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Resumen de la tesis que presenta Felipe Gómez Valdivia como requisito parcial para la
obtención del grado de Doctor en Ciencias en Oceanografı́a Fı́sica.

Estudio de la circulación frente a la costa occidental de Baja California:
modelación numérica y observaciones

Resumen aprobado por:

Dr. Alejandro Francisco Parés Sierra
Director de Tesis

En esta investigación se analiza la variabilidad estacional de la circulación frente la
costa oeste de la Penı́nsula de Baja California con énfasis en la variabilidad subsuperficial.
Para lograr este objetivo se realizó la implementación de un modelo numérico tridimen-
cional con alta resolución espacio-temporal que reproduce los tres flujos caracterı́sticos
del sistema de la Corriente de California: La Corriente Superficial de California, la Con-
tracorriente Superficial de California, y la Corriente Subsuperficial de California (CSC).
En concordancia con la estructura promedio, previamente reportada, de la CSC frente la
costa sur de California, nuestros resultados muestran que al oeste de la Penı́nsula de
Baja California la CSC promedio se extiende ∼100 km hacia el interior del océano, alcan-
za profundidades mayores a 500 m, y su núcleo se encuentra alrededor de la isopicna
de 26.5 kg m−3. La variabilidad estacional de la CSC es dominada por una energética
componente semianual que explica hasta el 35 % de la varianza de la circulación subsu-
perficial al oeste de la Penı́nsula de Baja California. La CSC es más intensa durante los
periodos Diciembre-Enero y Junio-Julio, cuando fluye a lo largo de toda la costa occiden-
tal de la penı́nsula con promedios bimensuales ligeramente mayores a 5 cm s−1. El modo
empı́rico estadı́stico principal del campo de velocidad subsuperficial y la correlación de la
profundidad de la isoterma de 14o a lo largo de la costa occidental mexicana, muestran
que la variabilidad semianual de la CSC es inducida por la propagación de ondas que
viajan atrapadas a la costa. Éstas son independientes del viento local y su velocidad de
propagación (1.2 m s−1) corresponde a la de ondas semianuales de origen ecuatorial pre-
viamente observadas en el Pacı́fico Tropical Nororiental. La propagación de estas ondas
también domina la variabilidad estacional subsuperficial de la Corriente Costera Mexi-
cana, la cual viaja hacia el polo a lo largo de la costa suroeste mexicana. La Corriente
Costera Mexicana es más intensa durante primavera y otoño, cuando fluye ininterrumpi-
damente del Golfo de Tehuantepec a la entrada del Golfo de California con promedios
estacionales subsuperficiales cercanos a 10 cm s−1. Durante ambos periodos la Corrien-
te Costera Mexicana se une a la CSC estableciendo una conexión fı́sica subsuperficial,
entre las regiones tropical y subtropical del Pacı́fico Nororiental, que ayuda a explicar la
presencia de agua de origen ecuatorial a lo largo de la costa occidental norteamericana.
Investigaciones previas muestran que el esfuerzo del viento local es fundamental en la ge-
neracion del corrientes subsuperficiales que viajan hacia el polo en las fronteras limı́trofes
orientales del oceáno, no obstante, a lo largo de la región de transición tropical-subtropical
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del Pacı́fico Nororiental la variabilidad estacional de estos flujos subsuperficiales es do-
minada por la propagación de ondas semianuales de origen remoto que viajan atrapadas
a la costa.

Palabras Clave: Corriente Subsuperficial de California, Corriente Costera Mexicana,
Ondas atrapas a la costa, Región tropical-subtropical del Océano Pacı́fico Nororien-
tal, Modelación numérica.
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Abstract of the thesis presented by Felipe Gómez Valdivia as a partial requirement to
obtain the degree of DOCTOR IN SCIENCE in Physical Oceanography.

Circulation off western Baja California: Numerical model and observations

Abstract approved by:

Dr. Alejandro Francisco Parés Sierra
Director de Tesis

A three-dimensional numerical model has been used to analyze the seasonal ocean
variability off western Baja California with emphasis on the subsurface dynamics. The
model implementation reproduces the three characteristic flows in the California Current
System: the California Current, the Inshore California Countercurrent, and the California
Undercurrent (CU). In agreement with the mean CU structure off Southern California, our
numerical implementation shows that along the Baja California Peninsula the mean CU
extends, in average, ∼100 km offshore, reaches more than 500 deep, and it is stronger
around the 26.5 kg m−3 isopicnal. The seasonal local CU variability is dominated by an
energetic semiannual component that explains up to 35 % of the subsurface circulation
variance. The CU is stronger during December-January and June-July, when it reaches
bimonthly averages greater than 5 cm s−1 and flows countinuously along the Baja Cali-
fornia western coast. The main empirical mode of the subsurface velocity and the cross-
correlation of the 14oC isotherm along the continental slope off western Mexico indicate
that the semiannual CU variability is generated by the propagation of coastally trapped
waves. These are independent of the local wind and their phase speed corresponds to the
propagation speed of, previously observed, semiannual equatorial waves that reach the
coast and travel poleward along the northeastern tropical Pacific. The propagation of the-
se waves also govern the subsurface seasonal variability of the poleward Mexican Coastal
Current. Below the thermocline the Mexican Coastal Current is stronger durin spring and
fall, when it flows from the Gulf of Tehuantepec to the entrance of the Gulf of California
with seasonal averages near 10 cm s−1. During both seasons the Mexican Coastal Current
reaches the CU inducing a subsurface seasonal bridge that helps to explain the presence
of equatorial water along the North American western coast. Previous research show that
the local wind-stress is essential to the generation of poleward underflows along the eas-
tern ocean boundaries, nonetheless, along the tropical-subtropical transition region in the
northeastern Pacific the seasonal variability of the poleward undercurrents is governed by
the propagation of non-locally generated semiannual coastally trapped waves.

Keywords: California Undercurrent, West Mexican Current, Coastal-trapped waves,
Northeastern tropical-subtropical Pacific, Numerical modeling.
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x

Lista de figuras (continuación)

Figura Página

A.1. Ciclo anual de la circulación subsuperficial a la entrada del Golfo de California 72

A.2. Circulación subsuperficial y rotacional del viento en la entrada del Golfo de
California durante invierno . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 72



1

Capı́tulo 1. Introducción

La motivación de esta investigación es determinar y analizar los factores fundamen-

tales en la variabilidad estacional de la región sureña del Sistema de la Corriente de

California ubicada frente la Penı́nsula de Baja California, México. Para lograr nuestro ob-

jetivo se realizó la implementación de un modelo numérico tridimensional con resolución

espacial costera de ∼5 km. Esta resolución es por lo menos cinco veces mayor a la reso-

lución de las observaciones hidrográficas utilizadas en diversas investigaciones previas

(Lynn y Simpson, 1987; Soto-Mardones et al., 2004; Durazo, 2015) para describir aspec-

tos de la dinámica estacional de la región de interés. Nuestros resultados han permitido

reproducir la circulación costera al oeste de la Penı́nsula de Baja California e identificar y

analizar procesos relevantes en la variabilidad estacional de esta región, principalmente

aquellos que dominan la dinámica estacional subsuperficial, de la cual poco se ha dicho

hasta ahora. Con la finalidad de introducir a la dinámica oceánica de la costa oeste de la

Penı́nsula de Baja California, las propiedades los tres flujos caracterı́sticos del Sistema de

la Corriente de California: Corriente de California, Contracorriente Costera Superficial de

California, y Corriente Subsuperficial de California se describen a continuación. En esta

sección se hace mención de regiones ubicadas en la costa oeste de Baja California y en la

costa suroeste mexicana, la localización de éstas regiones se muestra, respectivemente,

en las figuras 8 y 16.

1.1. Corriente Superficial de California

La Corriente Superficial de California o Corriente de California (CC) se origina en al

Pacı́fico nororiental cerca de 45oN. Ahı́ el gran giro anticiclónico del Pacı́fico norte se bi-

furca en dos grandes ramales. Uno de ellos se dirige hacia el polo para formar la Corriente

de Alaska; el segundo ramal, la Corriente de California, fluye hacia el sur, principalmente

por arriba de los ∼200 m de profundidad, en la dirección del viento local y con una rapidez

cuyo promedio a largo plazo es menor a 10 cm s−1 (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987).

La CC acarrea aguas subárticas frı́as, con baja (alta) concentración de sal (oxı́geno), a

regiones subtropicales y tropicales y, por lo tanto, es fundamental en la termodinámica y

bioquı́mica superficial del Pacı́fico nororiental. Dentro de la región norte y centro del Sis-

tema de la Corriente de California el lı́mite occidental de la CC corresponde a el Frente
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de California localizado a ∼1000 km de la costa (Lynn, 1986). Este frente se caracteriza

por los fuertes cambios zonales de salinidad inducidos por el encuentro de agua tropical,

subtropical, y subártica1. Al oeste de las costas de Baja California el abrupto cambio de

salinidad inducido por el encuentro de agua subártica y agua de origen ecuatorial indica

la frontera occidental de la CC (Blanton y Pattullo, 1970).

El lı́mite costero de la CC se encuentra, en promedio, a ∼300 km al oeste de la costa

(Lynn y Simpson, 1987; Brink y Cowles, 1991; Brink et al., 1991). Entre la costa y la CC

existe una región de transición costera caracteriza por la formación de remolinos oceáni-

cos con diámetros que pueden ser mayores a 100 km (Kurian et al., 2011; Simpson et al.,

1984), meandros, y frentes oceánicos inducidos por surgencias costeras (Flament et al.,

1985; Strub y James, 1995). Éstas, a su vez, son generadas por el viento local y por el

levantamiento de la termoclina debido a la propagación de ondas que viajan atrapadas a

la costa (Gill y Clarke, 1974). La altura dinámica derivada de observaciones hidrográficas

muestra que la extensión zonal de esta región de transición varia estacionalmente (Hickey,

1979; Lynn, 1986; Durazo, 2015); durante primavera e inicios de verano esta región es

estrecha ya que la CC es más intensa y logra su mayor expansión hacia la costa actuando

como un jet que domina la circulación superficial desde Washington hasta el suroeste de

Baja California Sur (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987; Strub y James, 2000). La inten-

sificación primaveral de la CC forma parte del ciclo anual del Sistema de la Corriente de

California y es principalmente inducida por la dinámica estacional del viento local (Hickey,

1979). Éste fluye con mayor ı́mpetu hacia el sur durante esta temporada del año y genera

un mayor transporte de Ekman hacia el interior del océano y, por lo tanto, un pronunciado

gradiente zonal de presión que intensifica la circulación costera hacia el suroeste (Gill,

1982).

La variación del viento local también induce anomalı́as costeras que afectan la circu-

lación impuesta por la CC y, en general, la variabilidad estacional del interior del océano

frente la costa norteamericana, estas anomalı́as se propagan hacia el oeste como ondas

de Rossby (Parés-Sierra, 1991) y son más evidentes durante lo otoño e invierno (Soto-
1El agua subártica tiene un contenido de sal menor a 33.8 partes por mil (ppm), mientras que las masas

de agua tropicales y subtropical se carcaterizan por concentraciones salinas que rebasa 34.5 ppm (Lynn,
1986).
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Mardones et al., 2004). La propagación de ondas de origen remoto que viajan atrapadas

a la costa también induce ondas de Rossby estacionales (Pares-Sierra y O’Brien, 1989;

Parés-Sierra, 1991; Di Lorenzo, E., 2003). La propagación de estas ondas foráneas es

más evidente durante años El Niño y sus efectos dominan la variabilidad interanual fisico-

biológica del Sistema de la Corriente de California (Herrera y Parés, 1994; McGowan

et al., 1998).

Observaciones hidrográficas muestran que la CC se extiende hasta la entrada del

Golfo de California (∼20oN) a finales de primavera e inicios de verano (Lavı́n et al., 2006).

Al interactuar con la circulación frente a Cabo Corrientes la CC se bifurca en dos rama-

les principales (Godı́nez et al., 2010). Uno de ellos se desvia hacia la boca del Golfo de

California y fortalece la circulación local hacia el polo inducida por la Corriente Costera

Mexicana (Godı́nez et al., 2010); el segundo ramal fluye hacia el sur para interactuar con

la circulación superficial inducida por el domo superficial de Tehuantepec, mejor conocido

por su expresión subsuperficial como el Thermocline Tehuantepec Bowl (Kessler, 2006),

la ubicación del Thermoclina Tehuantepec Bowl (TTB) se muestra en la figura 16a. Como

se muestra en la sección 3.2, nuestros resultados numéricos confirman la extensión es-

tacional de la CC hacia el suroeste mexicano, su bifurcación frente Cabo Corrientes, y la

subsecuente intrusión de este flujo hacia el Golfo de California (Fig. 18e).

1.2. Contracorriente Costera Superficial de California

Además de la CC, la circulación costera superficial dentro del Sistema de la Corrien-

te de California se caracteriza por la presencia de la Contracorriente Costera Superficial

de California (CCSC). Éste flujo superficial viaja hacia el polo, en dirección contraria a la

CC, y ha sido asociado, principalmente, al rotacional del esfuerzo del viento local (Munk,

1950), el cual, como se muestra en la sección 2.2, es primordialmente positivo a lo largo

del año e induce, de acuerdo con la relación de Sverdrup (Gill, 1982, capı́tulo 11), un

transporte costero neto hacia el polo. A pesar de que en promedio la CCSC viaja en con-

tra de la dirección preferencial del viento local, ésta puede registrar velocidades mayores

a 10 cm s−1 (Sverdrup y Fleming, 1941; Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987). Frente

las costas de Oregón y California, esta contracorriente es más energética durante verano

y otoño, cuando la circulación ciclónica asociada al Giro del sur de California (Southern
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California Eddie) es más intensa (Strub y James, 2000), la ubicación del Giro Sureño de

California (GSC) se muestra en la figura 8a. Al norte de Punta Concepción la contraco-

rriente es reforzada por el esfuerzo del viento local durante invierno, cuando éste se relaja

e incluso cambia de dirección y viaja hacia el noroeste cerca de la costa (Hickey, 1979;

Melton et al., 2009).

La circulación geostrófica superficial derivada de observaciones hidrográficas obteni-

das durante el periodo 1949-1959 muestra un giro ciclónico que induce una contracorrien-

te costera al suroeste de la Penı́nsula de Baja California durante el mes de septiembre

(Hickey, 1979, figura 6d). Observaciones directas reportadas recientemente muestran la

presencia de una contracorriente costera superficial que fluye de Cabo San Lucas has-

ta el norte del Golfo de Ulloa durante octubre con promedios semanales que rebasan 5

cm s−1 (Zaitsev et al., 2014). Más aún, observaciones puntuales adquiridas al norte de

Baja California indican que la contracorriente superficial es recurrente durante el periodo

octubre-abril (Barton, 1985). No obstante, hasta la fecha, poco ha sido reportado acerca

de la dinámica promedio y la variabilidad estacional de la circulación costera superficial

hacia el polo frente a la costa oeste de la Penı́nsula de Baja California. Nuestros re-

sultados ponen en evidencia la importancia de giros ciclónicos en la circulación costera

superficial hacia el polo, éstos dominan la circulación promedio a largo plazo y e inducen

corrientes costeras que en promedio rebasan 5 cm s−1 (Fig. 8). Estos giros son más evi-

dente durante verano y otoño cuando, en conjunto, generan una corriente cuasi-continua

hacia el polo a lo largo de toda la Penı́nsula de Baja California con una rapidez estacional

promedio cercana a 10 cm s−1 (Fig. 11).

