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Resumen de la tesis que presenta Marco Jesus Larranaga Fu como requisito parcial para
la obtencion del grado de Maestro en Ciencias en Oceanografia Fisica.

Estudio numérico de la interacciéon oleaje-corrientes bajo condiciones de viento
intenso

Resumen aprobado por:

Dr. José Pedro Osuna Canedo

Director de tesis

El oleaje juega un papel importante en la transferencia de momento y propiedades es-
calares entre el océano y la atmosfera, a pesar de ello, la mayoria de los modelos operacionales
no incluyen explicitamente los términos de la interaccion olas-corrientes. En este trabajo se
realiza un estudio numérico con la finalidad de mostrar la importancia de los procesos aso-
ciados a la interaccion olas-corrientes, esto por medio de un sistema acoplado con el que
se simularon las condiciones dindmicas que se generan en presencia de viento intenso (~ 18
ms~1) en el Golfo de Tehuantepec. Para ello se utiliza el modelo de olas WAM con condiciones
de frontera de una simulacion de WW3 para incluir el efecto del oleaje remoto. Asi mismo,
se utiliza el modelo hidrodindmico POLCOMS con condiciones de frontera de la base de
datos HYCOMS. Para resolver los procesos de mezcla turbulenta se utiliza el esquema de
cerradura turbulenta x — e. El acoplamiento de los modelos POLCOMS y WAM se basa en el
formalismo wvortez-force. Los forzamientos atmosféricos que se utilizan en ambos modelos se
obtienen con una implementaciéon del modelo WRF'. Los resultados muestran que durante un
evento Tehuano la magnitud de los términos asociados a la interaccién olas-corrientes (Stokes-
Coriolis y vortex force) son del orden de 1x107% y 1x107% ms™2, respectivamente. La mayorfa
de las diferencias en las corrientes superficiales que se obtienen al incluir el acoplamiento entre
las olas y las corrientes (~0.3 ms™!), son atribuidas a modificaciones en el término de difusién
de la ecuacién de momento por un incremento en coeficiente de viscosidad turbulenta debido
efecto de las oals. Al utilizar un coeficiente de arrastre con dependencia en el estado del mar,
se obtiene un aumento del 15% en el esfuerzo que se transfiere a las corrientes por parte
de la atmésfera al aumentar la escala de rugosidad aerodindamica. En la regién con mayor
generacion de oleaje se presenta una disminucion del 15 % en el esfuerzo que se transfiere a
las corrientes por parte de la atmdsfera, ya que este se utiliza en la generacién de oleaje. Al
incluir el término de produccién de turbulencia por el corte vertical de la deriva de Stokes,
se presenta un decremento de 0.2 °C y un aumento de 0.2 °C en la temperatura del agua en
la superficie y en la profundidad donde se ubica la termoclina, respectivamente. El término
de produccién de energia cinética turbulenta que se asocia al corte vertical de la deriva de
Stokes, puede inhibir la turbulencia cuando el corte vertical del flujo medio y el corte vertical
de la deriva de Stokes presentan signo contrario.

Palabras Clave: Interaccion olas—corrientes, oleaje, corrientes, simulacién numérica,
mezcla vertical
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Abstract of the thesis presented by Marco Jesus Larranaga Fu as a partial requirement
to obtain the Master of Science degree in Physical Oceanography.

Numerical simulation of wave-currents interaction under strong winds
conditions

Abstract approved by:

Dr. José Pedro Osuna Canedo

Thesis director

Although ocean surface waves are known to play an important role in the momentum and
other scalar transfer between the atmosphere and the ocean, most operational numerical mod-
els do not explicitly include the terms of wave-current interaction. In this work, a numerical
analysis about the relative importance of the processes associated with the wave-current inter-
action under strong off-shore wind conditions in Gulf of Tehuantepec (the southern Mexican
Pacific) was carried out. The numerical system includes the spectral wave model WAM and
the 3D hydrodynamic model POLCOMS, with the vertical turbulent mixing parametrized
by the kappa-epsilon closure model. The coupling methodology is based on the vortex-force
formalism. The hydrodynamic model was forced at the open boundaries using the HY COM
database and the wave model was forced at the open boundaries by remote waves from the
southern Pacific. The atmospheric forcing for both models was provided by a local imple-
mentation of the WRF model, forced at the open boundaries using the CFSR database. The
analysis of the model results showed that the wave-current interaction terms Stokes-Coriolis
and vortex-force had magnitudes of ~1 x 107% and ~1 x 1077 ms~2, respectively. The most
important differences in the surface currents magnitude were related to introducing a wave
dependence in the term of diffusion. However, the effect of the wave-current interactions
terms are small compared to the magnitude of the total current.

Keywords: Wave-currents interaction, surface waves, currents, numerical simula-
tion, vertical mixing
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con o = 1. En las figuras de la evolucién temporal de los perfiles se muestra la profundidad
de la capa mezclada de los experimentos de referencia (negro) y IOC_al00_CDIT (gris).

La linea segmentada hace referencia al tiempo en el que se analizan las componentes del
término P de produccion de energia cinética turbulenta al incluir el efecto del corte de la
deriva de Stokes (figura 38). . . . . . . . . ... . ... ... ... D8
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Componentes del término de produccién de energia cinética turbulenta (P) al incluir una
dependencia en el corte de la deriva de Stokes del experimento IOC_a100_-CDIT (a-h), asi
como la comparacién con el término P sin incluir el acoplamiento (i). Las distintas subfiguras
indican: a) perfil del corte vertical de la componente zonal de la corriente cuasi-Euleriana; b)
perfil del corte vertical de la componente meridional de la corriente cuasi-Euleriana; ¢) perfil
del corte vertical de la componente zonal de la deriva de Stokes; d) perfil del corte vertical
de la componente meridional de la deriva de Stokes; e) producto de los perfiles del corte de
la componente zonal de la corriente cuasi-Euleriana y la deriva de Stokes; f) producto de
los perfiles del corte de la componente meridional de la corriente cuasi-Euleriana y la deriva
de Stokes; g) perfil vertical del término de la produccién de energfa cinética turbulenta por
efecto del corte vertical de la deriva de Stokes. h) perfil vertical del término de produccién
de energia cinética turbulenta; i) diferencia del perfil vertical del término P con y sin incluir
el término asociado al corte de vertical de la deriva de Stokes. El color rojo indica valores

positivos, mientras que el color azul indica valores negativos.

Series de tiempo de la magnitud del viento (negro) y la deriva de Stokes (gris) correspon-
dientes al nodo 2 de la figura 36, asi como de la diferencia de la evolucién temporal de los
perfiles de temperatura (b) y de la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta (b)
con o = 1. En las figuras de la evolucién temporal de los perfiles se muestra la profundidad

de la capa mezclada de los experimentos de referencia (negro) y I0C_a100_CDIT (gris).

Series de tiempo de la magnitud del viento (negro) y la deriva de Stokes (gris) correspon-
dientes al nodo 1 de la figura 36, asi como de la diferencia de la evolucién temporal de los
perfiles de temperatura (b) y de la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta (b)
con o = 2. En las figuras de la evolucién temporal de los perfiles se muestra la profundidad

de la capa mezclada de los experimentos de referencia (negro) y I0C_a100_CDIT (gris).
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Capitulo 1. Introduccién

Para obtener una descripcién completa de la dindmica de la capa superficial del océano,
es necesario entender los procesos fisicos que dan lugar al acoplamiento del sistema océano-
atmosfera en las diferentes escalas de tiempo en las que estos procesos son llevados a cabo.
Esto debido a que los flujos de momento y escalares entre estos dos sistemas modulan la
dinamica de la capa inferior de la atmodsfera y de la capa superior del océano. El esfuerzo
del viento transfiere una gran cantidad de momento al océano, e interviene en la formacién
y desarrollo de corrientes oceanicas, de la capa mezclada y del estado del mar. Este ultimo
es de gran importancia debido a que influye en la transferencia de momento por parte del
viento hacia el océano por medio de variaciones en la rugosidad de la superficie del mar
(Janssen, 2009; Garcia-Nava et al., 2012). El oleaje también puede generar modificaciones en
la dindmica de la capa superficial del océano por efecto de términos asociados a la interaccion
oleaje-corrientes, como son; Stokes-Coriolis, vortex force, la presién dinamica inducida por
las olas y la turbulencia de Langmuir (Sullivan y McWilliams, 2010; Belcher et al., 2012;
D’Asaro et al., 2014). A pesar de que el oleaje puede modificar tanto la transferencia de
propiedades entre los dos sistemas como la dinamica de la capa superficial del océano, la
mayoria los modelos numéricos de corrientes no incluyen explicitamente los términos asocia-
dos con la interaccién entre los campos hidrodindmicos y el oleaje (Smith, 1988; Fairall et al.,
1996). Esto tiene como consecuencia errores al reproducir la dindmica de la capa superficial

del océano (Fox-Kemper et al., 2010; Belcher et al., 2012).

Con la finalidad de estudiar la interacciéon oleaje-corrientes en la dindmica de la capa
superficial del océano, en este trabajo se utilizan los modelos numéricos POLCOMS ( Proud-
man Oceanographic Laboratory Coastal Ocean Modelling System; Holton y James, 2001) y
WAM (Wave Modelling; Komen et al., 1994) como un sistema acoplado. Este sistema acopla-
do se implemento6 en el Golfo de Tehuantepec con la finalidad de reproducir la dindmica de
la region. En el Golfo de Tehuantepec se presentan vientos intensos provenientes del norte
que son denominados Tehuanos (Barton et al., 1993), los cuales pueden generar remolinos de
mesoescala (Trasvina et al., 1995) y oleaje con una altura de ~3 m que interactia con olea-
je remoto que proviene del sur y el noroeste (Ocampo-Torres et al., 2010). Las condiciones

de frontera atmosféricas para POLCOMS y WAM fueron simuladas por el modelo numérico



WRF (Weather Research € Forecasting; Skamarock y Klemp, 2008), con el cual se obtuvieron
datos de viento con alta resolucién en espacio ( al rededor de 4 km) y tiempo (una hora)
que son necesarios para reproducir la variabilidad de la magnitud del viento observada en el

Golfo de Tehuantepec.

1.1. Antecedentes

El efecto del oleaje en la circulacion superficial y turbulencia del océano ha sido re-
conocido durante los dltimos anos, por lo que se han utilizado distintos modelos numéricos
tridimensionales con la finalidad de reproducir y entender el efecto de la interaccién entre
el oleaje y las corrientes en la dindmica de la capa superficial del océano. Lane et al. (2007)
muestran dos representaciones de los términos de interaccién entre las olas y las corrientes
al introducir la deriva de Stokes en las ecuaciones de momento, esto a través del esfuerzo de
radiacion (radiation stress) y el forzamiento de vértice (vortex force). Estas representaciones
son equivalentes Matemdéticamente, y se encuentran relacionadas por representaciones alter-
nativas de los términos advectivos en las ecuaciones de movimiento. La representacion del

radiation stress se obtiene de la identidad:

ug - Vug = V -ugug + ug(V - ug), (1)

mientras que la representacion del vortex force proviene de la identidad:

donde ug es el vector de la velocidad de la corriente Euleriana.

El utilizar el formalismo vortex force tiene la ventaja de separar eficientemente los térmi-
nos conservativos (vortex force, Coriolis-Stokes y la presién dindmica inducida por el oleaje)
y los términos no conservativos (mezcla vertical por efecto del oleaje) asociados al oleaje

(Lane et al., 2007; Uchiyama et al., 2010).

Durante las ultimas décadas se han desarrollado modelos numéricos tridimensionales que



contemplan las interacciones olas-corrientes, esto con mayor aplicacién en regiones costeras.
Michaud et al. (2012) simulan las corrientes generadas por el oleaje en la zona de surf de
las costas del Golfo de Leén en el Mar Mediterraneo, esto por medio del acoplamiento del
modelo dindmico SYMPHONIE (Marsaleix et al., 2008) y el modelo de tercera generacién de
oleaje WAVEWATCH III (Tolman et al., 2002). En el acoplamiento utilizan las ecuaciones
de movimiento para las corrientes cuasi-Eulerianas & = (@, 0, w) propuestas por Ardhuin et

al. (2008) en las que se incluye el efecto de la deriva de Stokes Uy = (Us, Vs, Wy):

u=u-— U, (3)
oi o4 oa _da 1 opH 00 o 00 0J
gu g0yt Ot _ Ny w2 kL, (4
ot e Ty T T m+(ax ay) Us=Weg, — gy TEmatFaer (4)
ov 00 00 ov 10p ov  0u ou 0J
9 6 %y g 1O ov_ou\ P, 4 F
PR PRILE W M L fVS+(a:c ay)v‘* Wog: ~ap T HmatFay ()
ou Ov Ow
o oy 5—07 (6)

en donde u es la velocidad de las corriente Lagrangiana o velocidad total (u = (u, v, w)), p?

es la presion hidrostatica, f el parametro de Coriolis, p la densidad del agua de mar y t el
tiempo. los términos adicionales en las ecuaciones de momento que surgen al incluir el efecto

del oleaje son:

ox 59z | 0z S50z

Vortex force (fuerza de vértice): <[@ — —] U, — W, 2 [_U — _] V.- W, 6u>

Stokes-Coriolis: (fVs, —fUs)

Gradiente de la presién inducida por el oleaje: (—g—i, —g—;)

Enriquecimiento de la mezcla por efecto del oleaje: (F, 4, Finy)

Disipacién por el rompimiento del oleaje, y la disipacion por efecto del fondo y por la

interaccién oleaje con la turbulencia: (Fy,, Fy,)

Como resultado principal, Michaud et al. (2012) muestra la existencia de un balance de
fuerzas a lo largo de la costa debido al rompimiento del oleaje, al esfuerzo del fondo, al vortex

force y a la adveccién. En cambio, se observa que el balance de fuerzas perpendicular a la



costa se presenta entre el rompimiento del oleaje y el gradiente de presién inducido por las

olas.

En el caso de aguas profundas, los estudios realizados se han centrado en evaluar los térmi-
nos de la interaccién olas-corrientes por separado. Polton et al. (2005), realizan un estudio
de los efectos del forzamiento Stokes-Coriolis sobre el perfil del flujo medio al evaluar solu-
ciones analiticas del modelo de Ekman. Los resultados son comparados tanto con perfiles de
corrientes obtenidos por simulaciones numéricas de un modelo LES (Large-Eddy Simulation),
asi como con datos observacionales. Como conclusion se reporta que el efecto del forzamiento
Stokes-Coriolis puede modificar significativamente el perfiles de las corrientes promedio de

Ekman en todos los océanos, especialmente en latitudes altas.

