column

Time series vertical distributions of O,, Chl-a, NO,~
and N, O are shown in figure 2. Chl-a in surface waters
fluctuated between 0.1 and 53.15 ug L' (mean + SD =
3.63 £5.65) and revealed a marked seasonal cycle with
maximum values in spring-summer (upwelling per-
iod) and minimum values (<1.00 ug LY in winter-
time (non-upwelling period) (figure 2(a)). Temporal
variability of O, stands out as the predominant
seasonal signal of all oceanographic variables
(figure 2(b)). Each year, a winter oxygenation
throughout the water column is followed by a gradual
deoxygenation (undersaturated levels) in the oxycline
and the bottom layers, commencing in September/
October and lasting until April. Each spring-summer,
the oxycline and the bottom waters showed a decrease
in the O, content reaching values as low as 1 gmol T
creating a suboxic/anoxic environment in the bottom
waters (close to the sediments), and also a marked
oxycline in depths as shallow as 20 m (figure 2(b)).

NO;~, which is a nutrient with a specific sensitiv-
ity to O, levels, showed highly variable concentrations,
ranging from 0 to 11.7 gmol L' (mean + SD = 0.56 +
0.99) (figure 2(c)). Extremely low values were detec-
ted in the surface layer, and some middle values up to
2.5 ,umolf1 at the oxycline (figure 2(c)); whereas
during the summer higher values (up to
11.7 ymol L) were observed in the bottom layer
(associated with suboxic waters). N,O varied from
2.92nmol L™ or 28.3% saturation (bottom water,
90 m depth) to 492 nmol L7 or 4849% saturation,
having a mean+SD of 39.4+29.2nmolL " in the
oxyclines (20-64m depth) and a mean+SD of
37.6+23.3 nmol L' in the bottom waters (65-90 m
depth) (figure 2(d)). During mid-autumn and winter,
N,O levels were relatively low with occasional under-
saturation in the surface layer. Conversely, in spring—
summer a large accumulation of N,O was observed as
O, decreased at the oxyclines and the bottom layers
(figure 2(d)); however in late summer and early
autumn N,O levels as low as 30% saturation were
observed in the bottom waters close to the sediments,
coinciding with an extremely low O, concentration
(anoxia), and indicating that N,O is being consumed
in this layer.

Besides the seasonal cycles described for these vari-
ables, an inter-annual variability is also evident, parti-
cularly for N,O. Monthly anomalies for Chl-a, O,
NO;~, and N,O are illustrated in figure 3. Inter-
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annual variability was clearly visible during the occur-
rence of N,O hotspots (figure 2(d)), with very high
saturation during December 2004 (up to 2442%), Jan-
uary 2006 (up to 1583%), January 2008 (up to
2097%), December 2008 (up to 2066%), January 2010
(up to 1574%) and November 2011 (up to 4849%). In
addition, N,O excess (AN>Q), the difference between
observed N,O and the expected N,O concentration at
equilibrium with the atmosphere, was analyzed to
eliminate the majority of N,O variability caused by
changes in seawater temperature and salinity
(figure 4(a)). The monthly anomalies of AN,O high-
lighted the presence of N,O hotspots which contained
at least AN,O three times higher than the average
monthly AN,O (figure 4(b)).

Oceanographic/biogeochemical profiles obtained
during the presence of hotspots are shown in figure 5.
In general, the N, O hotspots developed at the oxycline
layer, below the ML until 50 m depth and under vari-
able O, conditions but always in a range of hypoxic
conditions (higher than 4.4umolL™", except in
November 2011) and with some NO,™ accumulation
(from 0.53 to 2.53 ymolL_l). Furthermore, the N,O
hotspots were always immersed in a layer with high
NO;~ and HPO;2~ content, ranging from 7.94 to 35.2
and from 1.03 to 2.32 pmol L™, respectively.

Table 1 presents the annual mean inventories of
N,0, O, Chl-a, and NO;™ estimated in the surface
and subsurface layer from September to March during
the sample period. Cumulated surface wind stress for
the whole upwelling period is also included. Sig-
nificant differences were found among mean inven-
tories for all environmental variables estimated for the
yearly spring—summer period (p <0.05) and indicated
differences between upwelling seasons. Additionally,
table 1 shows that the majority of N,O was accumu-
lated in the oxyclines, which on average accounts for
72% of the total N,O inventory in the water column
over the study period, contrasting with 21% of the
total inventory that accumulates in the bottom layer.

3.2. Air-sea N,O exchange and relationships among

environmental variables

The wind speed and alongshore wind speed ranged
from 0.51 to 26.46 ms ! (figure 6(a)) and —15.47 to
9.36ms |, respectively. The meridian component of
the wind, which provoked favorable upwelling events,
was observed more frequently in spring-summer and
it occurred in total for approximately 61.26% of the
whole year. The cumulated wind stress (10-day
running mean) varied from —1.43 to 0.68 Nm > 10
days and clearly showed that the cumulative upwel-
ling-favorable wind stress occurred during the spring—
summer time (figure 6(b)). Sea surface temperature
(SST in°C), measured at 10 m depth to avoid the effect
of solar radiation, presented a similar pattern to the
cumulated wind stress, indicating that cold subsurface
water is being upwelled to the surface layer

4
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Figure 2. Temporal variability of parameters in the water column: (a) chlorophyll-a (ug L™"); (b) dissolved oxygen (umol L™"); (c)
nitrite (#mol L");and d) nitrous oxide (nnol L~ D) throughout the study period (August 2002-2012). Samples from St. 18 located over
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(figure 6(c)). N,O fluxes varied between —10.47 and
260.2 umol m 2 d™! (mean + SD =27.88 + 44.5)
(figure 6(d)). Temporal trends in N,O fluxes also
showed a marked seasonal pattern, being lower
(influx) during the non-favorable upwelling periods
and higher (efflux) during the favorable upwelling
periods; this coincided with supersaturated N,O

conditions in the ML, with levels ranging from 71.85
to 1428% saturation over the whole study period. The
highest N,O fluxes coincided with the presence of the
N,O hotspots (figure 6(d)).

Table 2 shows Spearman correlations carried out
among several environmental variables as cumulative
wind stress, SST, Chl-a and inventories of N,O, NO,™

5
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Figure 3. Temporal variability of anomalies in the water column of (a) chlorophyll-(a); (b) dissolved oxygen; (c) nitrite; and (d)
nitrous oxide during the study period (August 2002-2012) at the St. 18.
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and NO;™ in the surface and subsurface layer. Cumu-
lative wind stress correlated negatively with SST,
whereas it correlated positively with Chl-a and N,O
inventories, but no correlations were found between
wind stress and nutrient inventories (table 2). These
correlations imply that more intensive upwelling
favorable winds provoke a rise of cold and nutrient-
and gas-rich subsurface water to the surface, fertilizing
and allowing the accumulation of phytoplankton

biomass in the surface water and accelerating the gas
exchange across the air-sea interface (figure 6(d)).
However, these nutrients were more rapidly con-
sumed and assimilated by phytoplankton than the
rates at which they were supplied at the surface by
upwelling events. In addition, N,O inventories in sur-
face and subsurface layers correlated reasonably well
with Chl-a inventories in the surface layer (table 2).
Since the N,O hotspots were only present during

6
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upwelling-favorable winds, this pattern would suggest
that these structures were controlled by the wind.
However, no significant correlation was found
between the N,O inventory at surface layer and SST,
suggesting that the dynamics of N,O was not just con-
trolled by physical processes (table 2). By contrast, the
content of N,O in surface and subsurface layer was
related positively to Chl-a level and the NO,- inven-
tory at surface waters.

4. Discussion

The continental shelf off central Chile is subject to SW
wind stress (figure 6(b)) that produces upwelling
events during the austral spring—summer and affects
most of the physical variables, such as temperature
and salinity (Sobarzo et al 2007). The fertilization of
the photic zone is the most notable consequence of this
process, which can sustain high phytoplanktonic
development, primary production, and the subse-
quent intense respiration of produced OM (figure 2)
(Daneri et al 2012, Farias et al 2009). Thus, the
phytoplankton standing stock increased throughout
the upwelling season, as illustrated by the progressive
accumulation of Chl-a in the surface water
(figure 2(a)), with a subsequent buildup in the
particulate OM occurring at the oxycline and the
bottom layers (Farias et al 2009). This leads to an
intense aerobic respiration of sinking organic particles,
which along with the presence of the eastern Southern
Pacific’s OMZ causes a decrease in O, to anoxic levels

(Ulloa et al 2012). This stimulates dissimilative
processes involved in N cycling, particularly those
associated with N,O production, such as nitrification
and denitrification (Codispotiand Christensen 1985).

Some coastal upwelling areas show a rapid seaso-
nal transition from oxic to anoxic conditions. In the
study area, this phenomenon was observed through-
out the vertical O, distribution (figure 2(b)), where
conditions transitioned from relatively homogenous
and oxygenated to a very shallow and sharp oxycline;
as a result this influences the N,O distribution (Cor-
nejo et al 2007). This transition is accompanied by
N,O accumulation at the oxyclines (December—Jan-
uary) and consumption within the bottom layers
(March—April) (figure 2(d)). Marked N,O accumula-
tion has previously been observed in only a few coastal
time-series sites associated with the continental shelf
and coastal upwelling, such as those off central Chile
and West India, (Naqvi et al 2010). Such N,O accu-
mulations (up to several hundred nM) were related
with low O, levels, where significant amounts of N,O
can temporarily accumulate during the short transi-
tion time, while the system is changing its oxygen
regime (Bange etal 2010, Bakker etal 2014).

N,O hotspots are defined as patches that show dis-
proportionately high reaction rates relative to the sur-
rounding water according to McClain et al (2003). In
our study area (off central Chile), they have AN,O
three times higher than the average monthly AN,O
(figure 4). These hotspots were present between
November and January at the oxyclines (15-50 m

7
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Figure 5. Vertical profiles of oceanographic variables during the N,O hotspot presence. Arrows indicate the location of N,O hotspot
core depth during the years (a) 2004; (b) 2006; (¢) 2008; (d) 2010; and () 2011.

range depth) with hypoxic rather than suboxic levels
(higher than 4.4 gmol L™ ') and with some NO,™ accu-
mulation, which seems to form the primary NO,~
maxima (figure 5). This contrasts with NO,~ accumu-
lation observed in the bottom water under suboxic/
anoxic conditions (figure 2(b)) whose origin seems to
be related to dissimilative NO;~ reduction (Lomas
and Lipschultz 2006). This situation was dissimilar to
that reported by Naqvi et al (2000) in the western
Indian continental shelf; they found strong N,O accu-
mulation and the occurrence of sulphide in open
coastal waters. However, in this case, the increased
N>O production seemed to be caused by the addition
of anthropogenic NO;™ associated with strong river
runoff and a subsequent reduction to N,O (i.e., partial
denitrification).

According to the observed correlations, upwel-
ling-favorable wind stress modulated the seasonal
N,O content in surface and subsurface waters
(table 1). However the N,O hotspots were not

necessary associated with the strongest wind stress
(figure 6(b)), nor with the colder waters (SST) upwel-
ling/rising from the subsurface (figure 6(c)). The pre-
sence of the N,O hotspots was well correlated with
Chl-a (table 2), revealing the significance of the phyto-
planktonic biomass in providing OM and the con-
comitant mineralization products (NH,* and N,O).

4.1. Origin of N,O accumulated in the hotspot

Based on the O,/N,0O emission ratio observed in
atmospheric records (Lueker et al 2003 ), marine N,O
is predominately being sourced from nitrification.
Considering correlations between AN,O versus AOU
and AN;O versus NO;™, it is possible to determine if
N,O production is related to O, consumption and
NOs3~
coupled with nitrification (Yoshinari 1976, Nevison
et al 2003). Figure 7 illustrates the relationship among
these parameters and variables with all data
(figures 7(a), (b)) a significant correlation of AN,O

production, due to OM remineralization
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Table 1. Monthly averages of from nitrous oxide inventories. Chlorophyll-a, nitrate and nitrite estimated during the upwelling season
(spring-summer) in both the mixed and subsurface layers, and the cumulated wind stress over the same period from the COPAS time-series

station.
Nitrous Oxide Chlorophyll-amg Nitrite Wind Stress N m ™

Sept—March nmol m™2 m2© Nitrate gmol m ™2 umol m™2 210 days

2002-2003 ML 1036 + 81 455+55 205+33 25+4 1459 + 15
SSL 7293 £471 5881101 233423

2003-2004 ML 1068+ 117 280+ 66 706+ 112 1342 225349
SSL 10440 + 546 8280+ 152 212452

2004-2005" ML 2877 £417 454+ 89 1060 + 135 41+£5 2376 £ 11
SSL 2341442738 10 492+ 349 287430

2005-2006" ML 1203 £131 245438 160+37 215 35769
SSL 13171 +£1089 7726 +194 596+121

2006-2007 ML 671 +44 152+18 504+62 15+1 2446 +9
SSL 9642 +252 10 824 +324 195+24

2007-2008 ML 866 + 67 236+36 680462 15+2 2457 +9
SSL 10 084 +528 8176 +349 78+6

2008-2009" ML 2317 £135 561+81 1306+ 147 30+4 4096 +17
SSL 20502 +2599 8778 +129 171+41

2009-2010" ML 1076 +159 44+3 598 +308 14+5 4013+15
SSL 10 928 +3026 3834+417 102+42

2010-2011 ML 1950 +242 293 +66 849+ 139 30+6 380211
SSL 15365 +1323 7378 +282 253+33

2011-2012* ML 2137 £229 384 +40 1182+148 30+4 1164 +3
SSL 29795 +4912 12 589+ 306 328+56

* Denotes upwelling periods during N,O hotspot presence;
b Mixed layer (ML) and subsurface layer (SSL);
¢ Inventories estimated in surface (the mixed layer) and subsurface waters (the latter included the oxycline and the bottom layer).
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Figure 6. Time series of (a) wind speed (m s (b) along shore wind stress on surface (N m? days); (c) sea surface temperature (SST)
measured at 10 m depth (°C); and (d) estimated air—sea N,O fluxes (#mol m2d™! ), at St. 18. Vertical green lines indicate the dates at
which the N,O hotspots were present.
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Table 2. Spearman correlation coefficients among cumulative wind
stress, N,O inventories and several biogeochemical variables in the
COPAS time series station.