1.3. Corriente Subsuperficial de California

Por debajo de la termoclina, la Corriente Subsuperficial de California (CSC) domina

la circulación costera (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987). Observaciones históricas

indican que este flujo subsuperficial inicia en el extremo sur de la costa oeste de Baja

California (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987) y se extiende hasta las costas de Alaska

(Thomson y Krassovski, 2010). En la costa norte y centro de California la CSC viaja prin-

cipalmente por encima del talúd continental y se extiende hasta profundidades mayores

a 400 m (Sverdrup y Fleming, 1941; Lynn y Simpson, 1987, 1990). Mediciones directas
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de la CSC alrededor de Punta Concepción, ubicada cerca de 34oN, muestran que este

flujo subsuperficial puede alcanzar promedios estacionales cercanos a 10 cm s−1 duran-

te verano y otoño (Gay y Chereskin, 2009, figure 10) y promedios mensuales mayores

a 20 cm s−1 durante la transición estacional primavera-verano (Todd et al., 2011, figura

3). La CSC transporta agua de origen tropical rica en nutrientes y es fundamental en la

alta productividad biológica y la asociada renovación de agua superficial inducida por las

surgencias costeras propias del Sistema de la Corriente de California. Estas inducen una

elevada productividad primaria en la capa superficial costera y generan concentraciones

de clorofila-a cuyos promedios mensuales rebasan ∼5 mg m−3 a lo largo de las costas

de Baja California, California, y Oregón (Collins et al., 2003; Mantyla et al., 2008; Zaitsev

et al., 2014).

En las observaciones hidrográficas históricas de la base de datos CalCOFI, la CSC

también ha sido detectada al sur de California; la circulación geostrófica derivada de es-

tas observaciones muestra promedios estacionales de la CSC con máximos ligeramente

menores (mayores) a 5 cm s−1 frente a Punta Eugenia (Punta Baja) (Lynn y Simpson,

1987, figura 12). El proyecto IMECOCAL (Investigaciones Mexicanas de la Corriente de

California) (Baumgartner et al., 2008) ha sido de gran ayuda para conocer más carac-

terı́sticas de la CSC a lo largo de la Penı́nsula de Baja California: corrientes geostróficas

derivadas de las observaciones de este proyecto revelan la estructura vertical de la CSC

en la capa superficial de 300 m con máximos estacionales que alcanzan 10 cm s−1 (Dura-

zo, 2015, figuras 9-12). Sin embargo, observaciones directas, adquiridas frente las costas

de California y Washington, muestran que la CSC alcanza profundidades mayores a 500

m y se expande en promedio sólo ∼100 km hacia el interior del océano (Gay y Chereskin,

2009; Todd et al., 2011). Por lo tanto, aunque valiosas, las observaciones del proyecto

IMECOCAL, diseñado para realizar cuatro muestreos por año con estaciones de mues-

treo separadas al menos 35 km y una covertura vertical que en promedio no rebasan la

capa superficial de 500 m (Durazo, 2015), representan una fuente de información limitada

para el análisis de la variabilidad de la CSC en la región de interés.

El análisis de la CSC es fundamental para entender la dinámica del Sistema de la

Corriente de California (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987; Chelton, 1984); por lo tanto,
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nuestra implementación numérica cuenta con una alta resolución espacial costera (∼5

km) que permitime la reprodución la CSC y el análisis de la estructura y estacionalidad

de este flujo subsuperficial que generalmente viaja sobre el talúd continental. Nuestros

resultados muestran que la CSC fluye principalmente entre 100 y 600 m de profundidad

y, al igual que la estructura vertical promedio de la CSC observada frente California (Gay

y Chereskin, 2009) y Washington (Todd et al., 2011), éstos revelan una CSC más inten-

sa alrededor de la isopicna de 26.5 kg m−1. La estacionalidad de la CSC es dominada

por una energética componente semianual (Figs. 12, 15) inducida por la propagación de

ondas semianuales que viajan atrapadas a la costa (Fig. 21a). El efecto de estas ondas

es evidente en el primer modo estadı́stico de variabilidad de la CSC, éste explica el 33 %

de la varianza de la circulación subsuperficial a lo largo de la costa oeste de la Penı́nsula

de Baja California y exhibe una intensa variabilidad semianual que fortalece y debilita la

circulación hacia el polo inducida por la CSC (Fig. 13).

La propagación de ondas semianuales atrapadas a la costa también domina la esta-

cionalidad de la componente subsuperficial de la Corriente Costera Mexicana (Fig. 22),

la cual fluye a lo largo de la costa suroeste mexicana. La propagación de estas ondas es

evidente en la termoclina local (Fig. 21); la cual es más somera durante primavera y otoño,

cuando la componente subsuperficial de la Corriente Costera Mexicana registra prome-

dios estacionales máximos cercanos a 10 cm s−1 (Fig. 19). Dos experimentos numéricos,

uno sin forzamiento del viento y otro sin variabilidad semianual en las fronteras abiertas

de nuestra implementación numérica, indican que estas ondas son independientes del

viento local y generadas por un forzamiento foráneo incluido en las fronteras abiertas de

nuestra implementación numérica (Fig. 22). La velocidad de propagación de estas ondas

(1.2 m s−1) a lo largo de la costa occidental mexicana es consistente con la velocidad

de propagación de ondas de origen ecuatorial que han sido observadas en el Pacı́fico

tropical nororiental. Por lo tanto, nuestros resultados nos permiten concluir que aunque

en los lı́mites orientales del océano el viento local es fundamental en la generación de

corrientes subsuperficiales hacia el polo (McCreary, 1981; Yoon y Philander, 1982), a lo

largo de la región de transición tropical-subtropical del Pacı́fico Nororiental la variabili-

dad estacional de estos flujos es dominada por la propagación de ondas semianuales de

origen ecuatorial.
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Capı́tulo 2. Implementación numérica y métodos

analı́ticos

Esta investigación consiste en el análisis de la variabilidad de la circulación costera al

oeste de la Penı́nsula de Baja California y las interacciones de esta región y el suroeste

mexicano. Debido a la excasa disponibilidad de observaciones directas, para lograr este

objetivo se realizó una implementación del modelo numérico ROMS (Regional Ocean Mo-

deling System). Éste se compone de la versión discretizada del sistema de ecuaciones

primitivas que representan la dinámica hidrostática del océano bajo la aproximación de

Boussinesq (Shchepetkin y McWilliams, 2005). La solución numérica de este sistema de

ecuaciones se encuentra con ayuda de un esquema centrado de diferencias finitas con

segundo orden de aproximación. En la dimensión horizontal las ecuaciones primitivas son

discretizadas considerando una malla curvilı́nea tipo Arakawa-C (Haidvogel y Beckmann,

1999), la estructura vertical es determinada por coordenadas sigma generalizadas que

siguen la forma del fondo marino (Haidvogel y Beckmann, 1999). La resolución espa-

cial y otras caracterı́sticas de la implementación numérica se mencionan en la siguiente

sección, una descripción breve de los datos usados como forzamientos atmosféricos y

condiciones de frontera está incluida en las secciones 2.2 y 2.3, respectivamente, y los

métodos utilizados para analizar los resultados numéricos se describen en la sección 2.4.

2.1. Implementación numérica

En esta investigación utilizamos la versión ROMS AGRIF 3.0, desarrollada por miem-

bros del Institut de Recherche pour le Developpement (IRD), para reproducir la dinámica

costera al oeste de Baja California y las interacciones de esta región con la dinámica

costera del suroeste mexicano. Nuestra implementación numérica se fundamenta en dos

dominios. El primero de ellos, el dominio D1, abarca la porción costera de ∼1000 km

del Pacı́fico Nororiental entre 5oN y 40oN (Fig. 1); dentro de D1 la resolución horizontal

promedio es de ∼33 km cerca de la frontera occidental y gradualmente aumenta hasta

una resolución de ∼15 km cerca de la costa. Con la finalidad de reproducir con suficiente

resolución espacial la circulación costera al oeste de Baja California, se incluyo un segun-

do dominio embebido en D1, el cual denominamos D2 (Fig. 1). La resolución espacial en
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D2 es tres veces más fina que en D1 e involucra la región costera ubicada entre Cabo

Corrientes, Jalisco, y Punta Concepción, California (Figura 1). La estructura vertical en

ambos dominios está determinada por 40 capas sigma generalizadas y distribuidas de

acuerdo a los siguientes parámetros: θ=6.0, b=0.2, y hc=5.0. La dinámica dentro de am-

bos dominios es reproducida simultaneamente y la interacción entre ellos es a través de

las fronteras oceánicas del dominio D2. La interacción se realiza mediante el paradigma

Two-way embedding, el cual permite incorporar el efecto de los procesos reproducidos en

el dominio de mayor resolución horizontal a la dinámica del dominio con resolución limi-

tada y mejorar ası́ la dinámica reproducida en ambos dominios (Debreu y Blayo, 2008).

Forzamientos atmosféricos locales inducidos por el esfuerzo del viento y por flujos de

calor entre el océano y la atmósfera son incluidos en nuestra implementación numérica.

Los flujos de calor corresponden a campos climatológicos derivados de la base de da-

tos COADS (Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set) (Woodruff et al., 1987); los

campos considerados son: evaporacion, precipitación, flujo neto de calor. El campo de

viento corresponde a promedios mensuales del esfuerzo del viento a 10 m sobre el ni-

vel del mar. Además, se utilizaron datos de temperatura superficial del océano AVHRR-

Pathfinder (Casey et al., 2010) como temperatura superficial de referencia. Los campos

de altura del nivel del mar, salinidad, temperatura, y velocidad horizontal de la base de

datos Simple Ocean Data Assimilation (SODA), descritos en Carton y Giese (2008), fue-

ron usados como condiciones de frontera abierta. La base de datos ETOPO2 (Amante

y Eakins, 2009) fue utilizada para determinar la profundidad del fondo marino. Los pro-

cesos turbulentos de pequeña escala fueron parametrizados mediante el esquema no

local descrito por Large et al. (1994). La herramienta ROMSTOOLS (Penven et al., 2008)

nos permitió adecuar los datos de NARR, COADS, AVHRR, SODA, y ETOPO a nuestra

implementación numérica. A continuación se incluye una breve descripción, con énfasis

en las componentes promedio y estacional, de los forzamientos atmosféricos y de las

condiciones de frontera abierta utilizadas en nuestra implementación.

2.2. Forzamientos atmosféricos

El forzamiento atmosférico incluye el campo de viento derivado de la base de datos

NARR (North American Regional Reanalysis), los cual tiene una resolución espacial de 33
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Figura 1: Dominios espaciales incluidos en la implementación numérica. En ambos dominios sólo
se muestra uno de cada diez puntos de la malla horizontal. El dominio D1 incluye todo la región mos-
trada -dominios en azul y rosa-, y tiene una resolución horizontal promedio de ∼24 km. Embebido
dentro de D1, el dominio D2 -región en rosa- posee una resolución horizontal tres veces más fina.
La dinámica de ambos dominios es reproducida simultaneamente mediante el esquema Two-way
embedding
.
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km (Mesinger et al., 2006). NARR es la combinación óptima, obtenida mediante técnicas

de asimilación de datos, de observaciones históricas y campos atmosféricos reproduci-

dos por el modelo numérico del National Center for Environmental Prediction (Mesinger

et al., 2006). Los promedios estacionales del campo de esfuerzo del viento se muestran

en la figura 2; en ella se observan caracterı́sticas conocidas del esfurzo del viento que

fluye sobre el Pacı́fico Nororiental frente las costas mexicanas. Las más evidentes son

la tendencia del viento a fluir hacia el sureste a lo largo del Sistema de la Corriente de

California y el rotacional positivo del esfuerzo del viento sobre la región costera de este

sistema de circulación. Durante primavera y parte del verano el esfuerzo inducido por el

viento registra valores estacionales promedio máximos que rebasan 5 N m−2 x 10−2 frente

las costa de California y Baja California (Fig. 2). Al igual que las observaciones reportadas

por (Bakun y Nelson, 1991), NARR reproduce la intensificación del rotacional del viento

cerca de los cabos y puntas costeras y principalmente durante el periodo de primavera-

verano (Fig. 2). A lo largo de la costa del suroeste mexicano la dirección preferencial del

viento local es también hacia el sureste; no obstante, los valores máximos tienen lugar

durante invierno y alcanzan sólo 2 N m−2 x10−2. Más aún, durante verano, cuando el cen-

tro atmosférico de alta presión del Pacı́fico Norte se desplaza hacia el interior del océano,

el esfuerzo del viento en la costa suroeste mexicana es más débil y registra valores diez

veces menores (Fig. 2).

NARR también reproduce la dinámica atmosférica caracterı́stica del Golfo de Califor-

nia con vientos que fluyen preferencialmente hacia el sureste (noroeste) durante el pe-

riodo otoño-invierno (primavera-verano) y máximos estacionales del esfuerzo del viento

cercanos a 3 N m−2 x 10−2 durante primavera-verano (Fig. 2). Los promedios estacionales

del rotacional del esfuerzo del viento dentro del golfo muestran que los valores positivos

máximos, los cuales superan 5 N m−3 x 10−7, ocurren durante verano al norte de ∼29oN.

Cerca de la entrada del golfo, al sur de Cabo San Lucas, el máximo rotacional del esfuerzo

del viento tiene lugar durante primavera cuando el viento local cambia de dirección sur-

este a noroeste debido a la dinámica monsónica local (Bordoni et al., 2004). Al sur, frente

a Cabo Corrientes, el rotacional del viento más intenso ocurre durante otoño-invierno con

valores promedio estacionales de ∼2 N m−3 x 10−7. Este periodo se caracteriza, además,

por energéticas ráfagas de viento -denominadas Tehuanos- que fluyen del océano Atlánti-
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Figura 2: Ciclo anual promedio del campo de viento, correspondiente al periodo 1981-2007, que fluye
a 10 m sobre el nivel del mar. Invierno corresponde al trimestre enero-marzo, primavera al trimestre
abril-junio, verano al trimestre julio-septiembre, y otoño al trimestre octubre-diciembre. En color se
muestra el rotacional del esfuerzo del viento en N m−3 x 10−7 y, superpuesto, el esfuerzo del viento
en N m−2 x 10−2, la escala del campo vectorial se muestra en el panel superior izquierdo.

co hacia el interior de Golfo de Tehuentepec (Trasviña et al., 1995) y que generan una

celda negativa (positiva) de rotacional del esfuerzo del viento a la derecha (izquierda) del

eje principal del jet atmosférico (Chelton et al., 2004). La manifestación estacional de este

tipo de estructuras bipolares también ocurre al sur de Cabo San Lucas durante el mismo

periodo (Fig. 2), pero, en este caso, por la variación espacial del viento local impuesta por

la presencia de la Penı́nsula de Baja California.