Belcher et al. (2012) mencionan que los procesos de mezcla presentes en la capa superficial
del océano controlan el intercambio de calor y gases entre el océano y la atmdsfera. También
senialan que los procesos de mezcla dependen principalmente del esfuerzo del viento, de la
fuerza de flotabilidad y del oleaje a través de su rompimiento y de la deriva de Stokes.
Belcher et al. (2012) infieren que el aumento de la profundidad de la capa superficial del
océano implica un aumento de energia potencial en el sistema, que debe ser aportado por la
energia cinética turbulenta. En ese trabajo se propone una ecuacién para describir el cambio

de la energia cinética turbulenta en el caso de flujos horizontalmente homogéneos:

De

D—t:—ew—63+eb—€t—€, (7)

en donde e, hace referencia a la turbulencia producida por el efecto del viento, e, a la
turbulencia asociada a la deriva de Stokes, e, a la produccion de turbulencia por efecto de la
fuerza de flotabilidad, e; es el transporte vertical de turbulencia que se genera por procesos
turbulentos y ¢ a la disipacion molecular de turbulencia en forma de calor. Debido a que
en cada uno de los términos de la ecuacion anterior se presenta turbulencia con diferentes
escalas de espacio y velocidad, Belcher et al. (2012) comparan la produccién de turbulencia

debida al viento y la flotabilidad con respecto a la producida por el oleaje y presentan una



expresion para definir la tasa de disipacion:

U3 z h
€= Tfs (E)Laa L_L> ) (8)

donde f. es una funcién paramétrica que depende de una profundidad de referencia (z), de
la profundidad o grosor de la capa superficial del océano (h), del nimero de la turbulencia
de Langmuir (La), de la longitud de la estabilidad de Langmuir (L;) y de la escala de la
velocidad de la turbulencia (U ). En la figura 1 se muestra una representacién de la tasa de
disipacién turbulenta logo(eh/u2) en funcién de L, y h/Ly, asi como la funcién de densidad
de probabilidad de la ocurrencia de La y h/Lj, calculada para el Océano Antartico durante

una estaciéon de invierno (Belcher et al., 2012). Los resultados muestran que la tasa de disi-

pacién de turbulenta es producida principalmente por la deriva de Stokes y la flotabilidad.
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Figura 1: Diagrama del régimen de mezcla en la capa superficial del océano. Los contornos de
color hacen referencia a la tasa de disipacién, logio(¢h/u2). Las lineas negras gruesas dividen las
regiones en las que cada forzamiento produce el 90 % de la turbulencia disipada. Los contornos
color blanco muestra la funcién de densidad de probabilidad de La y h/La calculada para el
Océano Antartico durante una estacion de invierno. El panel izquierdo muestra la variabilidad
de log1(ch/u?) en funcién de La a lo largo de la linea segmentada horizontal de la figura principal.
El panel inferior muestra la variabilidad de log;o(ch/u?) en funcién de h/L;, a lo largo de la linea
segmentada vertical de la figura principal (Belcher et al., 2012).

D’asaro et al. (2014) realizan un estudio que consisti6 en la comparacién de mediciones de

la profundidad de la capa mezclada obtenidas en un lago y en el océano, esto bajo condiciones



similares de viento (al rededor de 9 ms™'; figura 2d) y diferentes condiciones de oleaje (altura
significante aproximadamente igual a 3 m y menor que 0.5 m en el océano y el lago, respecti-
vamente). En ese trabajo se reporta que bajo condiciones similares de viento, la profundidad

de la capa mezclada fue del doble en el océano (figuras 2a y 2b).
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Figura 2: Condiciones ocednicas y atmosféricas para (a) la estacién de medicién en el océano
durante el invierno de 2011, (b) en la estacién de medicién en el lago durante el otono de 2011
y (b) en el océano durante verano/otono del 2012. Los contornos de color hacen referencia a la
temperatura y las lineas color negro muestran la profundidad de la capa de mezcla. Por tltimo,
se muestran histogramas de (a) la velocidad del viento, (e) altura significante, (f) velocidad de

friccion y (g) la deriva de Stokes en superficie para los diferentes experimentos (D’Asaro et al.,
2014).

Los autores sugieren que la diferencia en la profundidad de la capa mezclada en las dos
localidades puede estar asociada con la presencia del mecanismo de Craik-Leibovich, el cual
describe de forma idealizada a las celdas de Langmuir (Langmuir, 1938; Craik y Leibovich,
1976; Leibovich, 1983). Las celdas de Langmuir se generan por la interaccion entre la deriva
de Stokes y la vorticidad asociada a perturbaciones en las corrientes superficiales generadas
por el viento. Esta interaccién da lugar al término vortex force (Ug X w). El gradiente vertical
del vortex force contribuye en la formacién de una componente horizontal en la vorticidad

orientada en la direccién de propagacién de las olas (Thorpe, 2004; figura 3).
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Figura 3: Diagrama del mecanismo de generacién de la circulacién de Langmuir (modificado
de Leibovich, 1983 y de Sullivan et al., 2007). Las perturbaciones en la corriente superficial ()
generan vorticidad (w) que al interactuar con la deriva de Stokes (U;) dan lugar al término
vortex force (vf = Us x w).

>

D’asaro et al. (2014) utilizan la velocidad vertical cuadratica media (w,,s) para inferir la
intensidad de mezcla turbulenta en funcién de la velocidad de friccién, la deriva de Stokes, el
flujo de flotabilidad entre el océano y la atmésfera, la gravedad y la profundidad de la capa
de mezclada. Por medio de un anélisis numérico global en el que se utiliza la formulacién
de Craik y Leibovich (1976), los autores reportan que durante la temporada de tormentas
(invierno) el oleaje genera un incremento de la profundidad promedio de la capa mezclada
de entre 5 y 10 % en latitudes tropicales, mientras que en latitudes subtropicales se observa
un incremento de la profundidad promedio de la capa mezclada de entre 10 y 30 % (figuras
4a y 4b). Durante la temporada de verano el efecto de las olas en la profundidad de la capa

mezclada es despreciable.

Por otra parte, el oleaje juega un papel importante en el fluyjo de momento entre el
océano y la atmésfera (Janssen, 2004; Garcia-Nava et al., 2012), aunque generalmente esta
transferencia de momento se ha parametrizado a partir de una formulacién indirecta (bulk
formulation) en funcién de un coeficiente de arrastre (Cp) y la magnitud del viento a 10 m

sobre el nivel del mar (Ujp; Stewart, 2008):
Toc = paODU120a (9)

donde 7,. es el esfuerzo destinado a la generacién de corrientes marinas y p, la densidad

del aire. La mayoria de las parametrizaciones del coeficiente de arrastre en funcién de la
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Figura 4: Contribucion de la turbulencia de Langmuir en la capa superficial del océano global
durante una temporada de invierno. a) Incremento en la profundidad de la capa mezclada (en
porcentaje) con respecto al no incluir la circulacién de Langmuir en la parametrizacién de la
mezcla vertical. b) Profundidad de la capa de mezcla zonal promedio (lineas gruesas) durante
el invierno con los correspondientes percentiles del 25% y 75 % (lineas delgadas) con (lineas
oscuras) y sin (lineas rojas) incluir la circulacién de Langmuir. ¢) Profundidad de la capa de
mezcla zonal promedio durante una temporada de verano con los correspondientes percentiles
del 25% y 75 % con y sin incluir la circulacién de langmuir (D’Asaro et al., 2014).

velocidad del viento incorporan un comportamiento lineal:
CDl = (a + bUm) X 10_3, (10)

donde a y b son pardametros empiricos determinados mediante observaciones, para los cuales
existe una gran cantidad de valores propuestos debido a que estos pardametros dependen de
la estabilidad atmosférica y de las caracteristicas locales del estado del mar (Guan y Xie,
2004; Garcia-Nava, 2009). Para condiciones atmosféricas con estabilidad neutra, existe una
formulacién que relaciona el coeficiente de arrastre a una altura de referencia (z) y una escala

de rugosidad aerodindmica (zp; Janssen, 1991):



2

.U
20 = —=, 12
0= (12)
u, = CpUsy, (13)

donde el coeficiente de arrastre (Cp,,) se calcula de forma iterativa, y la escala de rugosidad
aerodindmica depende del pardmetro de Charnock (a,. = 0.0144), de la velocidad de friccién
(u) y de la gravedad. Janssen (2004) propone una escala de rugosidad superficial (z3) en la

que el pardmetro de Charnock a., depende del estado del mar, de forma que:

2
A, Uy

Zo — —’ 14
> . (14)
.01

oy = o0t (15)

V ]- - Tw/Ttot

2T w
T, =2 / S dwdd, (16)
¢ Jo 0

en donde 7, el esfuerzo que generan las olas y ¢ la rapidez de fase de las olas, por lo que el

esfuerzo disponible por la atmésfera con dependencia en el estado del mar (73,) es:

Ttoty — PaCDw U1207 (17>

Janssen (2004) menciona que para representar adecuadamente los procesos de mezcla
presentes en la capa limite superficial del océano, es necesario utilizar una formulacion realista
del flujo de momento entre el océano y la atmosfera, y propone que el esfuerzo superficial que
se transfiere a las corrientes marinas es igual al esfuerzo disponible en la atmdsfera menos el

esfuerzo que se mantiene en el campo de olas:
Tocw = Ttoty, — Tw, (19>

PP / Spor ¢ dk, (20)
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donde 7,., es el esfuerzo que depende del estado del mar destinado a la generacién de corri-
entes marinas, 7, el esfuerzo que se termina propagandose en forma de ondas en la superficie
del océano y Sy a la suma de los términos que representan el crecimiento y decaimiento de

la energfa del oleaje (seccién 2.3).

1.2. Objetivos
Objetivo general

Determinar el efecto de los procesos relacionados a la interaccion oleaje-corrientes en la

dindamica de la capa superficial del océano bajo condiciones de viento extremo.

Objetivos especificos

= Evaluar el orden de magnitud de los procesos de la interaccion oleaje-corrientes en la

dinamica superficial del océano.

» Caracterizar el efecto del oleaje en la capa superficial del océano.
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Capitulo 2. Descripcién de los modelos numéricos

utilizados

2.1. El modelo atmosférico WRF

El modelo WRF (Weather Research & Forecasting) es el primer modelo atmosférico no

hidrostatico, que resuelve las ecuaciones de Euler, utiliza coordenadas sigma como coorde-

nadas verticales y fue disenado tanto para investigacién como para ser utilizado en forma

operacional. El modelo utiliza un esquema de integracién con particion de tiempo, lo que

le permite resolver desde procesos de escala sindptica hasta procesos con escalas del orden

de metros (Skamarock et al., 2005; Skamarock y Klemp, 2008). Este modelo resuelve las

ecuaciones de Euler en forma de flujo:

0 0
an + (V ' unw) + 8_$P(p’ ¢> = FU7 (21>
0 |74 V-V 0 P =F 22
aw—'—( ' wvw)+a_y (Pa¢)— V, ( )
0 |44 V-V 0 P =F 23
E w+( : www)—i_& (p7¢>— W, ( )
0
EQw + (V : VQw) - F@, (24>
J .
5t (V- V) =0, (25)
0
0+ (V-V6) — gW] =0 (26
0
5;@m + (V- VQu) = Fo,, (27)

en donde i representa la masa del aire seco por unidad de area, mientras que las variables

en forma de flujo estan definidas como:

How = B AT (28)
m m m

donde m es un factor de escala que permite el mapeo de las ecuaciones a una esfera. Las
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variables u,,, v, ¥ W, son las componentes horizontal y vertical del viento, 6,, la temperatura
potencial y @),, representa la masa de cantidades escalares como el vapor de agua, nubes,
lluvia y hielo. Por dltimo, los términos Fy, Fv, Fw, Fe y Fq,, son los forzamientos que se
generan por la mezcla turbulenta, la proyeccion esférica, la rotacién de la tierra y la humedad;
mientras que P hace referencia a perturbaciones de las variables no conservativas (Skamarock

y Klemp, 2008).

2.2. El modelo hidrodindmico POLCOMS

POLCOMS (Proudman Oceanographic Laboratory Coastal Ocean Modelling System) es un
modelo numérico tridimensional baroclinico que utiliza una malla tipo B de Arakawa, cuya
finalidad es la de reproducir procesos que ocurren en plataformas marinas o en la interfaz
océano-plataforma. Este modelo numérico resuelve las ecuaciones de momento, continuidad
y de transporte (para escalares) al tomar en cuenta la aproximacién hidrostética y la aprox-

imacién de Boussinesq (Holt y James, 2001):

ou ou  Ou ou 1opf 0 ou

ATt e A Tl REA () Mt 2
8t+u8x+08y+waz fv+p or | 0z (kzaz> 0 (29)
ov ov ov ov 1op 0 ov
E—Fv%—l—va—y—l—w&%—fv—f—;a—y—i—&(z&)—O. (30)

Las ecuaciones de momento de POLCOMS (ecuaciones 29 y 30) fueron modificadas al
anadir los términos de las interacciones olas-corrientes de acuerdo al trabajo de Michaund et

al. (2012; ecuaciones 3-5), por lo que:

@+ﬂ@+@@+@@—f@+l%+g k@
ot Ox dy 0z p Oxr 0z \ "0z
v O ov  0J (31)
0 U 0
—f‘@+(%—8—y)‘/s—ws&—a—y7
@ ﬁ@—l-@@—l—w@-i-fﬁ-i-l%—l—g /{Z@
ot ox 0 0 p Oy 0z \ "0z (32)
ov  ou ou 0J
10 (5= 5y ) U - o

Para poder resolver el término de difusién en las ecuaciones de momento y parametrizar la
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mezcla vertical, se utiliza el modelo de cerradura turbulenta de dos ecuaciones i< — e propuesto
por Rodi (1980). Este modelo de cerradura presenta una ecuacién que describe la evolucién
de la energfa cinética turbulenta (%) y otra que calcula la razén de disipacién de la energia

cinética turbulenta (&) mediante:

ok O .
o P FR) =P+ B-c (33)
Oe 0 - €
% + &F(s) == (ce1P + ce3B — c0e) (34)
Al A~ a’& Al AT 8'{)
__<uw>8z_<vw>8z’ (35)

en donde P y B representan la produccién de turbulencia por el corte vertical del flujo
medio y la flotabilidad, respectivamente, F' hace referencia a los flujos difusivos o transporte
vertical de turbulencia, & es el coeficiente de expansién volumetrica y @', o', @’ y T" son las
componentes turbulentas de la velocidad (u,0,w) y la temperatura (T"). Para resolver las

componentes turbulentas en funcién del flujo medio, es necesario suponer que:

o ou
) o

= (00) = ko, (38)
_ aT

donde k. y kg son los coeficientes de viscosidad y difusion turbulenta, respectivamente y se
definen como:

k, = Sylk, (40)
ky = Sylk, (41)

en donde:
0.3933 — 3.086G

(1 —34.68G)(1 — 6.127G)’

~0.4939
1.0 — 34.68G"

Sy = (42)

Su (43)
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Los coeficientes de viscosidad y difusién turbulentalos cuales se obtienen a partir de las
escalas de longitud (1) y velocidad (k) de los remolinos turbulentos. El esquema de cerradura
se resuelve a través del modelo GOTM (General Ocean Turbulence Model; Burchard et al.,
1999; Burchard, 2002), en donde GOTM es acoplado como un mdédulo en el modelo POL-
COMS.

