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INCORPORACION DE CICLOS BIOGEOQUIMICOS EN UN OCEANO BAJO
CONDICIONES SUBOXICAS/ANOXICAS EN EL MODELO DEL SISTEMA TIERRA
DCESS

Registros geologicos ponen de manifiesto rapidas y grandes excursiones isotopicas nega-
tivas en '*C, tales registros sélo pueden ser explicados por grandes inyecciones de carbono
empobrecido en *C al Sistema Tierra. Estas inyecciones han llevado a extremos y abruptos
eventos de calentamiento que, eventualmente, han estado acompanados de importantes ex-
tinciones masivas. Un candidato plausible para lo anterior es el metano. Es por ello, que es
imperante contar con una nueva herramienta que permita el estudio climas pasados enfocados
en la biogeoquimica del océano y su efecto en el clima.

En este trabajo, se presenta la expansion del altamente versatil Modelo del Sistema Tierra
DCESS para incorporar grandes inyecciones de CH, las cuales pueden conducir a condiciones
suboxicas/anoxicas en el océano. Para lidiar con esto, se llevo a cabo la incorporacion de
trazadores asociados a ciclos biogeoquimicos simplificados de nitrégeno y azufre; y su inter-
accion con el sistema climatico terrestre. Se pone a prueba esta nueva version del Modelo
mediante la liberacion de metano en donde se ha variado el tamano, escala temporal y reser-
vorio (océano-atmosfera) de inyeccion.

Se ha encontrado que grandes y relativamente rapidas inyecciones de metano al océano
llevan a una extensa suboxia/anoxia con consecuencias importantes para la biogeoquimica y
la vida en el océano y el clima, este tltimo, a través de grandes liberaciones de ¢xido de nitro-
geno a la atmosfera. Por su parte, inyecciones de CH, a la atmoésfera producen un incremento
en la temperatura atmosférica global promedio atin mayor, pero con menor perturbaciéon del
océano.

Por tanto, con esta nueva version, se tiene una nueva y mas completa herramienta para
estudiar eventos de calentamiento pasados y que eventualmente pueden volver a ocurrir
durante las décadas/siglos venideras(os) producto de la variacion natural climéatica y/o la
accion antropogénica a través de masivas liberaciones de carbono al Sistema Tierra.

il



v



Agradezco a todos quienes me han
acompanado en este proceso.



vi



Tabla de Contenido

5.

Introduccién

1.1. Objetivos . . . . . . . .

. Biogeoquimica Oceéanica
2.1. Ciclo Simplificado del Nitrégeno . . . . . . . . ... .. ...
2.2. Cuando el oxigeno se agota... . . . . . .. ... ... . ...
2.3. Modelo DCESS . . . . ... . .. ...

Metodologia

3.1. Incorporacion Trazadores Biogeoquimicos . . . . . . . . . ..
3.2. Liberaciéon de N,O a la Atmosfera . . . . . . . . . . ... ..
3.3. Reduciendo el Oxigeno en el Océano . . . . . ... ... ..
3.4. Puesta a prueba del Modelo . . . . . . ... ... ......

Resultados

4.1. Simulacion Control . . . . . . . . . ...
4.2. Forzamiento del Modelo . . . . . . . . . .. ... ... ...

Discusién y Conclusiones

Bibliografia

Anexos

A. Calculo Factor N,O

B. Analisis de Sensibilidad

C. Trabajo Geoscientific Model Development

vil

11
12

15
16
20
21
22

23
23
25

41

45

49

50

52

57



Indice de Figuras

1.1.
1.2.
1.3.
1.4.
1.5.
1.6.
1.7.

2.1.
2.2.
2.3.

3.1.

4.1.
4.2.
4.3.
4.4.
4.5.
4.6.
4.7.
4.8.

Al

B.1.
B.2.

Evolucion Climatica ultimos 65 Ma . . . . . . . . .. .. ... ... .. ... 1
Mayores Extinciones Masivas . . . . . . . . . . ... 2
Evidencia de cambios climaticos abruptos. . . . . . . . .. ... 3
Diagrama Biogeoquimica y Clima . . . . . . . . . ... ... ... ... ... 4
Eventos de Hipoxia Costera . . . . . . . . . . . . . . ... ... ....... 5
Desoxigenacion en Océano abierto . . . . . . . .. .. ... L. 5t
Variaciones Glacial-Interglacial de GET . . . . . . .. .. ... ... ... .. 6

Esquema Ciclo NoO Ocednico . . . . . . . . . . .. . ... ... ... .... 10
Cascada Electronica . . . . . . . . . . .. 11
Estructura Modelo DCESS . . . . . . . . ... .. ... ... ... ... 13
Distribucion de Oxigeno Disuelto . . . . . . . .. ... ... ... 17
Resultados en Estado Estacionario . . . .. ... .. ... ... ....... 26
Variacion en la Cantidad de CH, inyectado . . . . . . . . . . ... ... ... 28
Variacion en el Tiempo de Inyeccion . . . . . . . .. .. ... 30
Variacion en el Porcentaje de Inyeccion . . . . . . .. .. ... L. 32
Evoluciéon con profundidad de Trazadores Oceédnicos . . . . . . . . . .. ... 34
Perfiles Verticales de Trazadores Oceédnicos . . . . . . . . ... .. .. .... 36
Componentes de N,O . . . . o oo 000000 38
Diagrama Biogeoquimica y Clima . . . . . . . .. ... .. ... ... .... 39
Area del océano bajo cierto nivel de oxigeno disuelto . . . . . ... ... .. 20
Evolucion de Anélisis de Sensibilidad Ax,o + . . . o o o o oL 53
Perfiles Verticales de Andlisis de Sensibilidad kn,o . . . . . . . . . . o oL L. 55

viil



Capitulo 1

Introduccion

A través de la historia de la Tierra, ésta ha tenido una compleja evolucion climéatica,
pasando desde eventos extremos de calentamiento con polos libres de hielo a eventos de
enfriamiento en donde capas de hielo han cubierto gran parte de la superficie continental
terrestre. Tales variaciones las hemos conocido a través de diversos registros paleocliméticos
de 6180 y 63C (fig. 1.1). Un ejemplo de tales cambios extremos es lo ocurrido durante el
Maximo Termal del Paleoceno-Eoceno (PETM por sus siglas en inglés), en donde la tempe-
ratura atmosférica global promedio rapidamente alcanz6 aproximadamente los 30°C (Lunt et
al., 2012), ~ 15°C maés célido que el nivel pre-industrial.
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Figura 1.1: Registro isotopico de 580 y §13C de los tltimos 65 Ma (Zachos et al., 2001).



Cambios climaticos tan abruptos y de esta magnitud han provocado incluso grandes ex-
tinciones en el planeta en donde un porcentaje importante de la biota marina y terrestre ha
desaparecido (Burgess et al., 2014; Keller, 2005). Este tipo de fenémenos, han afectado a la
Tierra en varias oportunidades y con diferente magnitud, la figura 1.2 muestra los principales
eventos de extinciones masivas y el efecto en la biota de cada una de ellas.
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Figura 1.2: Mayores extinciones masivas a través de la historia del planeta y la proporcién de géneros
extintos (Bambach, 2006).

Una de las extinciones masivas més grande dentro de la evolucion del planeta tuvo lugar
en la transicion del Pérmico-Tridsico (P-T) hace ~ 252 Ma (fig. 1.3b) en donde un ~ 55 %
de los géneros resultaron extintos, dentro de los cuales, organismos con grandes esqueletos
calcareos se extinguieron en un ~ 90 % (Bambach, 2006). La gran mayoria de estos eventos
que corresponden a cambios climaticos muy abruptos y de gran magnitud tienen en comun
una restructuracion importante del ciclo global del carbono, tal como es observado en mayor
detalle en la figura 1.3a y 1.3b, la cual muestra la excursion isotopica del PETM y P-T. En
la primera de ellas, el abrupto calentamiento lleva a un ciclo hidrélégico mucho mas vigoroso
desviando los valores de 6O a valores méas negativos, mientras que '3C refleja la fuente
de carbono liviano indicando un agua enriquecida en *C. Como consecuencia de lo anterior,
se observa una evidente disminuciéon en el contenido de carbonato de calcio u organismos
calcareos producto de la fuerte disminucién del pH del océano!. En la segunda, la variacion
de 6'3C es mucho mas importante que en el caso del PETM, denotando asi, cambio mucho
mas importante en el ciclo global del carbono. Las causas de tales variaciones isotopicas
apuntan a grandes liberaciones de carbono muy liviano isotopicamente (Burgess et al., 2014;
Zachos et al., 2008), como por ejemplo, de la desestabilizacion de hidratos de metano.

1No se pone énfasis en la explicacion del sistema de carbonatos y su relacién con el pH del océano producto
que escapa al objetivo de esta tesis.



En esta linea, tales variaciones tienen como base fundamental diferentes retroalimentacio-
nes (“feedbacks”) acopladas entre los diversos componentes del sistema climatico, las cuales
en su libre evolucion, dan las caracteristicas ambientales observadas.
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Figura 1.3: Panel izquierdo (a): Excursién isotépica de §'80 y 6'3C y porcentaje de carbonato de
calcio (CaCOg) durante el PETM (Zachos et al., 2008). Panel derecho (b): Estratigrafia y excursion
isotopica de 6'3C durante la extinciéon del Pérmico-Trisico, adaptado desde Burgess et al. (2014).

Dentro de estos componentes del sistema climatico, y a esta escala espacial y temporal, el
océano juega un rol indispensable en la dindmica del planeta, particularmente los “feedbacks”
asociados a la biogeoquimica oceanica y su efecto en el clima. La figura 1.4 muestra un dia-
grama en que se ejemplifica el rol de la biogeoquimica en el océano y su influencia sobre el
clima del planeta.

La liberacion de CO, o CH,, lleva a un incremento en la temperatura tanto de la atmosfera
como del océano, promoviendo la estratificacion de este tiltimo y reduciendo el intercambio
de O, producto de la disminuciéon de la solubilidad de este gas. Esta barrera contra el ingreso
de O, desde la atmosfera que ventila el océano, lleva a una expansiéon de la zona de mini-
mo oxigeno (OMZ por sus siglas en inglés). Por otra parte, este calentamiento provoca un
incremento en la escorrentia desde el continente, en donde nutrientes esenciales para la pro-
ductividad en el océano tales como NO,, PO}~ o Fe pueden ser arrastrados hacia el océano
gatillando un aumento en la productividad primaria. Este aumento, puede reforzar el consu-
mo de O, producto de la respiracion de la materia organica (MO) la cual puede incrementarse
aun mas como consecuencia del cambio en la especiacion quimica del Fe debido a la anoxia
en los sedimentos. Esta disminucién puede llegar a tal punto que éste puede agotarse dando
paso a un cambio quimico en el océano en donde O, es reemplazado por otra molécula para
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la remineralizacion de la MO. Este cambio, tiene repercusiones muy grandes puesto que se
afecta el ciclo del nitrogeno y/o azufre en el océano que eventualmente pueden llevar a mayor
calentamiento o incluso a la produccién de gas venenoso como consecuencia de la liberacion
a la atmosfera de N,O y H,S respectivamente (Capitulo 2).

Stratification —>»
Reduced O, solubility

Expanded OMZ

Hypoxic shelf sediments

Figura 1.4: Diagrama de biogeoquimica ocednica relevante y su acople a “feedbacks” climéticos
(Praetorius et al., 2015).

La retroalimentacion anterior, es sélo una de tantas dentro del sistema climéatico que
ademés funcionan de manera acoplada. Con el objeto de identificar y estudiar cada uno de
los “feedbacks” y su efecto en el clima del planeta, no basta con las observaciones, pues solo
se observa el resultado de todas las interacciones, sino més bien, se debe desacoplar cada
uno los “feedbacks” para identificar su intensidad, su escala temporal, su origen, etc., es por
ello que se recurre al estudio del clima de escala planetaria mediante modelos climaticos del
Sistema Tierra, es decir, que contemplen los diferentes subsistemas del sistema climético y
sus interacciones. Esto, es de vital importancia no sbélo para estudiar los mecanismos fisicos,
quimicos o biolégicos del funcionamiento de climas pasados o como éstos se sostienen en
escalas grandes de tiempo, sino que también para usar este conocimiento y antecedentes
pasados para estar mejor preparados respecto de la evoluciéon del clima futuro, ya que se ha
observado tanto un incremento en el ntimero de eventos de hipoxia costera (fig. 1.5) asi como
también una sostenida desoxigenacion en el océano abierto (fig. 1.6), y por consiguiente, es
imperante conocer las consecuencias fisicas, quimicas y/o biolégicas que finalmente podria
alterar de manera importante la forma de vida de las personas.
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Figura 1.5: Perfiles de oxigeno disuelto en temporada de surgencia en la plataforma continental de
Oregon. Panel A) corresponde al periodo 1950-1999 (azul), B) agregando datos desde 2000-2005
(verde) y C) datos de A) y B) mas datos de 2006 (rojo) (Chan et al., 2008).