Cumulative
Wind Stress
(Nm™2 sur N,O sub N,O
10 days) (;«molm’l) (,urnolm’z)
Rho P Rho P Rho P
SST* —0.40 0.00 -0.07 0.45 -0.20 0.04
Chl-a" 0.51 0.00 0.47 0.00 0.24 0.01
surN.O" 0.43  0.00 — — — —
subN,O" 0.24 001 — — — —
sur NO;'“ 0.00 0.97 0.32 0.00 “0.33 0.00
sub NOZ_I! -0.03 0.76 -0.03 0.77 0.12 0.20
sur NOa_b 0.00 0.92 0.39 0.00 —0.43 0.00
sub NO{I’ 0.17 0.06 -0.17 0.06 0.23 0.10

*SSTin°C.
" Biogeochemical variables are estimated as inventories in surface
(sur) and subsurface (sub) layer.

versus AOU and AN,O versus NO;~ (respectively
Rho=0.40, p<0.05 and Rho=0.34 p<0.05) is
observed; similar results were obtained with data from
the upper oxycline (ie., 20m depth, respectively,
Rho=0.53 p<005 and Rho=0.43p<0.05;
figures 7(c), (d)), indicating that N,O and NO;™ are
being produced in parallel to O, consumption by
nitrification. However, correlations between these
parameters lose statistical significance as the estimates
are carried out with data from the deepest layers (i.e.,
50 and 80 m depth). In fact,a NO;~ consumption was
observed at O, levels as low as ~5 umol L', which
implies that an advected/diffused denitrification signal
from the bottom layer or sediment, and/or an in situ
denitrification at the oxyclines is/are occurring simul-
taneously with the nitrification. Indeed, when these
relationships (AN,O versus AOU and AN,O versus
NO;™) were estimated from 50 m (respectively Rho =
0.20 p<0.05 and 0.30 p <0.05; figures 7(e), (f)) and
80m depth (respectively, Rho=0.10 p=0.36 and
Rho=0.23 p < 0.05; figures 7(g), (h)), they revealed a
strong denitrification observable by an intense NO3~
and N,O consumption.

Regarding the processes responsible for the
observed N,O distribution in the study area, high
AAO rates at the oxyclines were observed in associa-
tion with high NH,* regeneration rates (Fernandez
and Farias 2012), however at the oxyclines and possi-
bly also at the bottom waters, AAQ appeared to be
coupled to NO;~ and NO,™ reduction to N,O (partial
denitrification), which has been previously reported in
the study area (Fernandez and Farfas 2012, Galdn
et al 2014). With respect to the microbes involved in
these processes, beside AAO bacteria, AAO archaea
also play an important role as ammonia oxidizers at
oxyclines in the central Chilean upwelling (Molina
et al 2010). Some archaea have a high affinity for
NH,* (Martens-Habbena et al 2009), efficiently pro-
ducing N,O as a by-product (Santoro et al 2011);
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sulfur-oxidizing y-proteobacteria are abundant and
dominant at the oxyclines in our study area, and addi-
tionally, they have the ability to reduce dissimilative
NO;~ and NO,™ and carry out a process known as
chemolithoautotrophic  denitrification ~ (Murillo
et al 2014), which could be producing N,O through-
out partial denitrification (Galdn eral 2014).

4.2.N,0 exchange across air-sea interface

Another observed consequence of the upwelling
processes was a strong outgassing. In fact, the con-
tribution from coastal upwelling has been estimated as
0.2+0.14 Tg N,O-N yrfl, which represents ~5% of
the total ocean source (Nevison et al 2004), despite
representing less than 1% of the total surface of the
ocean. Most of these coastal upwellings, which encom-
pass eastern boundary systems, have been recognized
as significant N,O emission areas, such as those
associated with the Arabian Sea (De Wilde and
Helder 1997, Naqvi et al 2005), the eastern South
Pacific (Cornejo et al 2007, Charpentier et al 2010) and
west Africa, including the Benguela current and
Mauritanian upwelling (Wittke et al 2010, Kock
etal2012).

Given the proximity of the N,O hotspots to sur-
face water (figure 5), they could be shifted closer to the
surface by the piston effect of the SW wind. Indeed,
air-sea N, O fluxes vary in magnitude throughout the
year, changing from negative to positive values
(figure 6(d)); however, for the majority of the year
there is a strong efflux of N, O, indicating that the area
behaves as a strong gas source towards the atmo-
sphere. It is important to note that fluxes were esti-
mated with wind data that came from a continental
location (close to the coast); this may indicate the
occurrence of a retarding or frictional force on the
wind that could reduce the wind strength magnitude.
In fact, comparison of these data with those obtained
from satellites indicates that these data underestimate
the N,O air—sea exchange by about 20%. Taking into
consideration that wind is highly variable with bursts
of intensity (up to 26 ms '), the parametrization of
W-92 should be the most appropriate for the
study area.

During the presence of hotspot structures, N,O
effluxes were up to one order of magnitude higher
than the average flux estimated during the entire dec-
ade (figure 6(d)), and almost two orders of magnitude
higher than the global ocean estimate of about
3 ymol m 2d" (Nevison ef al 1995). Breaking down
the variation of N,O flux across the air—sea interface
into decadal, seasonal, and inter-annual variation
facilitates a more precise temporal scaling to assess the
impact of the gas exchange on the atmosphere. If we
consider that the observed dynamic is occurring on
Chile’s continental shelf (41 105km?), this coastal
area contributes, based on a weighted average (upwel-
ling and non-upwelling representative of 60% and
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40% of the year, respectively), 20.7 Gg N,O-N per
year, which is a significant N,O contribution/source
that should be considered in the global balance of
atmospheric N,O. Furthermore, if we take into con-
sideration that the N,O hotspots may occur more fre-
quently than observed during this study’s sampling
cycle (at intervals of 30 days or more), this contribu-
tion appears to be further underestimated. In fact,
when the N,O efflux data was removed for periods
during the N,O hotspots’ presence, the annually
weighted average was reduced to 13.5 Gg N,O-N;
therefore, the importance of the area as a source of
N,O could be scaled up. As a result transient events
rather than long-term steady-state conditions have
been proposed to govern N,O production in coastal

areas subjected to eutrophication and hypoxia (Naqvi
etal 2000).

There exists the possibility that N,O dynamics act
as hot moments, which are defined as short periods of
time exhibiting disproportionately high reaction rates
relative to longer intervening time periods (McClain
etal 2003). In this sense, high frequency events (at the
weekly and intra-seasonal scales) could be affecting
the presence of hot moments. In general, upwelling-
favorable winds work with quasi-weekly upwelling
pulses, consisting of an alternation in the winds and/or
change in wind intensity; with respect to the southern
hemisphere, this may vary from southerly and intense
(active upwelling) to northern and decreased winds
(upwelling relaxation) (Send et al 1987, Rutllant and
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Montecino 2002). Over a 5- to 10-day time scale this
active-relaxing cycle affects both microbial commu-
nities and the accumulation of biomass, and primary
production rates and microbial community composi-
tion (Rutllant and Montecino 2002, Wilkerson
et al 2006, Du and Peterson 2009). For example, for
effective Chl-a accumulation an optimal window of
3-7 days of relaxed winds was required following an
upwelling pulse. Thus, N>O hot moments may occur
during the relaxing phase of the upwelling process,
and therefore would require a weekly and intra-seaso-
nal study scale in order to resolve the frequency of
these events.

Within the study region there are no clear decadal
trends of an increase in phytoplanktonic biomass or an
intensification of hypoxic conditions in subsurface
waters regarding the analysis of the COPAS time ser-
ies; however, phenomena such as the cooling of sur-
face waters and intensification of coastal wind patterns
have been reposted by Falvey and Garreaud (2009) in
the study area. Therefore, we recommend further
study on the physical forcing (i.e. ENSO and even glo-
bal warming) mechanisms that may be affecting bio-
geochemical processes involved on N>O production
and exchange across the air-sea interface.
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4.2.2. Tendencias observadas en los parametros oceanograficos

La Tabla 3 muestra las tendencias de diferentes variables observadas en la Est18 para
el periodo de 2002-2016. Estas se presentan como tendencia general, tendencia de la anomalia
estandarizada, tendencia climatoldgica de los meses del afio y tendencias separadas por
estaciones del afio (verano e invierno); cabe destacar que en la tabla sélo se presenta la
tendencia de la capa superficial integrada, con el promedio de valores desde los O m hasta
15 m de profundidad (desde ahora, capa superficial), pero se realizé el andlisis exploratorio
para cada profundidad (no se muestran en tabla).

En general, la temperatura presenté un enfriamiento practicamente en toda la columna
de agua, mostrando una tendencia negativa en la capa superficial integrada de -0.32 °C dec™
(p= 0.21), se destaca la tendencia en la profundidad de 5 m con una mayor significancia
estadistica, donde se observé una disminucién de -0.24 °C dec’ (p = 0.07). Lo anterior se
puede corroborar con la tendencia negativa obtenida por medio de la temperatura superficial
del mar correspondiente a la base de datos OAFlux (Figura 9), que durante los afios entre 1980
y 2015, present6 una disminucion estadisticamente significativa de -0.20 °C dec™ (p<0.05),y
desde el 2000, una tendencia negativa de -0.28 °C dec™ (p = 0.26). Por otra parte, la tendencia
por estacion climdtica en la Est18 demostré un enfriamiento en la capa integrada de -0.13 °C
dec”! (p = 0.54) en la temporada de verano y -0.68 °C dec” (p = 0.16) en la temporada de

invierno (Tabla 2).

Tndl = ﬂzﬂdegcds( ;Vp —19«05;1 dz2 = DZEdenge(le =0.26
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Tendencia 2 = 2000-2015
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L . . . . . . .
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Figura 9 — Temperatura superficial del mar (°C) desde 1980 a 2015, correspondiente a la base
de datos OAFlux. En rojo se muestra la linea de tendencia y ademds se muestra el valor-p del

test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboracion propia).
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Por su parte, la salinidad mostré un aumento principalmente en la capa superficial e
intermedia, con una tendencia positiva en la capa integrada de 0.15 psu dec’ (p = 0.32)
durante el periodo total de la Est18 (Tabla 3). La salinidad en la profundidad de 20 m y 30 m
presentaron tendencias positivas de 0.14 psu dec y 0.10 psu dec, respectivamente, ambas
con significancia estadistica con un valor-p menor a 0.05. El andlisis por estaciones del afio
mostré una tendencia positiva en la capa superficial de 0.10 psu dec” (p < 0.05) en verano y
0.34 psu dec™! (p = 0.83) en invierno.

El oxigeno disuelto presentd una tendencia positiva en la capa superficial integrada,
con una variacién de 0.60 mL L' dec™ (p < 0.05) para todo el periodo de estudio, al separar
por estaciones la tendencia en verano se vuelve negativa, con un valor de -0.17 mL Lt dec'l,
p = 1.00) y positiva en invierno (0.69 mL L dec”, p =0.21). La tendencia a la disminucion se
presenta principalmente durante los meses de diciembre (-0.60 mL L' dec”, p = 0.35), Enero
(-1.71 mL L dec™, p = 0.35) y Febrero (-0.88 mL L™ dec™, p = 0.55). Cabe destacar que en
las capas subsuperficiales se presentan tendencias negativas significativas (p < 0.05), con una
disminucion del oxigeno disuelto de -0.78 mL L' dec! para la capa de 20 m y -0.68 para la
capa de 30 m.

Como referencia a los nutrientes, se trabajé con el nitrato, el cual presenté una
tendencia general positiva de 1.58 umol L™ dec™ (p = 0.28) para la capa superficial; se destaca
el mes de febrero, donde se present6 una tendencia positiva de 21.59 umol L' dec’ (p=0.23)
y los meses de mayo y junio, con una tendencia negativa de -7.68 umol L' dec’ (p =0.15)
y -4.28 umol L dec” (p = 0.32), respectivamente. La clorofila-a presenté una tendencia
positiva de 0.37 pg L' (p = 0.38), que se genera principalmente por los meses de surgencia
activa, donde se presentd una tendencia positiva en noviembre y diciembre, con 6.94 ug L'
(p=0.44)y 1275 ug L (p=0.11).

Finalmente, para cuantificar la concentracion de gases de efecto invernadero en la zona
de estudio, se trabajé con el gas 6xido nitroso, el cual presenté una tendencia positiva de
13.97 nmol L™ dec (p = 0.11) para todo el periodo de estudio; con una mayor valor en la
temporada de primavera-verano (22.12 nmol L dec”, p = 0.64). Los meses de febrero, marzo,

mayo Yy junio son los unicos en presentar tendencias negativas (Tabla 3).
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Tabla 3 — Tendencias de la capa integrada superficial de la Estacion 18. (Fuente: Elaboracion

propia).

Temperatura Salinidad Oxigeno Nitrao Clorofila-a Oxido Nitroso

tend valo-p tend valo-p tend valo-p tend valo-p tend valo-p tend Vvalo-p
Ene -0,6 0,2 -0,03 0,39 -1,71 0,35 3,52 0,39 -7,18 0,24 41,12 0,47
Feb 0,43 0,71 -0,1 0,71 -0,88 0,55 21,59 0,23 -5,48 0,13 -252 071
Mar 0,65 0,25 0,6 0,23 1,99 0,08 -4,2 0,44 -515 0,19 -5,35 1
Abr -0,11 0,55 0,03 1 1,13 0,16 8,61 0,05 -2,09 0,58 4,82 0,37
May -0,3 0,92 1,44 0,35 0,58 0,47 -7,68 0,15 -0,41 0,25 -12,32 0,71
Jun -0,44 0,92 0,36 0,44 0,27 0,90 -4,28 0,32 -0,64 0,01 -3,4 1
Jul -1,41 0,15 0,99 0,21 0,93 0,11 -0,56 1 -1,1 0,13 12,96 0,13
Ago -086 035 -032 068 051 070 941 004 -1,3d 009 22 037
Sep -0,77 0,03 0,28 0,32 -0,98 0,58 -1,45 0,48 -0,12 0,5 3,45 0,86
Oct 1,2 0,76 0,63 0,24 6,02 0,13 2,05 1 -7,96 0,21 0,69 1
Nov -0,16 0,88 0,2 0,85 0,86 0,35 -4,33 0,88 6,94 044 20,85 0,37
Dic -0,64 0,76 0,34 0,02 -0,60 0,35 5,91 044 12,75 0,11 2581 0,54

Verano (DJF)  -0,13 0,54 0,1 0,02 -0,17 1,00 2,38 0,02 2,83 0,32 22,12 064
Invierno (JJA) -0,68 0,16 0,34 0,83 0,69 0,21 -0,31 0,82 -0,74 0,01 -2,1 0,76

General -0,32 0,21 0,15 0,32 0,60 0,00 1,58 0,28 0,37 0,38 13,97 011
AnomaliaSTD -04 0,21 0,13 0,32 0,44 0,00 0,22 0,28 0,05 0,38 0,51 0,11

4.2.3. Transporte de Ekman
En la Figura 10 se observa un aumento en el transporte de Ekman, con una tendencia

de 0.04 m* s dec™ (p = 0.14) que indicaria un aumento en la surgencia costera.