El efecto de las olas en la mezcla vertical del océano cominmente no se considera en los
modelos de circulacién general. Una de las razones es el hecho de que aun existe una gran
incertidumbre con respecto a los pardametros de ajuste que presentan las parametrizaciones
de la produccién de turbulencia por parte de las olas. Kantha y Clayson (2004) modifican el
esquema de cerradura de segundo orden de Mellor y Yamada (1982) al agregar un término de
produccién de energia cinética turbulenta por parte del corte vertical de la deriva de Stokes
(Ps), en donde mateméticamente se le da el mismo peso que al término de produccién de

energia cinética por efecto del flujo medio, de tal forma que:

ou v
_ 1Oy e
P =—(i'w >8z (v'w >82+P (44)
N aUS Y a‘/s
P, = —(u'w") P —(vw)az. (45)

En este trabajo se anade un pardmetro de peso (a) al término de produccién de energia
turbulenta por parte de las olas (P;), de tal forma que la ecuacién del término de produccién

de energia cinética por el corte vertical del flujo medio (44) es:

NN o 00
P=—(tw >8z (0" >%+04P (46)

Por medio de variaciones en el parametro «, pueden realizarse andlisis de sensibilidad con
respecto al efecto del oleaje en la producciéon de energia cinética turbulenta asociada al corte
vertical de la deriva de Stokes, ésto en la disipacién de las corrientes y en la mezcla de la

capa superficial del océano.
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2.3. El modelo del espectro direccional del oleaje WAM

El modelo WAM ( WAve Modelling; Hasselmann et al., 1988) es el primer modelo numérico
de oleaje de tercera generacién. Resuelve una ecuacién de balance de energia para describir la
evolucién del espectro direccional oleaje F'( f , é) sin tomar en cuenta limitaciones en la forma
del espectro. La ecuacién gobernante en el modelo WAM para el caso de aguas profundas

tiene la siguiente forma:

OF  0c,F  OcyF 0 F 0 B
e + B + 9y 06_0 ( U—) + % (coF") = Siot, (47)
Stot = Sin + Snl + Sds: (48>
Cp = C4C0S0 + 1, (49)
¢y = ¢gsinfd + 0, (50)

1 [Do Oh ot
“="% {%%*k'%}’ (51)
do [Oh oa
cg—%{a—l—u-Vh}—cgk-%, (52)
ow

Cq %7 (53>
w? = gk, (54)

en donde f = w/2ry 6 son la frecuencia y direccion del espectro direccional del oleaje,
k = |k| es el nimero de onda, ¢, es la velocidad de propagacion de las olas y Sin, S ¥ Sas
hacen referencia a los términos fuente en cuanto al suministro de energia por parte del viento,
redistribucién por interacciones no lineales y a la disipacién de la energia, respectivamente.
Por 1ltimo, ¢, es la velocidad de propagacién de la energia y w es la frecuencia angular de
las olas, la cual se obtiene a partir de la relacion de dispersién para ondas gravitacionales en

aguas profundas (Komen et al., 1994).

En la versién del modelo WAM que se utiliza en este trabajo, el término que explica el

suministro de energia por parte del viento (S;,; wind input) es adoptado de la formulacién
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de Janssen (1991) y se define como:

con:

2 N

Yin = 8 (=) weos™, (56)
c
. 12,

B = Bluscosl/c, ) = ?uln w, < 1, (57)

u 2 ~

Y el Ke/uxcost
a (RC) e ’ (58)
Q = g(z0 + 21)K% /s, (59)
u, = Cp,, (2)U10(2), (60)

donde 7;, es la razon de crecimiento, B es el parametro de Miles, ¢ es la velocidad de fase, (2
es una escala de rugosidad normalizada, p la escala critica adimensional, s la constante de
Von Karman, Cp,, el coeficiente de arrastre (ecuacion 18), U la velocidad del viento y z una

altura de referencia para el viento.

El término 5, juega un papel central en el desarrollo del oleaje, y hace referencia al
efecto de las interacciones no lineales y a la resonancia que ocurre en una cuadrupleta de olas
(Hasselmann, 1962, 1963a, 1963b; Young y Van Vledder, 1993). Hasselmann (1962, 1963a,
1963b) desarrolla el marco de referencia de las interacciones no lineales para cuadrupleta
de olas en un océano homogéneo con profundidad constante, y demostrd que existe una

transferencia de energia cuando se satisfacen las condiciones de resonancia:
k1 + k2 - k3 + k4, (61)

w1+ Wwo = w3 + Wy, (62)

en donde w; corresponde a la frecuencia angular y k; al nimero de onda; variables que se

relacionan por la relacién de dispersion:
w? = gktanh(kh), (63)

donde g es la gravedad y h la profundidad del océano. En su trabajo, Hasselmann (1963a)
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describe a las interacciones no lineales entre cuadrupletas en términos de la densidad de
accién (N), donde:

N(k) = (64)

F
-
Hasselmann (1963a) muestra que la razén de cambio de la densidad de accién de la

componente con nimero de onda k;y se representa por la integral de Boltzmann:

ON
ot ///G(k1;k27k37k4> x 6(ky + ke — ks —kyq) X 0w + wsp — wy — wy)
t (65)

X [NlNg(N4 — Ng) =+ N2N4(N3 — Nl)] dkldkzdk3,

en donde N; = N(k;) es la densidad de accién de la componente con numero de onda k; y
la funcién delta (0) es un condicional con el que se asegura solo se consideran los casos que
cumplen con las condiciones de resonancia (ec. 61 y 62). G es un coeficiente de acoplamiento

(Herterich y Hasselmann, 1980), tal que:

97Tg2D2(k17 k27 k37 k4)

G(ky, ko, ks, ky) = 4 p%w1watzwy

(66)

donde D es el coeficiente de interaccion y p la densidad del agua. Debido a que la ecuacion
61 es una expresién vectorial, la condicién de resonancia sera quien defina tanto la direccién
de propagacion como las frecuencias de las componentes del espectro que puedan interactuar
en forma no lineal, donde cualquier componente del espectro podra intercambiar energia al
interaccionar con componentes de diferente frecuencia y direccién de propagacién (Young,
1999). Hasselmann (1963b) propone agrupar el conjunto de cuadrupletas en pares con la

misma suma de frecuencias, por lo que:
ki +ky =ks+ ks =k (67)

donde los conjuntos de cuadrupletas presentes en un valor de « fijo cumpliran con la condicién
de resonancia. Esto se ejemplifica en la figura 5, donde se observa que al mover los puntos P y
Q@ a lo largo de una linea de v constante se generan diferentes conjuntos de cuadrupletas que

como se menciono anteriormente, cumplirdn con la condicién de resonancia (Van Vledder,
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2006).

Figura 5: Diagrama de interaccién para k; + ks = k3 + k4. Cada contorno representa un valor
especifico de v (Hasselmann, 1963b).

El incluir la solucién exacta de las interacciones no lineales en modelos operacionales
no es muy viable, ya que para conocer el comportamiento de las interacciones no lineales
es necesario resolver numéricamente la integral de Boltzmann (ec. 65), lo que conlleva una
gran inversién de tiempo de computo debido a la complejidad de la integral. Para resolver
este inconveniente, Hasselmann et al. (1985) desarrollan el método DIA (Discrete Interaction
Approximation), el cual conserva algunas de las caracteristicas importantes de la solucién
completa. El método DIA se basa en utilizar configuraciones de cuadrupletas contenidas en

v = /2 y sus imdgenes (figura 6), de tal forma que:

k; = ko =k, (69)
ks = (1+ \)’k, (70)
ks = (1 — )%k, (71)

donde A es un pardmetro de forma, cuyo valor en el modelo WAM es 0.25 (van Vledder, 2006).
La solucién completa de las interacciones no lineales utiliza un gran niimero de cuadrupletas,
mientras que la soluciéon DIA contempla un ntmero mucho menor de cuadrupletas para
obtener una aproximacién a la solucién de las interacciones no lineales. El método DIA no

puede representar exactamente la tasa de transferencia de energia por procesos no lineales
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debido a que transfiere una gran parte de la energia cercana a la frecuencia asociada al pico
del espectro hacia altas frecuencias (Young, 1999), ain asi, es més eficaz en cuanto a tiempo

de computo (Hasselmann et al., 1985).

Figura 6: Posicion de la configuracion de los numesros de onda en la metodologia DIA con
a =0.25 y su imagen en el diagrama de interaccién (Hasselmann, 1963b).

La disipacién por rompimiento (white-capping) en aguas profundas es un proceso com-
plejo que atin no ha sido completamente entendido debido a que es altamente no lineal. Su
ocurrencia es caracteristica del estado del mar y se encuentra fuertemente relacionado con el
viento. Miche (1944) muestra tedricamente que el rompimiento del oleaje en aguas profun-
das presenta una dependencia con la pendiente del oleaje. Con algunas observaciones en el
océano abierto se ha mostrado que el rompimiento del oleaje no depende completamente de
la pendiente, sino que es un proceso aleatorio. El término fuente de disipacién cuantifica la
pérdida de energia del espectro por efecto del rompimiento del oleaje y en este trabajo se

calcula a partir de la formulacién propuesta por Janssen (1991):
Sds = _deSF (72>
o2 (F "
vas = Blw) ((k)*E) W F (73)

E= / Fdfdg (74)

donde la razén de disipacién (74s) depende de la varianza total del espectro (E), del niimero

de onda (k) y la frecuencia angular (w).
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Capitulo 3. Experimentos numéricos

En este capitulo se describe la implementacién de los modelos numéricos WRF, POL-
COMS y WAM, asi como su implementacién en el Golfo de Tehuantepec. Ademas se muestra
la validacion de los resultados numeéricos y se lleva a cabo una descripcién de los experimentos
numeéricos realizados con la finalidad de caracterizar el efecto del oleaje en la dindamica de la

capa superficial del océano.

3.1. Area de estudio: Golfo de Tehuantepec

El dominio numérico abarca la regién tropical oriental del Océano Pacifico que esta con-
tenida entre 100° 54’ y 90° 54’ de longitud oeste y 8° 34’ y 18° 34’ de latitud norte (figura
7). En esta region se encuentra parte de la Sierra madre del Sur, que conecta al Golfo de
México con el Golfo de Tehuantepec a través de una depresion orogréafica conocida como el
Paso de Chivela. En presencia de centros de alta presion provenientes de las Planicies de
Norte América, en esta region se genera un gradiente de presién entre el Golfo de México y
el Golfo de Tehuantepec que da lugar a vientos intensos provenientes del norte denominados

Tehuanos (Romero-Centeno et al., 2003).
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Figura 7: Area de estudio. La escala de grises representa a la orografia, mientras que las lineas
color negro muestran las is6batas de 100 y 1000 m de profundidad. Los recuadros color negro
con lineas segmentadas muestran los dominios numéricos utilizados para la implementacién del
modelo WRF. El recuadro con linea gruesa color negro hace referencia al dominio numérico
utilizado en la implementacién de los modelos POLCOMS y WAM.

Los Tehuanos tienen mayor ocurrencia durante otono e invierno (octubre a marzo), y
presentan una duracion tipica de 2 a 6 dias, con periodos de calma de 10 dias aproximada-
mente. Durante eventos Tehuanos extremos, la magnitud del viento puede se mayor que 20
ms ™! (Steenburgh et al., 1998; Romero-Centeno et al., 2003). Los vientos Tehuanos producen
gran variabilidad con en las condiciones hidrograficas y la circulaciéon promedio del Golfo
de Tehuantepec. Estos provocan corrientes intensas hacia fuera de la costa con velocidades

de aproximadamente 1 ms™!

y un enfriamiento del agua (~8 °C) que es debido al efecto de
surgencia generado por un desplazamiento de agua de la region superficial del océano hacia
fuera de la costa (Trasvina et al., 1995). Al finalizar un evento Tehuano, generalmente se
desarrolla un remolino anticiclénico al oeste del golfo y un remolino ciclénico débil al este
del mismo; los remolinos ciclonicos son relativamente mas intensos, de mayor didmetro y

de mayor duracién que los remolinos ciclénicos. La presencia de estos remolinos tiene como

consecuencia un aumento en la profundidad de la termoclina bajo el remolino anticiclénico
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y una disminucién en la profundidad de la termoclina bajo el remolino ciclénico (Trasvina et

al., 1995).

Por medio de mediciones directas del campo de olas realizadas por Ocampo-Torres et al.
(2010) durante el invierno del 2005, se observa que el campo de olas en el Golfo de Tehuantepec
se caracteriza por la presencia de un estado del mar relativamente complejo, tipicamente se
representa por la combinacion de oleaje local y oleaje generado por tormentas lejanas. El
oleaje remoto que se detectd a 22 km de la costa durante la temporada de Tehuanos proviene
del sur, con una propagacién practicamente en contra de la direcciéon del viento y con una
altura significante de entre 0.5 m y 1.5 m. En cambio, el oleaje que se genera por los Tehuanos

en la estacion de medicion presentd alturas significantes de 2.5 m.

3.2. Simulacion de las condiciones meteorolégicas con el modelo WRF
3.2.1. Implementacion del modelo en la regién de estudio

El modelo numérico WRF se implementa en la regiéon del Golfo de Tehuantepec con la
finalidad de reproducir las condiciones meteorolégicas durante los eventos Tehuanos que se
presentaron entre el 25 de febrero y el 31 de marzo de 2005. Esta implementacion numérica
consiste en el uso de dos dominios anidados en un sentido (figura 7), con una resolucién es-
pacial de 12 km y 4 km, respectivamente. El primer dominio (D01) se define entre 114.44°W
y 74.56°W de longitud y entre los -1.96°N y 30.72°N de latitud, mientras que el segundo do-
minio (D02) comprende entre los 106.51°W y 82.37°W de longitud y entre 5.34°N y 20.32°N
de latitud. Las parametrizaciones de los diversos procesos fisicos que se utilizan en esta simu-
lacién se muestran en la tabla 1 y son obtenidas de Passalacqua et al., (2016). Resultados del
reandlisis CFSR (Climate Forecast System Reanalysis; https://climatedataguide.ucar.edu/
climate-data/climateforecast-system-reanalysis-cfsr; Saha et. al., 2010) con resolucién tem-
poral de 6 horas y una resolucién espacial de 0.312° (~34 km), se utilizan como condiciones

iniciales y de frontera.
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Tabla 1: Parametrizaciones utilizadas en la implementacion del modelo WRF

Procesos fisicos Nombre de la parametrizacién Referencia
Radiacion de onda larga Esquema RRTM Mlawer et al., 1997
Radiacion de onda corta Onda corta de Goddard Chou y Suarez, 1999
Capa superficial Capa sueprficial MM5 Jumenez et al., 2012
Superficie terrestre Modelo de superficie terrestre Noah Chen y Dudhia, 2001

Capa limite planetaria Esquema de la Universidad de Yonsei Hong et al., 2006
Cumulus Esquema Tiedtke Zhang et al., 2011

Microfisica Esquema Thompson et al. Thompson et al., 2008

3.2.2. Validacién de los resultados de WRF
3.2.2.1. Comparacién con observaciones in situ

Los resultados numéricos de la magnitud y la direccién del viento obtenidos por el modelo
WREF son comparados con los resultados del producto de reanélisis CFSR y con observaciones
realizadas con una boya del tipo ASIS (Air-Sea Interaction Spar) localizada a 22 km de la
costa del Golfo de Tehuantepec (16°N y 95°W; Ocampo-Torres et al., 2011). Las mediciones
obtenidas con la boya ASIS muestran la presencia de diversos eventos Tehuanos con rapidez

del viento mayor que 15 ms™! (figura 8a).
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Figura 8: a) Comparacién de la magnitud del viento calculada por WRF (azul), CFSR(verde-
azul) y la registrada por la boya ASIS (gris). b) Distribucién de probabilidad asociada al error
estandar de la magnitud del viento de CFSR y WRF con respecto a la magnitud del viento
medida en la boya ASIS. Los casos 1 y 2 corresponden a las fechas en las que se realizaron
validaciones de la magnitud del viento por medio de escaterémetros.