CLIVAR P2 (2004) - WOCE P2 (1994) : AAOU (umol kg™')

Depth (m)

750

1000~

150E 160E 170E 180 170W 160W 150W 140W 130W

Figura 1.6: Cambio decadal en oxigeno disuelto desde 1994 a 2004 a lo largo de 30°N en el Pacifico
Norte. Valores positivos indican una pérdida de O, en el periodo (Doney, 2010).

Esto toma mayor relevancia atin cuando se observan los registros histoéricos de la concen-
tracion atmosferica de los principales gases de efecto invernadero (fig. 1.7). Si bien existen
variaciones glaciales e interglaciales en el periodo mostrado, desde el periodo pre-industrial la
tasa de incremento en la concentracion de estos gases ha aumentado sustancialmente llevando
a valores actuales muy por encima del registro historico. Si bien en una escala de tiempo geo-
logico mayor existen reconstrucciones (con altos niveles de incerteza) que muestran valores
mucho mayores de CO, (Lowenstein and Demicco, 2006) a los observados en fig. 1.7, no se
descarta la posibilidad de concentraciones similares para el siglo venidero de acuerdo a las
proyecciones dadas en el ultimo informe del IPCC (Stocker et al., 2013).
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Figura 1.7: Variaciones glaciales e interglaciales de los ultimos 650 mil anos de concentraciones at-
mosféricas de N,O, CO, y CH, y excursion isotopica de deuterio (?H). Al final del registro (afio
2000), concentraciones de N,O, CO, y CH, alcanzan los 315 ppb, 370 ppm y 1750 ppb respecti-
vamente (Solomon et al., 2007). Variaciones en 6D sigue la misma relacién que 60 producto del
fraccionamiento isotopico.

Por otra parte, la alta correlacion entre climas céalidos con altas concentraciones de gases
mencionados en el parrafo anterior (barras verticales sombreadas en fig. 1.7) esta asociado al
efecto radiativo que tienen éstos sobre el planeta. A continuaciéon se presentan estimaciones
del tiempo de residencia, valor de forzamiento radiativo y su potencial de calentamiento para
los tres gases mostrados en fig. 1.7.

Gas TR [anos| IFR [Wm™?] pPC

CO, * 1.82 1
CH, 1240 0.48 28-34
N,O  121.00 0.17 265-298

Tabla 1.1: Tiempo de residencia (TR), Incremento de Forzamiento Radiativo (IFR) y Potencial
de Calentamiento (PC) relativo a CO,, de los tres principales gases de efecto invernadero en la
atmosfera. IFR esta basado en el periodo 1750 - 2011. Datos de acuerdo al dltimo informe del IPCC
(Stocker et al., 2013). Para CO4 no es posible definir un tiempo de residencia especifico producto
de la gran cantidad de procesos a los que estd sometido a este trazador, aunque una parte de éste
puede quedar por varios miles de afios en la atmosfera.

De la tabla anterior, hay tres puntos importantes a destacar. El primero de ellos, radica en
el tiempo de residencia en la atmosfera particularmente de CH, y N, O, el cual se ha mostrado
ser una cantidad variable como consecuencia de la retroalimentaciéon asociada a su propia
concentracion. En el caso del metano atmosférico, el sistema CH, - CO - OH acttia como
un “feedback” positivo ante una emision de CH,. Esto puede ser entendido de la siguiente
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manera: un pulso de inyecciéon de metano disminuye la concentraciéon de OH generando CO,
que a su vez también reacciona con OH destruyéndolo, por tanto, si se pudiera “etiquetar”
el pulso de CH,, se observaria un decaimiento de ~ 8 anos (Prather, 1998), sin embargo, el
metano de fondo ha aumentado producto de la menor concentracion de OH y asi la tasa de
decaimiento total es mayor (Prather, 1998; Stocker et al., 2013). Por otra parte, el sistema
N,O - NO, - Oj tiene el efecto contrario, es decir, se esta en presencia de una retroalimenta-
cién negativa. Una liberacion de N,O a la atmosfera, eventualmente alcanzara la estratostera,
liberando NOg, en donde este dltimo destruye el O estratosférico. Como consecuencia, se
veria incrementada la destruccion fotolitica de N,O y por tanto, una disminucién en su tiem-
po de vida y consecuentemente un efecto limitante en el calentamiento inicial.

El segundo punto a destacar esta asociado a que el forzamiento radiativo de alguna especie
es una funciéon de su concentracion, sin embargo, cambios en la concentraciéon de un gas,
también afectara la intensidad de otros gases de efecto invernadero, es decir, cuando varios
gases absorben radiaciéon en la misma longitud de onda la absorcion total es menor que la
suma de la absorciéon de cada gas por separado. Eso se conoce como “overlap” por lo que
debe ser considerado en la funcion de forzamiento radiativo (Byrne and Goldblatt, 2014a,b).

Finalmente, el tercer punto a destacar tiene relaciéon con el poder de calentamiento de los
diferentes gases. Tal como se observa en tabla 1.1, el N,O tiene un potencial de calentamiento
muy por encima de CO, y CH,, por lo que fuentes naturales del 6xido nitroso hacia la
atmosfera, asociadas al ciclo biogeoquimico del nitrogeno, tienen un papel fundamental en el
clima del planeta.



Objetivos

Dicho todo lo anterior, el objetivo general de esta tesis es expandir un modelo global del
Sistema Tierra para que capture los aspectos mas relevantes de la biogeoquimica oceanica
bajo escenarios de liberaciones masivas de CH,. Por otra parte, que sea capaz de lidiar de
buena manera con condiciones oceédnicas subdxicas y/o andxicas y su respectivo efecto en el
clima del planeta.

Para lograr lo anterior, es necesario agregar trazadores ocednicos que actualmente no
contempla el Modelo y diversos procesos que seran discutidos més abajo. Para testear esta
expansion, primero que todo se hard una simulaciéon control con condiciones de borde del
pre-industrial, posterior a ello, se forzara el modelo con inyecciones de CH, variando la can-
tidad, el tiempo y el lugar de inyeccion.

Finalmente, esta tesis esta estructurada de la siguiente manera: en Capitulo 2, se presenta
la teoria necesaria para llevar a cabo los objetivos planteados en el parrafo anterior ademas
de un breve resumen del modelo a expandir, en Capitulo 3 contempla la manera en cémo
se conduce esta expansion, y cémo se forzara el modelo para poner a prueba su respuesta.
En Capitulo 4 se exponen una serie de resultados asociado a cada una de las simulaciones
realizadas y finalmente, en Capitulo 5 se ponen de manifiesto las conclusiones de esta tesis,
asi como también la discusion a cerca de los resultados obtenidos.



Capitulo 2
Biogeoquimica Oceanica

Dado los objetivos mencionados en capitulo 1, a continuacion se presentan los fundamentos
teoricos respecto del funcionamiento de la biogeoquimica oceanica que permitiran el desarro-
llo/expansion del Modelo DCESS. En la primera secciéon se describe de manera simplificada
el Ciclo Océanico del Nitrogeno enfocado en los principales procesos que tiene lugar dentro
de éste, en segunda seccion se explica lo que ocurre cuando el oxigeno se comienza a agotar en
el océano producto de la respiracion de la materia organica. Finalmente, en la ultima seccion
se presenta la version actual del Modelo DCESS con énfasis en el modulo oceanico con el
objeto de poner en contexto lo que procedera mas adelante en el capitulo 3.

Ciclo Simplificado del Nitrégeno

Uno de los ciclos biogeoquimicos de mayor importancia dentro del océano corresponde
al ciclo del nitrégeno. La relevancia de este ciclo surge producto de que este elemento esta
presente en la naturaleza de diversas formas, actuando ya sea como un nutriente esencial
para el metabolismo de los organismos marinos, como un oxidante para degradar la materia
organica o incluso como un potente gas de efecto invernadero en el caso de N,O en la atmos-
fera. Dicho esto, al ser un elemento cuya estructura molecular estd mediada principalmente
por organismos, éste posee un amplio espectro de formas en que esta presente en el océano.

La figura 2.1 muestra de manera simpificada las principales caracteristicas dentro del ciclo
del nitrégeno en el océano. En ella se puede observar como primer paso, la transformacion de
nitrato (NO; ) a materia organica (representado por amoniaco, NH;) durante la fotosintesis.
En este paso existe una reduccién sostenida de desde el estado de oxidacion + V a —III
pasando por nitrito (T"'NO, ). Seguido a esto, durante la remineralizacion, el nitrégeno or-
ganico es devuelto a su forma inorgénica mediante la nitrificacion. Ahora en este caso, existe
una oxidacion desde NH; a NO;, sin embargo, esta reaccion puede quedar estancada® dando

LAl ser una reaccién que estd mediada por organismos, éstos pueden no tener la energia suficiente para
llevar a cabo la oxidaciéon completa.



como resultado la produccion de 6xido de nitrogeno (N,O) y el consecuente escape de este gas
a la atmosfera. Esta producciéon de N,O durante la nitrificacién se denomina by product y se
ha demostrado en estudios de cultivos que puede llegar a ser un 10 % de la reacciéon, mientras
que en el ambiente s6lo un 0.4% (de Wilde and de Bie, 2000; Elkins et al., 1978; Goreau
et al., 1980; Lipschultz et al., 1981). Cabe destacar que este mecanismo ocurre en presencia
de oxigeno. Cuando el O, se agota, los organismos (principalmente bacterias) deben sacar
energia de otra molécula que energéticamente sea favorable para ellas, dicho compuesto es
el NO; . Cuando bacterias comienzan a utilizar al NO; como aceptor de electrones (proceso
llamado desnitrificacion) da lugar a una continua reduccion del estado de oxidacion de N
hasta llegar a nitrégeno molecular (N,). Si esta secuencia es completa (llamada desnitrifi-
cacion canodnica) existe una pérdida de N,O en el océano, mientras que si la reduccion es
incompleta existe una producciéon de N,O que eventualmente puede escapar a la atmosfera.
Finalmente, nitrégeno molecular puede ser utilizado principalmente por cianobacterias para

generar materia organica (fijacion de nitrogeno) con una reduccion en el estado de oxidacion
de N desde 0 a -III.

+V - NO3_
+IV 1
&
é!?? L J
+111 1 _ é\‘t N 02' (NOZ'}
&
+II 7 9
dJ1 () S N0 =
Lo
& ‘A
0 I\I2 4
_l o+
AT
v Catabolism
L (NH3)+ORG N—» NH3
Oxidation * |
State Assimilation

Figura 2.1: Esquema simplificado del ciclo oceénico de nitrogeno (Codispoti et al., 2001).

De esta manera, y dado que cada una de las transformaciones de N estd mediado por
organismos, hace que este ciclo sea de vital importancia cuando se habla de clima a escala
global, puesto que la evolucion de cada elemento tiene consecuencias importantes tanto para
la vida en el océano, como para el clima del planeta.
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Cabe destacar que diversos procesos dentro del ciclo de N han sido omitidos en la descrip-
cion anterior, tales como la reduccion desasimilatoria de nitrato (DNRA) en donde se utiliza
a NO; como aceptor de electrones o la oxidacién anaerébica de amonio (Annamox) en donde
el aceptor corresponde a NO, ; esto producto que se esté enfocado en considerar los aspectos
més relevantes dentro de este ciclo en el océano.

Cuando el Oxigeno se agota

Tal como pudo ser advertido durante la descripcion del ciclo del Nitrégeno en la seccion
anterior, existen diversas maneras en que las bacterias pueden obtener energia del medio.
Dentro de las reacciones redox, existen elementos reducidos y elementos oxidados en donde
se transfieren los electrones necesarios para generacion de energia. Los elementos oxidados,
conocidos como aceptores de electrones, acttian para oxidar/degradar la materia organica,
proceso conocido como respiraciéon. El aceptor de electrones por excelencia es el oxigeno
(O,), sin embargo, cuando éste se agota, la evolucion ha permitido a las bacterias tener
herramientas que le permiten degradar la materia organica atin cuando el oxigeno escasea
utilizando otras moléculas que son energéticamente favorables. La figura 2.2 muestra cada
uno de estos aceptores de electrones en orden decreciente respecto de la energia liberada.