2.3. Condiciones de frontera abierta

Las condiciones de frontera abierta corresponden a los campos de velocidad, salini-

dad, y temperatura potencial derivados de la base de datos SODA (Simple Ocean Data
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Assimilation), los cuales tienen una resolución horizontal aproximada de 500 km y 40 ca-

pas verticales distribuidas en la capa superficial de 5000 m de profundidad. SODA utiliza

el modelo numérico global MOM2 (Modular Ocena Model), generado en la universidad

de Princeton por el Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, para reproducir la dinámica

global del océano y combinarla, mediante técnicas de asimilación de datos, con observa-

ciones hidrográficas directas y observaciones satelitales (Carton y Giese, 2008). A conti-

nuación se muestra la distribución promedio y las componente estacional de los datos de

SODA a lo largo de las tres fronteras abiertas de nuestra implementación numérica.

2.3.1. Frontera sur

Al igual que la distribución vertical de temperatura potencial cerca del Golfo de Tehuan-

tepec reportada por Fiedler y Talley (2006), la temperatura potencial promedio derivada

de SODA muestra un campo que varia entre 2 a 28oC a lo largo de la frontera sur de

nuestra implementación numérica (Fig. 3). SODA reproduce los gradientes verticales de

temperatura potencial más intensos alrededor de la isoterma de 20oC (Fig. 3), éstos han

sido observados previamente (Fiedler y Talley, 2006) y, por lo tanto, en la región tropical

del Pacifico Nororiental la termoclina ha sido asociada con la isoterma de 20oC (Kessler,

2002). El campo de salinidad de SODA muestra concentraciones de sal mı́nimas en la

capa superficial de ∼50 m, con valores menores a 34 ppm que, en conjunto con el rango

de temperatura potencial en dichas profundidades, indican la presencia de Agua Superfi-

cial Tropical. Por debajo, agua más salina es rodeada por el contorno de 34.8 ppm, éste

encierra masas de agua cuya concentración alcanza 34.9 ppm al suroeste, alrededor de

(105oW, ∼5oN). Este máximo de salinidad coincide con la profundidad de la isoterma de

13oC y pone en evidencia la presencia de Agua Ecuatorial de 13oC (Fiedler y Talley, 2006).

Entre 600 y 1500 m de profundidad el contorno de 34.6 ppm rodea un mı́nimo subsuperfi-

cial que señala la presencia del Agua Intermedia del Pacı́fico. En profundidades mayores

la concentración de sal no rebasa 34.8 ppm. El diagrama T-S de los promedios tempora-

les de temperatura potencial y salinidad a lo largo de esta frontera muestra la distribución

hidrográfica caracterı́stica del Pacı́fico Nororiental Tropical (Fiedler y Talley, 2006, figura

23).

La distribución vertical de la componente de la velocidad a lo largo de la costa muestra
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Figura 3: Promedios temporales a largo plazo, correspondientes al periodo 1981-2007, de los cam-
pos utilizados como condición hidrográfica en la frontera sur de nuestra implementación numérica,
frontera sur del dominio D1 -ver figura 1-. Por cuestiones de presentación, sólo se muestra la capa
superficial de 1500 m. De izquierda a derecha: temperatura potencial, salinidad en partes por mil
(ppm), y diagrama T-S.
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la presencia de la Corriente Costera de Costa Rica (CCCR) (Fig. 4A), la cual viaja hacia el

noroeste por arriba del talúd continental con valores promedio que rebasan 10 cm s−1 en

la capa superficial de 100 m; la componente geostrófica del campo de velocidad derivado

de observaciones hidrogáficas (Kessler, 2006; Brenes et al., 2008) muestra una distribu-

ción vertical de la CCCR muy similar, pero con valores promedio que no sobrepasan 7

cm s−1. Los armónicos anual y semianual, obtenidos al aplicar el procedimiento descrito

en la sección 2.4.2, permite afirmar que la variabilidad estacional de la velocidad costera

a lo largo de la frontera sur es dominada por la componente anual en la capa superficial

de 100 m (Fig. 4B). Esta componente alcanza magnitudes mayores a 10 cm s−1 cerca de

la superficie, donde la componente semianual registra valores máximos de sólo 6 cm s−1.

Sin embargo, sobre el talúd continental y por debajo de la profundidad de 150 m la magni-

tud de la componente anual no rebasa 1 cm s−1, ahı́ la componente semianual domina la

dinamica estacional y alcanza magnitudes que oscilan entre 2 y 3 cm s−1 (Figs. 4b,c). Los

resultados de esta investigación muestran que esta energética componente semianual

subsuperficial es inducida por la propagación de ondas barocı́nicas semianuales que via-

jan atrapadas a la costa, estas han sido detectadas a lo largo de la Pacifico Nororiental

Tropical mediante el análisis de datos satelitales del nivel del mar (Flores-Morales et al.,

2012).

La evolución temporal de la circulación paralela a la costa, mostrada en la figura 4,

exhibe la importancia de procesos de escala temporal menor a la estacional en la dinámi-

ca costera de la frontera sur de nuestra implementación numérica. No obstante, el ajuste

estacional, suma del valor promedio con las componentes anual y semianual, se corre-

laciona muy bien con los datos originales, cerca de la costa la correlación entre ajuste y

datos originales es mayor al 60 % (Fig. 4D).

2.3.2. Frontera norte

La distribución de la temperatura potencial de SODA a lo largo de la frontera norte

de nuestra implementación numérica concuerda con la distribucion de temperatura de-

ducida de observaciones directas y reportada previamente (Huyer et al., 1991; Thomson

y Krassovski, 2010). Por arriba de los 1000 m de profundidad la temperatura potencial

promedio varı́a entre ∼4 y ∼14oC con temperaturas máximas concentradas cerca de la
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Figura 4: Componente de la velocidad paralela a la costa a través de la frontera sur de nuestra
implementación numérica. (a) Promedio a largo plazo correspondiente al periodo 1981-2007; valores
positivos (negativos) indican flujo hacia el polo (ecuador). (b) Componente anual. (c) Componente
semianual. (d) Ajuste estacional, suma del valor promedio y armónicos anual y semianual, en color
rojo, y la serie temporal original en color negro en el punto a 50 m de profundidad y cercano a
la costa, señalado éste por el asterisco en el panel (a). Las unidades en cada uno de los paneles
son cm s−1. La magnitud del armónico semianual es mayor al del armónico anual sobre el talúd
continental.
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Figura 5: Similar que en la figura 3 pero para la frontera norte en D1 -ver figura 1- por arriba de 1000
m de profundidad

frontera oeste de nuestra implementación numérica (Fig. 5), donde el efecto térmico indu-

cido por la presencia de agua frı́a acarreada por la Corriente de California o llevada a la

superficie por surgencias costeras es limitado. La inclinación de las isotermas por arriba

de los 500 m exhibe el efecto de las surgencias costeras caracterı́sticas del Sistema de

la Corriente de California; éste efecto también es evidente en el campo de salinidad con

isohalinas subsuperficiales más someras cerca de la costa (Fig. 5). En la capa superficial

costera de 200 m las concentraciones de sal menores a 33.8 ppm revelan el efecto del

agua subártica acarreada por la CC. El diagrama T-S de los valores de temperatura po-

tencial y salinidad promedio a lo largo de la frontera norte muestra la distribución tı́pica

de salinidad y temperatura potencial correspondiente a regiones oceánicas ubicadas al

norte de California, caracterizadas por la baja concentración de sal en masas de agua de

origen subártico (Huyer et al., 1991, figura 10).

El campo promedio de la componente de velocidad paralela a la costa a través de

la frontera norte muestra la presencia de la Corriente de California con velocidades pro-
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medio que rebasan 5 cm s−1 cerca de la superficie costera. Sobre el talúd continental la

Contracorriente Subsuperficial de California fluye por debajo de los ∼100 m de profundi-

dad y su núcleo, rodeado por el contorno de 2 cm s−1, se encuentra entre 100 y 400 m

(Fig. 6a). Al igual que en la frontera sur, en la frontera norte el armónico anual domina

la dinámica estacional superficial; no obstante, por debaja de 200 m ambos armónicos

tiene magnitudes similares alrededor de ∼125oW (Fig. 6b,c). La variabilidad interanual a

lo largo de esta frontera se exhibe mediante velocidades costeras más intensas durante

años Niño (Fig. 6d). Las diferencias entre la componente estacional y los datos originales

son evidentes durante dichos periodos, no obstante la correlación entre estas dos series

temporales rebasa valores puntuales del 75 % cerca de la superficie costera (Fig. 6d).

2.3.3. Frontera oeste

El campo de temperatura potencial y salinidad derivados de SODA a lo largo de la

frontera oeste (Fig. 7) coincide con la distribución hidrográfica reportada anteriormente

a lo largo de lı́neas meridionales cercanas Schmitz (1996). La isoterma de 20oC, cuya

profundidad promedio es menor a 100 m en el Pacı́fico Tropical Nororiental (Kessler,

2006), se muestra en lı́nea gruesa en la figura 7. Alrededor de ella se encuentran los

mayores cambios verticales de temperatura en regiones tropicales, principalmente al sur

de ∼20oN (Fig. 7, al norte, cerca de 27oN esta isoterma interactua con la superficie.

Las bajas concentraciones de sal, con valores menores de 34 ppm, y los valores de

temperatura potencial mayor a 24oC evidencian la presencia de agua superficial tropical

al sur de ∼17oN (Fig. 7. Por debajo de la termoclina, una lengueta de agua más salina,

rodeada por el contorno de 34.6 ppm, se extiende hasta 600 m de profundidad cerca del

ecuador y hasta la latitud de∼17oN. Las concentraciones subsuperficiales de sal mayores

a 34.8 ppm cerca del ecuador evidencian la presencia del Agua Ecuatorial de 17oC que

oscilan entre corresponden a agua acarreada por la Corriente Subsuperficial Ecuatorial.

Al norte de ∼28oN, las concentraciones de sal menores a 33.9 ppm por arriba de 200

m de profundidad indican la presencia de agua subártica acarreada por la Corriente de

California. Alrededor de los 200 m de profundidad la mayor razón de cambio meridional

de contenido de sal ocurre alredeador de la isohalina de 34.4 ppm, ésta parece marcar la

región de transición meridional tropical-subtropical cerca de 20oN. La forma del contorno
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Figura 6: Similar que en la figura 4 pero para la frontera norte en D1 -ver figura 1- por arriba de
1000 m de profundidad. Ası́ como en la frontera sur, en la frontera norte también es evidente la
componente semianual por encima del talúd continental.
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Figura 7: Similar que en la figura 3 pero para la frontera oeste en D1 -ver figura 1- El campo de tem-
peratura potencial, panel superior izquierdo, muestra en lı́nea gruesa el contorno de la isoterma de
20oC. La lı́nea punteada en el campo de salinidad, panel inferior izquierdo, corresponde al contorno
de 34.4 ppm. El diagrama T-S correspondiente se muestra en el panel izquierdo; el color rojo corres-
ponde valores de salinidad y temperatura al sur de 22oN, en color cyan para valores entre 23oN y
33oN y en azul la región al norte de 33oN .

de 34 ppm indica el efecto subsuperficial del agua advectada por la Corriente de California

(Fig. 7). El diagrama T-S de los valores promedio de salinidad y temperatura potencial

muestra las propiedades hidrográficas de regiones oceánicas al suroeste, al oeste, y al

noroeste de la Penı́nsula de Baja California (Fig 7).

Además de la implementación numérica realista, las conclusiones de esta investiga-

ción se fundamentaron en dos experimentos numéricos que ayudaron a identificar los

procesos que dominan la variabilidad estacional de la circulación subsuperficial coste-

ra al oeste de la Penı́nsula de Baja California y frente la costa suroeste mexicana. Un

experimento sin el forzamiento del viento local y el segundo experimento sin variación

semianual en las fronteras oceánicas del dominio D1; la componente semianual fue ex-

traida de los datos usados como condiciones de frontera mediante la técnica descrita en

la sección 2.4.3.
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2.4. Métodos de análisis

Utilizamos diversas técnicas de análisis para comparar nuestros resultados numéricos

con observaciones reportadas y posteriormente analizar la componente estacional de la

dinámica costera al oeste de la Penı́nsula de Baja California y las interacciones estacio-

nales de esta región con el resto de la costa mexicana ubicada en el Pacı́fico Nororiental.

Una breve descripción de estas técnicas se presenta a continuación.

2.4.1. Funciones empı́ricas ortogonales de un campo vectorial bidimensional

El método de funciones empı́ricas ortogonales permite descomponer, linealmente, una

serie de datos en N modos estadı́sticos independientes entre sı́ condicionados a captar,

hasta donde la linealidad lo permite, la mayor cantidad de variabilidad del campo analiza-

do (Harmann, 2014). Al aplicar esta herramienta estadı́stica a campos espaciales varia-

bles en el tiempo, cada uno de los modos obtenidos es formado por una estructura espa-

cial o Función Empı́rica Ortogonal y por su respectiva evolución temporal o Componente

Principal (Harmann, 2014; Emery y Thompson, 1997). Matemáticamente las funciones

empı́ricas ortogonales son los eigenvectores de la matriz de covarianza de los datos ori-

ginales y los eigenvalores asociados corresponden a la varianza asociada a cada una

de estas funciones. Esta técnica de análisis ha sido muy importante en el entendimien-

to, y explicación, de los fenómenos que gobiernan la dinámica de los fluidos geofı́sicos

(Navarra y Simoncini, 2010; Wilks, 2006). En esta investigación utilizamos la represen-

tación en números complejos de la componente horizontal de la velocidad para obtener

las funciones empı́ricas que explican las variabilidad de la circulación subsuperficial cos-

tera generada por nuestra implementación numérica. Esta técnica ha sido utilizada con

éxito para analizar, entre otros fenómenos, la variabilidad de la circulación atmosférica

del Pacı́fico Tropical (Legler, 1983), la variabilidad de la circulación costera frente Oregón

(Kundu y Allen, 1976), y el sistema de brisas caracterı́stico de la Bahı́a de Todos Santos

(Reyes y Parés-Sierra, 1983).

La representación en numeros complejos de la velocidad horizontal para una localidad

dada es:

w = u+ iv
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u es la componente zonal y v la componente meridional de la velocidad. Al reestructurar

la velocidad horizontal en una matriz bidimensional en la que cada columna es la repre-

sentación compleja de la velocidad en un tiempo dado, dicha matriz queda expresada

como:

W =


w11 w12 . . . w1N

w21 w22 . . . w2N

... . . . . . .
...

wk1 wk2 . . . wkN


k es el total de localidades dentro del dominio horizontal y N representa tamaño de la

dimensión temporal. La matriz de covarianza de W , C, esta dada por:

C =
1

t
W ∗WT

donde WT es la transpuesta de la matriz compleja conjugada de W, es decir: W = WT .