Estos eventos son reproducidos razonablemente por los resultados del reanalisis de CFSR
y por la simulacién de WRF durante el periodo de estudio, sin embargo el 40 % de los datos
de CFSR subestima alrededor del 30 y 60% de la magnitud del viento registrada por la
boya ASIS, mientras que en los resultados del modelo WRF aproximadamente el 60 % de la
simulacién presentan errores de £ 20 % en la estimacién de la magnitud del viento (figura

8b).
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Figura 9: Diagrama de dispersién entre la magnitud del viento de WRF (a) y CFSR (b) con
respecto a la magnitud del viento medida por la boya ASIS. La barra de color hace referencia
a la diferencia en direccién (f) del viento medido en la boya y los obtenidos por los productos
numéricos. RMSFE es el error cuadratico medio y r el coeficiente de correlacion entre las series

de tiempo.

Ambos productos numéricos presentan errores mayores al estimar la direccién del viento
cuando este presenta velocidades menores a 10 ms™ (figura 9). Durante los eventos Tehuanos,
la magnitud del viento es subestimada al rededor de un 50 % por CFSR y un 15% por WRF
(figura 8a). Se utiliza un diagrama de Taylor (Taylor, 2001) con la finalidad de obtener
un resumen de la estadistica que resulta de la comparacion entre las mediciones obtenidas
con la boya ASIS y los resultados numéricos de CFSR y el modelo WRF (figura 10). Al
comparar los resultados de la magnitud del viento obtenidos por CFSR y WREF con respecto
a los medidos con la boya ASIS, se presentan coeficientes de correlacién y anomalias de la
raiz cuadratica media similares. En cuanto a la variabilidad de la magnitud del viento, los
resultados numéricos de WRF presentan una desviacion estandar mas cercana a la desviacion
estandar de los datos observados, mientras que la desviacion estandar de la magnitud del
viento de los datos de CFSR es poco mas de la mitad de la desviacién estandar de los datos
observados. Con base en los resultados anteriores, podemos concluir que los resultados de

WRF son més parecidos a los que se observan con la boya ASIS.



26

e
3
3

0.5

Desviacién estdndar normalizada
o
N
[6)]

1 0.75 0.50 0.25 0
Anomalia del error cuadrtico normalizada,

Figura 10: Diagrama de Taylor. La desviacion estiandar del modelo es normalizada con la
desviacion estandar de la observacién. La anomalia del error cuadratico medio entre el modelo
y la observacién es normalizada con la desviacion estandar de la observacién.

3.2.2.2. Comparacién con escaterémetros

El escaterémetro de la NASA QuikSCAT (Quik Scatterometer) fue disenado para proveer
datos diarios de la magnitud y la direccién del viento con una resolucion espacial de 25 km
sobre la superficie del mar, esto para la mayoria de las condiciones meteoroldgicas, con ex-
cepcién de situaciones en las que se presente lluvia moderada o intensa (Hoffman y Leidner,
2004). Algunos autores han trabajado con datos de escaterémetros para examinar eventos de
viento intenso en el Golfo de Tehuantepec. Bourassa et al. (1999) realizan un estudio sobre la
evolucién de un evento Tehuano en presencia del huracan Marco en la regién del Mar Caribe.
Chelton et al. (2000) realizan un andlisis sobre la presencia de vientos intensos en las regiones
del Golfo de Tehuantepec, el Golfo de Fonseca y el Golfo de Papagayo a partir de datos de la
magnitud del viento de QuickScat. Ambos trabajos concluyen que los datos de QuickSCAT
presentan la precision necesaria para representar la distribucion espacial de la magnitud del

viento durante eventos Tehuanos.

En este trabajo se realiz una validacién de la distribucion espacial de la magnitud del

viento al comparar los resultados numéricos del modelo WREF, el resultados del reanélisis de
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CFSR y las mediciones de QuikSCAT durante los eventos Tehuanos que se presentan los dias
10 de marzo a las 23 horas (caso QS1; 8) y 18 de marzo a las 11 horas (caso QS2; figura 8) de
2005. La distribucion espacial de los eventos Tehuano correspondientes a los casos QS1 y QS2
es delimitada por un contorno que representa la regién con una magnitud mayor que 6 ms™!
en las mediciones obtenidas por QuikSCAT (figuras 11 y 13). Con los resultados se muestra
que en el caso QS1, los datos de WRF y CFSR registran velocidades mayores a las obtenidas
por QuikSCAT en la regién norte del poligono que delimita al Tehuano (entre los 13°N y
16°N; figuras 11 y 12), mientras que los resultados de la rapidez del viento del modelo WRF

1

presentan valores entre 10 y 18 ms™, mientras que QuikSCAT y CFSR presentan velocidades

entre 10 y 15 ms~—!. En latitudes menores que 13°N, la magnitud del viento fue subestimada

1

por el modelo WRF, del cual se obtienen velocidades de viento entre 3 y 10 ms™", mientras

que CFSR y QuickSCAT presentan velocidades de viento de entre 6 y 10 ms™!.

Fecha: 2005-03-10 23 horas
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Figura 11: Comparaciéon de la distribucién espacial de la magnitud del viento obtenida por
QuikSCAT (a), WRF(b) y CFSR (c) para el 10 de marzo de 2005 a las 23 horas. La linea
gruesa color negro muestra la regién del Tehuano con velocidades mayores a 6 ms~! medidas
por el escaterémetro.
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Figura 12: Diagrama de dispersion de la magnitud del viento medida por QuikSCAT dentro
de la regién del Tehuano contra la magnitud del viento obtenida por WRF(izquierda) y CFSR
(derecha), esto durante el 10 de marzo de 2005 a las 23 horas. RMSE hace referencia a la raiz
cuadratica media entre los datos de QuikSCAT y los modelos, mientras que r es el coeficiente
de correlacion. La paleta de colores muestra la distancia a la costa que presenté cada uno de
los nodos en donde el escaterémetro obtuvo mediciones.

El evento Tehuano correspondiente al caso (QS2 presenta una menor duracién y una menor
cobertura espacial en comparacién con el evento Tehuano del caso QS1 (figuras 8a, 11 y 13).
Al comparar los datos de QuikSCAT con los simulados por CFSR y WRF se observa que
el Tehuano simulado por WRF durante el caso QS2 es més angosto que el que se observa
con QuikSCAT, por lo que los resultados de WRF subestiman la magnitud del viento al este
del Golfo de Tehuantepec (figuras 13a, 13b y 14a). Con los resultados numéricos de WRF se
muestra una mayor magnitud del viento cerca de las costas del Golfo de Tehuantepec (~14.7
ms~ ') en comparacién con las mediciones de QuikSCAT (~14.3 ms™'). Los resultados de
WRF son consistentes con las mediciones en la boya ASIS, por lo que es posible que la
resolucién espacial de QuikSCAT (25 km) no es suficiente para resolver la variabilidad del
viento cerca de la costa, tal como lo menciona (Tang et al. (2004). En cambio, los resultados
de CFSR muestran una sobrestimacion de la magnitud del viento en latitudes cercanas a los
14°N y una subestimacién de la magnitud del viento en latitudes cercanas a los 16°N (figuras

13a, 13c y 14b).
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Fecha: 2005-03-18 11 horas
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Figura 13: Comparacion de la distribucién espacial de la magnitud del viento obtenida por
escaterémetros (izquierda), WRF (centro) y CFSR (derecha) para el 18 de marzo de 2005 a las
11 horas. La linea gruesa color negro muestra la region del Tehuano con velocidades mayores
a 6 ms~! medidas por el escaterémetro.

25 ' r ' .' f f ' —— 1 '°
WRF ; : ; CFSR - : : S
RMSE= 220 : RMSE= 1.23 e
201 mo51 : T r=050 ) 1
£ _ 14
=7 15 &
TE 13 Z
E % 10 k=
B=1 —
go 112
S 11
0 L L N N L L N N 10
0 5 10 15 20 25 0 5 10 15 20 25
Magnitud del viento Magnitud del viento
Fscaterdmetro (ms™!) Fscaterdmetro (ms™!)

Figura 14: Diagrama de dispersion de la magnitud del viento medida por los escaterémetros
dentro de la regién del Tehuano contra la magnitud del viento obtenida por WRF (izquierda)
y CFSR (derecha), esto durante el 18 de marzo de 2005 a las 11 horas. RMSE hace referencia
a la raiz cuadratica media entre los datos de QuickSCAT y los modelos, mientras que r es el
coeficiente de correlacion. La paleta de colores muestra la distancia a la costa que presentd cada
uno de los nodos en donde el escateré6metro obtuvo mediciones.

A partir de la validacion realizada, se sugiere que WRF pude reproducir de manera
adecuada la evolucién temporal de la magnitud del viento registrada por la boya ASIS (~20
km fuera de la costa) durante los eventos Tehuanos, asi como la distribucién espacial de la

magnitud del viento de los eventos Tehuanos registrados por QuikSCAT.
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3.3. Simulacién de las condiciones oceanograficas con el modelo POLCOMS
3.3.1. Implementacion del modelo en la regién de estudio

Se utiliza el modelo numérico POLCOMS para reproducir las condiciones oceanograficas
presentes en el Golfo de Tehuantepec durante el evento Tehuano que ocurre entre los dias
10 y 13 de marzo de 2005. El dominio numérico comprende desde los 102°W a los 85°W y
de los 7°N a los 20.32°N, con una resolucién espacial de ~3 km (figura 7). Las condiciones
iniciales y de frontera utilizadas en estas simulaciones son obtenidas de HYCOM (H Ybrid
Coordinate Ocean Model; https://hycom.org; Bleck, 2002; Chassignet et al, 2003), el cual es
un modelo comunitario que utiliza coordenadas verticales generalizadas y produce datos de
temperatura, salinidad, corrientes marinas y de la elevacion de la superficie del mar con una

resolucién temporal y espacial de 3 horas y 1”7 (~9 km), respectivamente.

La topografia del fondo marino que se utiliza en este trabajo proviene de una combi-
nacién del producto batimétrico de GEBCO (General Bathymetric Chart of the Oceans;
http://www.gebco.net), que cuenta con una resolucién espacial de 1”7 (al rededor de 9 km) y
de la batimetria de HYCOM. En la batimetria combinada se establece como valor maximo

la profundidad de 2000 m.
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Figura 15: Batimetria utilizada por el modelo POLCOMS. La batimetria es el resultado de
la combinacion entre la batimetria del producto GEBCO y la batimetria de HYCOMS. El
recuadro color negro representa el dominio numérico utilizado en la implementacién del modelo
POLCOMS.

Se realiza una combinacién entre las dos batimetrias debido a que los datos hidrografi-

cos de HYCOM que se utilizan como condiciéon de frontera en POLCOMS presentan una
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batimetria que difiere tanto en resolucion espacial como en los valores de profundidad con
respecto a la batimetria de GEBCO (figura 16). De tal forma que la batimetria resultante
presenta los valores de la batimetria de HY COM en los extremos y los valores de la batimetria

de GEBCO en el centro del dominio numérico.
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Figura 16: a) Batimetria de GEBCO. b) Batimetria de HYCOM. El recuadro color negro
representa el dominio numérico utilizado en la implementacién del modelo POLCOMS.

Para ello las batimetrias de GEBCO y HYCOM son pesadas por una ventana de Tukey
convexa (0 en los extremos y 1 en el centro) y una ventana Tukey concava (1 en los extremos
y 0 en el centro) respectivamente, posteriormente se obtuvo una batimetria combinada por

medio de la suma de las batimetrias pesadas por las ventanas Tukey correspondientes (figura

17).
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Figura 17: a) Batimetria de GEBCO pesada por una ventana Tukey convexa. b) Batimetria de
HYCOM pesada por una ventana Tukey concava. c¢) Suma de las batimetrias pesadas.

Por tdltimo, en la batimetria combinada se establece un valor méximo de profundidad de
2000 m y se suavizan las regiones donde la batimetria presenta discontinuidades o cambios

abruptos (figuras 17c y 15).
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3.3.2. Validacion de los resultados de POLCOMS

3.3.2.1. Comparacién con la geostrofia asociada a mediciones de la anomalia del

nivel del mar

Se compara tanto el campo promedio de las anomalias del nivel del mar como las veloci-
dades geostréficas de AVISO (Archiving, Validation and Interpretation of Satellite Oceano-
graphic data; hitps://www.aviso.altimetry.fr) con los resultados numéricos de POLCOMS
durante el 10 y 13 de marzo de 2005 (figura 18). En ambos productos se observan anomalias
negativas del nivel del mar en las regiones costeras, que pueden ser asociadas con la presencia
de remolinos ciclonicos. En las regiones adyacentes se observan anomalias positivas del nivel
del mar asociadas con la presencia de remolinos anticiclénicos. Las anomalias negativas del
nivel del mar obtenidas con POLCOMS se presentan en una franja méas angosta y con una
mayor amplitud que las medidas por AVISO, y consecuentemente las velocidades geostroficas
son de mayor magnitud en los resultados de POLCOMS. En cambio, las anomalias positivas
del nivel del mar obtenidas con el modelo numérico tienen amplitudes menores que las ob-
servadas por AVISO, por lo que las velocidades geostréficas obtenidas por POLCOMS son
de menor magnitud en comparacion con las obtenidas por AVISO. En los resultados de las
anomalias del nivel del mar promedio de POLCOMS es posible observar la presencia de un
remolino anticiclénico al oeste y un remolino ciclénico al este de la regién costera del Golfo
de Tehuantepec (entre 13° y 16° de latitud y entre -97.5° y -93° de longitud). Este patrén en
la circulacién ya ha sido reportado por diversos autores (Barton et al., 1993; Trasvina et al.,
1995) y es atribuido al efecto del rotacional del esfuerzo del viento de los eventos Tehuanos
sobre la dinamica de la region. El promedio temporal de las anomalias del nivel del mar de
AVISO muestra la presencia de un remolino ciclénico en la regién del Golfo de Tehuante-
pec, asi como un meandro asociado con anomalias positivas débiles que puede atribuirse a la

presencia de un remolino anticiclénico.
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Figura 18: Comparacion entre las corrientes geostroéficas promedio durante el periodo de estudio
obtenidas por POLCOMS (a) y AVISO (b)

Con la finalidad de validar los resultados numéricos y confirmar la presencia del remoliné an-
ticiclonico ubicado en la regién costera del Golfo de Tehuantepec, se realiza una comparacion
entre las anomalias del nivel del mar obtenidas por mediciones de los altimetros Topex/Jason
(proporcionados por CTOH; Center of Topographic Studies of the Ocean and Hydrosphere),
mediciones de AVISO y la simulacién numérica de POLCOMS. La validacién corresponde
al dia 13 de marzo de 2005, fecha en la que la érbita del satélite coincide con el remolino

anticiclénico detectado en los resultados del experimento numérico (figura 19).