Electron acceptor Respiration process Chemical zone
0, Oxic/aerobic ,
respiration Oxic
0,
7~ NOy~ Nitrate reduction Nitrogenous
no,
Manganese reduction Manganous
eOO0OH .
Iron reduction )
Ferruginous

S0,
Sulfate reduction

Sulfidic

Methanogenesis Methanic

Figura 2.2: Cascada Electronica (Canfield and Thamdrup, 2009).

De la figura anterior, se observa que cuando se agota el oxigeno, los micro-organismos
comienzan a utilizar NO; como aceptor de electrones, posteriormente MnO,, FeOOH, SO3~
y finalmente CO,. Cada uno de estos procesos de respiracion recibe un nombre caracteristico
(indicado por la columna central de la figura anterior). Cada uno de estos seis procesos de
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respiracion dan un producto de la reaccion, por ejemplo, la reduccion por sulfato, el azufre
se reduce desde su estado maximo de oxidacién en HVI)SO?[, a su estado mas reducido para
dar sulfuro de hidrégeno (H2S(7H)), un gas altamente venenoso. Algo similar ocurre en la
reduccion del Hierro, en la metanogénesis, etc. Un punto importante a destacar, es que la
utilizaciéon de cada elemento en reemplazo de otro, no ocurre directamente cuando el ele-
mento se agota, sino que son procesos traslapados, de esta manera, no es necesario que O, 0
SO?™ lleguen a concentraciones igual a cero para que NO; y CO, comiencen a ser utilizados
respectivamente. Es por esto que se establecen umbrales en donde una reaccién dada tomar
lugar en reemplazo de otra. Esto serd importante en el capitulo 3.

Finalmente, se menciona que desde aqui en adelante se hara referencia simplemente a
respiracion oxica cuando se esté en presencia de O,, a desnitrificacion cuando O, caiga sobre
cierto nivel minimo y se comience a utilizar NO5 como aceptor de electrones y a reduccién
por sulfato cuando O, y NO; caigan sobre un nivel minimo y se utilice SO3~ como aceptor.
Un punto importante a destacar, y tal como pudo ser advertido desde fig. 2.2, hay aceptores
de electrones intermedios a los considerados en esta tesis. La ausencia de éstos se debe a
que elementos tales como Mn y Fe son componentes menores dentro del océano, con concen-
traciones promedio ~ 3 6rdenes de magnitud inferior a O, o NO; (Sarmiento and Gruber,
2006).

Modelo DCESS

El Modelo DCESS es un modelo global de complejidad intermedia, altamente flexible y
que ha sido testeado, validado y comparado internacionalmente con otros modelos de su
clase (Zickfeld et al., 2013). Contiene ademas, los modulos de atmosfera, biosfera, océano,
sedimento oceéanico y litésfera, cada uno de ellos con sus respectivas interacciones (fig. 2.3).
Respecto de su geometria, es un modelo hemisférico de 360° de ancho dividido en 52° de
latitud conteniendo los sectores de bajas-medias (LL) y altas latitudes (HL).

La geometria oceanica presenta un ancho de 270° y se extiende desde el ecuador hasta
los 70° de latitud cubriendo el ~ 70.5% de la superficie de la Tierra en donde su division
entre LL y HL estan en la razén 84:16. Cada uno de estos sectores es subdividido en 55 capas
con 100 metros de resolucion vertical en donde a cada una de ellas se asocia una secciéon de
sedimento oceanico.

Dado que este trabajo esta enfocado principalmente a tratar con el océano y su efecto en
el clima del planeta, a continuacion se describen muy brevemente los médulos de atmosfera y
océano. Para una descripcion completa de éstos y el resto de los mdédulos del Modelo DCESS,
se invita a leer Shaffer et al. (2008).

El modulo atmosfera contiene los trazadores de temperatura (7},) y presiones parciales de
metano (p'>13CH,), 6xido de nitrégeno (pN,O), diéxido de carbono (p'*1311CO,) y oxigeno
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Figura 2.3: Esquema de modulos e interacciones modelo DCESS (Shaffer et al., 2008).

(pO3). Solo T, es calculado para LL y HL, gases se asumen a ser bien mezclados en la
atmosfera. La temperatura atmosferica (ec. 2.1) es determinada por un balance de energia
forzado por transportes meridionales de calor (F™d) desde LL hacia HL y flujos en la
interface océano/atmosfera (F'7) y el tope de ésta ultima (F'°*). Por tanto, la evolucion
temporal de T, para cada sector esta dada por,

dTl,h 1 ) 360 52,90
@ — _ [iFme“d —a? / / (F** — F") cos(#)dod¢ (2.1)
dt A 0 0,52

con A una constante de ajuste que contempla parametros geométricos y constantes fisicas, 0
y & la latitud y longitud respectivamente. Dentro del submédulo oceanico, se cuenta con un
modelo advectivo difusivo que cuenta con 11 trazadores oceanicos: temperatura, salinidad,
fosfato, carbono inorgénico disuelto (DI*?1311C)  alcalinidad, oxigeno, excursion isotopica
de oxigeno 18 (6'0) y metano ('*3CH,), todos ellos respondiendo tanto a la fisica, quimica
y biologia del océano. La ecuacién de conservacion para un trazador ¢ esta dada por,

+ % <K“g_f> + Vs(p) +¥p(e) + ¥i(e) (2.2)

Do vy  Owp o
at "oy T a:  Dhge

donde v, w son la velocidad meridional y vertical respectivamente y con K, y K, la difusion
horizontal y vertical, siendo esta tultima dependiente de la profundidad. ¥g representa los
intercambios océano/atmosfera de flujos de calor, gases y agua dulce, ¥ los intercambios de
sustancias disueltas con el segmento de sedimento y W; las fuentes y sumideros internos del
océano.
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Para finalizar, es importante mencionar que Modelo DCESS esté programado para ser
ejecutado en software Matlab. Esto toma real importancia cuando se requiere realizar un
gran numero de simulaciones de largo alcance temporal, puesto que el software antes men-
cionado no tiene la estructura ni capacidad necesaria para codigos de alto rendimiento. Es
por lo anterior, que el primer paso consiste en transcribir en su totalidad el actual codigo a
un lenguaje de programacion ad-hoc para este tipo de modelos, siendo Fortran (90, 95, 2003
0 2008) el lenguaje por excelencia en modelos climaticos acoplados. Al realizar dicha trans-
cripcion, los tiempos de calculo seran considerablemente menores, permitiendo asi, ejecutar
grandes simulaciones en relativamente poco tiempo, sin la necesidad de pagar una costosa
licencia (> $300.000 pesos para uso educacional) ni requerir un centro de computo de alto
rendimiento para ello.
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Capitulo 3

Metodologia

Para llevar a cabo cada los objetivos mencionados en el capitulo 1, es necesario contar con
una serie de pasos previos, a continuacion se presenta toda la metodologia utilizada para ello.

En el capitulo anterior, se describieron las caracteristicas de la version actual del Modelo
DCESS, sin embargo, dados los procesos que deberan ser incorporados, y tal como se men-
cion6 anteriormente, es necesario expandir dicha version del Modelo. Para ello, se incorporan
4 trazadores relevantes para incluir ciclos biogeoquimicos en el océano. Estos trazadores son:
nitrato (NO; ), amonio (NH; ), sulfuro de hidrégeno (H,S) y éxido nitroso (N,O). A con-
tinuacion se presenta la descripcion detallada de como dichos trazadores son incorporados.
Cabe destacar que de este total de trazadores a incorporar, en Shaffer et al. (2017) (Anexo
C) ya fueron presentados tres de estos cuatro nuevos trazadores (NO5, NH, y H,S), es por
ello que a continuacién se presenta solo la adiciéon de N,O y su acople con NO; .

En la primera secciéon se describe la manera en que se anaden los trazadores océanicos
respecto del tltimo término (W) en la ecuacion 2.2, seccién 2 se muestra como es parame-
trizado el intercambio de N,O en la interfase océano atmosfera, en seccion 3 se explica el
método para llevar al océano a un estado de suboxia o anoxia, y finalmente en seccion 4 la
forma en como se pondréa a prueba esta nueva version del modelo.
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Incorporacién de Trazadores Biogeoquimicos

Tal como se mostro en el ciclo del nitrégeno en el océano (fig. 2.1), la nitrificacion (proceso
que ocurre en presencia de O,) esta dada por dos pasos, lo que se traduce que este proceso
esta gobernado por dos reacciones quimicas (Nevison et al., 2003),

NH; 420, —> NOj +H,0+2H" (R3.1)
1
NH; +0, — §NQO + gHZO +H* (R3.2)

De esta manera, hay un consumo de 2 moles de O, por cada mol de NH; para dar un mol
de NOj3 (R3.1), mientras que en reaccion R3.2 se consume solo un mol de O, por cada mol de
NH; para dar medio mol de N,O. Observaciones y estudios de laboratorio han mostrado que
la nitrificacion aumenta con la disminucion de la concentracion de oxigeno disuelto (Goreau
et al., 1980; Jorgensen et al., 1984). Basado en el trabajo de Goreau et al. (1980), Nevison et
al. (2003) derivé una parametrizacion para la produccion instantanea de N,O por cada mol
de O, consumido como una funcién no lineal de O,,

dN,O _a
aNo, ~ f(O,) = +b (3.1)

con a = 0.26 [mol N,O/mol N| [umol O, /L], b = —0.0006 [mol N,O/mol N] y [O,] la concen-
tracion de oxigeno disuelto en el océano. De esta manera, considerando la reaccion total dada
por R3.1-R3.2 y ec. 3.1, se puede demostrar que,

ANOy = —— (3.2)

AN,0 = 12 (3.3)

Dada la geometria del Modelo DCESS, éste no captura aspectos relevantes respecto de la
variabilidad espacial de [O,] en el océano (fig. 3.1), y por tanto, al realizar un célculo directo
de ec. 3.1, y consecutivamente de ecs. 3.2 y 3.3, se estarfa omitiendo una gran cantidad de
informacion debido distribuciéon espacial antes mencionada, es por ello, que para contar con
una formulacion relativamente mas realista que aquello, se utilizan datos correspondientes
al Proyecto “World Ocean Database 2005” (WODO05, Boyer et al. (2006)), con el objeto de
incluir esta alta variabilidad espacial de este trazador.

Los datos de oxigeno disuelto corresponden a una climatologia anual con 33 niveles verti-
cales entre 0 y 5500 metros y con resoluciéon horizontal de 1° x 1°. Dado que las resoluciones
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Concentracién Oxigeno Disuelto 10 m Concentracién Oxigeno Disuelto 1000 m

120°W 60°W  0°  60°E 120°E 120°W 60°W  0°  60°E 120°E

4.2 4.8 5.4 6.0 6.6 7.2 7.8 8.4 9.0 0.0 0.8 1.6 2.4 3.2 4.0 4.8 5.6 6.4 7.2
0, [pmolkg™'] 0, [umol kg™

(a) (b)
Figura 3.1: Distribucion de [0,]"! en 10 m (a) y 1000 m (b), desde Boyer et al. (2006).

verticales de WODO05 y del Modelo DCESS son no coincidentes, es necesaria una interpola-
cion lineal para cada punto de grilla. La pregunta natural que surge en este punto es jcémo
introducir esta alta variabilidad de [O,] para el célculo de ec. 3.1 dentro del Modelo? y més
ain, ;jes el mismo funcionamiento ante una perturbacion en la concentracion de O, respecto
de sus valores actuales? La respuesta no es trivial y el método para lo anterior se describe
completamente en Anexo A.