C es una matriz hermitiana cuya diagonal principal contiene elementos reales y positivos

que indican la varianza (energı́a cinética) en cada una de las localidades espaciales. Los

elementos fuera de la diagonal principal son números complejos con wij = wji.

Las funciones empı́ricas ortogonales de W corresponden a los eigenvectores de C,

es decir:

CF = Fλ

A cada función empı́rica Fj, eigenvector de C, le corresponde un eigenvalor λj que repre-

senta la varianza de W explicada por Fj. La caracterı́stica hermitiana de C indica que sus

eigenvalores son reales (Strang, 1986); más aún, las matrices de covarianza complejas

son matrices del tipo semi-positiva definida cuyos eigenvalores son mayores o iguales a

cero. La traza, suma de los elementos en la diagonal principal, de C es igual a la suma

de sus eigenvalores, es decir:

tz(C) =
k∑

i=1

λi

y representa la varianza total del campo de velocidad. Por lo tanto, la porción de va-
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rianza asociada a la j-esima función empı́rica es:

var(Fj) =
λj

tz(C)

Las funciones empı́ricas ortogonales de W, eigenvectores de C, son una base orto-

normal del espacio vectorial k-dimensional al que pertenecen todas las columnas de W.

La evolución temporal de cada una de las funciones empı́ricas ortogonales, o componen-

tes principales, se obtienen al proyectar éstas en los datos originales; es decir, al realizar

el siguiente producto matricial.

Z = F ∗W

2.4.2. Análisis armónico de un campo escalar

Las caracterı́sticas de las componentes anual y semianual de la dinámica reproducida

por nuestra implementación numérica se analizaron mediante un ajuste de cuadrados

mı́nimos. Este análisis se fundamenta en la representación de una serie de tiempo x en:

un valor promedio µ, la suma de las k funciones cosenoidales o armónicos de interés, y

un residuo ε (Bloomfield, 2000). Por lo tanto, para cada tiempo t se cumple:

xt = µ+
k∑

i=1

Ricos(wit+ θi) + ε (1)

las caracterı́sticas de cada uno de los k armónicos -su amplitud R y la fase θ-, se encuen-

tran al minimizar la suma total de los cuadrados de los residuos. Es decir, al minimizar∑N
t=1 ε

2, donde N es el número de elementos de la serie temporal. En términos de la

ecuación anterior esta suma queda expresada como:

N∑
t=1

[xt − µ−
k∑

i=1

Ricos(wit+ θi)]
2 (2)

ó equivalentemente:
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N∑
t=1

[xt − µ−
k∑

i=1

Aicos(wit) +Bisin(wit)]
2 (3)

con:

Ri =
√
A2

i +B2
i

y

θi = arctan
(Bi

Ai

)

Los Ai’s y Bi’s para los que la expresión (3) es mı́nima corresponde a aquellos Ai’s y

Bi’s para los cuales la diferencia entre la serie original y el ajuste propuesto es mı́nimo.

Estos valores se obtienen al igualar a cero las derivadas parciales de 3 con respecto a µ,

Ai, y Bi y resolver el sistema de ecuaciones, de tamaño 2n+ 1, resultante.

2.4.3. Análisis espectral

Utilizamos las relaciones reportadas por Gonella (1972) para analizar la distribución

de energı́a de los Componentes Principales obtenidos al aplicar la descomposición en

Funciones Empı́ricas Ortogonales a nuestros resultados numéricos. Para el experimento

sin componente semianual en las frontera abiertas de nuestra implementación numérica

recurrimos a un filtro Lanczos pasa-baja con frecuencias de corte de 1
240

dias−1. Un filtro

Lanczos pasa-banda con frecuencias de corte de 1
450

y 1
120

dias−1 se utilzó para aislar la

componente estacional de nuestros resultados numéricos. Esta componente se utilizó pa-

ra analizar la correlación de la temperatura subsuperficial a lo largo de la costa (sección

3.2.4).
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Capı́tulo 3. Resultados

Para describir los resultados de esta investigación definimos dos regiones. La primera

corresponde a la costa oeste la Penı́nsula de Baja California, lı́mite sureño del Sistema de

la Corriente de California. La segunda región abarca el dominio costero ubicado entre el

Golfo de Tehuantepec y la entrada del Golfo de California, el análisis de esta región per-

mitio determinar las interacciones estacionales entre la Corriente de California y la costa

suroeste mexicana y facilitó la identificación de los fenómenos que dominan la variabilidad

de la circulación subsuperficial al oeste de la Penı́nsula de Baja California cuya dinámi-

ca costera estacional es el principal interés de esta investigación. Para cada región se

analizó la dinámica estacional de la circulación reproducida por nuestra implementación

numérica con énfasis en la componente subsuperficial que, hasta la fecha, ha sido poco

analizada. Mediante experimentos numéricos se detectaron los procesos fı́sicos claves en

la variabilidad estacional costera de cada región. Con la finalidad de mostrar que nuestra

implementación numérica reproduce los fenómenos relevantes en la dinámica costera del

Pacı́fico Nororiental frente las costas mexicanas, una breve descripción de la circulación

promedio reproducida antecede la descripción de nuestros resultados en cada una de las

dos regiones mencionadas.

3.1. Dinámica frente la costa oeste de Baja California

Nuestros resultados muestran que la circulación superficial promedio en la costa oes-

te de la Penı́nsula de Baja California se caracteriza por la interacción de la Corriente de

California (CC) con giros costeros cuyo diametro puede rebasar 100 km (Fig. 8a). En pro-

medio la CC fluye cientos de kilometros alejada de la costa y con velocidades menores a

10 cm s−1 (Fig. 8a). En concordancia con la dinámica reportada en investigaciones pre-

vias (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987; Strub y James, 2000), nuestra implementación

numérica revela que al norte de ∼29oN el Giro Sureño de California (GSC), mejor conoci-

do como Southern California Eddie, es fundamental en la circulación costera hacia el polo

al norte de Baja California. Este giro induce anomalı́as negativas del nivel del mar que re-

basan 5 cm (Fig. 8a) y cerca de ∼31oN, al suroeste de Ensenada, genera la bifurcación

de la CC y redirige parte de ésta hacia la costa y, posteriormente, hacia el noroeste para

fortalecer a la Contracorriente Superficial de California. Una segunda bifurcación de la CC
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localizada al oeste de Isla Guadalupe (IG) también refuerza la circulación costera super-

ficial hacia el polo al norte de Punta Baja (Fig. 8a). Al sur de esta localidad, la circulación

cercana a la costa es dominada, en promedio, por giros ciclónicos. Son notables los giros

ubicados entre Punta Eugenia y Bahı́a Magdalena, éstos imponen corrientes costeras

hacia el polo con promedios a largo plazo cercanos a 5 cm s−1 (Fig. 8a).

Parte de la CC fluye hacia la costa a lo largo del contorno de cero anomalı́a del ni-

vel del mar hasta interactuar con los giros ciclónicos dentro del Golfo de Ulloa y frente a

Bahı́a Magdalena (Figs. 8a). Por debajo de la superficie, a la profundidad de la isopicna

de 26.5 kg m−3, la desviación de la CC hacia la costa persiste y al interactuar con el giro

ciclónico frente a Punta Eugenia (PE) un ramal de la CC es desviado hacia el noroeste

para fortalecer la circulación impuesta por la Corriente Subsuperficial de California (Figs.

8b). La elección de la isopicna de 26.5 kg m−3 como representativa de la dinámica subsu-

perficial se explica con la distribución vertical de la velocidad costera, ésta muestra que,

en promedio, la isopicna de 26.5 kg m−3 coincide mejor con la profundidad a la que la

CSC es más intensa (Fig. 9). Investigaciones previas han asociado el núcleo de la CSC

con las isopicnas de 26.6 kg m−3 y 26.3 km m−3 (Lynn y Simpson, 1987; Gay y Chereskin,

2009; Durazo, 2015), nuestros resultados confirman que éstas son cercanas al núcleo de

la CSC (Fig. 9).

La concentración de sal subsuperficial promedio exhibe una región de transición me-

ridional frente a PE, donde la isohalina de 34.2 ppm marca la frontera norte de masas

de agua de origen tropical (Figs. 8a,b). Al noroeste de esta isohalina las concentraciones

de sal, menores a 34.2 ppm, indican, de acuerdo con la clasificación de masas de agua

reportada por (Durazo, 2015), la presencia de agua de transición tropical-subártica. La

región de transición meridional frente a PE ha sido inferida anteriormente mediante ob-

servaciones hidrográficas (Roden, 1971; Durazo y Baumgartner, 2002; Durazo, 2015), la

distribución espacial de clorofila (Wilson et al., 2013), y las comunidades pelágicas que

habitan al sur y al norte de ∼27oN (Hewitt, 1981). La estructura del campo de salinidad

subsuperficial, con valores máximos cerca de la costa e isohalinas paralelas a ella (Fig.

8b), sugiere el acarreo de agua de origen tropical, con mayor contenido de sal, inducido

por la Corriente Subsuperficial de California (CSC); la intrusión subsuperficial de agua
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Figura 8: Circulación promedio durante el periodo 1981-1995 frente la costa oeste de la Penı́nsula
de Baja California. (a) Anomalı́a espacial del nivel del mar, en cm, y campo de velocidad horizontal
promediado verticalmente dentro de la capa superficial de 50 m. (b) Concentración de sal , en partes
por mil (ppm), y campo de velocidad horizontal a la profundidad de la isopicna de 26.5 kg m−3. Las
localidades y transectos costeros referenciados en el texto se muestran en los recuadros a y b,
respectivamente. GSC corresponde a Giro Sureño de California; IG a Isla Guadalupe; BV a Bahı́a
Vizcaino; IC a Isla de Cedros; y GU a Golfo de Ulloa. La relevancia de los giros ciclónicos en la
circulación superficial costera promedio y la presencia de la Corriente Subsuperficial de California
son evidentes.

más salina cerca de la costa es mas evidente al norte de PE (Figs. 8b).

La estructura de la circulación costera promedio a través de los transectos TBC1,

TBC2, y TBC3 muestra que dentro de la capa superficial de 600 m la circulación hacia el

polo domina la dinámica costera (Fig. 9). La expansión de la CC hacia la costa es limitada

por giros ciclonicos superficiales (Fig. 8a) que, como lo muestra la figura 9, dominan la

capa superficial costera por arriba de la isopicna de ∼25.4 kg m−3. Por debajo de esta

isopicna la CSC promedio fluye sobre el talúd continental, entre 100 y 600 m de profundi-

dad, (Fig. 9) con velocidades más intensas alrededor de la isopicna de 26.5 km m−3. Los

tres transectos muestran que los flujos superficiales inducidos por los giros mencionados

inducen corrientes costeras hacia el polo que en promedio son más intensas que la CSC

(Fig. 9). No obstante la CSC abarca, en promedio, toda la costa oeste de la penı́nsula de

Baja California (Fig. 8b).
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Figura 9: Distribución vertical promedio, durante 1981-1995, de la componente de velocidad para-
lela a la costa a lo largo de los transectos mostrados en la figura 8b; el nombre del transecto se
encuentra en la parte inferior derecha de cada recuadro. Valores positivos (negativos) indican flu-
jo con dirección hacia el polo (ecuador). En concordancia con investigaciones anteriores nuestros
resultados muestran que la profundidad promedio de las isopicnas de 26.3 y 26.6 kg m−3 se encuen-
tran cerca del núcleo de la CSC. Es la isopicna de 26.5 kg m−3 la que más se acerca a los valores
máximos de la CSC. Cerca de la superficie se muestra la profundidad de la isopicna de 25.4 kg m−3,
la cual se ha relacionado con el lı́mite profundo de la CC (Durazo, 2015). Durazo (2015) muestra un
campo de densidad similar con las profundidades de las isopicnas de 25.4 y 26.3 kg m−3 semejantes
a las mostradas en esta figura.
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3.1.1. Variación estacional de la circulación costera al oeste de Baja California

La variación estacional del Sistema de la Corriente de California ha sido analizada,

principalmente, mediante la componente geostrófica correspondiente a la altura dinámi-

ca referenciada a 500 m de profundidad (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987; Durazo,

2015). El ciclo anual de la altura dinámica obtenida de los campos de temperatura y salini-

dad reproducidos es similar al ciclo anual reportado en las investigaciones referenciadas

y exhibe alturas superficiales que oscilan entre 85 y 100 dyn cm (Fig. 10). Durante pri-

mavera, periodo de abril a junio, los contornos de altura dinámica son cuasiparalelos a la

lı́nea de costa, la altura dinámica disminuye del interior del océano a la costa, y la circu-

lación geostrófica superficial resultante corresponde a la intensificación primaveral de la

CC (Fig. 10) reportada previamente (Hickey, 1979; Lynn y Simpson, 1987; Durazo, 2015).

La invasión costera de la CC es parcialemente inducida por la bifucación generada por

el GSC, éste abliga a un ramal de la CC a desviarse hacia la costa cerca de 30oN (Fig.

10), esta bifurcación ha sido reportada previamente y es evidente en la altura dinámica

mostrada en la figura 3 de Strub y James (2000).

Durante verano, periodo de julio a septiembre, el GSC se intensifica y genera la recir-

culación hacia costa y, posteriormente, hacia el norte de un ramal de la CC que impone

un flujo superficial costero hacia el polo con promedios estacionales menores a 5 cm s−1

(Fig. 10). Cerca de la costa la altura dinámica incrementa, los gradientes zonales disminu-

yen, y la intensa circulación costera hacia el sur, caracterı́stica de primavera, es sustituida

por giros cicónicos y anticiclonicos que inducen un comportamiento meándrico de la CC.

Al igual que en verano, durante el otoño, periodo de octubre a diciembre, la circulación

superficial al sur de 29oN es preferencialmente hacia el suroeste, no obstante, la rapidez

costera hacia el sur es menor a 5 cm s−1. Durante invierno, periodo de enero a marzo, la

altura dinámica disminuye cerca de la costa al sur de 29oN, aumenta el gradiente zonal

de presión, y la alineación e intensificación costera de la CC inicia nuevamente. Cerca de

Isla Guadalupe la bifurcación de la CC es evidente durante esta estación del año (Fig.