Tnd1 =0.04 m?s™ dec™ (0.10 en 26anos™); Vp, =0.14/Tnd2 = 0.03 m? s dec; Vp,=0.48
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Figura 10 — a) Transporte de Ekman (m2 s'l) calculado desde la base de datos CCMP para los
afos de 1990 a 2015. En rojo se muestra la linea de tendencia y ademds se muestra el valor-p

del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboracién propia).
Por otra parte, en la Figura 11 se pudo observar que los eventos de surgencia se

originan generalmente a partir de los meses de septiembre y octubre, disminuyendo entre los

meses de marzo y abril. Durante algunos afios se observan eventos de hundimiento
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principalmente durante junio, julio y agosto. Otro punto destacable es el aumento en la
intensidad de los eventos de surgencia desde el afio 1990 al 2015, situacién que se puede
corroborar con la Figura 12, donde se muestra la sumatoria del transporte acumulado de
Ekman durante los meses de mayor actividad de surgencia, es decir desde septiembre a
febrero. En ella se observdé una tendencia positiva estadisticamente significativa de

15.63 m* s mes™ dec! (p <0.05).
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Figura 11 - Transporte de Ekman acumulado mensual (m® s mes™), desde junio a mayo.

(Fuente: Elaboracién propia).
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Figura 12 - Sumatoria del transporte acumulado de Ekman (m? s mes™), desde septiembre a
febrero y para todo el periodo de estudio (base de datos: CCMP 1990-2015). (Fuente:

Elaboracién propia).
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4.2.4. Capa de Mezcla

En la Figura 13 se observa que la profundidad de la capa de mezcla en la Estl8,
calculada mediante el criterio de temperatura de 0.5 °C (PCMry) y criterio de densidad de
0.15kg m> (PCMp), presentaron una componente estacional bien definida. Ambas PCM se
somerizan durante los periodos estivales y se profundiza durante los periodos invernales. Lo
anterior se corrobora parcialmente con las bases de datos MIMOC, IFREMER (i.e., deBoyer)
y ARGO, para la misma zona de estudio, las cuales presentaron una similar variabilidad
estacional.

La PCM en la Estl8 present6 una profundizacién significativa durante el periodo
2002-2016, con una tendencia negativa de -3.91 m dec™' (p = 0.06) para PCMy (Figura 14a) y
una tendencia de -2.43 m dec” (p = 0.07) para PCMp, (Figura 14b). Si se separa el anélisis por
estaciones, se observo que durante verano la PCMr se somerizé levemente con una tendencia
de 1.84 mdec” (p = 0.25) (Figura 14e) y por el contrario durante invierno se profundizé con
una tendencia de -3.85 m dec’ (p = 0.58) (Figura 14f). Mientras que la PCMp, se profundiz6
levemente con una tendencia negativa de -1.44 m dec’! (p = 0.4) durante verano (Figura 14c),
pero también lo hizo durante invierno (Figura 14d), con una tendencia de -3.85 m dec™

(p = 0.58).
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Figura 13 — Climatologia de la PCM para la Estl8 y diferentes bases de datos. (Fuente:

Elaboracién propia).
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primavera-verano y d) y f) invierno, respectivamente (Fuente: Elaboracién propia).
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Resumen

El sistema de surgencia de Perd-Chile (PCUS) es considerado como uno de los
ecosistemas marinos mas productivos del mundo, manteniendo la mayor produccién primaria
y rendimientos pesqueros a nivel mundial. Esta alta productividad se atribuye principalmente a
la surgencia costera provocada por el viento meridional. La variabilidad temporal del PCUS ha
sido relativamente bien documentada con respecto a la dindmica anual e interanual, sin
embargo, la comprension de las tendencias decadales es limitada, asi como la influencia del
cambio climdtico en los procesos marinos como la productividad y el enfriamiento superficial,
entre otros. Este estudio presenta evidencia de que, durante las dltimas décadas, los vientos
favorables de surgencia han aumentado en el limite sur del Sistema de Corriente de Humboldt
(HCS) (35° - 42°S), consistente con un movimiento hacia el polo del Anticiclén del Pacifico
Sudeste (SPA). Esto conduce a una intensificacion del viento en la costa (que es favorable a la
surgencia costera) y se asemeja al patron espacial observado en las simulaciones climéticas
bajo escenarios de calentamiento climdtico. La tendencia a la clorofila (desde 2002 hasta el
presente) de las series de tiempo de satélites y observaciones muestra una tendencia positiva
principalmente en primavera-verano, posiblemente explicada por incrementos tanto del flujo
de nutrientes hacia la superficie como de la radiacion fotosintéticamente activa (PAR); Ambos
parametros parecen ser una respuesta al movimiento hacia el sur de la SPA, modificando el
estrés del viento en la costa y la cubierta de nubosidad. Ademds, se observé una
profundizacién neta de la capa de mezcla (PCM), que es ligeramente superficial en el verano
austral como consecuencia del transporte de Ekman y el aumento del bombeo, y mas profundo
en invierno debido a la reducciéon de la estratificaciéon. Los cambios en el PCM pueden
explicar en parte la razén de que el agua superficial sea mas fria y salina, y también el
aumento de la productividad, lo que a su vez puede causar fluctuaciones en las

concentraciones de O, disuelto y otros gases sensibles a la oxigenacion.
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CAPITULO 3

En el siguiente capitulo se procederd a describir los resultados de la configuracién y
simulacion del modelo numérico ROMSID, el cual reproducird el ciclo anual de la
profundidad de la capa de mezcla y los principales pardmetros oceanograficos en una zona
costera asociada a Chile central, y ademads, se entregardn los resultados de los experimentos de
sensibilidad para evaluar y cuantificar la respuesta de la columna de agua a las variaciones en

los forzantes atmosféricos.

4.3. Modelo Climatolégico ROMS1D

En esta seccidn se describen y comparan los resultados del modelo (ROMSI1D) con las
observaciones realizadas en la Est18. Para ello, se llamarda como “capa superficial” a la capa
comprendida entre 0 m y 20 m, como capa intermedia a la capa comprendida entre 20 m y 50
m, y como “capa profunda” a la capa comprendida entre 50 m y 80 m. Ademads, se nombrara
como “variable simulada” a los resultados climatolégicos entregados por la configuracion del
modelo y como “variable observada” a las observaciones climatolégicas realizadas por la

3

Est18. Cabe destacar que la palabra “variable” se cambiard respecto a cada nombre
correspondiente (e.g., temperatura simulada, salinidad observada, oxigeno simulado, etc.).
Ademas, en la Figura 15¢, Figura 17c¢, Figura 18c, Figura 21c y Figura 23c, se presenta una
visién climatolégica de las diferencias entre los resultados de ROMSID menos las
observaciones de la Est18, donde el color rojo representa la sobreestimacién del modelo, es
decir, los resultados de ROMSID fueron mayores a lo observado en la Estl8 y las zonas de

color azul representan la subestimacion del modelo, es decir, los resultados de ROMSI1D son

menores a lo observado en la Est18.

4.3.1. Temperatura
En la Figura 15 se puede observar una clara similitud entre la temperatura simulada
(Figura 15a) y la temperatura observada (Figura 15b). Esta variable cuenta con un porcentaje

de aceptacion de un 96.67% de valores dentro del rango +1 °C (Figura 15d), ademds presentd
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un bajo valor RMSE de 0.46 °C (Tabla A2.4) y en su mayoria no se presentaron diferencias

significativas sometidas a la prueba t de dos grupos, salvo para el mes de Junio (Tabla A2.5).
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Figura 15 — Climatologia de la temperatura simulada (a), observada (b) y la diferencia entre
ambas (ROMS1D-Est18) (c); (d) distribucion de frecuencia de las diferencias, donde la linea
azul indica la estimacion de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias y el

sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracién propia).

En relacién a las diferencias (Figura 15c¢), la temperatura simulada presentd zonas de
sobreestimacion en la capa entre 10 y 30 m, principalmente durante los meses de octubre a
marzo; la mayor subestimacion se observé durante el mes de febrero en la capa intermedia y

profunda. La diferencia de los perfiles por estacion (Figura 16) muestran que en la temporada
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de primavera-verano, la principal sobreestimacion se encuentra en la capa superficial, con una
diferencia de 0.53 °C por encima del valor observado, mientras que en la capa profunda se
observé una diferencia de -0.17 °C (Figura 16a y Figura 16b); el andlisis estadistico entregd un
RMSE de 0.48 °C y una correlacion significativa del 0.95 (p < 0.05) entre los perfiles de
verano (Tabla A2.4). Por el contrario, los perfiles de invierno presentaron una menor
diferencia en la capa superficial, con una subestimacion de -0.09 °C, y en la capa profunda una
sobreestimacion de 0.13 °C (Figura 16¢ y Figura 16d), ademds se obtuvo un RMSE de 0.11 °C
y una correlacién de 0.99 (p < 0.05) (Tabla A2.4). En ambas temporadas no se observan

diferencias significativas (ttest2) (Tabla A2.5).
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Figura 16 - Perfiles promedio de la temperatura de a) verano y c) invierno, el color rojo para
ROMSID vy color azul para Est18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D-Est18)

para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracion propia).

4.3.2. Salinidad

En la Figura 17 se puede observar que la salinidad simulada (Figura 17a) captura el
comportamiento estacional que presentd la salinidad observada (Figura 17b), con un
porcentaje de aceptacion y con una distribucién de frecuencia que comprende el 90.83% de
valores dentro del rango +0.5 psu (Figura 17d), ademds present6 un valor RMSE de 0.27 psu
(Tabla A2.4) y desde julio hasta febrero no existen diferencias significativas sometidas a la

prueba t de dos grupos, pero si se presentan para los meses de marzo a junio (Tabla A2.5).
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Figura 17 - Climatologia de la salinidad simulada (a), observada (b) y la diferencia entre
ambas (simulada—observada) (c¢); (d) distribucién de frecuencia de las diferencias, donde la
linea azul indica la estimacién de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias

y el sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracion propia).

En la Figura 17c se observa que la sobrestimacion se intensifica principalmente en la
capa superficial desde julio a noviembre y la subestimacion se observa con una menor
diferencia en la capa superficial e intermedia durante los meses de marzo a junio. En los
perfiles de la estacion de verano (Figura 18a y Figura 18b) se observo un RMSE de 0.07 psu y
una correlacion significativa del 0.89 (p < 0.05) (Tabla A2.4). Los perfiles de la estacion de

invierno presentaron una subestimacion de -0.18 psu en la capa superficial y de -0.19 en la
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capa profunda (Figura 18c y Figura 18d); se obtuvo un RMSE de 0.23 psu y una correlacion
de 0.9 (p < 0.05) (Tabla A2.5).
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Figura 18 - Perfiles promedio de la salinidad de a) verano y c) invierno, el color rojo para
ROMSID vy color azul para Estl8. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D-Est18)

para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracion propia).

4.3.3. Oxigeno

La Figura 19 muestra que la climatologia del oxigeno simulado (Figura 19a) logra
capturar parcialmente el comportamiento que se presenta en el oxigeno observado (Figura
19b); presentando un porcentaje de aceptacion, con una distribucién de frecuencia que
comprende el 87.50% de valores dentro del rango +1 mL L™ (Figura 19d), un valor RMSE de
0.68 mL L™ (Tabla A2.4) y no se presentan diferencias significativas sometidas a la prueba t

de dos grupos (Tabla A2.5).
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Figura 19 - Climatologia del oxigeno disuelto simulado (a), observado (b) y la diferencia
entre ambas (simulado—observado) (¢); (d) distribucion de frecuencia de las diferencias, donde
la linea azul indica la estimacién de densidad de Kernel, los puntos negros indican las
diferencias y el sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracion

propia).

En la Figura 19c se observa que la sobrestimaciéon del modelo se intensifica
principalmente sobre los 10 m, durante febrero y junio. Por el contrario, la subestimacién se
observa con una mayor frecuencia en la capa subsuperficial (~35 m) principalmente entre los
meses entre julio y octubre, como también en la capa profunda durante el mes de febrero. Los

perfiles de la estacion de verano (Figura 20a y Figura 20b) entregaron un RMSE de
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0.59 mL L' y una correlacién significativa del 1 (p < 0.05) (Tabla A2.4), ademés se corrobor6
que la principal subestimacion se encuentra en la capa profunda con una diferencia de -
0.70 mL L', La estacién de invierno presenté una subestimacién principalmente en la capa

intermedia, con una diferencia de -0.69 mL Lt (Figura 20c y Figura 20d), un RMSE de

0.53mLL" y una correlacién de 0.93 (p < 0.05) (Tabla A2.4).
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Figura 20 - Perfiles promedio del oxigeno disuelto de a) verano y c) invierno, el color rojo
para ROMSID y color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D—

EST18) para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracién propia).

4.3.4. Nitrato

La Figura 21 muestra que el nitrato simulado (Figura 21a) capta parcialmente el
comportamiento que se presenta en el nitrato observado (Figura 21b); presentando un
porcentaje de aceptacion, con una distribucion de frecuencia que comprende el 86.67% de
valores dentro del rango +5 umol L' (Figura 21d), un valor RMSE de 2.99 umol L
(Tabla A2.8) y no se presentan diferencias significativas sometidas a la prueba t de dos

grupos, salvo para el mes de junio (Tabla A2.5).
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Figura 21 - Climatologia del nitrato simulado (a), observado (b) y la diferencia entre ambas
(simulado—observado) (c); (d) distribucién de frecuencia de las diferencias, donde la linea azul
indica la estimacién de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias y el

sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracion propia).

En la Figura 21c se observa una sobrestimacion del modelo principalmente en la capa
intermedia, entre los meses de junio y septiembre. La subestimacién se observa en marzo y
octubre, justamente sobre los maximos subsuperficiales de la Est18. Los perfiles de la estacién
de verano (Figura 22a y Figura 22b) entregaron un RMSE de 0.78 pmol L' y una correlacion
significativa de 0.99 (p < 0.05) (Tabla A2.4). La estacién de invierno presentd una

sobreestimacion en gran parte del perfil (entre 10 y 60 m), con la mayor diferencia a 30 m de
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6.65 umol L' (Figura 22¢ y Figura 22d), un RMSE de 4.16 pmol L™ y aparece una diferencia

estadistica respecto al test t de dos muestras (Tabla A2.4).
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Figura 22 - Perfiles promedio del nitrato de a) verano y c) invierno, el color rojo para
ROMSID vy color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D-EST18)

para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracion propia).