18°N K
16°N 1

14°N 1 =

10°N 1

8°N 1

—. 228
,‘/\ S
—_

l

]
12°N ] 3

l

|

102°W _ 99°W  96°W  93°W  90°W  87°W  102°W 99°W 96°W 93°W  90°W  87°W

1 1 1 L 1

-0.5 -0.4 -0.3 -0.2 -0.1 0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5
Anomalia del nivel del mar (m)

Figura 19: Comparacion entre las corrientes geostréficas obtenidas por POLCOMS (a) y AVISO

(b) correspondientes al dia 13 de marzo. Ambas figuras incluyen la anomalia del nivel del mar
a lo largo de la trayectoria del satelite obtenida por el producto CTOH.

En la figura 20 se muestra el campo de la anomalia del nivel del mar en funcién de la

latitud, y la componente de la velocidad geostréfica perpendicular a la orbita del satélite.
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Entre 14.5° N y 15.5° N se identifica una sobreelevacién en la anomalia del nivel del mar
medida con el satélite (lineas segmentadas color negro en la figura 20a), la cual muestra
un desface de alrededor 0.5° con el remolino anticicléonico que se observa en los resultados
de POLCOMS (lineas segmentadas color gris en la figura 20a). La velocidad geostréfica
perpendicular a la érbita del satélite de la regién en la que se presenta la sobreelevacién (lineas
segmentadas color negro en la figura 20b) son positivas al norte y negativas al sur de la érbita
del satélite, lo que sugiere que la sobreelevacion corresponde a un remolino anticiclonico. Este
remolino no fue detectado en el producto de AVISO debido a deficiencias en la capacidad de
muestreo de la altimetria satelital, la cual depende de la resolucién espacio-temporal de las

mediciones.
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Figura 20: Comparacién entre la anomalia del nivel del mar (a) y las corrientes geostréficas
(b) obtenidas por POLCOMS, AVISO y CTOH correspondientes a la trayectoria del satelite.

3.4. Simulacion numérica del oleaje con el modelo WAM
3.4.1. Implementacion del modelo en la regién de estudio

Se utiliza el modelo numérico WAM para reproducir el oleaje presente en el Golfo de
Tehuantepec durante los eventos Tehuanos que ocurren entre los dias 10 y 13 de marzo de
2005. En la implementacion de WAM utiliza el mismo dominio numérico, resolucién espacial
y batimetria que en la implementacién de POLCOMS (figura 7;). Con la finalidad de incluir el
oleaje remoto en la simulacién, las condiciones de frontera utilizadas en WAM son generadas
con una implementacion global del modelo numérico WAVEWATCH III forzado con viento

de CFSR. Para cuantificar el efecto del oleaje remoto en la altura significante y el periodo
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asociado al pico del espectro del oleaje, se realiza un experimento en el que solo se genera

oleaje local para ser comparado con el experimento que si incluye oleaje remoto.

3.4.2. Validacién de los resultados de WAM
3.4.2.1. Comparacién con observaciones in situ

Las series de tiempo del periodo del oleaje asociado con el pico del espectro y de la altura
significante obtenidas con el modelo WAM (con y sin oleaje remoto), se comparan con las

obtenidas a partir de mediciones con la boya ASIS (linea color gris en la figura 21).
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Figura 21: Comparacidn de las series de tiempo correspondientes a la altura significante (arriba;
Hg) y al periodo asociado al pico del espectro (abajo; P,) de las olas obtenidas por la boya
ASIS (gris) y las simulaciones numéricas sin oleaje remoto (SOR; negro) y azul con oleaje
remoto (COR; azul). Los casos ALT1, ALT2 y ALT3 hacen referencia a las fechas en las que
se realizaron validaciones de la altura significante por medio de comparaciones con datos de
altimetros.

El oleaje medido con la boya ASIS durante ausencia del envento Tehuano (entre el 9 y 10,
y entre el 13 y 15 de marzo) fue proveniente de tormentas lejanas, con una altura significante
de al rededor de 1.3 m y un periodo de 12 s. Sin embargo, durante el evento Tehuano (entre
el 10 y 13 de marzo) el oleaje predominante corresponde con el generado localmente, con una

altura significante de 2 m y un periodo de 4 s.

El experimento numérico en el que se excluye el oleaje remoto, presenta olas con una
altura significante de al rededor de 0.4 m y periodo de 4 s en ausencia de el evento Tehuano

(entre el 9 y 10 de marzo y entre el 13 y 15 de marzo de 2005). Durante el evento Tehuano
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el oleaje presenta una altura significante de 1.5 m y periodo de ~4, lo que muestra que el
modelo numérico subestima un 20 % la altura significante del oleaje medido con la boya ASIS.
Esto fue el resultado de que la magnitud del viento obtenida por WRF fue menor en un 15 %

a la magnitud del viento medida por la boya ASIS (figura 8).

En el experimento numérico que incluye oleaje remoto las olas mostraron una altura
significante de ~1.2 m en ausencia del evento Tehuano (entre el 9 y 10, y entre el 13 y 15
de marzo). Durante el evento Tehuano (entre el 10 y 13 de marzo), los resultados numéricos
muestran oleaje con una altura significante de ~1.5 m. El periodo predominante del oleaje
fue de al rededor de 15 s desde el dia 9 al dia 15 de marzo de 2005. Los resultados de
la comparacion sugieren que la energia del oleaje remoto fue subestimada en la simulacion
numérica de WAM. La comparacién de los resultados obtenidos con la boya ASIS con los
sumulados por WAM, muestra que los resultados numéricos sobreestimaron la energia del

oleaje remoto en un 20 %.

3.4.2.2. Comparacion con altimetria

Con la finalidad de realizar una validacion de la distribucién espacial del oleaje simulado
con el modelo WAM, los resultados numéricos de la altura significante y la direccién predomi-
nante del oleaje se comparan con las mediciones de la altura significante de las olas obtenidas
con los altimetros en ERS-2, Envisat, Topex-Poseidon, Jason-1 y Geosat correspondientes a
los dias 9, 11 y 13 de marzo de 2005 (caso ALT1, ALT2 y ALT3, respectivamente; figuras
21ay 22). Los resultados numéricos muestran que la regién de estudio se encontra dominada
por oleaje remoto proveniente del sur durante los dias con mediciones de los altimetros. Esto
con excepciéon del dia 11 de marzo, en el que se observa oleaje proveniente del noreste que
fue generado por el evento Tehuano. Las mediciones de los altimetros muestran que los re-
sultados numéricos presentaron una sobrestimacion del 40 % y una subestimacién del 15 % al
este y al oeste de la regién de estudio respectivamente, esto durante los periodos de tiempo
con ausencia del evento Tehuano (figuras 22a y 22c). Los datos de altimetria muestran que
el oleaje generado por el evento Tehuano presenta un altura significante de 3 m al rededor

de los 11.8° de latitud norte, mientras que en los resultados numéricos se presenté una altura
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significante de 3 m en latitudes mayores a 13°. Esta subestimacién en la altura significante
por parte de los resultados numéricos, es consecuencia de la subestimacién en la magnitud
del viento que se genera por el modelo WRF en latitudes menores a los 13° durante el evento

Tehuano (figuras 11 y 12).
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Figura 22: Comparacion de la distribucién espacial de la altura significante (Hg) obtenida en
la simulacién numérica y por los altimetros (transecto) correspodiente a los dias 9 (a), 11 (b)
y 13 (c) de marzo de 2005. Las flechas color blanco muestran a la direccién predominante de
las olas. d) Diagrama de dispersién que relaciona la altura significante obtenida con el modelo
numérico y la medida por los altimetros, en donde r es la el coeficiente de correlacién, rmse el
error cuadratico medio y rmspe el error cuadratico medio en porcentaje.

3.5. Acoplamiento entre POLCOMS y WAM

En este trabajo se utiliza el modelo de olas WAM acoplado al modelo numérico de cor-
rientes POLCOMS de acuerdo con el procedimiento de acoplamiento descrito en Osuna y
Wolf (2005). En ésta implementacion el modelo WAM trabaja como un médulo del modelo
POLCOMS, lo que permite que ambos modelos utilicen la misma batimetria y el mismo
forzamiento atmosférico. En los modelos se utilizan pasos de tiempo diferentes (tabla 2),

pero debido a que los modelos intercambian informacién cada paso de tiempo baroclinico de
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POLCOMS, el paso de tiempo de la propagacién de las olas debe ser multiplo del paso de

tiempo baroclinico del modelo hidrodinamico.

Tabla 2: Detalles de la configuracién de los modelos POLCOMS y WAM. Atpurot Y Atparoe
corresponden a los pasos de tiempo barotrépico y baroclinico, respectivamente. Aty,.,, y AtS
corresponden a los pasos de tiempo de la propagaciéon de las olas y la la actualizacién de los

términos fuente, respectivamente.

POLCOMS WAM
Atparot . 8 seg Atprop 60 seg
Atparoc o 240 seg AtS 120 seg
Numero de niveles : 48 Numero de frecuencias 25
Numero de direcciones 24

Los forzamientos atmosféricos necesarios para ambos modelos son generados a partir de

una implementacion del modelo numérico WRF. El intercambio de informacién entre los tres

modelos numéricos se representa en la figura 23, mientras que la distribucién espacial de los

dominios numéricos se muestra en la figura 7.
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Figura 23: Esquema del intercambio de informacién entre los modelos numéricos utilizados.

La deriva de Stokes (Ug) se calcula en el modelo WAM a partir del espectro direccional

del oleaje (F'(o,6)) de acuerdo con la formulacién de Mellor (2003):

k cosh2kD(1 + ()
P / / 2 pooos (75)

donde k corresponde al niimero de onda, ¢ a la velocidad de fase, D a la profundidad local

y ¢ a la coordenada sigma.

3.6. Descripcion de los experimentos numéricos

Se llevan a cabo seis experimentos numéricos (tabla 3) con la finalidad de evaluar el efecto
de los términos de la interaccién oleaje-corrientes en la dindamica de la capa superficial del
océano bajo condiciones de viento intenso en el periodo que comprende del 25 de febrero y

el 15 de marzo de 2005.
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Tabla 3: Caracteristicas de los experimentos numeéricos, donde T7/OC nos indica si se incluyen
las interacciones olas-corrientes, a es un parametro de peso para el término de produccién
de energia cinética turbulenta por parte del corte de la deriva de Stokes, 7,. nos indica la
formulaciéon que se utilizada para calcular el esfuerzo que termina en forma de corrientes
(ecuaciones 9 y 19). IOC significa interaccién oleaje corrientes, CDIT significa coeficiente de
arrastre iterativo y JAN hace referencia a las formulaciones de Janssen (1991) y Janssen (2004).

No. Nombre TIOC « Coeficiente de arrastre Toe

1 REF No 1.00 Coeficiente de arrastre iterativo  p,Cp,, Ul
2 10C_al100_CDIT Si 1.00 Coeficiente de arrastre iterativo  p,Cp,,.UZ,
3  10C.al25_CDIT Si 1.25  Coeficiente de arrastre iterativo  p,Cp,. U
4 10C_al50_CDIT Si 1.50 Coeficiente de arrastre iterativo  p,Cp,, U,
5 10C_a200_-CDIT Si 2.00 Coeficiente de arrastre iterativo  p,Cp,, .U?

6 IOC_al00_JAN Si 1.00 Janssen (1991) y Janssen (2004)  Tiot, — Tuw

El experimento REF cumple el objetivo de mostrar tanto las condiciones del estado del
mar como de la dindmica de la capa superficial del océano sin los efectos de los térmi-
nos asociados a la interaccion oleaje-corrientes. El experimento I0C_a100_CDIT incluye
los términos de la interaccién olas-corrientes y permite evaluar su efecto en la variabili-
dad de la dindmica de la capa superficial del océano. Por medio de la comparacién del
experimento [OC_a100_CDIT con los experimentos [I0C_a125_CDIT, 10C_a150_CDIT y
[0C_a200_CDIT; se realiza un analisis de sensibilidad en cuanto al efecto de las olas en
el término de disipacion de la ecuacién de momento y el efecto de las olas en la mezcla
de la capa superficial del océano. El experimento IOC_a100_JAN permite analizar cémo las
corrientes superficiales son modificadas al incluir el efecto de las olas en la transferencia de

momento entre el océano y la atmosfera.
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Capitulo 4. Resultados y discusiones

4.1. Condiciones promedio durante el evento Tehuano: viento, corrientes super-

ficiales y oleaje

En esta seccién se analizan las condiciones promedio de la magnitud y direccion del viento
y las corrientes superficiales, asi como de diversos parametros integrales del oleaje durante
el evento Tehuano que se presenta entre los dias 10 y 13 de marzo de 2005. Las condiciones

promedio corresponden a los experimentos de referencia (REF; tabla 3), es decir, sin incluir

el acoplamiento entre el modelo WAM y el modelo POLCOMS.

4.1.1. Magnitud y direccion del viento

Con los resultados numéricos promedio de la magnitud y direccién del viento se muestra
la presencia de cuatro regimenes sobresalientes en la regiéon de estudio (figura 24). En la
region noroeste del Golfo de Tehuantepec se presenta viento proveniente del noroeste con
una magnitud promedio de ~4 ms~!. En la regién del este en el Golfo de Tehuantepec se
presentan velocidades entre 2 y 3 ms™! con direccién variable. El contorno color negro de la
figura 24 delimita la region en la que el promedio de la magnitud del viento que se genera
por el evento Tehuano superd los 6 ms™!, la cual se extiende hasta ~370 km fuera de la costa
y presenta un ancho de ~280 km. La direccién predominante del viento promedio en esta
regiéon es hacia el sur. Por tltimo, en el sur y el suroeste de la region de estudio se presentan
1

vientos generados por el evento Tehuano con una magnitud promedio menor que 6 ms™

provenientes del norte y el noreste, respectivamente.
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Figura 24: Mapa del campo de viento promedio durante el evento Tehuano. Las flechas cor-

responden a la magnitud y direccién promedio del campo de viento. El contorno color negro

delimita la regién en la que se presenta con magnitud mayor que 6 ms~!.