Con el calculo de f(O,) mostrado en Anexo A, se tiene que el término de produccion de
NO; asociado a la nitrificacion estd dado por,

1
0.5x f(Oy)+1

Nil0s = RM,,., x oy X

source

(3.4)

donde RM,,4 corresponde a la remineralizacion de la materia organica que sigue la funcion ex-
ponencial dada en Shaffer et al. (2008), a1 el coeficiente dado por la razon de Redfield nitroge-
no/foésforo igual a 16. Siguiendo con NOj, existe un sumidero de este trazador producto de la
desnitrificacion, es decir, cuando O, < O™ y NO; > NOz; ™", con O™ = 3 x 107 mol m~3
y NOg i 350 107% molm 3. La reaccion que gobierna la respiracion con NO; es,

(Co6H124055) (NHy) 16 (HsPO, ) + 94.4 HNO; — 106 CO, + 16 NH, + 47.2N, + H,PO, + 109.2 H,0

(R3.3)

de esta manera, la pérdida de NO; producto de esta reacciéon esta dada por,
DNLO* = RM,,y X iy (3.5)
con ay = —94.4 dada la estequiometria de la reaccion R3.3. Finalmente, NH, puede ser

oxidado rapidamente a NO; , por lo tanto, existe un tercer término asociado a la produccién
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de este trazador,

OXN0s . = Rnm, X as (3.6)

source

con Ry, una reaccion de primer orden igual a —[NH,] x I, con " = 7 x Af" x GAY x dv,
donde T representa la tasa de decaimiento equivalente a 200 dias, Aé’h el drea del océano libre
de hielo, GAY" la fracciéon de area oceanica con la profundidad, dv el espesor de cada capa
oceénica y az = 1. Rnp, representa la oxidacion de NH, a NO; producto de la adveccion
y/o difusion hacia las capas oxigenadas. Finalmente, se afiade una entrada extra de NO; al
océano proveniente de la fijacion de nitrogeno (NF) cuando existe limitacion por NO; en el
océano,

NP
NF = NF, x [ewﬁ‘l - 1} (3.7)

con NFy = 10° molNO3 s™', NPp y NPy la produccién primaria proveniente de PO}y
NO; respectivamente. Cabe destacar que esta entrada extra, sélo aplica a los primeros 100
metros de profundidad dentro del océano, ademés, actiia en ambas zonas, pues recientemente
se ha demostrado que este proceso no sélo esté restringido a latitudes bajas-medias, sino
que también, en altas latitudes (Gonzélez et al., 2014). Finalmente, se anade otra fuente
superficial de NO; proveniente del “weathering” (NW') asociado a entrada por escorrentia
igual a PO}~ x ay, con a; la razén de Redfield nitrégeno/fésforo (definido mas arriba).

De esta manera, el término asociado a las fuentes y sumideros internos dentro del océano
(Uno,) queda determinado mediante la siguiente relacion,

U, (NOy) = NiY% 1 DNNOs — OXNO0s | (NF 4 NW)superficie (3.8)

source sink source

Otro componente clave en el ciclo del nitrégeno y de vital importancia en el clima del pla-
neta es el 6xido de nitrogeno (N,O). A continuacion se muestra la construccion del término

La produccién de N,O por nitrificacion, esta dada por,

f(O,)
0.5 x f(Oy) +1

N0
N1502urce =0y X RNH4 X

(3.9)

con oy = 1.
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Por otra parte, adoptando tanto la producciéon como destruccion de N,O durante la des-
nitrificacion de acuerdo a Babbin et al. (2015), se tiene que,

1
DNN20 = — 5 X BMopg x 0 (3.10)
DNY2Y = ko x [N,O] x T4 (3.11)

en donde el sumidero por desnitrificacion (DNSI;IZ,?) ha sido tomado como una reacciéon de
primer orden con I'"" = Ab" x GAY x dv, con A" el area global del océano para cada zona.
kn,o = 6 x 1077 s7! equivalente a ~ 5 afios (Yamagishi et al., 2007) la tasa constante de

reaccion de pérdida N,O por desnitrificacion.

1

De esta manera, ¥;(N,O), en unidades de mols™', queda dado por,

U;(N,0) = Nidz0 4 DNN2O — pNT2P (3.12)

source source sink

Cabe destacar que el factor ky,o en ecuacion 3.11 contempla toda la informacién quimica
y biologica de este proceso, es por ello, que las mayores incertezas en este tipo de parametri-
zaciones radica en esta variable. Con el objeto de visualizar la dependencia del modelo a lo
anterior, en Anexo B se presenta un anélisis de sensibilidad para kx,o.

Finalmente, y tal como se mencioné en capitulo 2, cuando O, y NO;3 en el océano se
agotan producto de la respiracion de la materia orgénica o de la como consecuencia de la oxi-
dacion de alguna molécula, si atin queda materia orgénica por degradar, entonces organismos
utilizan SO;2 como aceptor de electrones para obtener energfa, proceso llamado reduccion
por sulfato (0, < OF™ y NO; < NO3"™"). La reaccion que gobierna este proceso se muestra
a continuacion,

(Cy06H 124035) (NHy)(H,PO, ) + 44 H,0 + 59803 — 106 HCO; + 59HS ™ + 16 NH, + H,PO, + 71 H'
(R3.4)

Dada la reacciéon anterior, se observa que existen productos que influyen tanto en el ciclo
del azufre como en el ciclo del nitrogeno, sin embargo, los términos asociados a W;(NH, ") y
U (H,S) estan completamente descritos en el trabajo suplementario (Shaffer et al., 2017) en
Anexo C.

De esta manera, se ha construido el término W;(y) de ec. 2.2 tanto para NO; como para
N,O. A continuacién se presenta la forma en que se parametriza el flujo de N,O en la interfase
océano/atmosfera.
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Liberacion de N,O a la Atmoésfera

Como ha podido ser eventualmente observado, ciertos procesos biogeoquimicos dan lugar
a gases dentro del océano que pueden escapar a la atmosfera, en este caso, 6xido de nitrogeno.
En esta seccion se muestra la manera en que este proceso es ingresado en el modelo. Siguiedo
el enfoque de Shaffer et al. (2008), el flujo se toma a ser proporcional a la diferencia de las
concentraciones de este gas en la atmosfera y en el océano, es decir,

Gn,o1n = A X Ky x [Kq x pN,OY" — [N,0]"] (3.13)

con Ag el area del océano libre de hielo, K, el coeficiente de transferencia proporcional a la
temperatura del océano y al cuadrado de la velocidad del viento igual a 8 ms™! en ambos
sectores y Ky el coeficiente de solubilidad. Finalmente, pN,O"" y [N,O]*" son las concentra-
ciones de N,O en la atmosfera y el océano respectivamente para cada sector. De esta manera,
G, o < 0 indica un flujo desde el océano hacia la atmosfera y en el caso contrario desde la

atmosfera hacia el océano con unidades de mols™!.

Otra fuente de 6xido de nitrogeno a la atmosfera es la proveniente desde la bidsfera pro-
ducto de la actividad microbiana en la materia organica en el suelo (N,Opp). Dicha fuente

se toma a ser proporcional al tamano del reservorio y dependiente de la temperatura atmos-

férica global promedio (T,) de acuerdo a A\ = an_TG’PI)/ 10, con Q1o = 2 el incremento en

la actividad biética por cada 10 grados de incremento en T, (Shaffer et al., 2008). De esta
manera, este flujo en unidades de mols~! es dado por,

NyOpr X 7va % £ %< A (3.14)

N,Oig =
2VLB N,0 R,

con N,Opy la concentraciéon atmosférica de N,O en el pre-industrial igual a 0.27 patm, r,, =
1.7676 x 10** molatm™', el contenido molar atmosférico, Tn,o = 116 aflos, el tiempo de
residencia de este gas en la atmosfera de acuerdo a Prather et al. (2015), Ry R, el contenido
de biomasa en el suelo y tal contenido en el pre-industrial igual a 1500 GtC respectivamente.

Una vez que el N, O ha alcanzado la atmoésfera, independiente de la fuente, éste se destruye
utilizando un tiempo de residencia en este reservorio constante! e igual a m,0 de acuerdo a
Prather et al. (2015).

Ver capitulo 5.
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Reduciendo el Oxigeno en el Océano

Hasta el momento se ha descrito como tratar la dindmica biogeoquimica del océano cuan-
do éste se vuelve subdxico o incluso andxico, ademéas de la manera en que se parametriza el
escape de N,O hacia la atmosfera. Sin embargo, la base esta en como conseguir este estado en
el océano, por tanto, en esta seccidon se explica el método para que este elemento del sistema
climatico se someta a este estado ambiental.

La manera maés directa de consumir el oxigeno disuelto en el océano es incrementar la
productividad primaria, que a su vez, esta controlada por el contenido de nutrientes en este
reservorio. Dicho esto, un forzamiento directo mediante el ingreso de POZi que produzca un
incremento de la fijacion de carbono, y consecuentemente un aumento en la respiracion de
la materia organica hasta agotar O,. Sin embargo, como pudo ser advertido en el capitu-
lo 1, dentro de los grandes y abuptos eventos de calentamiento que han tenido lugar en la
historia del planeta, se ha observado una gran y negativa senal isotoépica de ¥C. Un meca-
nismo plausible para dar tal valor de 6'3C es la liberacién de una gran cantidad de carbono,
probablemente CH,, ya sea metano termogénico o hidratos de metano (Zachos et al., 2008).
Por tanto, la manera en que se forzara dichos eventos de calentamiento sera a través de la
inyeccién de grandes cantidades de CH,.

La oxidacion de CH, en condiciones aerdbicas en el océano estéd dada por,

CH, +20, — CO, + 2H,0 (R3.5)

en donde por cada mol de CH,, se consume el doble de moles de O, para dar 1 mol de
CO,. Cuando se agota el oxigeno disuelto en el océano, la oxidaciéon débilmente anaerdbica
(dependiente de NO; ) y completamente anaerdbica (dependiente de SOF ) de CH, esta dada
en reacciones R3.6 y R3.7 en donde el oxidante es el nitrato y sulfato respectivamente (Cui
et al., 2015).

5CH, + 8HNO; —— 5CO,+4N, + 14 H,0 (R3.6)
CH, + SO}~ —— HCO; +HS™ +H,0 (R3.7)

La parametrizacion de las tres reacciones anteriores estan completamente descritas en
Shaffer et al. (2017) o en Anexo C, Por tanto, grandes liberaciones de CH, llevaran a un
consumo de O, e incluso de NO,; ademaés del consumo de estos elementos propio de remine-
ralizacion de la MO. Notar las reducciones de nitréogeno y azufre en ambas reacciones.
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Puesta a prueba del nuevo Modelo

Para testear la expansion de esta nueva version del Modelo DCESS para lidiar con condi-
ciones suboxicas/anodxicas en el océano y su efecto en el clima, se realizan varias simulaciones
con y sin forzamientos. La simulacion base o control esta enfocada en un experimento con
condiciones de borde del pre-industrial en donde no existe perturbacién alguna. Se revisan
diversos paramétros fisicos y quimicos tanto del océano como de la atmosfera y se comparan
con estimaciones actuales. Dentro de estos parametros se cuenta con la temperatura atmos-
férica global promedio, flujos de N,O provenientes desde la biésfera y océano, concentracion
atmosférica de N,O, entre otros.

Posterior a ello, se comienza a forzar el modelo con diversas entradas de CH, variando
el tamano, escala temporal y reservorio (océano-atmosfera) de inyeccion con el objeto de
evaluar el comportamiento global del modelo y la libre evoluciéon de cada trazador anadido.
Se pone énfasis en la libre evolucién de cada trazador anadido, puesto que existen varios
modelos en donde la concentracion de algin trazador, O, por ejemplo, llega a niveles muy
pequenos o incluso a cero, y se impone la restricciéon para que se quede fija y no vaya a
concentraciones negativas. En esta expansion del Modelo DCESS, la concentracion de cada
trazador oceanico evoluciona libremente sin ninguna restriccion impuesta. Esta evaluacion
del modelo se lleva a cabo con simulaciones en donde se muestra la evoluciéon temporal de
diversos componentes del modelo tanto en el tiempo transiente de la simulacién como en
las soluciones estacionarias del sistema post-forzamiento, ademas de perfiles verticales en un
tiempo determinado y finalmente, observando las tasas de cada componentes de ecuacion 3.12.
Cabe destacar que para las simulaciones forzadas, las condiciones de borde corresponden al
evento del Paleoceno tardio es decir, pre-PETM las cuales estén listadas en tabla 1 de Anexo
C y texto principal en Shaffer et al. (2017).
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Capitulo 4

Resultados

Simulaciéon Control

Tal como se menciond en el capitulo anterior, el primer resultado a presentar en este
trabajo corresponde a una simulacién control realizada con el objeto de observar y verificar
el comportamiento de este nuevo Modelo ante un escenario no perturbado, El escenario a
simular corresponde al estado pre-industrial el cual ha sido ampliamente tomado como un
estado basal del clima del planeta.

Parte de las condiciones de borde de este escenario se encuentran descritas en Tabla 1 de
Shaffer et al. (2017), ademas de una presion parcial de N,O igual a 0.27 ppm y una constante
solar igual a 1365 Wm™2. Dado que no existe perturbacion alguna en el sistema, procesos
como desnitrificacion, reducciéon por sulfato u oxidacion anaerébica de CH, no tiene lugar,
por lo que la producciéon de 6xido de nitrogéno esté tinicamente asociada a la nitrificaciéon. Por
tanto la evolucién de los diversos trazadores que contiene el modelo no sufren modificacion
respecto de su condicién inicial. A continuacién se presentan dichos resultados en tabla 4.1.