4.3.5. Clorofila-a

La clorofila-a simulada (Figura 23a) logra captar levemente la estacionalidad de la
clorofila-a observada (Figura 23b), no alcanza la profundidad real y tampoco desaparece
completamente en invierno, tal como ocurre en las observaciones de la Est18. Esta variable
presenté un porcentaje de aceptacién de 85% respecto al rango de +2 pug L', un RMSE de

1.84 ug L' (Figura 23d) y una diferencia significativa durante marzo (Tabla A2.5).
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Figura 23 - Climatologia de la clorofila-a simulada (a), observada (b) y la diferencia entre
ambas (simulada—observada) (c¢); (d) distribucién de frecuencia de las diferencias, donde la
linea azul indica la estimacion de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias

y el sombreado gris corresponde al rango de aceptacion dado. (Fuente: Elaboracién propia).

Los perfiles de primavera-verano (Figura 24a y Figura 24b) presentan una
sobrestimacién sobre los 10 m de 2.64 ug L' y una subestimacién en la capa de -0.98 pug L™,
en general presentd un RMSE de 1.54 pg L' y una correlacién de 0.91 (p < 0.05)
(Tabla A2.4). Los perfiles de invierno (Figura 24c y Figura 24d) presentaron una
sobreestimacion de 1.31 pg L, entre la capa de 0 m a 20 m; un RMSE de 1.07 ug L' y una
correlacion significativa de 0.97 (p < 0.05) (Tabla A2.4).
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Figura 24 — Perfiles promedio de la clorofila-a de: a) verano y c) invierno, el color rojo para

ROMSID y color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMSI1D-EST18)

para: b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboracién propia).

4.4. Capa de mezcla ROMS1D

El modelo reproduce bastante bien la profundidad de la capa de mezcla de la Estl8,

entregando una alta correlacion positiva para ambos criterios (Figura 25). Para la PCMr se

obtuvo una correlaciéon de Spearman de 0.89 (p < 0.05) y para la PCMp, una correlaciéon de

Spearman de 0.86 (p < 0.05).
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Figura 25 — Comparaciéon entre la PCMt y la PCMp entre los resultados del modelo

ROMSID y los resultados de las observaciones en la Est18 (Fuente: Elaboracién propia).
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4.5. Experimentos de sensibilidad

Para poder evaluar la contribucion de cada forzante atmosférico en la profundizacién o
somerizacion de la capa de mezcla, se realizaron experimentos de sensibilidad con el modelo
ROMSI1D configurado en este trabajo (desde ahora: simulacién control). Los distintos
experimentos entregaron como resultados una variacién de la capa de mezcla que se puede
apreciar en la Tabla 4, donde se observan las profundidades de la capa de mezcla (pcm) y las
diferencias (diff), entre la PCM forzada respecto a la PCM control.

Si se presenta un valor positivo de diff (Tabla 4) quiere decir que la PCM ascendi6 tal
valor respecto a la profundidad control, y por el contrario, si se presenta un valor negativo
indica lo contrario, la PCM se profundiz6 tal valor respecto a la profundidad control. Ademas,
el resumen con la variacion de la PCM respecto al promedio entre 5% y 10%, y la

comparacion mediante el RMSE, se puede encontrar en la Tabla 5.

4.5.1. Variacion en el viento

En primer lugar, se trabajo s6lo con la sensibilidad al aumento del viento meridional
(VWND) y el estrés del viento meridional (SVSTR). Cuando se aumento6 el viento en un 5%,
la PCM se someriz6 en primavera-verano y se profundizé en invierno, con valores de 1.3 m y
-39 m (para PCMt) vy 0.4 m y -2.7m (para PCMD), respectivamente. Pero cuando se
sobrepasé un umbral con un aumento del 15%, entonces la capa de mezcla se profundizé para
todo el ciclo anual (Tabla 4 y Tabla A2.6). La comparacion entre la PCM control y la PCM
forzada por el aumento del 5% y 10% en el viento meridional (Tabla 5), entregd un valor de
RMSE de 2.82 m (PCMry) y 1.70 m (PCMp) para todo el ciclo anual, pero cuando se separd
por estaciones, entregé un RMSE de 1.61 m (PCMr) y 0.51 m (PCMp) para primavera-verano
y un RMSE de 4.55 m (PCMr) y 2.73 m (PCMp) para invierno.

4.5.2. Variacion en el calor

En general el comportamiento de la PCM respecto al aumento de la radiacién de onda
larga (RADLW) y temperatura del aire (TAIR), entregd una somerizacion durante todo el
ciclo anual, principalmente en la temporada de invierno (Tabla 4 y Tabla A2.6). La
comparacién del ciclo anual entre la PCM del modelo control y la PCM forzada por el

aumento en el calor, entregd un valor de RMSE de 5.68 m (PCMry) y 2.69 m (PCMp).
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Respecto a la comparacion por estaciones, resulté un RMSE de 2.28 m (PCMry) y 1.48 m
(PCMp), para primavera-verano y un RMSE de 9.12 m (PCMry) y 4.03 m (PCMp), para

invierno (Tabla 5).

4.5.3. Variacion en los flujos de agua dulce

El agua dulce no afecta mayormente el comportamiento de la PCM en verano, por el
contrario, si lo afecta en inverno (Tabla 4 y Tabla A2.6). A medida se aplica una disminucién
en la precipitacion (PRATE), la PCM se someriza casi linealmente en invierno. La
comparacion entre el ciclo anual de la PCM del modelo control y la PCM forzada por la
disminucién en los flujos de agua dulce, entregé un valor de RMSE de 3.53 m (PCMy) y
1.80 m (PCMp). En relacién a la comparacion por estaciones, resultdé un RMSE de 0.84 m
(PCMry) y 0.51 m (PCMp), para primavera-verano y un RMSE de 5.81 m (PCMr) y 3.02 m
(PCMp), para invierno (Tabla 5).

Tabla 4 — Resumen de la Tabla A2.6 (Anexos). Se entrega la PCMt y PCMp (pcm),
correspondiente al promedio de verano e invierno de acuerdo a cada experimento y las
diferencias (diff) estimadas entre la PCM de la simulaciéon control menos la PCM forzada

(Fuente: Elaboracién propia).

> Viento > Calor < Agua dulce
PCM PCMp PCMy PCMp PCM ¢ PCMp

Ver Inv Ver Inv Ver Inv Ver Inv Ver Inv Ver Inv
5% pcm 9.2 44.9 7.1 18.7 8.8 33.9 6.1 12.5 9.9 37.3 7.2 13.4
diff 1.3 -39 0.4 -2.7 1.8 7.1 1.5 3.5 0.6 3.7 0.3 2.6

10% pcm 8.7 473 8.4 19.3 7.8 29.8 6.1 114 9.5 32.5 7.2 12.7
diff 1.8 -6.3 -0.9 =33 2.8 11.2 1.5 4.6 1.0 8.5 0.3 33

15% pem 12.7 50.8 8.8 19.6 8.7 23.6 6.7 8.9 9.3 30.2 7.2 11.9
diff -2.2 -9.8 -1.3 -3.6 1.8 17.4 0.8 7.1 1.3 10.8 0.3 4.1

20% pcm 14.0 52.0 9.8 20.6 10.4 20.3 8.3 9.6 9.3 27.5 7.2 10.6
diff -3.5 -11.0 -2.3 -4.6 0.2 20.7 -0.8 6.4 1.3 13.5 0.3 54

25% pcm 15.1 52.6 10.9 21.6 12.7 19.7 9.3 10.9 9.3 21.2 7.2 9.6
diff -4.6 -11.6 -34 -5.6 -2.2 21.3 -1.8 5.1 1.3 19.8 0.3 6.4

30% pem 17.6 55.2 12.2 22.5 13.5 21.1 10.8 11.1 9.3 15.8 7.2 8.1
diff -7.1 -14.2 -4.7 -6.5 -3.0 19.9 -3.3 4.9 1.3 25.2 0.3 7.9

* pem = Profundidad de la capa de mezcla como resultado de los experimentos de sensibilidad.
* diff = Diferencia entre la simulacién control y la PCM como resultado de los experimentos de sensibilidad.
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Tabla S — Profundidad de la capa de mezcla para los diferentes experimentos de sensibilidad y

su comparaciéon (RMSE) con la simulacién control. (Fuente: Elaboracién propia).

Control > Viento > Calor < Agua dulce

ROMSI1D Variacion en: SVSTR-VWND Variacion en: RADLW-TAIR Variacién en: PRATE
PCM; PCM,, PCM; T,q PCMp D4 PCM; T,q PCMp D4 PCM; T,q PCMp D4
Enero 10 7 79 0.3 7.0 0.7 7.7 0.5 5.8 0.0 9.3 0.4 6.9 0.1
Febrero 11 7 10.0 0.7 7.2 0.5 8.5 0.8 5.9 0.0 10.0 0.0 6.9 0.0
Marzo 16 9 16.0 0.0 9.3 0.4 12.8 1.7 7.8 14 15.0 0.0 8.9 0.0
Abril 21 15 22.0 0.0 16.6 0.1 17.3 1.1 11.9 35 18.1 1.6 13.9 0.8
Mayo 37 18 42.5 1.6 19.6 0.1 28.5 2.1 14.1 1.3 31.7 3.0 15.4 0.7
Junio 43.8 17 49.7 2.0 19.9 0.4 34.1 2.9 12.5 0.8 37.2 3.7 13.1 0.1
Julio 422 16 46.2 1.5 19.6 0.8 33.0 35 11.9 0.9 35.8 35 12.5 0.7
Agosto 33 15 34.5 0.7 17.5 0.0 24.0 2.8 11.5 0.7 28.3 2.5 13.5 0.7
Septiembre 17 9 17.0 0.0 10.0 0.7 14.5 0.7 7.6 0.7 15.5 0.7 9.0 0.0
Octubre 12 8 13.0 0.0 8.5 0.7 10.5 0.8 8.0 0.0 12.0 0.0 8.0 0.0
Noviembre 11 8 94 0.1 9.0 1.6 94 0.9 6.4 0.0 10.5 0.7 8.0 0.0
Diciembre 10 8 8.5 0.4 7.9 0.7 7.6 0.6 6.1 0.0 9.0 0.0 7.0 0.0

RMSE total 2.82 1.70 5.68 2.69 3.53 1.80

RMSE primavera-verano 1.61 0.51 2.28 1.48 0.84 0.51

RMSE invierno 4.55 2.73 9.12 4.03 5.81 3.02

PCM=Profundidad de la capa de mezcla con criterio de temperatura (0,5 °C)

PCMp, = Profundidad de la capa de mezcla con criterio de densidad (0,15 kg m'S)
Ty Dgia = desciacion estandar respectiva
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S. DISCUSIONES

El planeta Tierra presenta gran variabilidad climética a diferentes escalas de tiempo,
parte de esta variabilidad puede deberse a procesos internos o externos del sistema climatico,
conocidos como forzantes naturales, o procesos influenciados por la actividad humana,
también llamados forzantes antropogénicos (Myhre, 2013). El componente antropogénico ha
contribuido mayormente durante las dltimas décadas; e.g., se sabe que el promedio global de
la temperatura atmosférica ha aumentado 0.24 °C dec'l, segin los datos de UAH

[http://www.nsstc.uah.edu/climate/], lo que se ha relacionado con un aumento en la

concentracion de gases de efecto invernadero de origen antropogénico, ademds de otros
forzantes como la emision de aerosoles y cambios de uso de suelo (IPCC, 2014). Sumado a lo
anterior, en el quinto reporte del IPCC (ARS), se ha concluido que los cambios en el sistema
climatico, han sido causados en mayor medida por el forzante humano, y principalmente
debido al incremento en las concentraciones de gases de efecto invernadero en la atmdsfera.
Es mas, en la tltima sesion (nimero 44 del IPCC realizada en Tailandia en octubre de 2016)
se comenzaron a discutir los lineamientos del proximo informe especial que se centrara en el
calentamiento atmosférico global de 1.5 °C por encima de los valores pre-industriales.

El efecto del forzamiento antropogénico en el clima global es heterogéneo, afectando
de distinta manera a las regiones del planeta. Este es el caso de Sudamérica, donde los
impactos han sido variados y se han presentado en gran parte del territorio con diferentes
consecuencias. Por ejemplo, durante la dltima década se ha observado un importante aumento
en las precipitaciones en el nordeste de Brasil, Paraguay y Uruguay, con consecuencias
positivas en el ambito econémico y agricola (IPCC, 2013, Pérez et al., 2011, Rao et al., 2016).
Pero el escenario es distinto para Chile, donde la precipitacion se ha reducido drasticamente
con un persistente déficit pluviométrico que ha prevalecido en el norte y centro de Chile, lo
que ha llevado a una escasez hidrica y a un aumento en la extensién y ocurrencia de los
incendios forestales (Boisier et al., 2016). Cabe destacar que hasta ahora no es posible evaluar
de manera confiable qué fraccion de estos cambios se deberian a la variabilidad natural del

sistema climatico y qué fraccion a efectos antropogénicos.
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5.1. Variacion temporal de parametros atmosféricos asociados a Chile central

El andlisis de la tendencia del viento en la zona costera frente a Chile central indica
que se ha presentado un aumento significativo en su magnitud, con una tendencia positiva de
0.11 m s™ dec™ durante los dltimos 60 afios, y con una mayor intensidad durante el periodo de
estudio (i.e., posterior al 2000), presentando una tendencia de 0.54 m s dec! (Figura 4a).
Sumado a esto, si sélo se considera la componente meridional del viento, la cual estd asociada
a generacion de eventos de surgencia y hundimiento en sistemas de borde oriental (SBO),
también se presenta una tendencia positiva de 0.33 m s dec™ (Figura 4b). Este aumento en los
vientos no sélo se ha observado en la zona de estudio, sino que, en gran parte del territorio
nacional, especificamente entre los 25° a 40° de latitud sur (Figura 5). Por el contrario, en la
zona del Peru hasta el extremo norte de Chile, la componente meridional del viento ha
disminuido su magnitud con tendencias negativas que se pueden observar en la Figura 5. Estos
resultados concuerdan con otros estudios donde se ha probado una posible intensificacion de
los vientos asociados a los sistemas de surgencia de borde oriental (SSBO), debido
principalmente a la variabilidad en los centros de alta presion asociados (Wills et al., 2004;
Schneider et al., 2007; Roemmich et al., 2007; Falvey & Garreaud, 2009; Ancapichin &
Garcés-Vargas, 2015; entre otros). En estos trabajos se ha estudiado el comportamiento del
ASPS en un escenario de cambio climético.

Las tendencias del aumento del viento también se observan en otros EBUS. Por
ejemplo, Sydeman et al. (2014) muestran una intensificacion de los vientos principalmente
hacia las altas latitudes, tal como en los sistemas de surgencia de California y Benguela, pero
una disminucién en latitudes bajas, como en el sistema de surgencia de Canarias e Iberia. Los
mismos autores mencionan que la intensificacion del viento en los sistemas de California,
Benguela y Humboldt podria beneficiar a las comunidades marinas debido al incremento en el
input de nutrientes por medio la surgencia costera.