10); mientras un ramal sigue su ruta hacia el sur, un segundo ramal fluye a lo largo del

contorno de altura dinámica de 94 dyn cm para incorporarse a la Contracorriente Costera

de California.
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Figura 10: Cliclo anual promedio, correspondiente al periodo 1981-1995, de la altura dinámica su-
perficial en dyn cm, obtenida de los campos de temperatura y salinidad reproducidos por nuestra
implementación numérica, la circulación geostrófica asociada se muestra en cm s−1. Al igual que en
investigaciones previas Lynn y Simpson (1987); Durazo (2015), el nivel de reposo es la profundidad
de 500 m. Invierno corresponde al periodo enero-marzo, primavera al periodo abril-junio, verano al
periodo julio-septiembre, y otoño al periodo octubre-diciembre. Este ciclo anual promedio de altura
dinámica es cualitativamente muy similar al reportado anteriormente por Lynn y Simpson (1987);
Durazo (2015); Strub y James (2000)
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La altura dinámica derivada de nuestra implementación numérica, es consistente con

la altura dinámica reportada previamente y, por lo tanto, representa una buena herra-

mienta para analizar la variabilidad estacional de la CC. No obstante, el ciclo anual de

la circulación superficial, mostrado en la figura 11, exhibe mecanismos relevantes en la

dinámica costera de la penı́nsula de Baja California que quedan fuera de la aproximación

geostrófica asociada a la altura dinámica (Fig. 10). El más conspicuo es la formación de

diversas estructuras ciclónicas que inducen corrientes locales con dirección hacia el polo

(Fig. 11). Las contracorrientes superficiales impuestas por estos giros son más intensas,

en promedio, durante verano y otoño cuando la rapidez promedio de estos flujos es mayor

a 5 cm s−1 entre Bahia Magdalena y PE. Estos resultados son consistentes con los flujos

superficiales hacia al polo observados frente a Bahı́a Magdalena durante julio y octubre,

cuando éstos fluyen con una rapidez promedio semanal mayor a 10 cm s−1 (Zaitsev et al.,

2014, figura 14).

Por debajo de la superficie la circulación costera reproducida por nuestra implemen-

tación numérica está dominada por la circulación la CSC (Fig. 12). Ésta es más intensa

durante los periodos diciembre-enero y junio-julio, cuando fluye, en promedio, a lo lar-

go de toda la costa oeste de la penı́nsula de Baja California (Fig. 12) con promedios

bimensuales cercanos a 5 cm s−1. Un giro ciclónico, aparentemente derivado de la in-

tensificación de la CSC, es evidente durante diciembre y enero cerca de 114.5oW 24oN

(Fig. 12); no obstante, el giro prevalece y paulatinamente se desplaza hacia el interior

del océano y llega a 116.5oW 24oN durante el abril y mayo. Un segundo giro ciclónico

también es evidente frente a PE durante el periodo abril-julio; sin embargo, no es clara

la propagación hacia el oeste de esta estructura ciclónica. La CSC es más débil duran-

te los peridos febrero-marzo y agosto-septiembre; no obstante, lejos de la costa un flujo

meándrico, aparentemente inducido por el GSC, fluye hacia el polo cuasi-paralelo a los

contornos de salinidad (Fig. 12). Durante abril-mayo y octubre-noviembre la CSC fluye a

lo largo de la penı́nsula con velocidades promedio menores a 3 cm s−1.

Los valores máximos de salinidad cerca de la costa y los contornos de salinidad cua-

siparalelos a la costa al norte de PE (Fig. 12) indican la presencia de agua subsuperficial

tropical a lo largo de la costa oeste de la penı́nsula de Baja California. La CSC ayuda a
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Figura 11: Similar a la figura 10 para la anomalı́a espacial del nivel del mar [cm] y la circulación pro-
medio [cm s−1] dentro de la capa superficial de 50 metros. A diferencia de la circulación geostrófica
mostrada en la figura 10, en esta figura la relevancia de los giros costeros ciclónicos en la circula-
ción superficial hacia el polo es evidente.
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Figura 12: Clico anual de la circulación subsuperficial al oeste de la Penı́nsula de Baja California. En
color se muestra el campo de salinidad en partes por mil (ppm) a la profundidad de la isopicna de
26.5 kg m−3, superpuesto el campo de velocidad horizontal (cm s−1) a lo largo de dicha profundidad.
Con la finalidad de mostrar con claridad la variabilidad de la CSC, se muestran promedios bimen-
suales que permiten visualizar la variabilidad semianual de la CSC reportada previamente por Lynn
y Simpson (1987). La intensificación de la CSC durante diciembre-enero y junio-julio es evidente.
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explicar, mediante la advección de agua tropical, la permanencia costera de altas con-

centraciones de sal mayores a 34.2 ppm, que de acuerdo con la clasificación reportada

por (Durazo, 2015, figura 2) indican la presencia de agua subsuperficial equatorial. La

advección de agua tropical es muy evidente al norte de PE donde los cambios zonales de

la salinidad son más abruptos cerca de la costa. En el interior del océano, los valores cer-

canos a 34.1 ppm (Fig. 12) indican la presencia de agua de transición tropical-subártica

generada por la mezcla de agua de origen tropical y agua subártica, con baja concentra-

ción de sal, acarreada por la CC.

Observaciones hidrográficas derivadas del proyecto IMECOCAL (Investigaciones Me-

xicanas de la Corriente de California), correspondientes al periodo 1997-2013, han sido

utilizadas previamente para analizar la variabilidad estacional de la circulación subsuper-

ficial a lo largo de la costa oeste de la Penı́nsula de Baja California (Durazo, 2015). La

componente de la circulación geostrófica obtenida de estas observaciones muestra la

presencia de la CSC a 200 m de profundidad; sin embargo, no muestran la energética

variación semianual de este flujo subsuperficial. No obstante, la componente semianual

de la CSC ha sido evidenciada previemente frente a la costa noroeste de Baja California

(Lynn y Simpson, 1987) y, principalmente, a lo largo de la costa sur de California (Chel-

ton, 1984; Lynn y Simpson, 1987; Gay y Chereskin, 2009); sin embargo, hasta ahora, poco

se conoce sobre los factores fı́sicos involucrados en la generación de dicha variabilidad

semianual o en su relevancia en la dinámica subsuperficial del Sistema de la Corrien-

te de California. Para hallar respuestas a estas inquietudes se obtuvieron las funciones

empı́ricas ortogonales del campo costero de velocidad subsuperficial y los armónicos es-

tacionales, anual y semianual, de la velocidad costera. Los resultados se describen en las

siguientes dos secciones.

3.1.2. Funciones empı́ricas ortogonales de la circulación subsuperficial costera

Los modos de variabilidad de la CSC frente la costa oeste de Baja California se ob-

tuvieron al calcular las funciones empı́ricas ortogonales del campo de velocidad costero

subsuperficial mediante la técnica descrita en la sección 2.4.1. El campo analizado co-

rresponde al promedio vertical de la velocidad horizontal entre las isopicnas de 25.4 y

26.8 kg m−3, cuyas profundidades promedio son 100 y 400 m, respectivamente (Fig. 9).
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Como lo muestra la figura 9 entre estas isopicnas la CSC es, en promedio, más intensa.

Limitamos la presentación de nuestros resultados a las dos primeras funciones empı́ricas

ya que éstas explican 45 % de la varianza del campo analizado, cada una de las funciones

restantes explica menos del 8 % de la varianza.

La primer funcion empı́rica (FEO1) y el componente principal correspondiente (CP1)

explican el 33 % de la varianza del campo de velocidad subsuperficial costera y ambos

se muestran en la figura 13. FEO1 sugiere un flujo que fluye paralelo a la costa y que es

más intenso sobre el talúb continental, por donde viaja la CSC (Fig. 9). La representación

en diagrama de astillas de CP1 revela la evolución temporal, de la magnitud y fase, de

FEO1, y exhibe dos direcciones preferenciales evidentes 0o y 180o (Fig. 13b) que indican

direcciónes hacia el polo y ecuador, respectivamente. Las direcciones preferenciales de

FEO1 son evidentes en el histograma de fases de CP1, mostrado en la parte inferior

izquierda de la figura 13a, estas senãlan la intensificación (0o) y debilitamiento (180o) de

la circulación hacia el polo inducida por la CSC. Es decir, FEO1 corresponde a un modo

de variabilidad que explica la intensificación (debilitamiento) de la CSC mediante un flujo

atrapado a la costa que favorece la circulación hacia el polo (ecuador).

Los espectros rotacionales de CP1, calculados mediante las relaciones dadas por Go-

nella (1972), indican la relevancia de la variabilidad semianual en ambas componentes

rotacionales de CP1 (Fig. 13). Estos muestran que la energı́a está relativamente equipar-

ticionada entre ambas componentes rotacionales lo cual ayuda a explicar las direcciones

preferenciales de FEO1 (Fig. 13b,c) y la carencia de un sentido de rotación evidente.

La relevancia de la componente semianual, la cual alcanza valores de ∼20 cm2s−2 (Fig.

13c), ayuda a explicar la variabilidad semianual de la CSC evidenciada en la figura 12, y

reportada previamente (Chelton, 1984; Lynn y Simpson, 1987). Los valores de FEO1, con

rapidez máxima hacia el polo durante el periodo 1982-1983, explican la intensificación de

la CSC durante años Niño. Dicha intensificación representa un proceso fı́sico que ayuda a

explicar el incremento de agua de origen tropical, reportado por (Durazo y Baumgartner,

2002), a lo largo de la Penı́nsula de Baja California.

La segunda función empı́rica ortogonal (FEO2) y su componente principal (CP2) ex-

plican 12 % de la varianza del campo de velocidad subsuperficial costero. Nuevamente
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Figura 13: Función empı́rica ortogonal principal del campo de velocidad horizontal costero prome-
diado entre las isopicnas de 25.4 y 26.7 kg m−3, es decir entre las profundidades de ∼100 y ∼400 m
(Fig. 8). (a) Estructura espacial y direcciones de FEO1, éstas mostradas como la distribución de pro-
babilidad de la fases de CP1 en la parte inferior izquierda. La profundidad del fondo marino (km) se
muestra en color. (b) CP1, evolución temporal de FEO1, las direcciones correspondientes a la fases
preferenciales de 0o y 180o se muestran en el extremo derecho del recuadro, la fase incrementa en
sentido contrario al de las manecillas del reloj. (c) Componentes rotacionales de CP1, en sentido de
las manecillas del reloj (MR) y en sentido contrario (CMR). Las fases del histograma mostrado en (a)
son relativas al campo vectorial mostrado, el cual corresponde a FEO1 con fase de 0o; la segunda
fase preferencial es 180o, hacia el ecuador.
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Figura 14: Similar que la figura 13 pero para la segunda función empı́rica ortogonal. El dominio
de la componente rotacional en sentido de las manecillas del reloj sugiere la relevancia de giros
anticiclónicos en este modo de variabilidad.

la componente semianual es evidente en este modo de variabilidad; sin embargo, FEO2

(Fig. 14a) muestra un campo vectorial distinto a FEO1 y con velocidades cuya magnitud

máxima es menor a 12 cm s−1 (Fig. 14b). Los espectros rotacionales muestran que la

componente en el sentido de las manecillas del reloj (MR) domina la variabilidad en di-

versas escalas temporales (Fig. 14c), incluyendo la semianual; lo cual sugiere que giros

anticiclónicos dominan este segundo modo de variabilidad. Las velocidades más intensas

de FEO2 que, al igual que en el caso de FEO1, ocurren durante 1982-1983 (Fig. 14b) su-

gieren, además, la manifestación de giros ciclónicos más energéticos durante años Niño.
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3.1.3. Armónicos estacionales a lo largo de la costa oeste de la penı́nsula de Baja

California

Los armónicos estacionales, anual y semianual, de la componente de velocidad pa-

ralela a la costera confirman el dominio de la componente semianual en la variabilidad

estacional subsuperficial al oeste de la penı́nsula de Baja California. En general el armóni-

co semianual domina la variabilidad estacional entre las isopicnas de 25.4 y 26.9 kg m−3,

donde, de acuerdo con investigaciones previas (Gay y Chereskin, 2009), y con la estructu-

ra media de la velocidad costera reproducida por nuestra implementación numérica (Fig.

9), se encuentra el núcleo de la CSC. Entre estas isopicnas la componente semianual

alcanza valores mayores a 3 cm s−1 (Fig. 15b) y explica más del 30 % de la varianza

correspondiente a la CSC (Fig. 15b). Por arriba de la isopicna de 25.4 kg m−3, cuya

profundidad promedio es 100 m, la magnitud del armónico anual sobrepasa 5 cm s−1 y

explica mas del 35 % de la varianza de la velocidad superficial costera (Fig. 15a). Estos

resultados muestran que la componente anual domina la variabilidad estacional superfi-

cial por arriba de la isopicna de 25.4 kg m−3; por debajo de dicha isopicna la componente

semianual domina la dinámica estacional al oeste de la Penı́nsula de Baja California (Fig.

15). La relevancia de la componente anual superficial en el Sistema de la Corriente de Ca-

lifornia ha sido reportada en diversas investigaciones previas (Strub y James, 2000; Lynn

y Simpson, 1987; Chelton, 1984; Durazo, 2015). Sin embargo, la dinámica subsuperficial

ha sido poco atendida y aunque la importancia de la variabilidad semianual de la CSC

ha sido observada frente las costas de California (Gay y Chereskin, 2009) y Washington

(Todd et al., 2011) e inferida frente Baja California (Lynn y Simpson, 1987), este es el pri-

mer trabajo que determina, cuantitativamente, la relevancia de la variabilidad semianual

en la CSC a lo largo del Sistema de la Corriente de California frente México y por primera

vez se infiere el origen de dicha semianualidad.

Una vez obtenidos los resultados descritos, la inquietud inmediata fue determinar si

la vigorosa componente semianual es una caracterı́stica exclusiva del sur del Sistema de

California o si ésta componente domina la circulación subsuperficial del resto de la costa

oeste mexicana. Por lo tanto, analizamos la dinámica reproducida por la malla de menor

resolución horizontal incluida en nuestra implementación numérica (Fig. 1). Los resulta-
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Figura 15: Armónicos estacionales de la velocidad costera a lo largo del transecto TBC3, incluido
en la figura 8b. (A) y (B) muestran la magnitud, en cm s−1, de la componente anual y semianual,
respectivamente. (a) y (b) muestran el porcentaje de varianza explicada por la componente anual y
semianual. La isopicna de 25.4 kg m−3 parece marcar la frontera por debajo de la cual la compo-
nente semianual domina la variabilidad estacional. El eje horizontal corresponde a la distancia, en
kilómetros, de la costa hacia el interior del océano.
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dos mostrados en la siguiente sección revelan que la componente semianual también

domina la variabilidad estacional subsuperficial a lo largo de la costa suroeste mexicana

y que esta energética componente es inducida por la propagación de ondas baroclı́nicas

semianuales que viajan atrapas a la costa oeste del Pacı́fico Nororiental.
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3.2. Dinámica costera del Suroeste Mexicano

Los resultados mostrados en esta sección permiten concluir que, al igual que en la

costa oeste de la Penı́nsula de Baja California, una energética componente semianual

domina la circulación costera subsuperficial a lo largo del suroeste mexicano. La princi-

pal función empı́rica ortogonal del campo de velocidad subsuperficial entre el Golfo de

Tehuantepec y el norte de Baja California (sección 3.2.3), la correlación defasada de la

profundidad de la isoterma de 14oC a lo largo de gran parte de la costa oeste mexicana

(sección 3.2.4), y los resultados de los experimentos numéricos descritos en la sección

3.2.5 muestran que la intensa variabilidad semianual de la Corriente Subsuperficial de

California frente la Penı́nsula de Baja California es independiante del viento local e in-

ducida por la propagación de ondas baroclı́nicas tipo Kelvin que inducen una energética

componente semianual que también domina la variabilidad estacional de la Corriente

Costera Mexicana por debajo de la termoclina. Al igual que en la sección 3.1 los resulta-

dos numéricos para la región costera del suroeste mexicano inician con una descripción

de la dinámica promedio y de la variabilidad estacional reproducida por nuestra imple-

mentación numérica.