Simulacion Pre-industrial

T, Global Promedio [°C| 15.05
pN,O Atmosférico [ppm]| 0.27
T, Global Promedio [°C] 4.06
[N, 0] Océano [pmol m~3] 25.59

N,O Total Océano [Tg N,O] 1500.40
N,O desde el Océano [Tg N,O yr!] 1.42
N,O desde la Bidsfera [Tg N,O yr~!] 2.98

Tabla 4.1: Resultados Simulacion Control. T, y T, es la temperatura global promedio de la atmosfera
y océano respectivamente, [N,O] la concentracion media del océano de N,O.
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De la tabla anterior, es claramente observable que los resultados del Modelo estdn en buen
acuerdo tanto en la temperatura global promedio de la atmosfera y del océano. Sin embargo,
lo més importante dentro de esto, son los flujos de N,O tanto desde la bidsfera como desde
el océano hacia la atmosfera. De acuerdo al capitulo 6 del dltimo informe del IPCC (Ciais et
al., 2014), las fuentes naturales de N,O (sin efecto antropico) durante el periodo 2006-2011
asociadas al océano y la bidsfera son 3.8 y 6.6 [Tg N,O yr~!] respectivamente. Los altos va-
lores (en comparacion a los mostrados en tabla 4.1) dados en AR5 son consecuencia que son
datos en un escenario post-preindustriall, no obstante, el porcentaje de aporte de N,O a la
atmosfera por cada uno de estos dos reservorios estan en muy buen acuerdo con el informe
antes citado, pues del flujo total hacia la atmosfera, aproximadamente 2/3 provienen desde
la bidsfera y el tercio restante desde el océano.

El bajo porcentaje de 6xido nitroso que escapa a la atmosfera (respecto del contenido total
de N,O) es explicado por las bajas concentraciones de este gas (del orden de micromol por
metro cibico), pues al no haber perturbacion que de lugar a la desnitrificacion, la produc-
cion de N,O esta dada solo por la nitrificacion, la cual es un porcentaje muy pequeno de la
reaccion total (seccion 2.1).

Si bien la comparacion se ha realizado con un escenario no equivalente al simulado, se cree
que el informe del IPCC es el documento més robusto para contrastar los resultados aqui
expuestos, particularmente en los asociados a la fracciéon que aporta tanto el océano como la
biosfera al contenido de N,O atmosférico.

Habiendo establecido el buen acuerdo entre una simulacién control con condiciones de
borde conocidas con datos observados, a continuacién se presentan los resultados asociados
al forzamiento del modelo con grandes liberaciones de CH,.

!Notar que un escenario post-preindustrial contempla fuentes adicionales de origen antrépico tales como
quema de combustibles fosiles y de biomasa, procesos industriales que afectan a rios, estuarios y zonas
costeras, etc.
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Simulaciones Forzadas

Respuesta General del Sistema

Con el objeto de visualizar de manera general una simulaciéon forzada con CH,, a con-
tinuacion la figura 4.1 muestra resultados en estado estacionario de trazadores atmosféricos
y oceadnicos para una simulacion de 500000 anos forzando el modelo con 4000 gigatoneladas
de CH,—C durante 1000 afios con una particién de 50 % entre el océano y a la atmosfera®.
En ella se puede observar como el pulso de inyeccion de CH, (panel a) lleva rapidamente
a un incremento en la temperatura atmosférica en ambos sectores producto del mayor for-
zamiento radiativo por parte de pCH, y pCO, que a su vez es consecuencia del aumento
en la concentracion de estos dos trazadores debido a la liberacion de CH, a la atmosfera y
la oxidacion de este ultimo a CO,. En adicién a esto, la oxidaciéon de CH, (reaccion R3.5)
dentro del océano lleva a una rapida reduccion en el contenido de oxigeno disuelto (panel h)
tanto en sector cilido como frio, sin embargo, es en el primero de ellos en donde se alcanza el
valor minimo para dar comienzo a la oxidacion débilmente anaerdbica de CH, (ec. R3.6) y la
desnitrificacion (ec. R3.3), lo que se evidencia por la abrupta reduccion en la concentracion
de NO; y el consecuente pulso de N,O y NH, (reaccién R3.3). Esta disminucién en NOg
explica el rapido descenso en la productividad primaria del océano (NP, panel n), puesto
que el nitrato disuelto disponible para realizar fotosintesis, ahora esta siendo utilizado como
oxidante de metano y en la remineralizacoén de la materia organica.

Seguido de esto, al igual que en el caso de O,, el nitrato disuelto del sector calido llega a su
concentraciéon minima dando paso a la reduccion por sulfato, con la asociada produccion de
H,S, ademas del aporte extra producto de la oxidacién completamente anaerébica de metano
(ec. R3.7) y un aporte extra de NH, (reaccién R3.4). Si bien en el sector polar la oxidacion de
CH, también provoca un leve descenso en el O, disuelto, éste no disminuye lo suficiente como
para dar paso a la desnitrificacion, esto se debe principalmente a que este sector contempla
aguas ricas en oxigeno producto de la dependencia de la temperatura con la solubilidad de O,
en la interfase océano/atmosfera que hace que se mantenga oxigenado este sector. Al momento
de la utilizaciéon de NO5 como aceptor de electrones en la respiracion de la materia organica,
existe producciéon de N,O que eventualmente puede escapar a la atmoésfera y que conlleva a
un abrupto incremento de pN,O (panel e) aportando al forzamiento radiativo de este gas de
efecto invernadero y en consecuencia a la temperatura atmosférica y oceanica. La relativa
rapida respuesta del sistema que lleva a este incremento en la temperatura atmosférica global
promedio, produce un ciclo hidrolégico méas vigoroso, particularmente en el sector célido, y
por tanto en conjunto con las altas concentraciones de pCO, atmosférico, un incremento en
el “weathering” que actia para compensar el calentamiento antes descrito, puesto que se
promueve la formacion de 4cido carbonico (H,CO,) y la posterior captura de carbono desde
la atmosfera. Es este proceso el que modula el decaimiento en la temperatura atmosférica y
pCO, devolviendolos a sus valores pre-forzamiento®.

2Cabe destacar que la inyeccién en el océano es distribuida uniformemente en las primeras 30 capas del
modelo, en ambas zonas y resguardando la geometria ocednica en la razoén 84:16 entre el sector calido y frio.
3Notar la escala temporal de este “feedback”, la cual es mucho mayor al forzamiento impuesto.
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Figura 4.1: Resultados de una simulacion a 500000 anos inyectando 4000 GtC durante 1000 afios
con una particion de 50 % entre el océano y a la atmosfera. Panel (a) la tasa de inyeccion de CH,,
paneles (b) - (e) trazadores atmosféricos, paneles (f) - (n) trazadores oceanicos. Curvas en color
rojo, azul y negro indican el sector de bajas-medias, altas latitudes y valores globales respectivamente.
Trazadores oceanicos son mostrados a 1000 metros de profundidad.
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La acciéon de este proceso, en adiciéon a los trazadores mencionados anteriormente, se ve
también reflejado en el incremento en la concentracion de PO~ y NO; debido a que el
“weathering” arrastra los trazadores antes nombrados de vuelta al océano que posteriormen-
te ejercen el incremento en la productividad primaria del océano (panel n). De esta manera,
es claro que deben pasar aproximadamente 300 mil anos para que el sistema vuelva a su
estado pre-forzamiento

Hemos observado de manera general el efecto que tiene la liberacion de CH, al Sistema
Tierra, sin embargo, es de vital importancia preguntarse si la respuesta del sistema es igual
respecto de la cantidad de CH, que se libera? o donde se inyecta? o mas atn, cuan rapido
es la inyeccion?. Para esto, en las secciones venideras se muestran resultados asociado a esto
en donde se grafican los primeros 30 mil anos de simulacién con el objeto de visualizar con
mayor detalle los procesos que modulan el estado del clima terrestre.

Cantidad de CH,

La figura 4.2 muestra resultados de simulaciones en donde el modelo se ha forzado con
diferentes cantidades de CH, dejando constante la tasa de inyeccién y liberando en partes
iguales entre el océano y la atmosfera. En el panel a) se observa la funcion de inyeccion de
los diferentes forzamientos. Tal como es de esperar, una mayor entrada de CH, conlleva a
un calentamiento mayor de la atmosfera, evidenciado en la temperatura atmosférica global
promedio (panel b). Parte de este calentamiento es producto de la liberacion de un 50 %
directo a la atmosfera que produce un incremento en el forzamiento radiativo de CH,, pero
también a la oxidaciéon de CH, a CO,, que también aumenta lo antes mencionado tal como
fue descrito en la seccion anterior.

En adicién a esto, existe un aporte extra al calentamiento atmosférico proveniente de N,O
desde el océano, esto es consecuencia que a grandes cantidades de CH, inyectado (curvas
naranjo y magenta), dada la reaccion R3.5, y tal como se mencion6 en la seccion anterior,
comienza el consumo oxigeno disuelto (panel i) y toma lugar el proceso de desnitrificacion,
la consecuente produccion de N,O en el océano y su escape a la atmosfera (panel e, fy
1). Todos estos factores provocan un incremento importante en la temperatura atmosférica
global promedio, asi como en las concentraciones atmosféricas de CH,, CO, y N,O. Durante
la desnitrificacion y la oxidacion débilmente anaerdbica del metano, es tal la disminucion de
NOj en el caso de la mayor inyeccion de CH, (6000 Gton), que el océano se vuelve com-
pletamente andxico, es decir, se ha agotado tanto el O, como el NO; con la consecuente
producciéon de HyS (notar la sincronia en el agotamiento de O, con la produccion de N,O y
NH, y el posterior agotamiento de NO3 con el pulso de H,S). La hipoxia alcanzada, tiene
una duraciéon de ~ 3000 anos y ~ 55000 mil anos a 1000 metros de profundidad al inyectar
4000 y 6000 Gton C respectivamente, mientras que la anoxia a esta misma profundidad es de
tan solo 1000 anos aproximadamente. El estado de suboxia en el océano, tiene consecuencias
directas para la vida en este componente del sistema climético terrestre, tal como es obser-
vado en la evolucion de la productividad primaria (NP) del océano mostrado en panel 1),
particularmente en la simulacién asociada al mayor forzamiento. Durante dicha evolucion,
se observa un importante decaimiento en NP a medida que la inyecciéon de CH, es mayor,

27



(a) (b) (c)

4r R 331 1 40
o —_
o
< 3F 1 o31lf 1 g_ 30
o = =]
- E
[C) s o
95l = L - L
= 2 Cantidad 29 < 20
S Inyectada
1k ——— 2000 Gt C | 27k i 10}
4000 Gt C
- 6000 GtC
0 25
2800 1

(d) (e)

£
5
£
E
Q
=
T
2
&
)
8
o
=2
0 ! ! ! ! ! 23 ; ; ; ; ; 5.8 . . . . .
0 5 10 15 20 25 30 0 5 10 15 20 25 30 0 5 10 15 20 25 30
Tiempo [x10° afios] Tiempo [x10° afios] Tiempo [x10° afios]

Figura 4.2: Resultados de una simulacién a 30 mil anos forzando el Modelo con 2000, 4000 y 6000
Gigatoneladas de CH, con una particion de 50 % entre el océano y a la atmosfera en una escala de
tiempo de 3000 anos. Panel (a) la tasa de inyeccion de CHy, paneles (b) - (f) resultados atmos-
féricos y paneles (g) - (n) resultados oceanicos. Todos los resultados oceanicos se muestran para
el sector calido a 1000 m de profundidad con excepcion de temperatura atmosférica (panel (b)) y
productividad primaria (NP, panel (11)) que representa el valor global. Flujos de N,O (panel (e)),
valores negativos indican liberaciéon desde el océano hacia la atmosfera.
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esto es consecuencia directa de los procesos biogeoquimicos que se estéan llevando a cabo en
el océano, particularmente la oxidacién de metano y de la materia organica con nitrato, las
cuales conducen a una menor concentraciéon de NO; disponible para realizar fotosintesis.
Esta merma en NP no es evidenciada ante un forzamiento de 2000 Gt de C.

Una vez alcanzado el maximo de inyeccion de CH,, comienza a decaer el forzamiento y
consecuentemente la demanda de NO; y O,. Esto provoca la recuperacion de estos traza-
dores, cuya concentracion es altamente dependiente de la cantidad de CH, inyectado, tal
como es demostrado por la caida en las concentraciones de NH, , N,O y H,S, indicando una
desnitrificaciéon y reduccién por sulfato menos vigorosa. Un proceso relevante en este punto,
es el paulatino descenso de pCO,, temperatura atmosférica y oceanica y un incremento en la
concentracion de PO}, que responden a una escala de tiempo mucho mayor a la descrita por
el pulso de CH,. Lo anterior, es evidencia directa de la acciéon del ciclo del carbono inorgani-
co, particularmente del “feedback” relacionado al “weathering”, el cual se observa ser también
altamente dependiente del forzamiento impuesto, pues, el incremento en POif observado es
mayor conforme lo es pCO, y T,, es decir, a mayor calentamiento, mayor el “weathering” y
mayor es la concentracién de PO} . Este proceso también actiia como una fuente de NOy
para el océano en la capa superficial que ayuda a la recuperacion de este trazador tal como
fue mencionado al comienzo de este parrafo. Como consecuencia de esto, se tiene modulacion
y/o recuperacion de la actividad biologica producto del crecimiento de la productividad pri-
maria en el océano.