Para comprender las posibles causas de la variabilidad climdtica en el PSO, han
surgido una serie de hipotesis, donde algunas se han centrado en una variabilidad interdecadal
asociada a fendémenos de baja frecuencia, como es la influencia de la ODP. En efecto, durante

las udltimas décadas, el indice de la ODP (Tokio Climate Center, http://ds.data.jma.go.jp/), se

encuentra como promedio en una fase fria (i.e., desde el afo 1998 aproximadamente), por

consecuencia, el ASPS estaria en un proceso de intensificaciéon. Ancapichin & Garcés-Vargas
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(2015) evaluaron la influencia de algunos indices climaticos de baja frecuencia en la
variabilidad decadal del ASPS, donde se concluy6 que la fase fria de la ODP, es la principal
causa del reforzamiento del esfuerzo del viento en el ASPS, que representd una varianza del
49%, lo que indica una estrecha relacion entre estos dos fendmenos de gran escala; esto en
comparacion con otros indices climaticos como el Modo Anular del Sur (SAM) que representd
una varianza del 40%. Ademds, Shakun & Shaman (2009) y Deser et al. (2010) han mostrado
que la ODP tiene influencia tanto en el hemisferio norte como en el hemisferio sur, por lo
tanto, es una oscilacion que abarca toda la cuenca del Pacifico. Nuestros resultados indican
que, durante el periodo de estudio (i.e., 2000-2016), se ha generado un reforzamiento del
viento ain mds pronunciado respecto a las tendencias de largo periodo (Tabla 1), lo que
indicaria que la ODP podria estar contribuyendo significativamente en este proceso de
intensificacion, pero no seria la tnica causa de esta variabilidad, ya que la variacién positiva
en la tendencia del viento, se presenta desde el inicio del registro (i.e., desde el ano 1957)
(Figura 4a).

Otra de las posibles causas de esta intensificacion tendria relacion con lo descrito por
Bakun (1990), quién plantea que esta variabilidad de baja frecuencia se podria deber al
aumento en el gradiente de temperatura entre el océano y la zona continental, como respuesta
al aumento en las concentraciones de gases de efecto invernadero de origen antropogénico.
Nuestros resultados concuerdan con lo anterior, ya que estarian indicando la existencia de una
diferencia cada vez mayor entre las tendencias de la temperatura en la zona costera y la
temperatura atmosférica sobre el territorio continental. En la zona costera (i.e., sobre la Est18),
la temperatura del aire presenté una tendencia negativa de -0.36 °C dec' (Figura 2a), por el
contrario, sobre el territorio continental, la temperatura del aire mostr6 un aumento de
0.13°C dec’' en la estacion interior costera de Carriel Sur (Figura 7a), un aumento de
0.24 °C dec” en la estacién asociada al valle central de Chillén (Figura 7b) y un aumento de
0.67 °C dec’ en la estacién cordillerana de La Puntilla (Figura 7c). Resultados que concuerdan
con lo descrito por Falvey & Garreaud (2009), donde se trabajé con series de tiempo
ocednicas/costeras y continentales (i.e., valle central y Los Andes), sumado a simulaciones con
los modelos GCM-CMIP3; Los autores indican que la temperatura atmosférica asociadas a las

. L. . . -1
estaciones ocednicas y costeras presentaron una tendencia negativa de -0.18 °C dec
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y -0.12 °C dec™, respectivamente, y por el contrario, las estaciones ubicadas sobre el territorio
continental, presentaron tendencias positivas por sobre los 0.25 °C dec™.

En la misma linea y a partir de simulaciones regionales del modelo ENVI-met v4,
Tumini & Rubio-Bellido (2016) forzaron escenarios futuros (IPCC, AR5) proyectados para la
ciudad de Concepcion, sus resultados indican que para el 2020 la temperatura del aire podria
aumentar en 0.7 °C y la radiacién solar en 2 W m?, respecto a su promedio actual. Situacién
que concuerda con lo encontrado respecto a la radiacion de onda corta, la cual ha aumentado
en la zona de estudio con una tendencia de 0.26 W m™> dec”' durante los dltimos 26 afos,
siendo mads significativo el aumento en la radicaciéon de onda larga descendente de la
atmésfera (RADLW), con una tendencia positiva de 0.88 W m”dec™' para la zona de estudio, y
mayor aun si se considera desde el 2000 a la fecha, presentando una tendencia de
5.79 W m*dec™. Cabe destacar que la RADLW corresponde a la radiaciéon que es reflejada o
re-emitida desde la atmdsfera al océano, su presencia e intensidad depende de factores como la
cobertura de nubes, contenido de vapor de agua y concentracién de gases y/o particulas en
suspension (e.g., polvo o aerosoles) que se encuentre en la atmosfera (Stewart, 2008). Si
suponemos una menor cobertura de nubes por el aumento en la intensidad del viento, ademds
de una disminucién en la evaporacién con una tendencia de -62.77 mm mes' dec’
(Figura 8c), entonces, una posible explicacion para el aumento de la RADLW podria tener
relacion a la presencia de una mayor concentracion de gases de efecto invernadero, polvo y/o
aerosoles en la atmosfera.

Respecto a la precipitacion, los resultados encontrados concuerdan con este déficit
nacional, ya que muestran que durante los tltimos 36 afios se ha presentado una disminucién
de las precipitaciones en las dos estaciones revisadas, con una tendencia de -
7.48 mm mes”' dec™ para la estacion de Carriel Sur y -6.60 mm mes™ dec” para la estacion
Dichato (Figura 8), tendencias que aumentan considerablemente si consideramos solamente el
periodo de estudio (Tabla 2). Dicho fendmeno se enmarca en la denominada “mega-sequia”,
que afecta a Chile desde la regiéon de Coquimbo hasta la Araucania, la cual se ha mantenido
aproximadamente desde el 2010 a la fecha (Garreaud et al., 2015) [mayor informacién en

http://www.cr2.cl/megasequia/]. Segun Boisier et al. (2016), el cambio climético forzado

antropogénicamente ha sido el responsable de por lo menos un 25% del déficit hidrico

nacional actual.
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5.2. Variacion temporal de parametros oceanograficos fisicos y biogeoquimicos asociados
a Chile central.

Si bien hoy en dia la hipdtesis de Bakun (1990) no es muy aceptada por la comunidad
cientifica, esta explica que un aumento en el gradiente de temperatura océano-continente
provocaria un aumento en la intensidad de los vientos a lo largo de la costa y con ello un
aumento en la surgencia costera. Los resultados encontrados muestran que el transporte de
Ekman presenté una tendencia positiva de 0.04 m? s dec™ (Figura 10). Lo que concuerda con
lo reportado por Ancapichiin & Garcés-Vargas (2015), quienes mencionan que el transporte de
Ekman ha estado aumentando hacia el sur de los 33° S, con una tendencia de 0.006 m?s! entre
el 2000 y 2012, siendo més marcado entre los 37°S y 38° S, con una tendencia de 0.15 m?sh.
Ademas, Belmadani et al. (2014), basados en un modelo (LMDz-GCM) forzado por diferentes
escenarios de concentracion de CO, y temperatura superficial del mar, mostraron un posible
incremento en la surgencia en Chile central y en los vientos favorables a la surgencia, como
respuesta quasi-lineal al aumento en la concentracion atmosférica de los gases de efecto
invernadero.

Por otro lado, Wang et al. (2015) usaron los modelos numéricos CMIPS para explorar
como la surgencia costera podria cambiar bajo el forzamiento de escenarios dentro del
siglo XXI (1950-2090). Los autores concluyeron que se estaria generando una intensificacion
de la surgencia costera principalmente en las altas latitudes y en todos los SSBO, excepto en el
sistema de California, el cual no presentaria importantes variaciones. Por el contrario, los
mismos autores indican que se podria estar presentando un debilitamiento de la surgencia en
las latitudes bajas, tal como en el sistema de Canarias. También se concluyd, que podria existir
una correlacion positiva (0.96; p < 0.05) entre el aumento del transporte de Ekman en los
SSBO y el aumento en el gradiente de temperatura entre la tierra y el océano, como
consecuencia del calentamiento por gases de efecto invernadero de origen antropogénico
(Figura 26). Rykaczewsk et al. (2015) también encontraron un incremento en los vientos
favorables a la surgencia costera, pero estos no estarian directamente relacionados con el
aumento del gradiente de temperatura, sino que se deberia en mayor medida a la posicién

geografica de los cuatro mayores sistemas atmosféricos de alta presion.
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Figura 26 — Regresion lineal entre la intensidad de la surgencia costera en verano (transporte
de Ekman costa afuera) y el gradiente de temperatura entre la tierra y el océano (1950-2099)
(Fuente: modificado de Wang et al., 2015).

Siguiendo la dindmica del proceso de surgencia costera como consecuencia del
aumento del viento meridional y del transporte de Ekman, se esperaria una disminucion de la
temperatura superficial del mar (TSM) y un aumento de la salinidad superficial. Situacién que
se observa en la Estacion 18, ya que nuestros resultados indican una disminucién en la TSM
con una tendencia de -0.32 °C dec™ para todo el periodo de estudio; si separamos por estacion,
se presenta una tendencia de -0.13 °C dec” en primavera-verano y -0.68 °C dec en invierno
(Tabla 3). Esta disminucién de la temperatura superficial se observa también en la base de
datos OAFlux, que present6 una tendencia negativa para la TSM de -0.28 °C dec™ (Figura 9b),
siendo consistente con el comportamiento de los flujos de calor superficial para el mismo
periodo de estudio, donde se observé una tendencia negativa para el flujo de calor latente
(-547T W m> dec'l) (Figura 6c¢), representando una disminucion en el calor necesario para la
evaporacién, y una tendencia positiva para el flujo de calor sensible (0.68 W m™ dec™)
(Figura 6d), representando una pérdida de calor por parte del océano superficial, ya sea
durante verano e invierno. Por otra parte, la salinidad superficial estaria aumentando con un
valor de 0.10 psu dec” en primavera-verano y 0.34 psu dec” en invierno (Tabla 3). Estos
resultados concuerdan con lo reportado por Schneider et al. (2017) para la misma zona de
estudio, donde presenta una disminucion de la TSM en verano con una tendencia negativa

de -0.26 °C dec’ y -0.64 °C dec” en invierno, ademds de un incremento en la salinidad en
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general, con una tendencia de 0.5 psu dec”. En el mismo contexto y para la misma zona de
estudio, Ancapichin & Garcés-Vargas (2015) demostraron una disminuciéon de la TSM
de -0.19 °C dec™! entre el 2000 y 2012, como también en el trabajo de Medellin-Mora et al.
(2016), donde se presenta una disminucién de la TSM y un aumento de la salinidad. Cabe
destacar que segun Schneider et al. (2016), el enfriamiento superficial del mar no responderia
solamente al ascenso de aguas mds frias por la intensificaciéon de la surgencia, sino que
también al desplazamiento hacia el sur del ASPS, el cual podria contribuir a la intensificacion
de la adveccion de la Masa de Agua Subantartica (ASSA, por sus siglas en inglés) la cual se
caracteriza por tener bajas temperaturas.

En relacién a las variables biogeoquimicas, la concentracion del oxigeno disuelto en la
capa superficial estaria disminuyendo en verano, con una tendencia de -0.17 mL L' dec”,
pero aumentando en inverno, con una tendencia de 0.69 mL L' dec! (Tabla 3). Lo anterior no
se debe solamente a la influencia de los procesos biolégicos, como la fotosintesis o la
respiraciéon aerdbica, sino que también a la tendencia del viento meridional y sus
consecuencias en la surgencia y hundimiento. Por una parte, la situacion de verano puede ser
explicada en parte por la tendencia al aumento en los procesos de surgencia costera, donde
ascienden masas de agua subsuperficiales pobres en oxigeno, caracteristicas de la Masa de
Agua Ecuatorial Subsuperficial (ESSW, por sus siglas en inglés), que interactian con la capa
de mezcla; por otro lado, la situacién de invierno puede ser explicada por el aumento en los
procesos de hundimiento costero y ventilacion que provoca un aumento en la concentracion de
oxigeno disuelto en la Estl8, esto sumado a la presencia ASSA (Grob et al., 2003). Cabe
destacar que en las capas subsuperficiales por sobre los 20 metros también se han encontrado
tendencias significativas que indican una disminucion en la concentracion de oxigeno disuelto.

Otra particularidad de los episodios de surgencia, es la fertilizacion debido al ascenso
de nutrientes desde capas profundas hacia las capas superficiales, situacion que estd
ocurriendo en la Estl8 como respuesta a las tendencias previamente descritas. El nitrato
estarfa aumentando en la capa superficial con una tendencia de 2.38 umol L™ dec” para
primavera-verano, lo que podria tener un claro efecto positivo en el aumento de la
productividad primaria, que responde principalmente a la disponibilidad de nutrientes en el
ambiente (Gruber, 2011), situacién que se puede corroborar mediante la clorofila-a, la cual ha

presentado un aumento de 2.83 pg L dec” durante la temporada de surgencia activa. La
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fertilizacion en la zona fética es la consecuencia mds notable de los procesos de surgencia, ya
que puede sostener un alto desarrollo fitoplanctonico, un aumento en la produccién primaria, y
con ello, una subsecuente respiracion de la materia orgdnica (Daneri et al.,, 2012;
Farias et al., 2009).

Finalmente, otra de las consecuencias de las zonas de surgencia, es que estas se
convierten en fuentes importantes de gases de efecto invernadero, debido al ascenso de aguas
subsuperficiales con altas concentraciones de gases como 6xido nitroso, el cual es generado
principalmente por procesos bioldgicos, y que por medio de la mezcla y difusion vertical,
tienden a fluir hacia la atmésfera, contribuyendo con las concentraciones actualmente
elevadas. Tal es el caso de la Estl8, donde se presenté una tendencia del 6xido nitroso de

22.12 nmol L' dec™ para la temporada de primavera-verano.

5.3. Variabilidad temporal de la Capa de Mezcla

La capa de mezcla mostré un patrén estacional bien definido (Figura 13), donde las
menores profundidades se observaron durante la temporada de verano, debido a la
congruencia entre los eventos de surgencia y fuerte estratificacion superficial por radiacion
solar. Contrariamente, las mayores profundidades de la capa de mezcla se presentan durante la
temporada de invierno, debido al hundimiento y a la mezcla generada por las fuertes rafagas
de viento norte y eventos de enfriamiento superficial, caracteristicos de la temporada.
Respecto a la tendencia, se observd una profundizacion mediante los dos criterios utilizados,
con un valor de -3.91 m dec’ (PCMy) y de -2.43 m dec’ (PCMp), considerando todo el
periodo de estudio. Durante verano la PCM no presenté mayor variacion, excepto de una leve
tendencia positiva en la PCMr y una leve tendencia negativa para la PCMp; esta situacion se
revierte durante la temporada de invierno, donde se presentd una tendencia negativa para
ambos criterios y con un valor mayor respecto a verano (Figura 14). Estos resultados
concuerdan parcialmente con el trabajo de Medellin-Mora et al. (2016), donde se encontrd un
patrén estacional con las mayores profundidades de la PCM en otofio-invierno y mas somera
en primavera-verano, si bien los autores utilizaron otra metodologia para el calculo de PCM,
captan una tendencia a la profundizacion durante el mismo periodo de estudio.