3.2.1. Circulación promedio del suroeste mexicano

Al igual que los resultados reportados por Kessler (2006), nuestra implementación

numérica muestra que la dinámica costera superficial en la costa suroeste de México,

entre 15oN y 17oN, es dominada por una anomalı́a positiva del nivel del mar que indu-

ce una circulación anticiclónica con velocidades máximas que alcanzan ∼10 cm−1. Esta

anomalı́a ha sido asociada con el esfuerzo del viento local (Kessler, 2002) y su efec-

to subsuperficial corresponde a un hundimiento de la termoclina que, por su estructura

espacial y localización, ha sido denominado Thermocline Tehuantepec Bowl (TTB). El

TTB induce, en promedio, las mayores profundidades de la isoterma de 20oC (Kessler,

2006), la cual ha sido considerada una aproximación de la termoclina dentro del Pacı́fi-

co Tropical Nororiental (Kessler, 2002). En concordancia, nuestros resultados muestran

que los mayores hundimientos de dicha isoterma, frente el suroeste mexicano, se locali-

zan dentro del TTB y alcanzan profundidades máximas promedio que oscilan alrededor

de ∼83 m. La circulación anticiclónica superficial inducida por el TTB se aproxima a la
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Figura 16: Campos promedios, correspondientes al periodo 1981-1995, de la circulación frente la
costa suroeste mexicana. (a) Anomalı́a espacial del nivel del mar y campo de velocidad a 10 m de
profundidad. (b) Profundidad de la termoclina y circulación a 100 m de profundidad. Kessler (2006)
muestra patrones de circulación similares; no obstante, en las observaciones utilizadas por él hay
muy poca resolución espacial para visualizar la dinámica costera y la circulación a la entrada del
Golfo de California.

costa en ∼17oN, continua hacı́a el sureste paralela a la costa, y en ∼15oN se desvı́a

hacia el interior del océano. Al igual que la figura 2 de Kessler (2006), la figura 16a de

esta investigación, muestra que, en promedio, el TTB limita la extensión latitudinal de la

componente superficial de la Corriente Costera de Costa Rica. Más al norte, entre 17oN

y 20oN, la circulación costera promedio es dominada por un giro ciclónico ubicado al sur

de Cabo Corrientes y centrado en 107oO y 19oN (Fig. 16a). Esta estructura ciclónica fue

reportada inicialmente por Kessler (2006) y en investigaciones subsecuentes (Godı́nez

et al., 2010; Zamudio et al., 2007) ha sido atribuida al rotacional del esfuerzo del viento

local. La huella subsuperficial de este giro ciclónico corresponde a una elevación de la

termoclina (Kessler, 2006), evidenciada en nuestros resultados por los mı́nimos valores

de la profundidad de la termoclina alrededor de 105oO y 18oN (Fig. 16b); a lo largo de

este escrito esta estructura subsuperficial es referenciada como el Domo Subsuperficial

de Cabo Corrientes (DSsCC).

El DSsCC es fundamental en la circulación costera hacia el polo inducida por la Co-

rriente Costera Mexicana (CCM). Ésta, como lo muestra las figuras 2 y 5 de Kessler

(2006), inicia como una corriente subsuperficial en la región norte del Golfo de Tehuan-

tepec que, ayudada por el DSsCC, se aproxima a la superficie oceánica cerca de 17oN.

En concordancia con lo anterior, nuestros resultados muestran que la CCM domina la

dinámica costera subsuperficial a 100 m de profundidad (Fig. 16b), cerca de 17oN la cir-
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culación ciclónica del DSsCC fortalece la circulación costera local hacia el polo (Fig. 16a),

la CCM alcanza la superficie cerca de 17oN y continua hacia el interior del Golfo de Cali-

fonia. Al igual que los resultados obtenidos por Godı́nez et al. (2010), nuestros resultados

muestran que la CCM es reforzada por un ramal de la Corriente de California que es

desviado hacia la costa y, posteriormente, hacia el interior del Golfo de California por el

DSsCC (Fig. 16a). Por debajo de la termoclina, la CCM se bifurca en dos ramales: uno

de los cuales sigue adjunto a la costa e ingresa al Golfo de California; el segundo ramal

atraviesa la boca del golfo, alcanza el extremo sur de la penı́nsula de Baja California, y se

conecta con la Corriente Subsuperficial de California.

Nuestros resultados muestran que dentro del Golfo de Tehuantepec la circulación cos-

tera superficial promedio es dominada por un flujo hacia el norte asociado con la CCCR

(Fig. 16). La estructura vertical de la velocidad costera a través del transecto TSO1 mues-

tra que la CCCR domina la circulación costera por arriba de la isoterma de ∼10oC (Fig.

17) donde fluye con una rapidez máxima mayor a 6 cm s−1 lejos de la costa y por encima

de la termoclina. Por debajo de la isoterma de 10oC, con profundidad promedio de 400

m, la circulación costera fluye en sentido contrario -hacia el sureste-. Al norte del Golfo

de Tehuantepec, a través del transecto TSO2, el flujo superficial hacia el sur inducido por

el TTB domina la circulación costera por encima de la termoclina y alcanza una rapidez

máxima de ∼6 cm s−1 cerca de la superficie (Fig. 17). Como lo muestra la figura 16a, el

TTB obliga a la componente superficial de la CCCR a virar hacia el interior del océano;

sin embargo, la CCCR alcanza, en promedio, profundidades mayores a 300 m (Kessler,

2006, figura 8) y, como lo muestra la figura 2 de (Kessler, 2006) y nuestra figura 17, por

debajo de la termoclina la CCCR continua a lo largo de la costa para formar parte de la

CCM. A través del transecto TSO2, la CCM se extiende más de 100 km hacia el interior

del océano y es más intensa entre 150 y 400 metros de profundidad, donde alcanza 6 cm

s−1. Conforme se aleja de la costa la intensidad de la CCM disminuye hasta velocidades

promedio de sólo 2 cm s−1 (Fig. 17).

Como lo muestra la circulación promedio a través del transecto TSO3 (Fig. 17), el

DSsCC ayuda a la homogenización vertical de la circulación costera local e impone un

flujo costero hacia el polo dentro de toda la capa superficial de 500 m. Dentro del DSsCC
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Figura 17: Campos promedios, correspondientes al periodo 1981-1995, de la circulación costera a
través de los transectos mostrados en la figura 16b. Como referencia se muestran algunas isotermas
en cortornos blancos, entre ellas la isoterma de 20oC la cual ha sido definida como una aproximación
de la termoclina local (Kessler, 2002). Las unidades del campo de velocidad son cm s−1, valores
positivos (negativos) indican flujo hacia el polo (ecuador).

la CCM alcanza una rapidez máximá de ∼12 cm s−1 cerca de la superficie (Fig. 17); no

obstante, por debajo de la isoterma de 13oC el núcleo de la CCM persiste con valores

ligeramente mayores a 6 cm s−1 (Fig. 17), al igual que en el transecto TSO2. Las obser-

vaciones directas reportadas por Lavı́n et al. (2006) muestran un patrón de circulación

similar cerca de Cabo Corrientes con una CCM que domina la circulación costera en la

capa superficial de 500 m durante el mes de junio. Por tratarse de mediciones cuasi-

instantaneas, la circulación costera reportada por Lavı́n et al. (2006) es más intensa y

muestra una CCM que alcanza 25 cm s−1 . Al norte del DSsCC, cerca de la entrada del

Golfo de California, la manifestación superficial de la CCM persiste pero con una rapidez

promedio de sólo 3 cm s−1 (Fig. 17). Al igual que al sur del DSsCC, transecto TSO2, la

CCM es más intensa entre los 150 y 400 m de profundidad con una magnitud máxima

que en promedio alcanza 6 cm s−1.

El análisis de esta sección confirma que nuestra implementación numérica reprodu-

ce la dinámica promedio regional reportada en investigaciones previas (Kessler, 2006;

Godı́nez et al., 2010; Zamudio et al., 2007). En las siguientes secciones se hace un análi-

sis de la dinámica regional estacional reproducida por nuestra implementación numérica
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con énfasis en la circulación subsuperficial inducida por la CCM.

3.2.2. Dinámica estacional frente el suroeste mexicano

El ciclo anual promedio de la circulación superficial muestra que la variabilidad esta-

cional del TTB y del DSsCC es fundamental en la dinámica superficial costera entre el

norte del Golfo de Tehuantepec y la boca del Golfo de California. Al igual que la circula-

ción superficial mostrada en la figura 7 de (Kessler, 2006), nuestros resultados numéricos

revelan que durante invierno el TTB limita la extensión de la circulación ciclónica gene-

rada dentro del Golfo de Tehuantepec e induce corrientes superficiales costeras hacia el

ecuador que en promedio alcanzan 10 cm s−1 durante esta estación del año (Fig. 18). La

interacción del TTB con la circulación ciclónica dentro del Golfo de Tehuantepec genera

un flujo perpendicular a la costa y hacia el interior del océano que alcanza ∼15 cm s−1.

Al aproximarse a la costa, cerca de∼16oN, parte del flujo superficial invernal generado

por el TTB se desvı́a hacia el norte y refuerza a la componente superficial de la CCM.

Frente Cabo Corrientes, la CCM se bifurca en dos ramales: uno que continua a lo largo

de la costa y alcanza el interior del Golfo de California y otro ramal que es desviado

hacia el interior del océano. Durante invierno la CCM superficial registra las velocides

estacionales promedio máximas (∼10 cm s−1) de Cabo Corrientes a la entrada del Golfo

de California (Fig. 18).

Durante primavera la bifurcación del TTB cerca de ∼16oN es reforzada por la intensi-

ficación del DSsCC (Fig. 18). El DSsCC es más intenso y domina la circulación costera

entre 16oN y 19oN; la CCM es débil, con respecto a invierno, ya que gran parte del flujo

costero es atrapado por el DSsCC y obligado a ir hacia el interior del océano frente a

Cabo Corrientes. Durante esta estación del año, parte de la Corriente de California fluye

hacia el interior del Golfo de California advectada por un giro ciclónico ubicado al sur de

Cabo San Lucas (Fig. 18) y refuerza la circulación hacia el polo impuesta por la CCM;

no obstante, entre Cabo Corrientes y la boca del golfo el máximo promedio estacional de

la CCM es menor a 3 cm s−1; dentro del Golfo de Tehuantepec la circulación ciclónica

superficial es reemplazada por un giro anticiclónico que pone en evidencia la etapa inicial

de expansión del TTB hacia el suroeste.
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Durante verano la intrusión del TTB dentro del Golfo de Tehuantepec es evidente, no

obstante, el TTB inicia su viaje hacia el interior del océano (Kessler, 2006) y, como resul-

tado, la rapidez de la corriente costera hacia el suroeste se debilita (Fig. 18). Nuestros

resultados muestran que al norte de Cabo Corrientes la circulación costera esta domina-

da por un tren de giros anticiclónicos (Fig. 18), éstos han sido documentados y asociados

a inestabilidades de la CCM inducidas por la propagación de ondas atrapadas a la costa

(Zamudio et al., 2008).

Durante otoño la Contracorriente Ecuatorial es más intensa, alcanza la costa del Paci-

fico ecuatorial, e intensifica a la CCCR (Kessler, 2006), dicha intensificación es evidente

en la figura 18. La cual muestra que en promedio la CCCR domina la circulación dentro

del Golfo de Tehuantepec durante esta época del año; no obstante, un nuevo TTB blo-

quea la intrusión superficial de la CCCR mas allá del Golfo de Tehuantepec y la desvı́a

hacia el interior del océano. Frente Cabo Corrientes la dinámica superficial es dominada

por el DSsCC. El efecto de los giros anticiclónicos generados en verano persiste durante

otoño entre Cabo Corrientes y la entrada del Golfo de California (Fig. 18).

Por debajo de la termoclina, cuya profundidad promedio estacional no rebasa los 90

m (Fig. 19), la presencia de la CCM es evidente y la dinámica estacional costera del Sur-

oeste de México es dominada por las variaciónes de este flujo costero (Fig. 19). Al igual

que la Corriente Subsuperficial de California, el ciclo anual de la CCM muestra una cla-

ra variabilidad semianual (Fig. 19). Durante primavera y otoño la CCM fluye como un jet

costero que alcanza una rapidez máxima promedio cercana a 10 cm s−1 y, aunque gene-

ralmente el DSsCC desvá un ramal subsuperficial de la CCM hacia el interior del océano

frente Cabo Corrientes, durante estas estaciones del año la CCM viaja, en promedio, sin

interrupción del Golfo de Tehuantepec hasta la boca del Golfo de California (Fig. 19).

Frente a Mazatlán, cerca de 23oN, la CCM se bifurca en un ramal que ingresa al Golfo de

California y otro ramal que se desvı́a hacia el oeste, que cruza la boca del golfo, y que

se incorpora a la Corriente Subsuperficial de California (Figs. 19,A.1). Durante invierno

parte de la CCM también se extiende hasta el suroeste de Baja California por debajo de

la termoclina, pero lo hace con ayuda del giro al sur de Cabo San Lucas; éste es evi-

dente en la profundidad de la termoclina ya que induce una cuenca con profundidades
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Figura 18: Ciclo anual promedio, correspondiente al periodo 1981-1995, de la anomalı́a espacial del
nivel del mar, en cm, y de la circulación a 10 m de profundidad frente la costa suroeste de México.
La escala del campo de velocidad se encuentra en el recuadro superior izquierdo.
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que alcanzan ∼76 m alrededor de 110oO, 21oN. La circulación anticiclónica inducida por

este giro invernal atrapa un ramal de la CCM que es desviado hacia el interior del océano

frente a Cabo Corrientes y lo redirige hacia la costa suroeste de Baja California (Figs.