Tasa de Liberaciéon de CH,

A continuacién, se presentan resultados de simulaciones en donde se ha variado el tiempo
en que se libera CH, dejando constante la cantidad de éste y en la misma particion de 50 %
entre el océano y a la atmosfera. En términos generales, en la figura 4.3 se observa céomo
a medida que la liberacion de CH, es mas rapida, el sistema responde de igual manera, es
decir, procesos méas abruptos con consecuencias mayores en comparaciéon con un forzamiento
més lento.

Al liberar CH, durante 1000 afios (curva en color azul), las concentraciones atmosféricas
de este trazador se incrementan abruptamente (alcanzando el maximo valor respecto de
simulaciones mostradas en secciones 4.2.2 y 4.2.4), asi como también el diéxido de carbono,
y en consecuencia, el aumento en la temperatura atmosférica global promedio también lo
es. Parte de este rapido calentamiento también estd dado por el sibito incremento en la
concentraciéon de N,O producto de un gran flujo de esta cantidad proveniente desde el océano
(panel e) que a su vez es resultado que la desnitrificacion comienza rapidamente alcanzando
incluso la reduccién por sulfato demostrado por el pulso de H,S. Esto es debido a que una
rapida liberacion de CH,, conlleva a una rapida oxidacién de éste en el océano y por tanto, un
descenso en O, y NO; y por consiguiente, el impacto negativo en la vida del océano (panel
n) también. Nuevamente, cabe destacar la sincronia entre los procesos de desnitrificacion y
reduccion por sulfato con los maximos de N,O, NH, y H,S. Si bien la respuesta del sistema
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es abrupta en esta escala de inyeccion, la recuperacion de éste también, pues en este caso, la
suboxia y anoxia en el océano a mil metros de profundidad se mantiene sblo por ~ 2000 y
~ 500 anos respectivamente.
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En el otro extremo, al ejecutar un forzamiento mas lento (5000 afios, curva en color ma-
genta), la respuesta del sistema también lo es y con efectos relativamente menores. En este
punto, los maximos,/minimos de todas las variables mostradas presentan un desfase respecto
de inyecciones mas rapidas. Los méaximos de los tres gases de efecto invernadero mostrados
presentan un desfase respecto del caso anterior (tiempo de inyeccion igual a 1000 afios) y
ademas presentan concentraciones menores, lo mismo ocurre con el flujo de N,O y como
consecuencia, el mismo comportamiento es observado en la temperatura atmosférica. Ob-
servando los componentes ocednicos, si bien la cantidad minima de oxigeno requerida para
comenzar la oxidaciéon con NO; como aceptor de electrones y la desnitrificacion se alcanza
bastante después, el océano a 1000 metros de profundidad permanece una mayor cantidad de
tiempo en estado suboxico, esto esté directamente relacionado al efecto del pulso de inyeccion
de CH, que si bien es menor en este caso, tiene un alcance mayor (panel a), y por tanto,
mayor tiempo utilizando O, para oxidar metano, esto lleva a que el tiempo en que el océano
esta sometido a la desnitrificacion es mayor (pulsos de NH, y N,0O). Al ser un proceso con
menor intensidad, el consumo de NO5 no alcanza su valor minimo (no existe produccion de
H,S), si no mas bien, se observa s6lo una pequefia perturbacion que incide en un muy leve
decaimiento en la productividad primaria (curva magenta en panel 11). Finalmente, a escalas
temporales relativamente largas de inyeccion, el sistema toma méas tiempo en recuperarse de
la perturbacion, tal como se observa en la evolucién de PO? ™ y NP producto del “weathering”.

Cabe destacar que la variacion en la escala temporal de liberacion de CH,, conlleva a un
incremento en la temperatura atmosférica global promedio ain mayor cuando la inyeccion
es relativamente réapida (comparacion de curva en naranjo en panel b) de fig. 4.2 con curva
azul en el mismo panel en fig. 4.3).

Lugar de Liberacion de CH,

Habiendo observado la respuesta del sistema ante variaciones en la cantidad de CH, libera-
do, asi como también cuan rapido ocurre este proceso, a continuaciéon se presentan resultados
en relacion a donde (o en qué porcentaje) es inyectado este forzante. La figura 4.4 muestra
resultados de tres diferentes simulaciones en donde se ha dejado constante la cantidad de
CH, vy la escala temporal del forzamiento, pero con variaciéon en la proporciéon de inyeccion
entre el océano y la atmosfera.

En términos generales una liberaciéon completamente a la atmosfera produce un calenta-
miento relativamente mayor como consecuencia directa de la mayor concentracion de CH, y
CO, (paneles ¢ y d) que provocan un mayor forzamiento radiativo. El incremento en pN,O
es relativamente bajo en este caso producto que no existe oxidacion de CH, en el océano
que lleve a los procesos mencionados en las secciones anteriores, esto es demostrado por el
casi nulo fluyjo de N,O desde el océano hacia la atmosfera (panel e). Del mismo modo, la
perturbacion en el océano en este caso es casi inexistente, puesto que las concentraciones de
CH, en el océano son nulas, y por tanto, perturbaciones en los trazadores biogeoquimicos
también lo son, con excepcion de la concentracion de oxigeno disuelto (panel i).
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Figura 4.4: Como en figura 4.2, pero variando el porcentaje de inyecciéon entre el océano y la atmosfera
en una simulacion inyectando 4000 Gt de C durante 3000 anos. 100 % significa todo el CH, liberado
a la atmosfera, mientras que 0% indica todo liberado dentro del océano.

Respecto de este tltimo, la disminucién en su concentracion no es a causa de la oxidacion
de CHy, si no que debido a la remineralizacon de la materia organica (notar que baja en
O, responde a una escala de tiempo mayor), pues al no haber una merma en NO; y ade-
mas considerando el aporte de éste nutriente y de PO}~ producto del “weathering” (todo
el metano fue inyectado directamente a la atmosfera), estan las condiciones necesarias para
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aumentar la fijacién de carbono en el océano (panel 1), y por tanto, la respiracion de la MO,
sin embargo, este proceso no es suficiente para bajar el O, a su valor minimo y por tanto,
al liberar todo el CH, a la atmosfera, el sistema queda excento de la suboxia y por supuesto
de la anoxia. La recuperacion de O, responde, en este caso, a la estabilizacion de NP que a
su vez, es consecuencia nuevamente del “weathering” (notar concentraciones de NO; y PO?).

Por otra parte, el liberar todo el metano dentro del océano, la temperatura atmosférica
es levemente inferior al caso descrito en el parrafo anterior, ahora, si bien existe un menor
aporte de CH, y CO,, el calentamiento estd dado principalmente por las concentraciones de
CO,, pero también por la fuente de N,O proveniente desde el océano (panel e y f), pues tal
como se ha visto en las secciones precedentes, esto esta asociado a la oxidacién del metano
en el océano que da lugar a la desnitrificacion y la consecuente produccion de este gas (ver
potencial de calentamiento en tabla 1.1). En conjunto con esto, se destaca un rapido alcance
del valor minimo de O, con una duracién aproximadamente de 4000 anos en donde el océano
se encuentra suboxico. En este periodo, el nitrato disuelto también cae a su valor minimo,
con la consecuente produccion de sulfuro de hidrogeno producto de la oxidacién anaerdbica
del metano (reaccion R3.7), ademés del aporte extra de H,S y NH, asociado a la reducciéon
por sulfato. En este caso, y a diferencia del anterior, la pérdida de NO; produce una caida
abrupta en la productividad primaria del océano que luego se recupera producto del aporte
continental (“weathering”).

Finalmente, al ejecutar la inyecciéon en partes iguales entre la atmosfera y el océano, el
sistema climético en su conjunto evoluciona entre los dos estados de forzamiento descritos
anteriormente.

Evolucién Columna de Agua

Se ha observado la evolucion de variables océanicas para el sector calido en una profundi-
dad en particular, con el objeto de observar la estructura completa de la columna de agua, a
continuacion se presentan resultados de toda la columna para una simulaciéon en particular,
poniendo énfasis en los procesos biogeoquimicos que ocurren dentro del océano.

La figura 4.5 muestra resultados de trazadores oceanicos respecto de su evoluciéon en toda
la columna de agua en el sector calido para los primeros 20 mil anos de simulacién en donde
se han inyectado 4000 Gt de C, durante 3000 anos liberando todo el CH, en el océano. Se ha
acortado la expansion temporal mostrada respecto de las figuras anteriores s6lo con el objeto
de obtener mayor detalle atin durante el maximo de CH,.

En ella se puede observar como este maximo (~ 5 mmolm™?) alcanza un espesor de ~ 2
km dentro del océano durante ~ 1500 anos con la consiguiente disminuciéon de O, hasta
alcanzar el minimo valor de éste (contorno grueso en panel d). Dicho esto, en profundidades
medias del océano, éste se vuelve suboxico por al rededor de ~ 4 mil anos con una extension
de 1500 metros aproximadamente en la columna de agua que posteriormente se estrecha
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producto del cese de la oxidacion de CH,. Al mismo tiempo, se observa el maximo de N,O
y NH; producto de la utilizacién de NO; como aceptor de electrones en la degradacion de
la materia organica al punto en que el trazador antes mencionado también se agota como
consecuencia de ésto y de la oxidacion débilmente anaerébica del metano (contorno grueso
en panel e) dando lugar a la oxidacion completamente anaerdbica de CH, y a la reduccion
por sulfato, observandose la produccién de sulfuro de hidréogeno durante ~ 1000 anos entre
1000 y 2000 metros aproximadamente. Notar las bajas concentraciones de H,S y NH, las
cuales estdn en pgmolm™3

Profundidad [km]

Profundidad [km]

[mmol m™

|

]

Profundidad [km]
U'I J>- Uu N |—I o

H,S umol m

Profundidad [km]
v A W N = O

- (9) 5 (h)4
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Figura 4.5: Evolucion de trazadores ocednicos en el sector calido correspondientes a una simulacién en
donde se ha inyectado 4000 Gt de C, durante 3000 anos liberando todo el CH, en el océano. Panel (a)
corresponde a CH,, (b) cambio en la temperatura del océano, (c) fosfato, paneles (d) y (e) oxigeno
y nitrato disuelto, contorno grueso representa valores de O y NO;4 ymin respectivamente. Paneles
(f), (g) y (h) corresponden a 6xido de nitrogeno, sulfuro de hidrogeno y amonio respectivamente.

34



Todo lo anterior tiene como consecuencia un calentamiento global, que se ve reflejado
por un incremento en la temperatura del océano por al rededor de 6°C entre 3000 y 4000
anos posterior al méaximo de CH, (panel b). Al igual que en los andlisis anteriores, confor-
me el calentamiento ocurre, se observa un incremento en la concentracion de PO}~ y NO;
asociado al cese del forzamiento (en el caso de NO; ) y a la accion del “weathering” que secues-
tra carbono desde la atmosfera modulando el enfriamiento observado y llevando nuevamente
estos nutrientes de vuelta al océano, lo que devuelve a su estado de equilibrio pre-forzamiento.

Cabe destar la sincronfa entre los méximos de N,O y NH, con el minimo de O, y el
méaximo de H,S con el minimo de NO;, lo que demuestra el correcto funcionamiento de la
llamada cascada electronica (fig. 2.2) en la degradacion de la materia organica tanto en el
tiempo como profundidad de ocurrencia.

A continuacién, se presentan resultados de perfiles verticales a 3 tiempos especificos (fig.
4.6) para la misma simulaciéon que la mostrada anteriormente, esto con el objeto de expandir
el marco al comportamiento del océano en ambos sectores del Modelo, pues anteriormente
solo se habia puesto énfasis en el sector calido.