Esta profundizacién, en general, podria estar siendo forzada por el aumento en los

vientos locales asociados a la intensificacion del ASPS, ain mas notable en los vientos
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meridionales frente a Chile central (Figura 5). Una posible explicacion de la somerizacion de
la PCMt en verano, podria estar relacionada al aumento de la surgencia costera durante las
ultimas décadas, la cual estaria levantando la picnoclina debido al aumento de la adveccion
vertical, y con ello, se estaria reduciendo el efecto neto del viento en la profundizacién de la
capa de mezcla. A su vez, si sumamos una mayor estratificacion superficial durante el periodo
estival, producto del calentamiento por radiacién solar, se estaria inhibiendo la
homogenizacidén que se esperaria por el mismo aumento del viento. La contribucién de una
PCMr cada vez mds somera en verano, es fundamental para explicar la disminucién de la
TSM, ya que como se ha mencionado anteriormente, durante la temporada estival se generan
los mayores eventos de surgencia que traen aguas mds frias hacia la superficie.

Por el contrario, durante la temporada de invierno, la pronunciada termoclina
estacional provocada en la estacion de verano, es mucho mds débil, esto debido a la
disminucién de la radiacién solar y sus efectos en los flujos de calor turbulentos, que se
pueden corroborar mediante el flujo de calor neto, el cual presentd valores negativos durante
la temporada de invierno, indicando una pérdida de calor en superficie (Figura 2), esto ha
provocado un enfriamiento superficial del agua que ha desencadenado un pérdida en la
boyantés, y que sumado a los episodios de hundimiento tipicos de la estacién, hacen que la
capa de mezcla se profundice ain mads. Ademds, esta tendencia de profundizacién se
explicaria por el enfriamiento superficial del mar, el cual es mayormente significativo en
invierno (Tabla 3), pero también por la tendencia negativa de la estratificacion y la frecuencia
de Brunt—Viisild en la capa superficial (Medellin-Mora et al., 2016), producto del menor
aporte de agua dulce que se ha presentado, el cual ha generado una capa de agua mds

homogénea y mds factible a ser controlada por la mezcla vertical.

5.4. Experimentos de sensibilidad con ROMSI1D: flujos de energia, calor y agua dulce.
Respecto a los experimentos de sensibilidad, se puede inferir que con un aumento del
viento entre un 5% y 10% por sobre el valor climatolégico del modelo ROMSI1D, la PCM se
someriza en primavera-verano (Tabla 4) como respuesta a las mayores velocidades de ascenso
de la columna de agua por surgencia, logrando adevectar aguas subsuperficiales hacia la
superficie, sobrepasando el efecto de mezcla turbulenta generado por el estrés del viento.

Estos resultados concuerdan con lo observado en la Estl8, donde existe una tendencia a la
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somerizacion de la PCMr en verano (Figura 14). Sin embargo, cuando se sobrepasa cierto
limite de intensidad de viento, por sobre un 15% mayor al valor climatolégico, la accién del
viento logra profundizar la PCM en verano independientemente del incremento en la
adveccion vertical. En invierno, ocurre una profundizacién proporcional al aumento arbitrario
de la intensidad del viento, situacion que deberia ser analizada ademds mediante otra
metodologia respecto a la aplicada en estos experimentos, ya que el aumento de acuerdo a los
distintos porcentajes, se aplicé de manera proporcional a los valores mensuales, por ende la
variacién forzada durante invierno deberia estar sobreestimando un aumento en el viento
norte, situaciéon que parece no estar ocurriendo en la zona de estudio.

Contrario a lo esperado, la capa superficial en invierno se enfria por la accién del
viento a una tasa mayor que lo observado en verano (Tabla 3), esto debido la menor
temperatura del aire en la Estl8 (Tabla 2), donde se genera una pérdida de boyantes en la
superficie del mar, y con ello, un descenso del agua por densidad, que provoca una
profundizacién de la PCM, logrando interactuar con aguas subsuperficiales atin mas frias.
Cronin and Sprintall (2001) mencionan que, en latitudes medias y altas, las bajas temperaturas
atmosféricas y los aportes de agua dulce por tormentas, pueden dominar la boyantes
superficial, ya que, durante la estacion de invierno, se produce un enfriamiento atmosférico
que provoca un aporte de agua dulce de menor temperatura en comparacioén con el agua del
océano superficial, y que, sumado a los fuertes vientos, llevan a la columna isotérmica a
mayores profundidades.

Cabe destacar que la comparacion entre la PCM control y la PCM forzada por el
aumento del viento, obtuvo un RMSE de 2.82 m (PCMry) y 1.70 m (PCMp) para todo el ciclo
anual, un RMSE de 1.61 m (PCMry) y 0.51 m (PCMp) para primavera-verano y un RMSE de
4.55 m (PCMr) y 2.73 m (PCMp) para invierno. Lo que indicaria que el forzante del viento
tendria una influencia méas marcada durante la temporada de invierno, periodo donde no existe
una capa de agua tan estratificada en comparacion a la estacion de primavera-verano.

Estos resultados concuerdan con el trabajo de Fan et al. (2010), donde se configur6 un
modelo ROMS de alta resolucion en el mar del sur de China para evaluar el efecto de los
forzantes atmosféricos en la PCM, cuando se aplicé un mayor forzamiento por parte del estrés
del viento, la capa de mezcla se profundiz6 a lo largo de todo el afio, pero con una mayor

diferencia durante la temporada de invierno. Misma situacién encontré Troupin (2010), quien
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utilizé una configuracién del modelo ROMSI1D aplicada a un punto en el Archipiélago de
Canarias, y concluyé que la PCM se profundiz6 en invierno a medida se aplic6 mayor
intensidad de viento. Respecto a los experimentos con un aumento del 5% y 10% en los flujos
de calor (RADLW y TAIR) y una disminucién del 5% y 10% en el agua dulce (PRATE), la
PCM se somerizé en ambos casos, presentando un RMSE de 5.68 m (PCMy) y 2.69 m
(PCMp) para la variacién del calor, y un RMSE de 3.53 m (PCMry) y 1.80 m (PCMp) para la
variacién del agua dulce, ambos durante todo el ciclo anual. Cabe destacar, que las mayores
variaciones se produjeron principalmente durante la temporada de invierno.

Al aplicar un mayor contenido de calor, la PCM tiende a somerizarse debido al
calentamiento de la TSM, lo que provoca una ganancia en la boyantés y en la estratificacion
superficial, impidiendo la mezcla vertical por flujos turbulentos. A su vez, al aplicar un menor
aporte de agua dulce, el grosor o la profundidad de la capa superficial mas boyante (capa de
agua dulce) se reduce, lo que provoca una disminucién en la capacidad de ésta para enfriar el
océano subsuperficial, generando un aumento en la TSM y en la salinidad superficial. Estos
comportamientos de somerizacion de la PCM son equivalentes al trabajo realizado por
Dourado & Caniaux (2004) quienes aplicaron un modelo unidimensional para reproducir una
zona del Océano Atlantico Ecuatorial, en ese caso, cuando la temperatura superficial del mar
aument6 como respuesta al aumento en la radiacion solar, se somerizé la PCM por el aumento
de la estratificacion. Asimismo, Fan et al. (2010) aplicaron un menor flujo de agua dulce y la
capa de mezcla se someriz6 durante la temporada de invierno.

Finalmente, si se considera todo el ciclo anual, las PCM forzadas por los experimentos
de sensibilidad, mostraron una mayor respuesta a las variaciones en los flujos de calor y agua
dulce, en comparacion con la variacion del viento (Tabla 4). Por el contrario, si consideramos
las variaciones de la PCM en las diferentes temporadas, estas son mucho mayores durante la
temporada de inverno (Tabla 4), siendo el viento y el calor los responsables en modificar en
mayor medida la PCM. Esto responde principalmente a que durante primavera-verano, la
presencia de la surgencia y estratificacion superficial por radiacion, genera una estructura de
dos capas en la superficie del mar, con una termoclina muy marcada que actia como un frente
o limite natural que impide adveccion vertical; por el contrario, durante la temporada de
invierno, esta estratificacién es menor, y sumado a los eventos de hundimiento, se homogeniza

en mayor medida la capa superficial.
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6. CONCLUSIONES

En relacién a los forzantes atmosféricos estudiados para el periodo desde el afio 2000 a la
fecha, se observé un aumento en la magnitud del viento (0.54 m s'dec!) y componente
meridional del viento (0.37 m s'ldec'l), radiaciéon de onda larga (5.79 W m’ dec'l) y en la
temperatura atmosférica sobre el continente (0.3 °C dec), pero una disminucién de la
temperatura atmosférica sobre el océano (-0.32 °C dec'), en la precipitacién

(-37.31 mm mes™! dec'l) y en la evaporacién (-56.81 mm mes™! dec'l).

Durante la temporada de primavera-verano, la surgencia costera presenté una tendencia
positiva significativa (32.48 m’ s dec™), contribuyendo en parte al enfriamiento superficial
(-0.13 °C dec'l), aumento de salinidad (0.10 psu dec'l), nitrato (2.38 pumol L! dec'l), clorofila
(2.83 ng L dec™) y 6xido nitroso (22.12 nmol L dec™), pero una disminucién en el oxigeno

disuelto (-0.17 mL L' dec™) en la capa superficial del océano.

Las mayores tendencias de enfriamiento (-0.68 °C dec™) y aumento de salinidad
(0.34 psu dec™") del océano superficial se observaron en invierno, tendencia que parece estar
explicada por el mayor enfriamiento atmosférico y a la homogenizacién de la capa superficial

provocada por la disminucion de la estratificacion por menor aporte de agua dulce.

La capa de mezcla, calculada por temperatura (-3.91 m dec']) y densidad (-2.43 m dec"l), se
profundizé durante todo el periodo de estudio, principalmente durante la temporada de
invierno. Lo anterior responde a la pérdida de boyantes por aumento de densidad y al

enfriamiento de la capa superficial.
La fase fria de la ODP no parece desencadenar las tendencias observadas durante el periodo de

estudio, ya que ciertas tendencias se vienen presentado desde periodos anteriores,

considerando la fluctuacion entre ambas fases de la ODP.
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El modelo climatolégico ROMS 1D reproduce correctamente la variabilidad espacio-temporal
de las variables fisicas y biogeoquimicas en la columna de agua, como también la profundidad

de la capa de mezcla asociada a la Estacién 18.

Las variaciones de la profundidad de la capa de mezcla, mediante los experimentos de
sensibilidad, captan una mayor variabilidad durante la temporada de invierno, validando lo

observado en la Estacion 18.

Los forzantes atmosféricos asociados a los flujos de calor y agua dulce son los principales
responsables en modificar la PCM cuando consideramos el ciclo anual y el periodo de
invierno. Por el contrario, durante primavera-verano, la PCM responde principalmente a los

forzantes del viento y flujos de calor.

Se acepta la Hipdtesis 2 de este trabajo, indicando que los forzantes atmosféricos asociados los
flujos de calor y agua dulce son lo que controlan en mayor medida la variabilidad vertical de
la profundidad de la capa de mezcla y las propiedades fisicas y biogeoquimicas de océano

superficial.
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ANEXO - ROMSI1D
A1.1 Descripcion general ROMS1D

En el modelo ROMSI1D las variaciones horizontales no se consideran, es decir, las
derivadas parciales con respecto a las coordenadas horizontales se describen de la siguiente

forma:

g —0a =0
ox 9y

Las ecuaciones estan escritas en un marco de referencia cartesiano, asumiendo una
aproximacion hidrostaticas y plano-f. La aproximacion hidrostatica consiste en suponer que,
en la ecuacion vertical de momentum, la aceleracion vertical es mucho menor que el gradiente
de presion, es decir, la fuerza del gradiente vertical de presion estd en balance con la gravedad.
La aproximacion de plano-f consiste en asumir un valor constante del pardmetro de Coriolis,
ya que esta variacion es importante exclusivamente para fendmenos que poseen escalas de
tiempo y/o espaciales muy grandes.

La ecuacion de continuidad puede ser escrita de la siguiente forma.

dp dpu Jdpv Jdpw
—+—+—+ =0
Jt  ox dy 0z

Donde p es densidad del agua, u, v y w son los componentes de la velocidad en las

direcciones (X, y, z), respectivamente. Entonces la ecuacidén de continuidad, sin variaciones
horizontales y para un fluido incompresible, se puede expresar de la siguiente forma.
adw B
= =

Como esta velocidad es nula en el fondo, por lo tanto, es nula en toda la columna de agua.

0

w=0
Una consecuencia importante de asumir unidimensionalidad es que los términos
advectivos desaparecen y la ecuacion de momento es reducida al balance entre la fuerza de

Coriolis y la difusién (Troupin, 2006), en ROMS1D se expresa de la siguiente forma:
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Donde u y v son los componentes de velocidad horizontal, f=2Qsin(¢) es el pardimetro
de Coriolis (Q:7.292><10'5), Kym es el coeficiente de mezcla vertical turbulenta, g es la
aceleracion de gravedad.