19,A.1). La estructura espacial del rotacional del viento, cuyos contornos son paralelos a

las corrientes anticiclónicas asociadas a este giro (Fig. A.2), evidencia la relevancia del

viento local en la extensión invernal de la CCM hacia la Penı́nsula de Baja California, prin-

cipalmente durante enero (Apéndice A.2). Al sur, la CCM fluye con una rapidez promedio

estacional cuyos máximos alcanzan 5 cm s−1 dentro del Golfo de Tehuantepec. La com-

ponente subsuperficial de la CCM también se manifiesta durante verano, principalmente

entre el Golfo de Tehuantepec y Cabo Corrientes; sin embargo, el promedio estacional de

la CCM subsuperficial es menor a ∼4 cm s−1; como resultado la circulación subsuperficial

veraniega hacia el polo es menos organizada (Fig. 19).

A lo largo del año la termoclina es más profunda dentro del TTB y su profundidad

promedio estacional alcanza máximos cercanos a 88 m durante invierno y primavera. En

concordancia con el ciclo anual del nivel del mar mostrado en la figura 18, el desplaza-

miento del TTB hacia el interior del océano también es evidente en la termoclina (Fig. 19),

especialmente durante otoño, cuando el TTB se encuentra más alejado de la costa. No

obstante, la termoclina relativamente profunda (75 m) alrededor de 98oW 15oN, pone en

evidencia un incipiente TTB que sustituye a su antecesor. Por debajo de la termoclina el

efecto de este nuevo TTB es mı́nimo en la circulación costera y, a diferencia de lo que

ocurre en la superficie (Fig. 18), la circulación hacia el polo continua a lo largo de la costa

durante esta estación del año (Fig. 19). Las estaciones del año en las que la termoclina

costera entre el norte del Golfo de Tehuantepec y la entrada del Golfo de California es

más somera -primavera y otoño- coinciden con aquellos en los que la CCM es más inten-

sa (Fig. 19). Como se muestra en la sección 3.2.4, la propagación de la fase de surgencia

de ondas baroclı́nicas atrapadas a la costa intensifica la componente subsuperficial de la

CCM.

La evolución estacional de la circulación regional ha sido descrita principalmente me-

diante la variación del TTB (Kessler, 2006), otras investigaciones se han enfocado en la

dinámica promedio de la componente superficial de la CCM (Godı́nez et al., 2010; Zamu-
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Figura 19: Ciclo anual promedio de la profundidad de la termoclina y la circulación por debajo de
ésta, a 100 m de profundidad. La presencia de la Corriente Costera Mexicana, el flujo costero regio-
nal hacia el polo (Kessler, 2006), es evidente, especialmente durante primavera y otoño. La escala
de colores, en metros, y la escala del campo de velocidad se muestran, respectivamente, en la parte
superior de la figura y en el recuadro superior izquierdo. La figura A.1, incluida en el apéndice A.1,
muestra con mayor detalle el ciclo anual de la CCM a la entrada del Golfo de California.
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dio et al., 2007) y en la distribución de la CCM alrededor de Cabo Corrientes durante junio

(Lavı́n et al., 2006) y diciembre (Roden, 1972). Nuestra implementación numérica repro-

duce los procesos reportados en estas investigaciones; más aún, nuestros resultados

numéricos muestran que por debajo de la termoclina la circulación costera del suroeste

mexicano es dominada por la CCM (Fig. 16). Por debajo de la termoclina la CCM, al igual

que en la componente sureña de la Corriente Subsuperficial de California, es más inten-

sa durante primavera y otoño cuando registra una rapidez promedio estacional cercana

a 10 cm s−1 (Fig. 19). El primer modo empı́rico ortogonal del campo de velocidad del

dominio de menor resolución exhibe la conexión estacional entre la CCM y la Corriente

Subsuperficial de California y hace evidente que la componente semianual juega un papel

fundamental en la variabilidad de ambos flujos subsuperficiales. El análisis detallado se

describe a continuación.

3.2.3. Funciones empı́ricas ortogonales de la circulación subsuperficial costera

del Pacı́fico Nororiental frente México

El campo de velocidad horizontal del dominio de menor resolución fue promediado

entre 150 y 400 m de profundidad. De este promedio se obtuvieron las funciones empı́ri-

cas ortogonales; la primera de ellas, la función principal, confirma la relevancia, mostra-

da en la seccion 3.1.2, de la componente semianual en la variabilidad de la circulación

subsuperficial a lo largo de la Penı́nsula de Baja California. Más aún, esta función empı́ri-

ca muestra que a lo largo de la región costera del Pacı́fico Nororiental frente México la

variabilidad estacional de la circulación subsuperficial es dominada por la componente

semianual (Fig. 20c) que intensifica y debilita la circulación hacia el polo impuesta por

la Corriente Costera Mexicana, en la región suroeste de México, y por la Corriente Sub-

superficial de California, al oeste de la Penı́nsula de Baja California, (Fig. 20a,b). Esta

función empı́rica explica 30 % de la varianza del campo subsuperficial de velocidad; si-

milar al 33 % explicado por la función empı́rica principal mostrada en la sección 3.1.2, la

cual sólo incluye la costa oeste de la Penı́nsula de Baja California. Las direcciones prefe-

renciales de la función empı́rica principal analizada en esta sección, hacia el polo y hacia

el ecuador cuando la dirección del componente principal es 0o y 180o, respectivamente

(Figs. 20a,b), y las corrientes más intensas cerca de la costa (Fig. 20a) sugieren la varia-



50

Figura 20: Similar que en la figura 20 pero para el campo de velocidad horizontal subsuperficial
promedio entre 150 y 400 m de profundidad a lo largo de gran parte de la costa occidental mexicana.
Al igual que en la figura 20 la relevancia de la variabilidad semianual y las direcciones preferenciales
hacia el polo y hacia el ecuador son evidentes.

bilidad del campo de velocidad inducido por ondas que se propagan a lo largo del Pacı́fico

Nororiental frente México. La distribución espacial del campo de velocidad mostrada en la

figura 20a indica que estas ondas ingresan al Golfo de California por la costa este, alcan-

zan las grandes islas dentro del golfo, y retornan hacia a la boca del mismo por la costa

oeste, para seguir su viaje hacia el polo a lo largo de la Penı́nsula de Baja California (Fig.

20a). La correlación defasada del campo de temperatura subsuperficial a lo largo de la

isobata de 1400 m, presentada en la siguiente sección, verifica la propagación de ondas

semianuales entre el norte del Golfo de Tehuantepec y Baja California.
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3.2.4. Propagación de ondas semianuales a lo largo del Pacı́fico Nororiental frente

México

La correlación defasada de la profundidad estacional de la isoterma de 14oC sobre la

isobata de 1400 m pone en evidencia la propagación de ondas bariclı́nicas semianuales

que viajan atrapadas a la costa occidental mexicana (Fig. 21a). En los sistemas limı́tro-

fes orientales la propagación de la fase de surgencia (hundimiento) de ondas tipo Kelvin

genera un gradiente subsuperficial de presión hacia el interior del océano que intensifi-

ca la circulación geostrófica hacia el polo (ecuador) cerca de la costa (Gill, 1982). Este

mecanismo es la explicación fı́sica de la variabilidad capturada por los modos empı́ricos

principales mostrados en las secciones 3.1.2 y 3.2.3 y justifica la energética componente

semianual que domina el ciclo estacional de la componente subsuperficial de la Corrien-

te Costera Mexicana (Fig. 19) y de la Corriente Subsuperficial de California (Fig. 12).

La intensificación (debilitamiento) de la circulación subsuperficial hacia el polo durante

la propagación de la fase de surgencia (hundimiento) de estas ondas es evidente en la

figura 19; ésta muestra la intensificación de la CCM durante primavera y otoño, cuando la

termoclina cercana a la costa es relativamente somera, y una CCM más débil durante el

resto del año, cuando la termoclina costera es relativamente profunda. La propagación de

ondas semianuales a lo largo de la costa suroeste mexicana ha sido evidenciada median-

te el análisis de datos satelitales del nivel del mar (Flores-Morales et al., 2012), análisis

que revela que estas ondas se propagan a una velocidad promedio de 1.7 m s−1 desde

el ecuador oriental hasta Cabo Corrientes (Flores-Morales et al., 2012). Esta velocidad

es comparable con la velocidad de 1.2 m s−1 deducida de nuestros resultados (Fig. 21a).

Debido alas limitantes impuestas por la resolución espacial, los modelos numéricos ba-

sados en diferencias fı́nitas, como lo es el ROMS, reproducen ondas atrapadas a lı́neas

de costa irregulares con velocidad diferente a la real (Schwab y Beletsky, 1998); los cam-

bios abruptos en la lı́nea costera oeste mexicana ayudan a explicar la diferencia entre la

velocidad de propagación reportada por (Flores-Morales et al., 2012) y la velocidad de

propagación reproducida por nuestra implementación numérica.
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Figura 21: (a) Correlación defasada de la profundidad de la componente estacional de la isoterma de
14oC entre el lı́mite sureño del transecto T1 y el resto de las localidades en T1; la lı́nea discontinua
en color verde corresponde a 1.7 m s−1, la rapidez de propagación, deducida de datos satelitales
(Flores-Morales et al., 2012), de ondas semianuales a lo largo del Pacı́fico tropical nororiental; la
lı́nea continua en azul, paralela a los contornos de alta correlación, representa la rapidez de estas
ondas reproducida por nuestra implementación numérica; como referencia, se muestra la localiza-
ción de Cabo Corrientes (CabCorr) y la boca del Golfo de California (BocaGC) a lo largo de T1. (b)
Ciclo anual de la profundidad de la termoclina local, isoterma de 20oC, frente a Cabo Corrientes:
la evidente componente semianual refleja el efecto, en la termoclina, de la propagación de ondas
evidenciadas en (a), la lı́nea discontinua corresponde a la profundidad promedio de la termoclina
frente CabCorr (64.7 m). (c) Transecto T1, éste corresponde a la porción del contorno de la isobata
de 1400 m mostrado.
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3.2.5. Relevancia del forzamiento remoto en la variabilidad semianual subsuperfi-

cial del Pacı́fico Nororiental frente México

Al igual que al oeste de la Penı́nsula de Baja California, los armónicos estacionales

frente la costa suroeste de México muestran que la componente anual domina la variabili-

dad estacional por arriba de la termoclina; mientras que la componente semianual domina

la variabilidad estacional subsuperficial de la costa suroeste mexicana (Fig. 22). Sobre el

talúd continental y entre profundidades de 100 y 400 m, la componente semianual explica

hasta el 30 % de la varianza de la componente de velocidad paralela a la costa (Fig. 22b2)

y la componente anual explica mas allá del 35 % de la varianza del campo de velocidad

superficial (Fig. 22c2). En el suroeste mexicano la variación estacional del viento local

es fundamental en la variabilidad anual de la circulación costera (Kessler, 2006; Godı́nez

et al., 2010) y este forzamiento atmosférico ayuda a explicar la intensa variabilidad anual

mostrada en la figura 22c2. La energética componente semianual subsuperficial se expli-

ca con la variabilidad inducida por la propagación de las ondas baroclı́nicas que viajan

atrapadas a la costa (sección 3.2.4). Estas ondas alcanzan la costa oeste de la Penı́nsula

de Baja California (Figs. 20,21) y, al igual que en la costa suroeste mexicana, imponen

una energética componente semianual que domina la variabilidad estacional subsuperfi-

cial (Fig. 22b2). Una dinaḿica similar ha sido observada en el Pacı́fico Suroriental, donde

la componente semianual inducida por la propagación de ondas de Kelvin ecuatoriales

domina la variabilidad estacional de la temperatura y de la velocidad paralela a la costa

por debajo de la termoclina permanente (Pizarro et al., 2002; Ramos et al., 2006).

Los experimentos numéricos realizados muestran la relevancia que tienen los forza-

mientos no locales en la variabilidad estacional de la Corriente Subsuperficial de California

y de la componente subsuperficial de la Corriente Costera Mexicana. Sin viento local la

propagación de las ondas semianuales a lo largo de la costa y su efecto en la variabilidad

de estos dos flujos persiste. La diferencia entre la componente semianual de la circulación

subsuperficial obtenidas de este experimento y la correspondiente al experimento realista

es mı́nima tanto en la costa oeste de la Penı́nsula de Baja California (Fig. 22d1) como en

la costa suroeste mexicana (Fig. 22d2). Sin embargo, si la variabilidad semianual es su-

primida de las fronteras abiertas del dominio D1 -mostrado en la figura 1- la componente
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semianual subsuperficial colapsa en ambas regiones (Fig. 22). Estos resultados revelan

que la energética componente semianual que domina la variabilidad estacional subsu-

perficial de la Corriente Costera Mexicana y de la Corriente Subsuperficial de California

es inducida por un forzamiento remoto semianual, que como lo muestra la sección 2.3,

está incluido en las fronteras abiertas de nuestra implementación numérica. Este forza-

miento se propaga a lo largo de la costa oeste mexicana como una onda semianual de

Kelvin (Fig. 21a). La propagación de ondas semianuales de Kelvin a lo largo del Pacifico

Nororiental Tropical frente a México ha sido previamente reportada, éstas han sido rela-

cionadas con el segundo modo baroclı́nico del Pacı́fico Nororiental (Flores-Morales et al.,

2012). De acuerdo con la relación a = c/f (Gill, 1982, chapter 7), donde c es la rapidez de

propagación y f el parámetro de Coriolis, el radio de deformación de Rossby (a) es ∼40

km al sur del Golfo de Tehuantepec, en la frontera sur de nuestra implementación numéri-

ca. Este radio es ∼15 km mayor a la resolución zonal del modelo numérico utilizado por

SODA; lo cual suguiere que las caracterı́sticas de la onda de Kelvin semianual persistan

en las fronteras abiertas de nuestra implementación realista y del experimento sin viento

local.
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Figura 22: Relevancia del forzamiento local y foráneo en la circulación costera del Pacı́fico Nororien-
tal frente a México. Para el transecto TBC3, ubicado al norte de Baja California -ver figura 8b-: (a1)
(b1) y (c1) muestran, respectivamente, el campo promedio de la componente de velocidad paralela
a la costa, la varianza del campo de velocidad explicada por el armónico semianual, y la varianza
del campo de velocidad explicada por el armónico anual. (d1) muestra, para el mismo transecto, la
magnitud del armónico semianual de la velocidad paralela a la costa obtenida de la implementación
numérica realista (ER), y de los experimentos sin viento local (SV) y sin variabilidad semianual en
las fronteras abiertas de la implementación numérica. (a2), (b2), (c2) y (d2) muestran los campos
correspondientes al transecto TSO3, mostrado en la figura 16. Las fronteras abiertas del dominio
D1 se muestran en la figura 1.
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Capı́tulo 4. Discusión

La variabilidad estacional de la circulación costera al oeste de la Penı́nsula de Ba-

ja California fue analizada mediante la circulación reproducida por una implementación

realista del modelo numérico ROMS. Ésta reproduce la dinámica regional observada y

muestra que la variabilidad estacional subsuperficial del lı́mite sureño del Sistema de la

Corriente de California es dominada por una energética componente semianual que es

independiente del viento local e inducida por la propagación de ondas baroclı́nicas de

Kelvin originadas en el Pacı́fico Tropical.