Al inicio de ésta (paneles a.l1-h.1) la concentracion de CH, es igual a cero en toda la
columna de agua, al igual que amonio, 6xido de nitrégeno y sulfuro de hidrégeno, esto por
supuesto corresponde a una de las condiciones iniciales de la simulacién. Respecto de la tem-
peratura del océano, corresponde a un perfil con altas temperaturas en superficie, con una
marcada disminucién con la profundidad, esta tendencia es menor acentuada en el sector
polar. Por su parte, fosfato y nitrato presentan estructuras asociadas a un perfil de nutriente,
bajas concentraciones en superficie debido al consumo por parte de organismos planctoni-
cos y mayores concentraciones conforme se avanza en profundidad como consecuencia de la
remineralizacon de la materia orgénica. Finalmente, el perfil de oxigeno (principal aceptor
de electrones) corresponde a una imagen especular de PO} y NO;, es decir, altas concen-
traciones en superficie asociado al estado de equilibrio con la atmosfera, rapida disminucion
hacia profundidades medias producto de la respiracién y nuevo incremento a mayor profun-
didad debido a la ventilacion producida por la circulacion de fondo con aguas ricas en oxigeno.

En el momento de mayor inyeccion de CH, (paneles centrales a.2-h.2), se observa una
rapida disminucién en el contenido de oxigeno disuelto en el sector calido llevando a una
capa suboxica de ~ 1700 metros de espesor debido principalmente a la oxidacion aerdbica de
CH,, por su parte, el sector polar no se ve mayormente afectado producto del alto nivel de
O, debido a la dependencia de solubilidad de este gas con la temperatura. En este instante,
comienza a haber producciéon de N,O y NH, debido a la desnitrificaciéon (reaccion R3.3), tal
como es evidenciado por la disminuciéon en la concentracion de NO;, puesto que acabado el
O, disuelto, comienza a utilizarse la molécula de nitrato como aceptor de electrones. Si bien
el pulso de NH; y N,O se observa solo en el sector cdlido, también existe algo de esto en el
sector polar (no evidenciado en panel h debido a la escala) producto de la adveccion de cada
componente entre ambos sectores y a la nitrificaciéon que también actiian en ambas zonas en
presencia de oxigeno.
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La suboxia del océano llega a tal punto que la oxidaciéon débilmente anaerébica del me-
tano y la desnitrificacién reducen el nitrato disponible a su valor minimo dando lugar a la
oxidaciéon de CH, y de la materia organica utilizando como aceptor de electrones al sulfato
vy la consecuente produccion de H,S y un aporte extra de NH, (ecs. R3.4 y R3.7).

Debido a todo lo anterior se llega a un calentamiento superficial del océano de ~ 1°C
aproximadamente debido al escape de N,O desde el océano hacia la atmosfera. Cabe desta-
car que los minimos/méximos de las concentraciones de cada trazador biogeoquimico estéa
precisamente donde cada uno de los procesos asociados a suboxia/anoxia ocurren, tal como lo
indica la teorfa e innumerables trabajos (Libes, 2011; Sarmiento and Gruber, 2006; Shaffer,
1989).

Finalmente, el cese del forzamiento (paneles a.3-h.3) lleva a la recuperacion de cada perfil
respecto de su estado inicial, esto es observado por la estrechamiento de la capa suboxica,
el incremento en la concentraciéon de NO; en profundidades medias y la disminucién en la
concentracién de N,O, NH; y H,S en la misma profundidad. No obstante, esto no es eviden-
ciado tanto en la temperatura como en el fosfato disuelto que siguen un leve incremento a
pesar del término del forzamiento, pues tal y como ya se ha visto en las figuras mostradas
mas arriba, el tiempo de respuesta de los mecanismos que modulan las variables anteriores
es de una escala temporal mayor al tiempo mostrado en estos perfiles.

Observando el perfil asociado a N,O, particularmente en 2200 y 4400 anos de simulacion,
pareciera estar escondida la estructura del aporte por nitrificacion y la dualidad en el com-
portamiento de la desnitrificacion. La figura 4.7 muestra el perfil vertical de oxigeno (panel
a), y de cada uno de los componentes de ecuacion 3.12 (paneles b y ¢) para un tiempo en
particular de la misma simulacion que fig. 4.5 y fig. 4.6. Tal como podria haber sido esperado,
en la capa suboxica (franja sombreada en gris) es justamente en donde se tiene el aporte o
el sumidero de N,O por cada componente.

Respecto de la nitrificacion, la produccion de N,O por este medio posee un abrupto incre-
mento conforme el O, disminuye hasta alcanzar el maximo justo por sobre y bajo la oxiclina
superior e inferior respectivamente, tal y como dan las observaciones y como pudo ser adver-
tido a través de la relacion 3.1 (Nevison et al., 2003), en adicién a esto, en el nicleo de la
zona de minimo oxigeno no debiera existir produccion de N,O por este mecanismo, puesto
que este proceso ocurre en condiciones aerdbicas. Por otra parte, se demuestra que el aporte
de N,O por nitrificacion es pequeno dado que s6lo es un leve porcentaje de la reaccion total
en la oxidacion de amonio a nitrato (seccion 2.1).

Respecto de la desnitrificacion, este proceso presenta justo un méaximo/minimo en la zona
donde el oxigeno disuelto alcanza su minimo valor, lo destacable de este comportamiento
en la dualidad de esta reaccion, es que ambas facetas son del mismo orden de magnitud al
actuar como sumidero o fuente de N,O. Esto corrobora el trabajo de Babbin et al. (2015)
(figura suplementaria 3 de su trabajo) respecto de la estructura vertical asi como de la razén
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fuente /sumidero de este mecanismo.

Nitrificacion Desnitrificacion
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Figura 4.7: Perfil de oxigeno (panel (a)), tasa de nitrificacion (panel (b)) y tasas de desnitrificacion
(panel (c)) para un tiempo particular de simulacion liberando 4000 Gt de CHy, en una escala de
tiempo de 3000 afos y todo inyectado en el océano. Area horizontal sombreada muestra el espesor
de la capa suboxica.

Para finalizar, a continuacion (fig. 4.8) se presenta un esquema simple que intenta resumir
el comportamiento del sistema climético terrestre respecto de la biogeoquimica oceanica y su
acople al clima producto de los forzamientos realizados en esta nueva versién del Modelo?*. El
esquema esta realizado para una liberacion de metano en partes iguales entre la atmosfera y
el océano.

De la figura 4.8 se tiene que el pulso de liberaciéon de CH, a la atmosfera produce direc-
tamente un incremento en la temperatura atmosférica, pero ademés un aumento en pCO,
atmosférico producto de la oxidaciéon de metano a CO, que también aumenta el calenta-
miento, este calentamiento reduce el intercambio de oxigeno en la interfase océano/atmosfera
producto de la disminucién en la solubilidad de O,, la merma en este aporte puede eventual-
mente a reducir las concentraciones oceanicas de este trazador producto de la degradacion
de la materia orgénica (MO) proveniente de la productividad primaria en la superficie del
océano. Por otra parte, la oxidacion aerébica de CH, en el océano lleva a una mayor dis-
minuciéon en la concentracion de oxigeno disuelto, pudiendo llegar a su valor minimo dando
lugar a la suboxia y la consecuente utilizaciéon de NO; como oxidante tanto para el metano

4Notar que en el esquema sélo se pone énfasis en procesos asociados a los trazadores incluidos en esta
nueva version del Modelo, y no necesariamente representa un esquema completo del comportamiento del
océano. Las dimensiones verticales no estan a escala.
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Productividad
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Figura 4.8: Diagrama que ilustra la dindmica biogeoquimica y su efecto en el clima del planeta.
Flechas discontinuas indican procesos bajo suboxia y flechas punteadas procesos bajo anoxia. Flechas
continuas corresponden a interacciones naturales que tienen lugar dentro del sistema.

como para la remineralizacon de MO, en este punto, existe producciéon de amonio y éxido
de nitrégeno en donde este ultimo podria escapar a la atmosfera incrementando la concen-
tracion de pN,O y como consecuencia amplificando el calentamiento inicial de la atmosfera.
Conforme se saca nitrato del sistema debido a la oxidacion débilmente anaerébica de CH,
y a la remineralizacon de MO, la tasa de fijacion de carbono disminuye. La concentracion
de nitrato disuelto en el océano podria también llegar su valor minimo dando lugar a un
océano completamente anoxico y a la utilizacion de sulfato como aceptor de electrones en
la oxidacion completamente anaerébica del metano y de MO, consecuentemente existe un
aporte extra de amonio y la generacién de sulfuro de hidrogeno. Cabe destacar que existe
una fuente constante de nitrato asociada a la fijaciéon de nitrégeno atmosférico, sin embargo,
dada la magnitud del forzamiento, no es capaz de compensar la merma en su concentracion
asociada a los procesos antes mencionados.

El aumento en la temperatura atmosférica en conjunto con las altas concentraciones de
dioxido de carbono en el mismo reservorio, provoca un incremento en la tasa de “weathering”
que actia para compensar este calentamiento modulando asi un paulatino enfriamento de
la atmosfera mediante la captacion de carbono atmosférico. A su vez, el “weathering” lleva
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nuevamente un aporte de nitrato y fosfato de vuelta al océano que juega a favor de la recupe-
racion de estos nutrientes y de la productividad primaria en el océano en una escala temporal
mucho mayor que la dada por la inyeccién de metano al sistema.

Por lo tanto y dicho lo anterior, la intensidad, duracién, lugar de interacciéon y acople de
diferentes “feedbacks” de cada proceso dependera de cuanto metano se libere, dénde ocurra
la liberaciéon y cuan rapida o lenta sea, tal y como fue visto en la seccion 4.2.
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Capitulo 5

Discusion y Conclusiones

El objetivo de este trabajo ha sido expandir un modelo del Sistema Tierra (DCESS) tal
que sea capaz de lidiar con la dindmica biogeoquimica cuando éste se vuelve subodxico o
anoxico y su efecto en el clima. El disefio de este nuevo Modelo ha sido orientado a trabajar
bajo un escenario de inyecciones masivas de metano, y por tanto, capturando los procesos
biogeoquimicos més relevantes dentro del océano asociado a ello. La expansion completa del
Modelo se realiz6 a través de la adicion de 4 nuevos trazadores: amonio, sulfuro de hidrégeno,
nitrato y 6xido de nitrégeno asociados al ciclo del nitrégeno y del azufre. Sin embargo, si
bien los tres primeros ya fueron expuestos en Shaffer et al. (2017) (Anexo C), la adicion del
cuarto trazador (N,O) lleva a la modificacion de NO5 producto del acople entre estos dos
compuestos dentro del ciclo del nitrogeno. Es por ello que aqui se han presentado los dos
componentes antes mencionados.

Al realizar la simulacion control, se ha podido demostrar que el nuevo Modelo captura
de buena manera diversos parametros ambientales, tales como temperatura media global at-
mosférica, pN,O atmosférica, asi como tambien flujos de N,O desde el océano y la bidsfera.
Aunque los resultados fueron comparados con un escenario post pre-industrial, son los datos
més robustos existentes para comparar lo antes senalado.

Al forzar el modelo, se han ejecutado tres diferentes tipos de forzamiento para observar
el comportamiento de éste. El primer tipo de forzante corresponde a la cantidad de metano
liberado, lo que demostré que a mayores cantidades liberadas de este trazador, el océano ra-
pidamente se vuelve suboxico, por una mayor cantidad de tiempo y con una expansion cada
vez mayor de la capa suboxica/andxica, esto lleva a la asociada mayor produccion de N,O
que escapa a la atmosfera, amplificando el calentamiento inicial provocado por la liberacion
de metano. Asociado a esto, el sistema requiere mas tiempo en estabilizarse hasta volver a su
estado pre-forzamiento. A cantidades muy grandes de CH,, la columna de agua puede volver-
se completamente andxica generando sulfuro de hidrégeno, aunque con concentraciones muy
bajas. El segundo forzamiento estuvo asociado al estudio del comportamiento del sistema
climético con respecto a cuan rapida es la liberacion de metano, en ella se pudo observar que
liberaciones rapidas conllevan a una mayor perturbacién, pero también a una recuperacion
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més rapida, mientras que liberaciones lentas, producen un efecto menor, pero el sistema tarda
mas tiempo en recuperarse. También se observo que el tiempo en que los maximos o minimos
de diversas variables se alcanzan, se mostraron ser altamente dependiente de la tasa a la cual
el metano es liberado. Finalmente, en el tercer tipo de forzamiento, se observé la respuesta
del sistema respecto de donde ocurre la liberacion (atmosfera u océano). Al liberar todo el
metano a la atmosfera, se observo un incremento mayor en la temperatura atmosférica global
promedio, asi como también en pCO, y pCH, atmosférico, no asi en pN,O debido a la no
existencia de grandes flujos de N,O provenientes desde el océano. A diferencia de lo que
ocurre cuando todo el metano se libera directamente en el océano, en donde la perturbacion
en la biogeoquimica de éste responde abruptamente, principalmente debido a la acciéon de la
oxidacion de CH, en condiciones aerédbicas, débil y completamente anaerébica. Estos proce-
sos tienen una gran consecuencia en el oxigeno y nitrato disuelto, pudiendo liberar N,O a
la atmosfera y asi incrementar la temperatura del planeta amplificando la respuesta inicial
del sistema. En este caso, la recuperacion del sistema parece ser menos sensible que en los
casos anteriores, excepto en los trazadores oceanicos que se ven afectados por los procesos de
oxidacion de metano antes mencionados. En adicién y debido a lo anterior, grandes o rapidas
liberaciones de metano mostraron tener un alto efecto negativo en la productividad primaria
del océano como consecuencia de la oxidacion débilmente anaerobica del metano (utilizacion
de NO; para oxidar CH, en ausencia de O,).