Sumado a lo anterior, las ecuaciones para calcular la temperatura potencial (T) y la

salinidad (S) en el océano estdn descritas como sigue:

oT w*-dT 0 aT Trer — T
_Y (KT- )+L

ot 0oz +0z 0z
oS w*-9S 0 oS Sref — S
=0 TaKs g y) T

Donde Kty Kg son los coeficientes de mezcla vertical turbulenta correspondientes a T

T

T

y S, respectivamente, Tresy Srer corresponden a la temperatura potencial y la salinidad donde la
temperatura y salinidad no se ve afectada por la turbulencia, T corresponde al tiempo y w es la
velocidad vertical donde se toman en cuenta los efectos de una posible surgencia (Troupin,
2006), la cual se ingresa al modelo mediante los forzantes. Como condiciones iniciales del
agua de mar, la temperatura (°C) y salinidad (psu) estdn dadas por medio de las siguientes

formulas:
_Z_ _Z_
To =5+ 1.475e73 - z + 5.65€100 + 5¢500

So=34.28—-175¢ *-z + O.Se% + O.Zeﬁ
Ademas, la densidad es expresada en funcién de P, T y S a través de la ecuacion de
estado internacional del agua de mar de 1980 (UNESCO, 1984).
p=F(P,T,S)
ROMSID nos permite elegir entre una formulacién linear (p;) o no-linear (p;) para

calcular la densidad (Jackett and McDougall, 1955), donde:
p1 = poll — a(T —Tp) + B(S — So)]
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p; = 999.842594 + 6.793952¢ “PT — 9,095290e T2 + 1.001685¢ T3
—1.120083e"9T* + 6.536332e-9T°
+ 5(0.824493 — 4.08990e "3T — 7.64380e(~5T2 — 8.24670e-7T3
+5.38750e-IT*)
+VS(—5.72466e> + 1.02270e VT — 1.65460e T2 + 4.8314e-S)
Las condiciones del borde del modelo unidimensional son necesarias para resolver las
ecuaciones primitivas y expresan la continuidad de los flujos de estrés, calor o salinidad en la
superficie o interface océano-atmdsfera y en el fondo. Para la superficie de la columna de agua

(z=0) se expresa de la siguiente forma:

Jdu
M'E:T;Curf
dv
M'£=Tsyurf
6T_ Qr
T (')Z_po-Cp
65_(E—P)-S
S 0z Po

Donde (E — P) corresponde a la diferencia entre evaporacion menos la precipitacion.

X

Tsur f

y Tgurf son los componentes superficiales del estrés del viento. Qr es el flujo de calor

superficial neto y C,, es la capacidad de calor a presion constante.

A1.2. Sistema de coordenadas verticales
El modelo utiliza un sistema de coordenadas no-lineal que permite configurar una grilla
escalonada o niveles verticales mediante la variacion del pardmetro 6. Para esto, la velocidad

vertical es definida en diferentes localizaciones (z,,) y trazadores (z,) de acuerdo a:

sinh (65 N=i+0.5 §V+ 0'5)
z,(i) = —h- Sih(8.) ,i =1{1,2,3,...,N}
S
sinh (95 %)
z, (i) =—h- ,i ={0,1,2,...,N}

sinh(6;)
Donde N es el nimero de niveles verticales, h es la profundidad total y 6 corresponde

al pardmetro que controla la extension de la grilla. La altura de la capa i estd dada por:
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H,() = N(z,(0) — z,(i — 1)),i = (1,2,3, ..., N)

Por una parte, si se aumenta el valor del parametro 6, entonces se incrementa la
resolucion en la superficie y la disminuye en el fondo, por el contrario, si se disminuye el
valor de 6, el modelo permite configurar una grilla con niveles homogéneos en profundidad.
Esto permite enfocar el interés donde el usuario lo requiera, es decir, en la zona superficial o
dentro de la capa de mezcla y/o, por el contrario, tener una visién general de lo que ocurre en
la columna de agua. Mientras mayor es el valor otorgado a 65 mayor es el achatamiento en

superficie (Figura Al.1).
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Figura A1.1 — Variacién de 6, en la grilla vertical (Fuente: Elaboracion propia).

A1.3. Modelo biol6gico

El modelo bioldgico que utiliza ROMSI1D estd basado en el modelo de Fasham et al.
(1990), el cual simula el ciclo anual de la dindmica del plancton y el ciclaje de nitrégeno en el
océano superficial (Figura A1.2), de acuerdo a la relacion que ocurre entre procesos fisicos,
bioldgicos y quimicos del océano y esto asociado a los distintos flujos que afectan al
ecosistema (e.g., flujo de nitrégeno, energia y carbono), los cuales ocurren principalmente en
la capa de mezcla, que se asume bioldgicamente homogénea, ya que se considera que los
procesos de mezcla son mucho maés rdpidos que la tasa de crecimiento de los organismos. Este
modelo incluye los mayores grupos plancténicos (i.e., fitoplancton, zooplancton y bacterias) y
las formas mds importantes en que se presenta el nitrégeno (i.e., formas inorganicas nuevas o

recicladas y formas orgdnicas disueltas o particuladas).
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La configuraciéon del modelo bioldgico estd fundada en que el nitrégeno que es
considerado como un nutriente limitante de la produccion primaria y simular el ciclo
estacional de este elemento es fundamental para entender el ciclo del carbono (Fasham et al.,
1990). Para suministrar energia al sistema, el modelo utiliza la luz, por medio de la radiacién
fotosintéticamente activa (PAR), la cual indica la cantidad total de energia disponible para que
las plantas marinas (e.g., plancton) puedan realizar fotosintesis y por medio de este pardimetro
se puede estudiar el ciclo anual de las distintas variables y cdmo estas responden a las
variaciones naturales asociadas las estaciones climdticas. Las salidas del modelo biolégico
corresponden a nitrato (TO03), amonio (T04), Clorofila-a (TO0S), fitoplancton (T06),
zooplancton (T07), detritos pequeiios (TOS8), detritos grandes (T09), y oxigeno (T10).
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Metabolismo
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Figura A1.2 — Esquema que representa los flujos de nitrégeno y carbono considerados en el
modelo de Fasham et al. (1990) y en el modelo Regional Ocean Modeling System (Fuente:
modificada del modelo biogeoquimico NPZD de Frentzel (2006)).

Segun Troupin (2006), la radiacion PAR que utiliza el modelo ROMSID es derivada
desde la radicacion de onda corta de acuerdo a los siguientes pasos: 1) se calculan los valores
mediante una interpolacion lineal para cada paso de tiempo, esto es necesario porque el
modelo trabaja con forzantes mensuales, ii) se configura un ciclo diurno de insolacién el cual

se superpone a la radicacion de onda corta, iii) si la radiacion superficial calculada es negativa,
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entonces se aproxima a cero y iv) comenzando desde la superficie, se calcula la radiacion PAR
para cada nivel vertical de acuerdo a:
PARy = PARy1exp{(—0.5(kwater + kcnia[Chlaly))Az,}

Donde kyater YV Kcnig corresponden a los coeficientes de atenuacidon para el agua y la
clorofila, respectivamente, [Chla] es la concentracion de clorofila y Az es la altura de la capa
en la grilla vertical, k es el indice celular (desde 1 en el fondo hasta “n” en la superficie).

Siguiendo el trabajo de Troupin (2006), se presentaran de forma general las ecuaciones
del modelo bioldgico que se utilizardn en este trabajo, para los detalles revisar Frentzel (2006).
En general, la evolucién de una variable en el tiempo, lldmese V,;, estd gobernada por la

siguiente ecuacion:
Whio
ot

= (Fuente)y,,  — (Hundimiento)y,

A1.3.1. Concentracién de nitrato

El nitrato (NOs3’) es un nutriente muy importante ya que es consumido por el
fitoplancton para su desarrollo, este puede ser encontrado en el medio de forma natural, pero
también puede ser generado desde el amonio mediante la nitrificacién. Si A, corresponde a la
variacion respecto del tiempo, entonces la evolucion de la concentracion del nitrato puede ser

escrita como sigue:

A(NO3) = —Absorcion por el fitoplanctén + Nitrificacion

A1.3.2. Concentracion de oxigeno

La evolucion positiva de la concentracion de oxigeno es forzada por un incremento en
la produccion nueva y regenerada debido a que ocurre una mayor produccién de O, por
fotosintesis; ademds es afectado por un decrecimiento en la nitrificacion, aumento en los
procesos metabdlicos y de respiracion del zooplancton, como también en la remineralizacion
del detrito.
A;(0,) = Producciénnueva + Produccionreciclada — Nitrificacion

+ Excresionyrespiraciondelzooplancton — Remineralizaciéndeldetrito

+ Intercambiodegases
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Al.4. Surgencia

ROMSI1D permite introducir a la configuracion del modelo una velocidad vertical
arbitraria w~ para forzar al sistema a una posible surgencia que actué sobre los trazadores
(e.i., salinidad, temperatura, oxigeno) y los mueva dentro de la columna de agua. Esta
velocidad vertical estd en funcién del indice de surgencia (UPW) en unidades de m® s por
1000 metros de costa y se puede introducir en el archivo de los forzantes (i.e., forces.data). En
este trabajo se calcul6 el UPW utilizando la base datos de vientos CCMP (Wentz et al., 2015),
con la grilla y frecuencia temporal descrita en la Tabla A2.1.

Teniendo como dato de entrada el UPW, ROMSID permite calcular la velocidad de
ascENOS w™ por medio de tres métodos: i) lineal, ii) sinusoidal y iii) parabélico. En este

trabajo se utiliz6 el método por defecto que es el parabdlico:

-1 2 2 -
- Z *Z,Z =2 Zmax
w* = upPw B Zywmax
1000 - L -1 2 2P Zywmax Zwmax 2
o T T G e 2 1= () 22 amex
Zwmax Zwmax Zwmax

Donde, z,,;,q4, corresponde a la posicion en profundidad donde ocurren las méximas
velocidades verticales, L es la longitud perpendicular a la costa que se podria ver afectada por

la surgencia.

A1.5. Scripts y parametros ajustables en la configuracion

Los siguientes archivos pertenecen a los scripts internos mds importantes de ROMSI1D,
los cuales contienen las opciones de pre-procesamiento y pardmetros que definen la
configuracion del modelo. Todos los archivos estan configurados por defecto para realizar una
simulacién de un drea geogrifica al sur de Africa del oeste y al oeste de Africa central,
especificamente sobre el Golfo de Guinea (lon = 220, lat = 30), por ende, es necesario la
modificacién de cada uno respecto a la informacién disponible en literatura y base de datos. A

continuacion, se entrega el detalle de la configuracion de cada script.
i) romstools_param.m - Este archivo provee pardmetros de configuracién para construir los

archivos de los forzantes atmosféricos (forces.data) y de las climatologias ocednicas

(clim.data) que se utilizardn en el modelo. Se define la longitud (lon = -73.1231) y latitud (lat
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=-36.5133) de la zona de estudio, los niveles verticales (N = 50), el pardmetro que controla la
extension de la grilla (theta_s = 0.5) y la profundidad méxima en metros (h = 100).

ii) main.F - En este archivo se configura el paso de tiempo en segundos (dt = 300), dias de
simulacién total (run_days = 3600) y el redondeo de dias para ser considerados un afio
(nudg_days = 360). Se realiza una simulacién de 10 afios, donde los primeros 5 afios se
descartan, ya que se utilizan para la estabilizacién del modelo y los siguientes 5 afios se
promedian para obtener una climatologia que describa el comportamiento estacional de la
zona de estudio.

iii) cppdefs.h - Primero se definen las condiciones iniciales de salinidad (define SALINITY) y
densidad calculada por medio de la ecuacioén de estado (define NONLIN_EOS), luego como
se ve en la Tabla A2.1, se definen los procesos asociados a la mezcla vertical del esquema
KPP de Large et al. (1994). Posteriormente se activa la parametrizacion de Fairall et al.
(2003), donde se define la retroalimentacion entre el flujo de radiacién de onda corta sobre la
TSM (define BULK_LW), el flujo de agua dulce (evaporacién menos precipitaciéon) sobre la
TSM (BULK_EP) y el estrés del viento sobre la TSM (BULK_SMFLUX). Ademas, se activa
el sub-modelo bioldgico (define BIOLOGY) de Fasham et al. (1990), agregando el oxigeno
disuelto (define OXYGEN). Finalmente se activa la parametrizacion de la surgencia (define
UPWELLING), mediante los perfiles parabdlicos de las velocidades verticales (define
PARAB_W) y la parametrizacion de la adveccion horizontal (define EXPORT).

Tabla Al.1 — Descripciéon de cada pardmetro asociado a la mezcla vertical del modelo

(Fuente: Elaboracién propia).

Parametro Descripcion

define LMD_MIXING Activa submodelo de mezcla interior de Large/McWilliams/Doney
define LMD_REMIX Agrega difusividad debido a la intestabilidad de cizalla

define LMD _DDMIX Agrega mezcla convectiva debido a la inestabilidad de cizalla
define LMD_CONVEC Agrega la mezcla doble-difusiva

define LMD_KPP Activa la capa limite superficial KPP

define LMD_NONLOCAL Activa el transporte no-local

iv) Imd_swfrac.F - En este archivo se configura el pardmetro asociado al tipo de agua de
Jerlov (jwtp = 3), el cual computa la fraccion de radiacién solar de onda corta que penetra en

el océano a una profundidad especifica (Paulson & Simpson, 1977). Este pardmetro puede
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variar de I al V dependiendo del tipo de agua y la dindmica asociada. Para aguas costeras con
influencia de rios se asigna generalmente el tipo de agua III (Jerlov 1968, Jerlov 1976, Spinrad
et al 1979).

v) Imd_Kkpp.F - En la Tabla A1.2 se muestran los pardmetros modificados mas importantes de

la subrutina que configura el sub-modelo de mezcla de Large et al. (1994).

Tabla A1.2 — Configuracién y descripciéon de los pardmetros del sub-modelo de mezcla

(Fuente: Elaboracién propia).

Parametro Descripcion

nubl = 0.1 Méxima viscocidad y difusividad para la capa limite (m” s™)
cs = 98.96 Parametro asociado con las escalas de velocidad turbulenta
Ricr=0.15 Valor critico para el Niimero de Richardson

epsilon = 0.1 Extension nodimensional de la capa superficial

cekman = 0.7 Constante para la profundidad de Ekman

cmonob = 1 Constante para la profundidad de Monin-Obukhov

vi) biology.F - En la Tabla A1.3 se pueden apreciar los pardmetros modificados més
importantes del sub-modelo biolégico. Los valores fueron editados respecto a la configuracién

original que se detalla en Fasham et al. (1990).

Tabla A1.3 — Configuracién y descripcion de los pardmetros del sub-modelo biolégico

(Fuente: Elaboracién propia).

Parametro Descripcion

kwater = 0.06 Atenuacion de la luz debido al agua de mar (m™)

kChla = 0.02 Atenuacion de la luz debido a la clorofila (m” mg Chla)”’
CN_Phyt = 10 Razon C:N para el fitoplancton

theta_m = 0.015 Relacion maxima de clorofila celular a carbono (mg Cgla : mg C)
chla_C = 1.3538 Balance de masa para la mokcula de clorofila (mg Chla (mg C)™")
mu_46 = 0.07 Mortalidad del fitoplancton debido a la agregacion por detritos (d ™)
gmax = 0.635 Tasa maxima de crecimiento del zooplancton (d'l)

beta = 0.75 Eficiencia de asimilacion del zooplancton (d™)

mu_47 = 0.005 Tasa especifica de agregacion (detritos + fito) (nMol N m>)" d’!
mu_72 = 0.05 Tasa especifica de reciclaje desde detritos a NH4

wChla = 0.1 Velocidad de hundimiento de la clorofila (m d’l)

wPhyt = 0.1 Velocidad de hundimiento del fitoplancton (m d’l)

mu_21 = 1500 Oxidacion de NH4 a NO3 (Nitrificacion) (d’l)
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ANEXO 2 — Tablas

Tabla A2.1 — Bases de datos para las climatologias utilizadas en los forzantes de¢ ROMS1D

(Fuente: Elaboracién propia).