En concordancia con el ciclo anual de la componente geostrófica de la circulación

subsuperficial frente Punta Eugenia y Punta Baja (Lynn y Simpson, 1987), nuestros re-

sultados muestran que a lo largo de la Penı́nsula de Baja California la Corriente Subsu-

perficial de California (CSC) es más intensa durante primavera y otoño. Durante ambas

estaciones la CSC viaja, en promedio, ininterrumpidamente a lo largo de toda la costa

oeste de la penı́nsula y alcanza promedios estacionales mayores a 6 cm s−1 (Fig. 12).

La variabilidad semianual de la CSC también ha sido evidenciada frente las costas de

California (Chelton, 1984; Lynn y Simpson, 1987; Gay y Chereskin, 2009), y Washington

(Todd et al., 2011); sin embargo, hasta ahora, los procesos que originan esta componen-

te semianual han sido poco atendidos. La implementación numérica realizada en esta

investigación con resolución de ∼5 km al oeste de la Penı́nsula de Baja California y con

un dominio espacial que incluye toda la región costera entre el Golfo de Tehuantepec

y California (Fig. 1) permitió la reproducción y análisis de la CSC a lo largo de toda la

Penı́nsula de Baja California y facilitó la identificación de el proceso fı́sico genedor de es-

ta variabilidad: ondas semianuales baroclı́nicas tipo Kelvin que viajan a lo largo de toda la

costa oeste mexicana (Fig. 21). Estas ondas son de origen ecuatorial y su propagación a

lo largo del Pacı́fico Tropical Nororiental, hasta Cabo Corrientes, ha sido previamente evi-

denciada mediante el análisis de datos satelitales del nivel del mar (Flores-Morales et al.,

2012). La función empı́rica ortogonal principal del campo de velocidad subsuperficial su-

giere que estas ondas entran al Golfo de California por la costa este, salen de él por la

costa oeste, y continuan su viaje hacia el polo a lo largo de la Penı́nsula de Baja California

(Fig. 20, 21) induciendo una energética componente semianual que domina la variabilidad
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estacional de la CSC y que explica más del 30 % de la varianza de la circulación costera

subsuperficial durante el periodo 1981-1994 (Fig. 15).

Nuestros resultados muestran que la variabilidad estacional subsuperficial de la Co-

rriente Costera Mexicana (CCM), la cual inicia en el norte del Golfo de Tehuantepec (Kess-

ler, 2006) y viaja hacia el polo a lo largo de la costa suroeste mexicana (Kessler, 2006;

Gómez-Valdivia et al., 2015), también es dominada por una componente semianual (Fig.

19). La elevación de la termoclina durante la propagación de la fase de surgencia (up-

welling) de las ondas semianuales ayuda a explicar la intensificación subsuperficial de la

CCM durante primavera y otoño, cuando la termoclina costera es más somera que en el

resto del año (Fig. 19) y por debajo de ella la circulación geostrófica hacia el polo se in-

tensifica debido al gradiente de presión subsuperficial generado por la presencia de agua

más densa cerca de la costa. Durante ambas estaciones la CCM subsuperficial alcanza

promedios estacionales cercanos a 10 cm s−1 (Fig. 19) y fluye continuamente del norte

del Golfo de Tehuantepec a la boca del Golfo de California. Cerca de Mazatlán (23oN),

la CCM se bifurca en dos ramales principales: uno que continua a lo largo de la costa

este del Golfo de California y un segundo ramal que cruza el golfo y se une con la CSC

para formar un puente estacional subsuperficial entre las regiones tropical y subtropical

del Pacı́fico nororiental (Fig. 19). Esta extensión de la CCM pone en evidencia una ruta

por la cual agua de origen tropical logra arribar a la región sur del Sistema de la Corriente

de California, especialmente durante años Niño, cuando, de acuerdo con nuestros resul-

tados, la componente semianual de la CCM es más energética (Fig. 20) y, de acuerdo a

observaciones directas, la presencia de agua de origen tropical es evidente en la costa

oeste de la Penı́nsula de Baja California (Durazo y Baumgartner, 2002; Lynn y Bograd,

2002).

La conexión entre la CCM y la CSC ha sido inferida previamente a partir de la dis-

tribución de temperatura y salinidad a través de la boca del Golfo de California (Badan-

Dangon, 1998); además, el análisis genético de la distribución espacial de larvas corali-

nas a lo largo de la costa oeste mexicana indica una conexión biológica entre el Golfo de

Tehuantepec y la región sur de la Penı́nsula de Baja California (Saavedra-Sotelo et al.,

2011). Los resultados de esta investigación exhiben, por primera vez, la conexión fı́sica
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entre estas dos regiones mediante la intensificación de la CCM, inducida por la propa-

gación de ondas baroclinicas semianuales atrapadas a la costa, su extención latitudinal,

y subsecuente interacción con la CSC (Fig. 19). La CCM también interactua con la CSC

durante invierno, pero por un mecanı́smo independiente a la propagacion de ondas atra-

padas a la costa; durante esta estación del año el Domo Subsuperficial de Cabo Corrien-

tes atrapa parte de la CCM y la redirige hacia el interior del océano (Fig. 19). Ayudada

por la circulación anticiclónica centrada cerca de (109oW, 21.5oN), parte de la CCM logra

arribar al sur de la Penı́nsula de Baja California (Figs. 19, A.1). La estructura espacial

del rotacional del viento, cuyos contornos cuasi-paralelos a las corrientes subsuperficia-

les reproducidas por nuestra implementación numérica (Fig. A.2), sugiere la relevancia

del viento local en la extensión invernal de la CCM hacia la Penı́nsula de Baja California

(Apéndice A.2). Asociado a este giro anticiclónico, la termoclina local registra profundida-

des máximas cuyo promedio estacional invernal alcanza ∼75 m (Figs. 19).

Datos históricos muestran que dentro del Golfo de California la diferencia entre eva-

poración y precipitación es positiva a lo largo del año (Beron-Vera y Ripa, 2002). En la

región sur del golfo esta diferencia es máxima durante primavera y otoño (Beron-Vera y

Ripa, 2002, figura 5); no obstante, durante ambas estaciones del año el contenido de sal

en esta región es mı́nimo (Beron-Vera y Ripa, 2002, figura 4) lo cual suguiere la presencia

de agua menos salina que las masas de agua caracterı́sticas del sur del Golfo de Califor-

nia. Una probable explicación a este fenómeno es el incremento del transporte de agua

subsuperficial de origen tropical, cuya salinidad es menor que la del agua subsuperficial

del golfo1 (Lavı́n y Marinone, 2003, figura 1); éste debido a la intensificación de la CCM

durante ambas estaciones del año (Fig. 19). Más aún, la variabilidad de la CCM reportada

en esta investigación justifica los máximos de transporte de masa a lo largo de la costa

sureste del golfo durante primavera y otoño, mostrados en la figura 5 de Zamudio et al.

(2008).

La región sur del Golfo de California también se caracteriza por la manifestación recu-

rrente de giros oceánicos que han sido asociados con la intensificación del flujo costero

hacia el polo frente las costas de Sinaloa y Sonora (Pegau et al., 2002; Zamudio et al.,
1De acuerdo con la clasificaión de masas de agua contenida en (Lavı́n y Marinone, 2003) al agua del

Golfo de California se caracteriza por salinidades mayores a 35 ppm.
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2008; Lavı́n et al., 2014), especialmente durante verano, cuando la propagación de ano-

malı́as positivas a lo largo de la costa fortalece la circulación superficial hacia el polo e

induce inestabilidades costeras que derivan en giros (Zamudio et al., 2008) cuyo diáme-

tro puede alcanzar 100 km (Figueroa et al., 2003). La figura 19 muestra que un ramal de

la CCM fluye a lo largo de la costa este del golfo durante primavera y otoño; además,

la figura 20 sugiere la propagación de las ondas semianuales tipo Kelvin dentro del Gol-

fo de California. Por lo tanto, la propagación de estas ondas puede ser relevante en la

desestabilidad de la CCM dentro del golfo y promover la generación de giros que ayuden

a explicar la recurrente manifestación de estas estructuras en la región sur del Golfo de

California.

La propagación de ondas de Kelvin semianuales dentro del golfo también ayuda a

explicar la energética componente semianual, reportada recientemente por Labastida

(2016), en la circulación subsuperficial de la región de las grandes Islas del Golfo de

California. Más aún, la posible perdida de energı́a de estas ondas, inducida por el efecto

disipativo del intenso forzamiento de marea en combinación con la abrupta batimetrı́a de

la región (Gómez-Valdivia, 2008), podrı́a ser el mecanismo que da origen a la compo-

nente semianual captada en datos satelitales de temperatura superficial del mar y de la

clorofila regional (Álvarez-Molina et al., 2013).

La intensificación de la CSC ha sido relacionada con la generación de giros subsu-

perficiales denominados Cuddies -acrónimo de California Undercurrent Eddies-. Estas

estructuras persisten por varias meses (Collins et al., 2013) y viajan hacia el interior del

océano llevando consigo agua rica en nutrientes, con altas (bajas) concentraciones de sal

(oxı́geno), que es fundamental en la fertilización del interior del Pacı́fico Nororiental. La

trayectoria y duración de estos giros subsuperficiales los hace posibles responsables de

las anómalas concentraciones de sal y oxı́geno observadas en costas de Hawaii (Lukas

y Santiago-Mandujano, 2001). Durante junio del 2004, un giro subsuperficial con radio de

30 km fue detectado frente Punta Baja (Jerónimo y Gómez-Valdés, 2007) como un lente

subsuperficial con temperatura potencial de 9-10oC y contenido de sal mayor a 34.4 par-

tes por mil. Este giro ocurrió a finales de primavera cuando, de acuerdo con los resultados

obtenidos en esta investigacón, la CSC es más intensa.
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Si bien esta investigación fue enfocada en analizar, principalmente, la variabilidad es-

tacional de la circulación subsuperficial, nuestros resultados numéricos también eviden-

cian la relevancia de la componente de mesoscala en la circulación superficial costera a

lo largo de la Penı́nsula de Baja California. Cómo lo muestra la figura 8a, giros ciclónicos

dominan la circulación costera superficial promedio y generan corrientes costeras hacia

el polo que son más intensas durante verano y otoño, cuando alcanzan una rapidez esta-

cional promedio cercana a 10 cm s−1 (Fig. 11). Estos giros no son evidentes en la altura

dinámica promedio referenciada a 500 m de profundidad (Fig. 10), la cual es utilizada

en diversas investigaciones para analizar la variabilidad de la circulación superficial local

(Lynn y Simpson, 1987; Durazo, 2015), no obstante estos giros ayudan a explicar la re-

currente circulación costera superficial hacia el polo observada frente las costa de Baja

California (Barton, 1985) y el flujo superficial hacia el polo entre Cabo San Lucas y el

Golfo de Ulloa durante el mes de otoño (Zaitsev et al., 2014).

El análisis de la variabilidad superficial costera a lo largo de la Penı́nsula de Baja Ca-

lifornia es necesario para determinar la relevancia de los giros superficiales costeros y

analizar la posibilidad de un efecto conjunto que de lugar a una contracorriente costera

hacia el polo que abarque gran parte de la costa occidental de la penı́nsula, como la

mostrada en la figura 8a. Más aún, estudios enfocados en la interacción de la dinamica

superficial, dominada por una energética componente anual, y la variabilidad subsuper-

ficial semianual de la CCM y la CSC son necesarios para enterder mejor la dinámica

estacional del Pacı́fico frente las costas mexicanas. Los resultados de esta investigación

confirman la propagación de ondas semianuales de Kelvin, de origen ecuatorial (Flores-

Morales et al., 2012), a lo largo de la costa oeste mexicana y muestran que éstas dominan

la variabilidad estacional de la CCM y la CSC. Investigaciones enfocadas en la dinámica

primaveral y otoñal de la CSC y la CCM serán de gran ayuda para probar las hipótesis

sugueridas en parrafos anteriores y determinar si la intensificación semianual de estos

flujos es relevante en la generación de giros subsuperficiales frente la costa oeste de la

Penı́nsula de Baja California y dentro del Golfo de California.

A lo largo de la costa chilena, la propagación de ondas de Kelvin ecuatoriales semi-

anuales también induce una energética componente semianual que domina la variabilidad
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estacional de la termoclina permanente (Ramos et al., 2006) y la corriente subsuperficial

local (Pizarro et al., 2002). Por lo tanto, si se consideran los resultados de esta investiga-

ción es posible afirmar que aunque el forzamiento del viento local es escencial en la ge-

neración de corrientes subsuperficiales hacia el polo a lo largo de los sistemas limı́trofes

orientales oceánicos (McCreary, 1981; Yoon y Philander, 1982), la variabilidad estacio-

nal de las contracorrientes subsuperficiales a lo largo de la costa del Pacı́fico Oriental es

dominada por la propagación de ondas de Kelvin semianuales generadas en el ecuador.
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Apéndice A.

A.1. Circulación subsuperficial en la entrada del Golfo de California

La bifurcación subsuperficial de la Corriente Costera Mexicana (CCM) en la entrada

del Golfo de California durante primavera y otoño mostrada en la figura 18, sección 3.2.2,

es más evidente en la figura A.1. Ésta muestra la separación de la CCM durante los meses

de abril (primavera) y noviembre (otonño), cuando parte de la CCM cruza el la boca del

golfo y se une a la Corriente Subsuperficial de California. Durante febrero (invierno) la

CCM también llega a la penı́nsula de Baja California con ayuda del giro anticiclónico

centrado en 109.5oW, 21.5oN.

A.2. Rotacional del viento y circulación subsuperficial en la entrada del Golfo de

California durante invierno

La estructura del rotacional del viento local sugiere que este giro anticiclónico es in-

ducido por el rotacional negativo del esfuerzo del viento invernal, el cual es más intenso

durante Enero (A.2), cuando alcanza una magnitud promedio comparable con el rota-

cional del viento local del Golfo de Tehuantepec, ahı́ los giros anticiclónicos invernales

también dominan la circulación estacional (Willett et al., 2006; Chelton et al., 2004).
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Figura A.1: Ciclo anual promedio de la profundidad de la termoclina y la circulación por debajo de
ésta, a 100 m de profundidad, a la entrada del Golfo de California. La bifurcación subsuperficial de
la Corriente Costera Mexicana a la entrada del Golfo es evidente durante primavera (abril) y otoño
(noviembre). La escala de colores, en metros, y la escala del campo de velocidad se muestran,
respectivamente, en la parte superior de la figura y en el recuadro superior izquierdo.

Figura A.2: Ciclo promedio invernal del rotacional del viento [N m−3 x 10−7] y circulación subsuperfi-
cial [cm s−1] en la entrada del Golfo de California. El recuadro correspondiente al promedio del mes
de enero sugiere una relación entre el rotacional negativo y la circulación anticiclónica centrada en
110oW, 22oN.
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