Por otra parte, se ha demostrado que con parametrizaciones relativamente simples, la es-
tructura vertical y evolucion temporal de N,O en el océano respecto de cada proceso que
la sostiene, ha sido bien representada y en acuerdo con trabajos existentes asociados a los
méximos y minimos de 6xido de nitrégeno en el océano productos de la nitrificaciéon y de la
dualidad de la desnitrificacion, es decir, un maximo de N,O en la oxiclina superior e infe-
rior asociado a la nitrificacion y un méaximo (absoluto) en el centro de la zona de minimo
oxigeno asociado a la desnitrificacion. Estos tultimos altos valores en el ambiente anaerébico
mostraron ser de varios 6rdenes de magnitud mayor que el asociado a la nitrificacion tal y
como ha sido demostrado en un reciente trabajo en que se incluyen estos procesos dentro de
un modelo simplificado (Babbin et al., 2015).

Finalmente, se destaca que la merma en la tasa de fotosintesis eventualmente puede tener
grandes consecuencias para la vida en el océano producto de la alteracion de la base de la
trama trofica, no sélo por la baja disponibilidad de un nutriente esencial para los organismos
planctonicos, sino que también, aunque no fue el foco de esta tesis, debido a la alteracion del
sistema de carbono inorganico en el océano que influye en la concentracion del i6n carbonato
dejandolo menos disponible para la formacion de CaCO; para organismos calcareos, esto
se demuestra por una somerizacion de la profundidad de compensacion de la calcita (CCD)
como consecuencia de la acidificacion del océano.

A modo de discusion, si bien la construcciéon de esta nueva versién del modelo DCESS es-
tuvo enfocada en como tratar la dindmica biogeoquimica cuando el océano se vuelve suboxico
o anodxico considerando soélo los principales procesos que se llevan a cabo en este reservorio,
hay varios puntos que son de interés a destacar.
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El primero de ellos radica en el calculo de la funcién inversa de oxigeno asociada a la
nitrificaciéon, pues si bien no es posible realizar un calculo directo de ella debido a la resolu-
cion de DCESS, el método utilizando una funcién ponderada con el area del océano que cae
sobre cierto nivel de O, respecto del pre-industrial es la mejor manera posible de incluir la
gran variabilidad espacial de O, y asi no perder informacion relevante que pudiera alterar
significativamente los resultados. El segundo factor a considerar es la tasa constante de la
reaccion en la pérdida de N,O por desnitrificacién, pues se demostré que la respuesta del
sistema es altamente dependiente de este factor, sin embargo, la eleccién del parametro aqui
escogido se fundament6 sobre la base de trabajos actuales presentes en la literatura y que
ademés no representen la ocurrencia de este proceso en zonas muy especificas y/o aisladas
dentro del océano, excluyendo asi posibles efectos debido a situaciones particulares. El tercer
punto corresponde al “feedback” de N,O en la atmosfera, el cual esta asociado al acoplamien-
to N,O - NO, - O3 que actia como una retroalimentacion negativa (Prather, 1998; Prather
et al., 2015). Si bien este proceso fue inicialmente adherido en esta tesis, no hubo resultados
positivos, por lo que no fue incluido en esta nueva version de DCESS, pero que ciertamente
debe serlo en el futuro. Al incluir las reacciones que gobiernan el sistema quimico atmosférico
antes mencionado, se esperaria que una liberacion de N,O a la atmosfera, alcance la estratos-
fera liberando NOg, en donde este tltimo destruye el Oj estratostérico. Como consecuencia,
se veria incrementada la destruccion fotolitica de N,O y por tanto, un efecto limitante en el
calentamiento inicial.

Finalmente, respecto de la biogeoquimica oceédnica, un elemento importante es la remi-
neralizaciéon y preservacion de la materia organica bajo condiciones subdxicas o anéxicas,
aunque con alta controversia, ha sido demostrado no ser igualmente eficiente que en un am-
biente aerobico (Canfield, 1994; Hartnett et al., 1998; Jessen et al., 2017; Lee, 1992), lo cual
puede tener consecuencias importantes en perturbaciones climaticas de largo plazo. En adi-
cion, si bien para las simulaciones realizadas la concentracion de sulfuro de hidrégeno fueron
muy pequenas, si la inyecciéon de CH, fuera atin mayor, eventualmente la produccion de H,S
dominaria muy por sobre su pérdida y por tanto podria existir una liberaciéon de este gas a
la atmosfera con consecuencias para la vida en la bidsfera continental, pero ademas partici-
pando activamente como un gas de efecto invernadero, aunque con un poder radiativo muy
por debajo de vapor de agua, CO,, CH; o N,O (Byrne and Goldblatt, 2014b).

No obstante a lo anterior, se esta en presencia de un nuevo modelo del Sistema Tierra bien
testeado que es capaz de lidiar con la dinamica biogeoquimica dentro del océano cuando éste
se vuelve suboxico o andxico ante grandes liberaciones de metano al sistema y su influencia
en el clima del planeta, las cuales han mostrado consecuencias importantes no sélo en la
fisica/quimica del sistema climatico, sino que también en el eslabon que sostiene las tramas
superiores de la vida en el océano. Dicho esto, se ha dado un pequeno paso con esta una nueva
herramienta para estudiar climas pasados con el objeto de intentar responder a preguntas
fundamentales para la ciencia paleoclimatica tales como las causas que han llevado (o lleva-
ran) a grandes extinciones masivas o incluso mas fascinante atn, cuales son los mecanismos
capaces que posterior a una gran extincion, permiten el resurgimiento de vida en el planeta.
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Para finalizar, s6lo mencionar el trabajo futuro asociado a esta tesis el cual estaré rela-
cionado a procesos que han sido omitidos en esta simple expansion del Modelo tales como
los mencionados al comienzo de esta pagina, asi como también mecanismos que alteran di-
rectamente el ciclo del nitrégeno en el océano tales como la oxidaciéon anaerdbica del amonio
(Anammox), el efecto del hierro no s6lo por depositacion atmosférica sino que también en la
interfase sedimento/océano, o si se quiere ir mas alla, la inclusién de isétopos de nitrogeno
y/o azufre para tener una vision mas completa del funcionamiento del planeta en términos
biologicos y/o geoquimicos.
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Anexo A

Calculo Factor NoO

A partir del campo de oxigeno disuelto (fig. 3.1), se realiza un promedio ponderado del
campo global entre el hemisferio norte y sur, con esto se tiene una representacion global de
la distribucion de [O,]"! en sélo un hemisferio, posterior a ello, se realiza una separacion del
campo, es decir, se busca la latitud que divida las zonas de bajas-medias latitudes (LL) y altas
latitudes (HL), sujeta a la condicion que el area global hemisférica ponderada de cada zona
estén en la razén 84:16. Una vez separado el campo de [O,)"! en LL y HL, y considerando
que la estructura del Modelo esté disenado para trabajar de manera hipsométrica, se procede
a calcular el 4drea del océano que esta por debajo de cierto nivel de [O,]' para cada capa
vertical. Dado el objetivo de este calculo, el resultado (fig. A.1) se muestra como porcentaje.

Concentracién de O%! [molkg ™!
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Figura A.1: Area ocednica y porcentaje de ésta bajo cierto nivel de [O,] para cada zona. Barra de
colores al costado indica valor de area.
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De la figura anterior se observa, y tal como es de esperarse, los mayores valores de éarea
se encuentran en las capas superficiales y para altos niveles de [O,]!, mientras que el drea
oceénica disminuye con valores mas pequenos de oxigeno con el incremento de la profundidad.
Ahora, para calcular f(O,) en ec. 3.1 incluyendo posibles perturbaciones en la concentracion
de oxigeno disuelto respecto de su valor pre-industrial, se tiene lo siguiente.

Sea Al " el valor de 4rea en el i-6simo nivel vertical y en el j-ésimo nivel de [O,]"! para
cada zona (LL y HL) tal como lo mostrado en fig. A.1. La fraccion de area respecto del area
total ((5145?) para cada nivel i, j estd dada por,

Lh _
Lj 1,h
Ai,N

A gt
e (A1)

donde N representa el indice del valor méaximo en el dominio de [O,]"!. Luego, la concentra-
cion de oxigeno disuelto del nivel pre-industrial ponderado por la fracciéon de area respectiva
para el i-ésimo nivel corresponde a,

N
= (60, (A.2)
7=1

Lh . .
con (60,75 = [O,)F 1 X 0A7}. Ahora, cuando ocurre una perturbacion a; en la concentracion
de oxigeno respecto de su valor pre-industrial, la ec. A.1 se transforma en

Abk o qbh
sty = Ao~ e (A9
i,N i,ai+1
luego, f(0O,)}; puede ser determinado por
w a )
F(Oy) = o | S An;! (A.4)
2li,j

en donde el superindice w denota la ponderacion de f(O,);. Finalmente , f(O,); para cada
nivel vertical queda determinado mediante la ecuacion

N—q

=3 fo, (A5)

con a; = [B;—[0,);, donde [O,]; corresponde al trazador de la concentracion de oxigeno disuelto
calculado por el Modelo. De esta manera, ecs. 3.2 y 3.3 quedan totalmente determinadas.
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Anexo B

Analisis de Sensibilidad

Tal como fue mencionado en secciéon 3.1, una de las mayores incertezas en los modelos
es la tasa constante de la reacciéon cuando procesos son parametrizados como una reacciéon
de primer orden, con el objeto de vislumbrar qué tan sensible es este nuevo Modelo a tal
parametrizacion (ec. 3.11), a continuacion se presenta un anélisis de sensibilidad para k.o
en donde se han escogido tres diferentes valores para esta cantidad. El primero de ellos,
k1]\3120 = 1.8 x 107% s7! usado en el trabajo de Babbin et al. (2015) equivalente a ~ 6.4 dias, el
segundo, k§20 = 6.0 x 1072 s7! (Yamagishi et al., 2007) equivalente a ~ 5.3 afios y un valor
adicional para expandir la vision del comportamiento a este parametro, k&o =18x1072s7!
que equivale a ~ 17.6 anos.

En la figura B.1 se puede observar la evolucion de diferentes variables, tanto atmosféricas
como ocednicas para una simulaciéon en donde se ha liberado 4000 Gt de C durante 3000
anos repartiendo todo el CH, dentro del océano. En el panel a) se puede observa la funcion
de inyeccion de CH, que fuerza el modelo, la cual, de manera obvia no es dependiente del
parametro aqui estudiado. Tal como puede ser observado en el panel asociado a la temperatura
atmosférica global promedio (b), conforme se disminuye la tasa constante de la reaccion se
produce un calentamiento cada vez mayor como consecuencia del incremento en pN,O (panel
f), que a su vez, es causa del mayor flujo de 6xido de nitrogeno desde el océano hacia la
atmosfera (panel e). Este aumento en el océano esta dado justamente por diferencias en la
eleccion del parametro aqui estudiado, pues el uso de un valor mayor de ky,o implica una
mayor pérdida de N,O, es decir, se promueve una desnitrificacion canénica a diferencia de
lo que ocurre con tasas mas pequenas que hace que se disminuyan las pérdidas, dominando
la desnitrificacion incompleta y la consecuente generacion de este gas. Dicho de otro modo,
el tiempo en que ocurre la reaccion (7) incide cuan réapido o lento se esta perdiendo N,O
en la reaccion antes mencionada (notar que 7 = 1/ky,0). Un tiempo corto (mayor valor de
kx,0) implica una pérdida muy répida, mientras que un valor alto de 7 indica lo contrario, tal
como es observado en panel (j) en donde la concentracion de N,O durante la suboxia ocednica
(panel i) se incrementa abruptamenta a medida que ky,o disminuye o que 7 aumenta.
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Figura B.1: Resultados de una simulacién a 30 mil anos forzando el Modelo con 4000 Gt de CH, en
una escala de tiempo 