Forzantes Base de Datos Periodo Coordenadas (grados)

SUSTR CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015  36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W
SVSTR CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015  36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W
SHFLUX OAFlux V3 (Yuet al., 2008) 2002-2009  36.50 S ;72.50-73.50 W
SWFLUX  E=OAFlux V3 - P = DGA (Dichato) 2002-2014  36.55S:72.93 W !

SST Aqua MODIS NASA (2014) 2006-2014  36.62S;72.75W

DOSST "2 Calculada usando Barnier et al. (1995)

UpPwI Calculada usando CCMP 2000-2015  36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W
RADSW NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010  35.24-37.14 S ; 73.13W
RADLW NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010  35.24-37.14S;73.13 W
PRATE DGA (Estacin Dichato) 2002-2014  36.55S;72.93 W

TAIR NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010  35.24-37.14 S ;73.13 W
RHUM NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010  35.24-37.14S;73.13 W
UWND CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015  36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W
VWND CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015  36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W
Temperatura 'WOA2013 (Locarnini et al., 2013) 2005-2012  36.5S;73.5W

Salinidad WOA2013 (Zweng et al., 2013) 2005-2013  36.5S;73.5W

Nitrato WOA2013 (Garcia et al., 2013) 2005-2014  36.5S;73.5W

“! Las coordenadas corresponen a la estacion meteorologica de DGA-Dichato (explorador.cr2.cl)
= DQSST=input[SST(AquaMODIS), TAIR(INCEP/NCAR), p-aire, velocidad del viento, humedad especifica]
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Tabla A2.2 — Valores climatoldgicos utilizados en los forzantes de ROMSID (Fuente:

Elaboracién propia).

Mes SUSTR SVSTR SHFLUX SWFLUX SST DQSST  UPWI

Enero 0.0245 0.0500 236.7000 0.1455  16.2100 -28.618 674.6779
Febrero 0.0194 0.0414  190.6000 0.1052  16.2300 -29.054 526.9253
Marzo 0.0154 0.0386  142.8000 0.0905 159100 -26.567 343.7098
Abril 0.0077 0.0236  62.8000  0.0082  15.1800 -27.564 168.6508
Mayo 0.0025 0.0038 15.2000 -0.2220 14.3300 -24.782  22.7504
Junio 0.0037  -0.0026 -26.0000 -0.2788  13.5100 -25.957 -75.3302
Julio 0.0038 0.0013  -48.5000 -0.2265 12.9500 -26.257 -93.8374
Agosto 0.0037 0.0022  12.1000  -0.2092  12.5100 -25.299 -1.9072

Septiembre  0.0079 0.0153 334000 -0.1051 12.5900 -22.834 196.2603
Octubre 0.0138 0.0243  110.2000 0.0372  13.3200 -26.965 442.0934
Noviembre  0.0229 0.0444  133.2000 0.1422  14.2300 -27.820 643.8162
Diciembre  0.0267 0.0536  249.9000  0.1395 15.4300  -31.449 726.9449
Mes RADSW RADLW PRATE TAIR RHUM UWND VWND
Enero 308.6445 79.0980  0.0324  16.0050 0.704 2.6236 5.1725
Febrero 274.1880 79.8438  0.0564  15.3782 0.699 2.3012 4.7276
Marzo 214.2752  75.6574  0.0775 15.1267 0.719 1.9021 4.7026

Abril 149.7470  70.0109  0.1556 14.3542 0.737 1.2429 3.6180
Mayo 99.3112 61.5912  0.3941 12.8445 0.751 0.7506 0.8060
Junio 77.5745 583238  0.6924  11.7064 0.772 1.0318  -0.3820
Julio 87.3811 62.6292  0.4988 11.7100 0.761 1.0372 0.1711

Agosto 120.7171  62.6758  0.4863 11.4864 0.764 1.1944 0.4373
Septiembre 173.1657 67.1092  0.2117 11.8630 0.761 1.5297 2.5236
Octubre 229.8844 70.5745  0.1976  12.4608 0.741 2.0881 3.5154
Noviembre 282.7955 74.5875  0.1087  13.7529 0.723 2.5972 4.8973
Diciembre  307.5091 75.4827  0.0723 15.0914 0.715 2.7800 5.3259
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Tabla A2.3 — Valores climatoldgicos utilizados para las condiciones iniciales de ROMS1D

(Fuente: Elaboracién propia).

Profundidad Temperatura Salinidad Nitrato

0 12.9487 33.5225 9.6195
5 12.8118 33.6567 8.1007
10 12.2910 33.9579 8.5838
15 11.9140 34.0285 9.1434
20 11.6117 34.1173 9.8858
25 11.4112 34.1849 14.9755
30 11.2987 34.2209 16.8104
35 11.2220 34.2573 21.1432
40 11.1084 34.2859 23.7183
45 11.0588 34.2976 24.7856
50 11.0342 34.3168 24.3883
55 11.0079 34.3227 23.9024
60 10.9165 34.3388 23.9414
65 10.8950 34.3652 23.0757
70 10.8315 34.3995 22.9021
75 10.7835 34.4214 22.5768
80 10.7417 34.4518 22.2633
85 10.7148 34.4826 22.2302
90 10.6027 34.5105 22.0988
95 10.5994 34.5428 21.4049
100 10.4231 34.5804 20.6799

Tabla A2.4 — Resultados para los test estadisticos RMSE, ttest2 y correlacion de Spearman

(Fuente: Elaboracion propia).

Temperatura  Salinidad Oxigeno Nitrato Clorofila-a
RMSE total 0,46 0,27 0,68 2,99 1,84
RMSE verano 0,48 0,07 0,59 0,78 1,54
RMSE invierno 0,11 0,23 0,53 4,16 1,07
Hipotesis ttest2 verano 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 verano 0,7 0,9 0,5 1,0 1,0
Hipotesis ttest2 invierno 0 0 0 1 0
valor-p del ttest2 invierno 0,8 0,3 0,7 0,0 0,2
Cor. Spearman verano 0,95 0,89 1,00 0,99 0,91
valor-p 1 1,7E-05 5,6E-04 7,0E-12 1,6E-08 2,5E-04
Cor. Spearman invierno 0,99 0,97 0,93 0,80 0,97
valor-p 1 1,9E-08 3,6E-06 1,1E-04 5,5E-03 3,5E-06
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Tabla A2.5 — Resultados de la prueba t de dos muestras aplicada a las variables

oceanogréficas fisicas/biogeoquimicas (Fuente: Elaboracion propia).

Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago

Sep Oct Nov Dic

Temperatura
Hipotesis ttest2 total 0 0 0 0 0 1 0 0 0 0 0 0
valor-p delttest2 total 0,76 0,84 0,56 0,95 0,77 0,01 0,60 0,14 0,29 0,13 0,29 0,53
Salinidad
Hipétesis ttest2 total 0 0 1 1 1 1 0 0 0 0 0 0
valor-p delttest2 total 0,37 0,43 0,04 0,01 0,05 0,03 0,34 0,99 0,71 0,88 0,56 0,83
Oxigeno
Hipotesis ttest2 total 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0
valor-p delttest2 total 0,46 0,51 091 0,52 0,80 0,90 0,74 0,53 046 0,67 0,56 0,55
Nitrato
Hipotesis ttest2 total 0 0 0 0 0 1 0 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 total 1,00 0,98 0,53 0,77 0,54 0,00 0,06 0,06 0,27 0,64 0,93 0,98
Clorofila-a
Hipotesis ttest2 total 0 0 1 0 0 0 0 0 0 0 0 0

valor-p del ttest2 total 0,28 0,66 0,04 0,06 0,54 0,19 0,17 0,13

0,64 0,55 0,16 0,78
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Tabla A2.6 — PCM obtenida de los experimentos de sensibilidad (pcm) y las diferencias (diff)
estimadas entre la PCM de la simulacién control menos la PCM obtenida como resultado de la

variacién aplicada a los forzantes atmosféricos, mediante un porcentaje dado indicado en la

era <z .
17" columna (Fuente: Elaboracion propia).
PCMy - Criterio de temperatura 0,5 °C PCM), - Criterio de densidad 0,15 kg m*
> Viento Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic |Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic

pcm | 81 105 16.0 22.0 41.3 483 452 340 17.0 13.0 95 87|65 68 9.0 165 195 19.6 19.0 175 95 80 79 74

% diff 19 05 00 -10 43 45 -30 -1.0 00 -10 15 13|05 02 00 -15 -15 -26 -30 -25 -05 00 02 06
109 Pem 77 95 160 220 43.6 51.1 473 350 17.0 130 93 82|75 75 9.6 167 19.7 202 20.1 17.5 105 9.0 102 84
diff (23 15 00 -10 -66 -73 -51 -20 00 -1.0 1.7 18]-05 -05 -06 -1.7 -1.7 -32 -41 -25 -15 -1.0 -22 -04
159 Pem 120 125 16.0 22.0 46.6 551 50.7 369 17.0 13.0 134 13.0| 80 80 9.8 17.0 202 21.2 20.1 17.5 105 9.0 10.0 9.0
diff |[-20 -1.5 00 -1.0 -96 -11.3 -85 -39 00 -1.0 -24 -30|-1.0 -1.0 -08 -20 -22 42 -41 -25 -15 -1.0 -20 -1.0
209 PCM 139 139 175 23.0 48.6 56.4 509 369 19.0 140 140 140 9.0 9.0 105 18.0 21.5 222 21.1 184 125 10.0 11.0 10.0
diff -39 -29 -15 -20 -11.6 -12.6 -8.7 -39 -20 -20 -3.0 40|-20 -20 -15 -3.0 -35 -52 -51 -34 -35 -20 -3.0 -20
250, PCM 142 15.0 19.0 25.0 49.6 569 51.4 379 21.0 16.0 16.0 15.0(102 103 11.5 19.0 22.2 23.1 225 193 13.6 11.0 11.6 11.5
diff |[-42 -40 -3.0 -40 -12.6 -13.1 92 -49 -40 40 -50 -50|-32 -33 -25 -40 42 -61 -65 -43 -46 -30 -36 -35
309 PCM 16.8 17.1 19.9 255 52.7 59.9 53.2 389 23.0 160 183 181|125 11.3 125 20.0 23.8 239 235 20.2 139 12.8 129 122

diff |-68 -6.1 -39 -45 -157 -16.1 -11.0 -59 -6.0 40 -73 -81|-55 -43 -35 -50 -58 -69 -75 -52 -49 -48 -49 42
> Calor Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic |Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic
pcm | 80 9.0 140 18.0 30.0 36.1 355 26.0 150 11.0 100 80|58 59 88 144 150 13.1 125 120 81 80 64 6.1

5% diff (20 20 20 30 70 77 67 70 20 10 10 20|12 1.1 02 06 30 39 35 30 09 00 16 19
109 Pem 73 79 11.6 165 27.0 32.0 305 22.0 140 99 87 7.1|58 59 68 94 132 119 112 110 7.1 80 64 6.1
diff |27 31 44 45 100 11.8 11.7 11.0 30 21 23 29|12 1.1 22 56 48 51 48 40 19 00 16 19
159 Pem 9.0 10.0 13.1 159 21.0 252 245 190 130 99 87 7.1 |72 7.1 68 85 108 106 82 80 7.1 80 64 6.1
diff 1.0 1.0 29 51 160 186 177 140 40 21 23 29|-02 -01 22 65 72 64 78 70 19 00 16 19
209 PCM 10.0 11.0 133 151 19.0 21.5 20.5 184 14.8 119 109 95|78 76 80 10.0 108 106 92 9.0 7.1 89 89 89
diff [ 00 00 27 59 180 223 21.7 146 22 01 01 05|-08 -06 1.0 50 72 64 68 60 19 -09 -09 -09
250, PeM 129 125 133 141 18.0 20.5 20.5 174 14.8 129 129 12598 9.6 100 11.5 12.8 11.6 112 100 6.1 89 89 89
difft |[-29 -1.5 27 69 190 233 21.7 156 22 -09 -19 -25|-28 -26 -1.0 35 52 54 48 50 29 -09 -09 -09
309 Pom 139 135 146 140 20.1 22.0 21.1 164 13.8 13.7 135 133|11.8 109 102 105 13.2 134 109 9.0 6.1 9.8 95 109

diff |-39 25 14 7.0 169 218 21.1 166 32 -1.7 -25 -33|-48 -39 -12 45 48 36 51 60 29 -18 -15 -29
< Agua dulce| Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic |Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic
pem [ 9.5 10.0 15.0 19.2 33.8 39.8 383 30.0 16.0 12.0 11.0 9.0 | 69 69 89 145 149 132 13.0 140 90 80 80 7.0

% diff 05 10 10 18 32 40 39 30 10 00 00 10|01 O1 02 05 31 39 30 1.0 00 00 00 10
109 Pem 9.0 10.0 150 17.0 29.5 34.7 33.4 265 150 120 100 90| 6.8 69 89 133 159 13.1 120 13.0 90 80 80 7.0
diff 1.0 1.0 1.0 40 75 92 89 65 20 00 10 10|02 01 02 17 21 40 40 20 00 00 00 10
159 Pem 9.0 9.0 14.0 16.0 27.5 32.2 309 245 140 11.0 100 9.0 | 68 69 89 123 14.7 12.8 11.0 120 80 80 80 7.0
diff 1.0 20 20 50 95 117 114 85 30 10 10 10|02 01 02 27 33 43 50 3.0 10 00 00 1.0
209 PCM 9.0 9.0 14.0 140 245 289 29.1 225 140 11.0 100 90|68 69 79 113 119 108 9.0 120 80 80 80 7.0
diff 1.0 20 20 7.0 125 149 131 105 30 10 10 10|02 01 12 37 61 62 70 30 10 00 00 1.0
250, PeM 9.0 9.0 13.0 13.0 225 209 20.1 21.5 13.0 11.0 100 90|68 69 79 113 11.1 98 79 110 80 80 80 7.0
diff 1.0 2.0 30 80 145 229 221 115 40 10 10 10|02 01 12 37 69 72 81 40 10 00 00 1.0
309 P°M 9.0 9.0 13.0 120 195 149 13.1 20.5 13.0 100 100 90|68 69 79 103 91 78 66 100 80 7.0 80 7.0

diff 1.0 20 30 9.0 175 289 29.1 125 40 20 10 10]02 01 12 47 89 92 94 50 10 1.0 00 1.0
* pem = Profundidad de la capa de mezcla como resultado de los experimentos de sensibilidad.

* diff = Diferencia entre la simulacién control y la PCM como resultado de los experimentos de sensibilidad.
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