4.1.2. Corrientes superficiales

El patrén de la circulacién superficial promedio en los resultados numéricos correspon-
dientes al evento Tehuano (figura 25a) incluye la presencia de un remolino anticiclénico y
remolino ciclénico en la regién del Golfo de Tehuantepec. Los remolinos presentan un didmetro
de aproximadamente 200 y 150 km, y corrientes con velocidades de alrededor de 1 y 0.4 ms™*,
respectivamente. En el noroeste de la regién de estudio se observa una corriente costera con

1

una velocidad aproximada de 1 ms™, mientras que en el oeste y el sur-sureste de la regién de

estudio se presentan remolinos anticiclénicos de mayor extensién con velocidades de 0.5 ms™*
aproximadamente. En la regién delimitada por las latitudes 12.5°N y 14°N y las longitudes
-98°W vy -95°W se presentan corrientes con velocidades menores que ~0.2 ms™!, las cuales

son asociadas con la presencia de meandros formados por la interaccién de los remolinos antes

descritos.
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Figura 25: Distribucién espacial del promedio y la variabilidad de la corriente total, geostrofia,
corriente de Ekman y la ageostrogia restante durante el evento Tehuano. Las elipses de vari-
abilidad se encuentran diezmadas.

Ralph y Niiler (1999) muestran que la suma de las corrientes geostréficas y las corrientes
de Ekman pudo explicar ~80% de la varianza de las corrientes medidas con derivadores
lagrangianos en el Pacifico tropical. Al tomar esto en consideracion, en este trabajo se propone
que la corriente total en la superficie del océano (uy,;) puede representarse como la suma entre
las corrientes geostréficas (uge,), las corrientes de Ekman (u.x) y las corrientes asociadas a

la ageostrofia restante (u,,), es decir:
Utot = Ugeo + Uer + Uqr, (76>

en donde las corrientes geostréficas se calculan a partir del balance entre la aceleracién de

Coriolis y el gradiente de la anomalia del nivel del mar (n):

Ugeo = _%l% X tha (77)

las corrientes de Ekman (Ekman, 1905) se calculan a partir del balance entre la aceleracién
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de Coriolis y el término de disipacién:

1. 0 Ou
Ul — ?kf X % <k’z$) . (78)

Las corrientes ageostroficas restantes son aproximadas como:

Ugr = Ugot — Ugeo — Uek (79>

De esta forma, podemos inferir que las corrientes geostréficas y corrientes de Ekman son
las dominantes en la region en la que se presenta el viento con una magnitud promedio
mayor a 6 ms~! durante el periodo de estudio (figuras 24, 25a, 25b y 25c). Sin embargo, las
corrientes ageostroficas restantes que se encuentran dominadas por procesos como las brisas
y corrientes inerciales fueron la fuente de variabilidad mas importante para la corriente total

(figuras 25a y 25d).

4.1.3. Parametros integrales del oleaje y la deriva de Stokes

A partir de la simulacién numérica del oleaje sin oleaje remoto, se observa que en la

! se presentan olas con

region en donde se presenta el viento con magnitud mayor a 6 ms~
una altura significante promedio de alrededor de 2 m y un periodo promedio de entre 5y 7 s
(figuras 26a y 26b). Al incluir el oleaje remoto, en esta regién aumenta la altura significante
promedio a ~3 m, mientras que el periodo promedio aumenta a ~8 s. Esto debido a que en
la region estuvo fuertemente influenciada por oleaje remoto procedente del sur y el suroeste,
con una altura significante promedio de ~2.5 m y un periodo promedio de entre ~10 y ~12
s. La deriva de Stokes promedio obtenida en la simulacién numérica presenta una direccion

!'independientemente de la presencia

hacia el sur con una magnitud de entre ~0.2 y ~0.3 ms™
de oleaje remoto (figuras 26¢ y 26f). Esto es debido a que la magnitud de la deriva de Stokes
depende principalmente del oleaje local, ya que este presenta una mayor pendiente (ecuacién

75).
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Figura 26: Distribucién espacial del promedio de la altura significante (primer columna), pe-
riodo promedio (segunda columna) y deriva de Stokes (tercera columna) durante el evento
Tehuano correspondientes a los experimentos sin oleaje remoto (primer renglén) y con oleaje
remoto (segundo rengén). Los vectores color blanco indican la direccién promedio de las olas,
mientras que los vectores color negro muestran la direcciéon de la deriva de Stokes.

4.2. Magnitud de la aceleracion asociada con los términos Stokes-Coriolis y

vortex force

Los términos de la interaccién oleaje-corrientes Stokes-Coriolis y vortex force presentan
una magnitud promedio del orden de ~1x107% y ~1x10~7 ms~2 respectivamente durante
el evento Tehuano (figuras 27a y 27b), principalmente en la regién en la que se registra el
viento y la deriva de Stokes con magnitud promedio mayor a 6 ms™! (figura 24) y 0.3 ms™!
(figura 26f), respectivamente. En comparacién con las aceleraciones debidas a la adveccién, el

término Stokes-Coriolis es 1 orden de magnitud menor, mientras que el término vortez force

es 2 ordenes de magnitud menor.
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Figura 27: Distribucién espacial promedio de los términos Stokes-Coriolis, vortex force y de la
adveccién durante el evento Tehuano. Los recuadros color negro muestran la localizacién de
las regiones correspondientes a las figuras 29 (oeste) y 30 (sur).

El término Stokes-Coriolis, que depende de la magnitud de la deriva de Stokes y del
pardmetro de Coriolis ( f k x U,), presenta una magnitud menor que 0.1x107% ms~2 entre las
latitudes 11°N y 13°N y las longitudes —97°W y —94°W (figura 28a), esto a pesar de que la
deriva de Stokes muestra una magnitud promedio de ~0.25 ms™! en esa regién (figura 26f).
Dicho comportamiento esté asociado con una disminucién gradual del parametro de Coriolis
conforme disminuye la latitud, por lo que el efecto de término Stokes-Coriolis puede tomar
mayor importancia en latitudes medias o polares. En cambio el término vortex force, que
depende de la magnitud de la deriva de Stokes y la vorticidad relativa (Ug X w), presenta
una magnitud menor que 0.5x107% ms=2 en la regién localizada entre las longitudes —95°W
y —93°W vy las latitudes 14°N y 15.5°N (figura 27b). Este comportamiento se asocia con la
presencia de un remolino anticiclénico a la izquierda y un remolino ciclénico a la derecha del
Golfo de Tehuantepec (figura 28a), en donde la magnitud de la vorticidad de los remolinos
es mayor que 3x107° s7! (figura 28b). Esta interaccién entre la vorticidad de los remolinos
antes mencionados (vorticidad positiva en el remolino ciclénico y negativa en el remolino
anticiclénico) y la presencia de la deriva de Stokes con direccién hacia el sur, tiene como
resultado una convergencia de aceleraciones asociadas al térmiono vortex forceque dieron lu-
gar a las celdas o circulacién de Langmuir (Langmuir, 1938; figuras 27b y 3). Es conocido
que localmente, las celdas de la circulacién de Langmuir pueden presentar un largo de entre
~2 my ~1 km (Thorpe, 2004; Hamlington et al., 2014), un ancho de entre ~10 y ~100 m
(Hamlington et al., 2014) y que generan velocidades verticales mayores que las de los remoli-

nos de mesoescala (Hamlington et al., 2014). Las celdas encontradas en la regién localizada
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entre las longitudes —96°W y —93°W vy las latitudes 14°N y 15.5°N presentan una longitud
de ~150 km y un ancho de ~150 km (figura 27b). En el oeste y en el sur de la regién de
estudio, el término vortex force presenta aceleraciones mayores que 0.1x107¢ ms™2 (regiones
delimitadas por los recuadros color negro en la figura 27b, los cuales corresponden a la regién
descrita en las figuras 29a y 30a) a pesar de que la magnitud promedio de la deriva de Stokes
es menor (~0.25 ms™; figura 26f). Esto se asocia con la presencia de filamentos de vorticidad
con magnitud mayor que 3x107° s7! al este (figura 29b) y mayor que 1x107° s™! en la regién
sur del area de estudio (figura 30b). Estos filamentos de vorticidad son el resultado de utilizar
como forzamiento atmosférico el viento con alta resolucion espacio-temporal que se obtiene
con el WREF, que permite la formacién de celdas de Langmuir de hasta ~130 km de largo y
de ~20 km de ancho en el este del Golfo de Tehuantepec (figura 29), mientras que en el sur
del Golfo de Tehuantepec (figura 30) se registran celdas de hasta ~160 km de largo y de ~30

km de ancho.

17°N .
Anomalia del nivel del mar b) Vorticidad
(o]
15°N | |
14°N | 3 |
\'
13°N |
12°N |
11°N —
98°w 96°W 94°W 92°W 98°W 96°W 94°W 92°W
-0.2 -0.1 0 0.1 02 -1 -0.5 0 0.5 1
(m) () %104

Figura 28: Distribucién espacial de la anomalia del nivel del mar promedio durante el evento
Tehuano. Los colores rojos indican anomalias positivas del nivel del mar, mientras que los
colores azules indican anomalias negativas del nivel del mar.
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Figura 29: Magnitud del término vorter force (a) y vorticidad asociada (b) correspondientes a
la regién oeste del Golfo de Tehuantepec (recuadro de la izquierda de la figura 27b).
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Figura 30: Magnitud del término vortez force (a) y vorticidad asociada (b) correspondientes a
la regién al sur del Golfo de Tehuantepec (recuadro inferior de la figura 27b).
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4.3. Efecto de los términos asociados con la interaccién olas-corrientes en la

capa superficial del océano

En esta seccién se evalia el efecto de los términos asociados con la interaccion olas-
corrientes en la capa superficial del océano durante el evento Tehuano, esto mediante la
comparacién de pardmetros (P) como la magnitud de las corrientes, temperatura y tasa
de disipacién de los experimentos con acoplamiento (/OC) y sin acoplamiento (Ref). La

diferencia en los resultados (Pp;s) se obtuvo por medio de:

Ppif(t) = Proc(t) — Pres(t), (80)

donde diferencias positivas indican que el pardmetro (P) es mayor en el experimento con
acoplamiento; mientras que diferencias negativas indican que el parametro es menor en el

experimento con acoplamiento.

4.3.1. El efecto en las corrientes superficiales

El efecto de la interaccion olas-corrientes en la magnitud y direccion de las corrientes
superficiales, se presenta en forma directa por medio de las aceleraciones asociadas con los
términos vortex force y Stokes-Coriolis; asi como por modificaciones en el término de difusion
asociadas con la turbulencia generada por las olas. Al realizar una comparacion de la corriente
total obtenida a partir del experimento IOC_a100_CDIT y el experimento REF, se observa
que tanto el promedio como la variabilidad de la diferencia de las corrientes superficiales
presentan valores entre ~0.01 y ~0.03 ms™! (figuradla). Este comportamiento se observa
tanto en la region en la que se presentaron vientos con una magnitud promedio mayor a 6
ms~! (figura 24) como al noroeste del Golfo de Tehuantepec. En ambas regiones la magnitud
promedio de las corrientes del experimento IOC_a100_CDIT es ~10 % menor que la magnitud
promedio obtenida con el experimento REF, donde la direccién asociada con la diferencia

entre los vectores promedio presentd una orientacion predominante noreste-suroeste.

Se realiza una descomposicion de la corriente total en corrientes geostréficas, corrientes

de Ekman y las asociadas a la ageostrofia restante (figura 31), donde estas ultimas contienen
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Figura 31: Porcentaje de la diferencia entre la mgnitud de las corrientes totales (a), gesotréficas
(b), corrientes de Ekman (c) y ageostroficas restantes (d) obtenidas en el experimento de refer-
encia y el experimento IOC_al00_CDIT. Los contornos rojos indican la presencia de corrientes
con mayor magnitud en el experimento con el acoplamiento, mientras que los contornos azules
indican la presencia de corrientes con menor magnitud en el experimento con el acoplamiento.
Los vectores y las elipses corresponden al promedio y la variabilidad resultante de la diferencia
entre las corrientres del experimento de referencia y el experimento con acoplamiento.

tanto la deriva de Stokes como las corrientes asociadas a los términos vorter force y Stokes-
Coriolis. Los resultados muestran que al incluir los procesos correspondientes a la interaccién
olas-corrientes no se presentan efectos sobre la geostrofia (figura 31b). En la regién central
del Golfo de Tehuantepec (entre 11°N y 16°N; figura 31¢), la magnitud promedio de las corri-

entes de Ekman presenta diferencias de entre ~0.01 y ~0.04 ms™!

, esto con una variabilidad
de hasta £15 ms~!. Al comparar los experimentos se observa que al incluir el acoplamiento
predominan corrientes de Ekman con menor intensidad (figura 31c). Las corrientes de Ek-
man del experimento con acoplamiento son menos intensas con respecto al experimento de
referencia debido a que la magnitud del coeficiente de viscosidad turbulenta aumenta por
efecto del corte de la deriva de Stokes (ecuaciones 78, 35 y 40). Esto tiene como consecuencia
una mayor disipacion de la energia transferida del viento hacia las corrientes por efecto de
procesos turbulentos. Cabe mencionar que tanto en las corrientes totales como en las corri-
entes de Ekman, el promedio temporal de la diferencia entre las corrientes del experimento

I0C_a100_CDIT y el experimento REF presenta una distribucién espacial similar, aunque

con mayor magnitud en las corrientes de Ekman (figuras 3la y 3lc). Las elipses de vari-
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abilidad presentan una mayor amplitud en las corrientes de Ekman y una orientacién casi
perpendicular en comparacién con las elipses de las corrientes totales. El hecho de que la
magnitud promedio y la variabilidad de la diferencia en las corrientes de Ekman es mayor
que las obtenidas en las corrientes totales, puede atribuirse a que las corrientes de Ekman,
con periodos menores al diurno, presentan mayor energia en comparacion con las corrientes
totales con el mismo periodo (figura 32). Este comportamiento puede estar asociado al error
que se introduce al calcular las de Ekman por medio del balance cldsico al suponer que el

viento es estacionario.
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Figura 32: Espectros de energia de las series de tiempo de las corrientes totales, corrientes
de Ekman y a las corrientes ageostroéficas restantes correspondientes a la latitud 13.53°N y la
longitud -94.53°W. Las series de tiempo utilizadas para el calculo de los espectros comprenden
de 256 horas a partir de las 5 horas del dia 3 de marzo de 2005. PI hace referencia al periodo
inercial y PD al periodo diurno.

Se realiza una comparacién del promedio y de la variabilidad de la diferencia de las veloci-
dades obtenidas en los experimentos con y sin acoplamiento correspondientes a las corrientes
de Ekman (figura 31c) y las corrientes ageostroficas restantes (figura 31d). Se observa que en
la mayor parte del area de estudio, las diferencias promedio presentaron signo negativo en las
corrientes de Ekman y signo positivo en las corrientes ageostréficas restantes, mientras que
las elipses de variabilidad presentan una amplitud y orientacion similar. Como se muestra en
la ecuacion 77, en este trabajo las corrientes ageostroéficas se obtienen al remover de forma
lineal las corrientes de Ekman y la gesotrofia de la corriente total. Esto tuvo como resulta-
do que la sobrestimacién de las corrientes de Ekman, con respecto a las corrientes totales
de bajo periodo, fuera compensada por las corrientes ageostroéficas restantes (figuras 31 y
32). Por lo tanto, el efecto de los términos de la interaccién olas-corrientes en la ageostréfia
restante fue menor que el error introducido al utilizar el balance de Ekman y el suponer
que la ageostrofia restante puede obtenerse al excluir linealmente la corriente geostréfica y

la corriente de Ekman de la corriente total. Rio et al. (2003) mencionan que para analizar la
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alta frecuencia de las corrientes de Ekman, es necesario filtrar tanto los procesos con periodo
mayor que 20 dias, como los menores que un periodo de corte entre el periodo inercial y el
periodo diurno. Es probable que al remover la alta frecuencia de las corrientes obtenidas con
el balance de Ekman pueda observarse de forma mas clara el efecto de los términos vortex

force y Stokes-Coriolis en las corrientes totales.

4.3.2. Efecto del coeficiente de arrastre que depende del estado del mar

El esfuerzo del viento es un pardmetro clave en el acoplamiento entre el océano y la
atmésfera (Garcia-Nava et al., 2011), y generalmente se determina en funcién de la velocidad
del viento a 10 m sobre el nivel del mar (Ujp) y de un coeficiente de arrastre (Cp; ecuacién
9). Existen muchas parametrizaciones del coeficiente de arrastre, donde Cp generalmente
se considera constante o como una funcién lineal de la magnitud del viento (Uyp; ecuacién
10). En diversos trabajos se ha demostrado que el coeficiente de arrastre presenta una fuerte
relacion con la escala de rugosidad aerodindmica (zo; ecuaciones 11 y 18; Charnock, 1995;
Wu 1980). En algunos estudios recientes se ha propuesto una dependencia de la escala de
rugosidad superficial (z3) con respecto al estado del mar, por medio de parametrizaciones
de z5 en funcién de la edad de la ola (¢/Ug; Donelan, 1990), asi como en funcién de una
razon entre el esfuerzo inducido por las olas (7,) y el esfuerzo disponible en la atmdsfera
(Ttot, ; €cuaciones 18 y 16; Janssen, 1991). Para ser consistentes en cuanto a la conservacién
de momento en un sistema acoplado, Janssen (2004) propone que el esfuerzo que termina en
forma de corrientes (7,.,) se obtiene al restar el esfuerzo que termina en forma de oleaje (7,)

al esfuerzo disponible en la atmdsfera (74, ).

En esta secciéon se discute el efecto en las corrientes superficiales que resulta de la imple-
mentacion de las formulaciones de Janssen (2001) y Janssen et al. (2004), esto mediante la
comparacion entre los resultados del experimento IOC_a100_CDJAN y del experimento REF.
En las figuras 33a y 33c se presenta el campo promedio del esfuerzo que termina en forma

; ecuaciéon 11; experimento

de corrientes al utilizar el coeficiente de arrastre iterativo (Cp,,;

de referencia) y el coeficiente de arrastre con dependencia en el estado del mar (Cp, ; exper-
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imento IOC_a100_CDJAN) respectivamente. En dichas figuras se observa que en la regién
donde se presentan vientos con una magnitud promedio mayor que 6 ms™! (figura 24), los
esfuerzos calculados tienen una magnitud de entre 0.2 y 4.5 Nm? en ambos experimentos,
con el maximo entre las latitudes 15°N y 16°N. La diferencia entre los esfuerzos 7,. y Toc,
(figura 33c) muestra que en el experimento con acoplamiento se presentan esfuerzos con una
magnitud mayor (~15%) en la regién que comprende entre las longitudes -97°W y -93°W y
las latitudes 11°N y 16°N, esto con excepcion de la regién norte del Golfo de Tehuantepec,
donde los esfuerzos presentan menor magnitud en el experimento con acoplamiento (difer-
encias negativas de aproximadamente 15 %). Las diferencias positivas en el esfuerzo (figura
33c) son asociadas con la presencia de una mayor escala de rugosidad en el experimento con
acoplamiento. Las diferencias negativas corresponden a la transferencia de momento de la
atmosfera (701, ) para la formacién de olas (7,; ecuacién 19 y figura 34; ecuacion 19).
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Figura 33: Distribucion espacial del esfuerzo promedio que terminé en forma de corrientes al
utilizar el coeficiente de arrastre iterativo (a) y el coeficiente de arrastre con dependencia en
el estado del mar (b) durante el evento Tehuano. La figura (c) muestra la diferencia entre los
esfuerzos. Las flechas corresponden a los vectores de los esfuerzos promedio (a 'y b) y a los
vectores asociados a la diferencia promedio de los esfuerzos (c).



o4

7w - Acoplado

11°N
98°W 96°W 94°wW 92°w
[ . |
0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5

(Nm2)

Figura 34: Distribucién espacial del esfuerzo promedio que terminé en forma de olas (7,)
durante el evento Tehuano.

En la seccién 4.1.3 se mostra que la region de estudio es fuertemente influenciada por
la presencia de oleaje remoto procedente del sur, es decir, en direccién contraria al viento.
Garcia-Nava et al. (2012) mencionan que la presencia del oleaje remoto puede modificar el es-
fuerzo del viento en por lo menos dos formas: puede intercambiar momento con el flujo con el
viento y puede modificar la escala de rugosidad aerodinamica. En condiciones de viento débil
y oleaje remoto en direccion opuesta, la energia de las olas de alta frecuencia se incrementa
y por lo tanto aumenta la escala de rugosidad aerodindmica (Hwang, 2008). En el caso de
viento intenso se presenta una atenuacion en las olas de alta frecuencia por la presencia del
oleaje remoto en direccién contraria, lo que tiene como consecuencia una disminucion en la
escala de rugosidad aerodindamica (Garcia-Nava et al., 2012). Estos mecanismos no se toman
en cuenta de manera explicita en la formulacién de Janssen (2001), por lo que es necesario
realizar mas estudios para cuantificar el efecto del oleaje remoto en la escala de rugosidad
aerodinamica y asi mejorar las parametrizaciones del flujo de momento entre el océano y la

atmosfera.

Como se menciona anteriormente, al utilizar las formulaciones de Janssen (2001) y Janssen
et al. (2004; experimento IOC_a100_.CDJAN), el momento que se transfiere hacia las corri-
entes por parte de la atmosfera es mayor en gran parte de la region de estudio debido al
incremento en la escala de rugosidad aerodinamica. En la regiéon donde se identifican los
vientos con mayor intensidad (figura 24), el momento transferido hacia las corrientes fue

menor debido al incremento de 7,,. Para cuantificar el efecto que se presenta en las corrientes
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superficiales al utilizar las formulaciones de Janssen (2001) y Janssen et al. (2004), se com-
para la diferencia de las corrientes de Ekman obtenidas en los experimentos IOC_a100_CDIT
y REF (figura 35a) con respecto a la diferencia de las corrientes de Ekman obtenidas en
los experimentos IOC_a100_.CDJAN y REF (figura 35b). Como se menciona en la seccién
4.3.1, al comparar el experimento de referencia con el experimento IOC_a100_CDIT, se ob-
servan corrientes de Ekman con menor magnitud en el experimento con acoplamiento (entre
0.01 y 0.03 ms™!; figura 35a). Estas diferencias son asociadas a un aumento en el coeficiente
de viscosidad turbulenta por efecto del corte de la deriva de Stokes, lo que resulta en una
mayor disipacién de las corrientes por procesos turbulentos. Al comparar el experimento de
referencia con el experimento IOC_a100_CDJAN, se observa que al incluir el acoplamiento se

L' més intensas) en gran parte

obtienen corrientes de mayor magnitud (alrededor de 0.06 ms™
de la region de estudio debido a un incremento en la escala de rugosidad aerodinamica. En el
norte del Golfo de Tehuantepec, se presentan corrientes de menor magnitud (hasta 0.1 ms™!)
en comparacion a las obtenidas en el experimento de referencia, esto debido a que parte del

momento disponible por la atmésfera (74, ) fue utilizado para la generacion de oleaje (7).
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Figura 35: Diferencia entre la mgnitud promedio de las corrientes de Ekman obtenidas durante
el evento Tehuano correspondientes al comparar el experimento de referencia con el exper-
imento I0C_a100_-CDIT (a) y al comparar el experimento de referencia con el experimento
experimento IOC_«100_CDJAN (b).
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4.3.3. Capa mezclada

La prediccion del estado del tiempo depende en gran medida de los flujos de momento y es-
calares entre el océano y la atmdsfera, asi como de la profundidad de la capa mezclada (Large
et al., 1994; McWilliams, 1996). Es conocido que la turbulencia de pequena escala (menores a
la mesoescala) juega un papel importante en los procesos de mezcla y la dindmica de la capa
superficial del océano, donde dichos procesos turbulentos no son hidrostaticos e incluyen a
la circulacién de Langmuir (Hamlington et al., 2014). La circulacién de Langmuir resulta de
la interaccién entre la deriva de Stokes y la vorticidad relativa de las corrientes (Ug X w) y
se manifiesta como un arreglo de vértices horizontales con signo alternado (Thorpe, 2004;
figura 3). El principal efecto de la circulacién de Langmuir es incrementar el transporte y la
mezcla vertical de pequena escala (Hamlington et al., 2014). Por lo tanto, la circulacién de
Langmuir erosiona la estratificacién al transportar agua fria de mayor profundidad a regiones
menos profundas (con agua més caliente) o viceversa, lo que contribuye a la homogenizacién
de la temperatura cerca de la superficie (Thorpe, 2004). La circulacién de Langmuir puede
incrementar el corte vertical de la velocidad horizontal en la profundidad correspondiente
con la base de la capa mezclada, particularmente si la zona de convergencia de los vortices

alcanza la profundidad en la que se encuentra la termoclina (Thorpe, 2004).

En esta seccion se evalia el efecto del incluir la produccién de turbulencia que es gener-
ada por la circulaciéon de Langmuir en la distribucién vertical de la temperatura y la tasa
de disipacién, esto por medio de una parametrizacion expresada en funcion del corte vertical
de la deriva de Stokes (Kantha y Clayson, 2004; seccién 2.2). Se obtienen series de tiempo
de la distribucién vertical de la temperatura y la tasa de disipacién en nodos especificos con
diferentes condiciones de viento, deriva de Stokes y anomalias del nivel del mar asociadas a la
presencia de remolinos ciclénicos y anticiclonicos (figura 36). El nodo 1 se encuentra ubicado
en un remolino ciclénico localidazo en la regién dende se presenta la mayor magnitud prome-
dio del viento y de deriva de Stokes (alrededor de 14 ms™ y 0.05 ms™!, respectivamente). El
nodo 2 se encuentra sobre un remolino ciclénico donde se presentan velocidades de viento y
deriva de Stokes moderadas (al rededor de 10 ms™ y 0.03 ms™', respectivamente). Los nodos
3, 4 v 5 presentan velocidades de viento y de deriva de Stokes débiles; de los cuales los nodos

3 y 4 se ubican en remolinos anticiclénicos y el nodo 5 en un remolino ciclénico.



o7

Viento |

Deriva de Stokes

g

Anomalia del nivel del n

98°W 96°W 94°W 92°W  98°W 96°W 94°W 92°W
HEES HES X B
0 5 10 15 0 002 004 006 -0.2 0 0.2

(ms™) (ms™) (m)

Figura 36: Mapa con la localizacién de los nodos en los que se extrajeron series de tiempo de
la distribucién vertical de la temperatura y la tasa de disipacién (puntos negros) en funcién
de la magnitud promedio del viento (a), la deriva de Stokes (b) y la anomalia del nivel del
mar (c) durante el evento Tehuano. En la figura correspondiente a la anomalia del nivel del
mar (c), los colores azules indican anomalias negativas, mientras que colores rojos indican

anomalias positivas. El contorno color negro delimita la region en la que se presentaron vientos

con magnitud mayor a 6 ms!.

En la figura 37a se muestran las condiciones de viento y deriva de Stokes presentes durante
los dias 9 y 14 de marzo de 2005 correspondientes al nodo 1. Entre el 10 y el 13 de marzo
se presenta un evento Tehuano con rapidez de viento méxima de 18 ms~—!. Posteriormente
el evento Tehuano llega a presentar velocidades débiles (aproximadamente 5 ms™!) durante
un periodo de al rededor de 6 horas entre los dias 11 y 12 de marzo. Durante el tltimo dia
del evento Tehuano, la rapidez del viento es de 17 ms™!. El comportamiento de la deriva de
Stokes es similar al del viento. Durante la primera parte del evento Tehuano, la deriva de
Stokes alcanza una velocidad de 0.07 ms™!, mientras que durante la segunda parte la deriva
de Stokes alcanza velocidades de 0.05 ms™!. En la figura 37b se presenta la diferencia de la
evolucion temporal del perfil de temperatura correspondiente nodo 1, asi como la profundidad
de la capa mezclada entre los experimentos IOC_a100_CDIT y de referencia (negro en el
experimento de referencia y gris en el experimento con acoplamiento). En la figura 37c se
presenta la diferencia de la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta entre ambos
experimentos. Se observa que durante la primer parte del evento Tehuano, entre los 0 y 15 m
de profundidad, la temperatura es 0.2 °C menor en el experimento con acoplamiento (figura
37b). Esto estd asociado a que la tasa de disipacién de la energia cinética fue mayor en la
regién superficial (4x107% m?s™) durante este mismo periodo de tiempo, lo que indica una
incremento en la energia cinética turbulenta por parte de las olas (figura 37c). A su vez se
puede observar que entre los 25 y 35 m de profundidad, regién en la que se encuentra la

termoclina, la temperatura fue hasta 0.6 °C mayor en el experimento con el acoplamiento.
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Este comportamiento es congruente con el mecanismo descrito por Thorpe (2004), ya que
agua de capas superiores con mayor temperatura es transportada hacia capas inferiores por

efecto de la mezcla generada por el corte de la deriva de Stokes.
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Figura 37: Series de tiempo de la magnitud del viento (negro) y la deriva de Stokes (gris)
correspondientes al nodo 1 de la figura 36, asi como de la diferencia de la evoluciéon temporal
de los perfiles de temperatura (b) y de la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta
(b) con a = 1. En las figuras de la evolucién temporal de los perfiles se muestra la profundidad
de la capa mezclada de los experimentos de referencia (negro) y I0C_«100_CDIT (gris). La
linea segmentada hace referencia al tiempo en el que se analizan las componentes del término
P de produccién de energia cinética turbulenta al incluir el efecto del corte de la deriva de
Stokes (figura 38).

Un resultado interesante es la presencia de una menor tasa de disipacién de energia cinética
turbulenta entre los 15 y 30 m de profundidad cuando se incluye el acoplamiento. Esto debido
a que en teoria al agregar otro término de produccion de energia cinética turbulenta en el
modelo de cerradura, deberia presentarse una tasa de disipacién igual si el nuevo término no
produce turbulencia o mayor si el nuevo término la produce. Para entender esta situacion,
se lleva acabo un andlisis de los términos que componen el término P de produccion de
energfa cinética turbulenta debida al corte de la deriva de Stokes (Ps; figura 38), esto durante
las 0 horas del dia 11 de marzo de 2005 (figura 37c). Las figuras 38a y 38b muestran que

el corte de las corrientes cuasi-Eulerianas es negativo hasta una profundidad poco mayor a
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la profundidad de la capa mezclada (37 m de profundidad), lo que indica un dominio de
las corrientes de Ekman en la capa de mezcla. En cuanto a la deriva de Stokes, el corte
vertical de la componente zonal (38c) se encuentra dominado por el oleaje local hasta lo
17 m de profundidad (valores negativos) y por el oleaje remoto proveniente del suroeste
en profundidades mayores a 17 m (valores posotivos; figuras 37d y 22). La componente
meridional del corte de la deriva de Stokes se encuentra dominada por el oleaje local hasta
la profundidad de la capa mezclada (30 m; valores negativos; figura 38d), mientras que en
profundidades mayores se encontré dominada por el oleaje remoto del sur y suroeste (valores
positivos). El término de la produccién de energia cinética turbulenta por parte de las olas,
que corresponde a la multiplicacién de los cortes verticales de las componentes zonales de las
corrientes cuasi-Eulerianas y la deriva de Stokes (ecuaciones 45 y 40; figura 38e), presenta
valores negativos entre los 18 y 28 m de profundidad debido a que en dichas profundidades
ambos cortes presentan signos contrarios. Esto tiene como consecuencia que el término Ps/kz
presente valores negativos en las profundidades cercanas a la termoclina y valores positivos
pero de menor intensidad por encima de la termoclina, por lo que al comparar el término
P/kz con y sin el acoplamiento (figura 38i), se observa una menor produccién de turbulencia
entre los 10 y 30 m de profundiad al incluir el acoplamiento. Este comportamiento es el
resultado de que, a diferencia de las componentes del término P asociadas a las corrientes
cuasi-Eulerianas que se calculan como el cuadrado del corte vertical, las componentes del
término P resultan de la multiplicacién de los cortes verticales de la deriva de Stokes y
la corriente cuasi-Euleriana. Esto permite una inhibicién de la turbulencia cuando el corte
vertical de las corrientes cuasi-Eulerianas o el corte vertical de la deriva de Stokes presenta
signo negativo. El hecho de que en la comparacién del término P/kz con y sin el acoplamiento
(figura 38i) se observen valores positivos por debajo de la profundidad de la capa mezclada,
aun cuando el término P, presenta valores negativos en esa regién, puede asociarse a que
eventualmente la produccién de energia cinética turbulenta por efecto del corte vertical de
la deriva de Stokes modifico el corte vertical de las corrientes cuasi-Eulerianas. Es por ello
que los analisis de la evolucion temporal de los perfiles de temperatura y de la razén de la
disipacién de la energia cinética turbulenta solo son descritos durante la primera parte del

evento Tehuano.



60

. db/dz dUs/dz
b) o)
E
~ 20
g
<
:_5 ————— — | fem e mm mm omw omm ] -
g
2 -40
2
al}
.60 ‘ : :
-0.1 -0.05 O -0.1 -0.05 O -15-10 -5 0 -15-10 -5 O
(s (s 1x1073 (s7h) 1x1073 (s7h)
O(dﬂ/dz)(dUs/dz) (dd/dz)(dVs/dz) Ps/kz Py /kz Pioe - Prey
e) g) h) i)
g -20
= e - Le_____J Le ______ I - L_o_e ___
&
A -40
60 L4 : : : :
0 2 4 6 8 0 2 4 6 8 0 2 4 6 8 0 2 4 6 -5 0 5

1x1075 (s72) 1x1075 (s72) 1x1075 (s72) 1x1073 (s72) 1x107 (s7%)

Figura 38: Componentes del término de produccién de energia cinética turbulenta (P) al incluir
una dependencia en el corte de la deriva de Stokes del experimento I0C_a100_-CDIT (a-h),
asi como la comparacién con el término P sin incluir el acoplamiento (i). Las distintas subfiguras
indican: a) perfil del corte vertical de la componente zonal de la corriente cuasi-Euleriana; b)
perfil del corte vertical de la componente meridional de la corriente cuasi-Euleriana; c) perfil
del corte vertical de la componente zonal de la deriva de Stokes; d) perfil del corte vertical
de la componente meridional de la deriva de Stokes; e) producto de los perfiles del corte de
la componente zonal de la corriente cuasi-Euleriana y la deriva de Stokes; f) producto de los
perfiles del corte de la componente meridional de la corriente cuasi-Euleriana y la deriva de
Stokes; g) perfil vertical del término de la produccién de energia cinética turbulenta por efecto
del corte vertical de la deriva de Stokes. h) perfil vertical del término de produccién de energia
cinética turbulenta; i) diferencia del perfil vertical del término P con y sin incluir el término
asociado al corte de vertical de la deriva de Stokes. El color rojo indica valores positivos,
mientras que el color azul indica valores negativos.

En la posicién de los nodos 2 (ver figura 39), 3, 4 y 5 no se encuentran diferencias mayores
a 0.1 °Cya2x107%m2s73 en la temperatura y en la tasa de disipacién de energia cinética
turbulenta, respectivamente. La profundidad de la capa mezclada en estos nodos es dominada
por la presencia de los remolinos ciclénicos y anticiclonicos, donde los remolinos ciclénicos

tienden a levantar la termoclina y los remolinos anticiclénicos tienden a hundir la termoclina.
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Figura 39: Series de tiempo de la magnitud del viento (negro) y la deriva de Stokes (gris)
correspondientes al nodo 2 de la figura 36, asi como de la diferencia de la evolucién temporal
de los perfiles de temperatura (b) y de la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta
(b) con a = 1. En las figuras de la evolucién temporal de los perfiles se muestra la profundidad
de la capa mezclada de los experimentos de referencia (negro) y IOC_a100_CDIT (gris).

De Boyer Montégut et al. (2004) realizan una comparacién de 20 anos de datos de la
temperatura superficial y de la profundidad de la capa mezclada medidos por boyas ARGO
con respecto a resultados numeéricos globales. En los resultados de Boyer Montégut et al.
(2004), se observa que durante el invierno (temporada de eventos Tehuanos) se encontraron
diferencias de alrededor de 80 % en la estimacion de la profundidad de la capa mezclada con
respecto a los resultados numéricos, asi como diferencias en la temperatura superficial del
océano de al rededor de 0.4 °C. Belcher et al. (2012) sugiere que las diferencias encontradas en
el trabajo de Boyer Montégut et al. (2004) pueden estar asociadas a una subestimacion de la
mezcla en la capa superficial del océano por parte de los modelos numéricos que no incluyen
la produccion de energia cinética turbulenta inducida por las olas. Uno de los problemas al
incluir la producciéon de turbulencia por efecto de las olas es la incertidumbre que existe en la
parametrizacién del coeficiente de viscosidad turbulenta (k) bajo diferentes condiciones de

viento y oleaje; esto principalmente en los pardmetros de ajuste (Wu et al., 2005). Uno de los
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objetivos de comparar la temperatura y la produccién de la energia cinética turbulenta de
los experimentos 2, 3, 4 y 5 (tabla 3); es el de evaluar el efecto de incrementar de forma lineal
la intensidad de la mezcla inducida por las olas al modificar el pardametro « del término
P, del esquema de cerradura turbulenta (ecuacién 46). El pardmetro a es incrementado
hasta con un factor de 2, al comparar los resultados con los obtenidos con el experimento
de referencia se observaron diferencias similares en los perfiles de temperatura (0.2 °C en la
parte superficial y 0.4 °C cerca de la termoclina) y de la tasa de disipacién de energia cinética

turbulenta (5x107% m?s™ en la superficie y 4 x107¢ m?s3

cerca de la termoclina; figura
40) que las obtenidas al utilizar un parametro a = 1. Diversos autores reportan que el oleaje
juega un papel importante en cuanto a la produccién de mezcla en la capa superficial del
océano (Gnanadesik y Weller, 1995; Kantha y Clayson, 2004; Wu et al., 2005; Belcher et al.,
2012; D’asaro et al., 2014). Aun asi son necesarios estudios observacionales con los que pueda
cuantificarse de forma adecuada la produccién de la energia cinética turbulenta por parte del
corte de las corrientes cuasi-Eulerianas, el corte de la deriva de Stokes y por efectos de la

flotabilidad; esto para mejorar las parametrizaciones existentes de los procesos turbulentos

que tienen lugar en la capa superficial del océano.
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Figura 40: Series de tiempo de la magnitud del viento (negro) y la deriva de Stokes (gris)
correspondientes al nodo 1 de la figura 36, asi como de la diferencia de la evoluciéon temporal
de los perfiles de temperatura (b) y de la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta
(b) con a = 2. En las figuras de la evolucién temporal de los perfiles se muestra la profundidad
de la capa mezclada de los experimentos de referencia (negro) y IOC_«100_-CDIT (gris).
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Capitulo 5. Conclusiones

En este trabajo se realizan un estudio numérico sobre el efecto de los términos relaciona-
dos a la interaccién directa e indirecta entre el oleaje y la corriente en la dindmica de la capa
superficial del océano. Particularmente se analiza el evento Tehuano que se present6 del 10

al 13 de marzo de 2005 en el Golfo de Tehuantepec, México.

Con los resultados se muestra que durante el evento Tehuano la magnitud de los términos
de la interaccién oleaje-corrientes vortex force y Stokes-Coriolis son del orden de 1x107" y
1x107%, respectivamente. El término Stokes-Coriolis presenta las mayor magnitud en la re-
gion norte del Golfo de Tehuantepec, esto debido a que ahi se presenta las mayor velocidades
de la deriva de Stokes y a que el parametro de Coriolis aumenta gradualmente con la latitud.
En los resultados se observan regiones de convergencia asociadas al término vortex force, las
cuales se presentan por la interaccién entre la deriva de Stokes y la vorticidad asociada a los
remolinos de mesoescala formados por eventos Tehuanos. Del mismo modo son identificadas
regiones de convergencia de aproximadamente 130 km de largo y 20 km de ancho que son
producto de la interaccién entre la deriva de Stokes y filamentos de vorticidad en las cor-
rientes superficiales. Estos filamentos de vorticidad se generar al utilizar como forzamiento

atmosférico datos de viento con alta resolucién en espacio (4 km) y tiempo (1 hora).

Se realiza un anélisis del efecto de los términos que resultan de la interaccion directa
entre las olas y las corrientes: vortex force, Stokes-Coriolis y la produccion de energia cinética
turbulenta por el corte de la deriva de Stokes en la dindamica de las corrientes superficiales
durante el evento Tehuano. Con los resultados se muestra que tanto la variabilidad como el
promedio de la diferencia entre la magnitud de las corrientes obtenidas en los experimentos
con y sin acoplamiento fueron de entre 0.01 y 0.03 ms™—!. Por medio de una descomposicién
lineal de la corriente total en una parte geostréfica, una parte asociada a las corrientes Ekman
y otra asociada a la ageostrofia restante; se intenta separar el efecto de los términos de la
interaccién olas—corrientes. Las diferencias encontradas en la corriente total son atribuidas
a modificaciones en la corriente de Ekman, esto debido a que el coeficiente de viscosidad

turbulenta es modificado por el término de produccién de turbulencia asociado al corte ver-
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tical de la deriva de Stokes. El efecto de los términos de la interaccién oleaje-corrientes en
la ageostrofia restante es enmascarado por la sobrestimacién de las corrientes de Ekman en
altas frecuencias y por suponer que la ageostrofia restante se obtiene al remover de forma
lineal las corrientes de Ekman y la geostrofia de la corriente total. Se recomienda seguir la
metodologia propuesta por Rio et al. (2003) para filtrar la alta frecuencia de las corrientes de

Ekman y asi poder observar de forma mas clara el efecto de las olas en la ageostrofia restante.

Se realiza un andlisis del efecto en las corrientes superficiales que se presenta al incluir una
dependencia del estado del mar en el calculo del coeficiente de arrastre del viento propuesta
por Janssen (2001) y Janssen (2009). Los resultados muestran que al utilizar el acoplamiento,
una mayor cantidad de momento se transfiere hacia las corrientes por parte de la atmédsfera
en casi la totalidad de la region de estudio, esto por un incremento en la escala de rugosidad
aerodinamica por parte de las olas. En la regién norte del Golfo de Tehuantepec se obtuvo
una menor transferencia de momento hacia las corrientes por parte de la atmésfera, debido a
que en esta region gran parte del momento disponible en la atmoésfera se transfiere al campo
de oleaje. Para cuantificar el efecto en las corrientes superficiales que se presenta al utilizar
las formulaciones de Janssen (2001) y Janssen et al. (2004), se compara la corriente de Ekman
obtenida en los experimentos con y sin acoplamiento. Los resultados muestran que al utilizar
un coeficiente de arrastre con dependencia en las olas, se obtienen corrientes de Ekman con
mayor intensidad (alrededor de 0.06 ms™!) en la mayor parte de la regién de estudio. En la
regién norte del Golfo de Tehuantepec se presentan corrientes hasta 0.1 ms~! més débiles

al incluir el acoplamiento, debido a que parte del momento disponible por la atmésfera es

destinado a la generacién de olas.

Se evalia el efecto de incluir el término de produccion de turbulencia en funcién del corte
vertical de la deriva de Stokes en la distribucién vertical de la temperatura y la tasa de disi-
pacién de la energia cinética turbulenta. Los mayores efectos se encuentran en la regién norte
del Golfo de Tehuantepec, lugar donde se presenta el viento y la deriva de Stokes con mayor
intensidad (18 ms™! y 0.07 ms™!, respectivamente). Los resultados muestran un decremento
en la temperatura (0.2 °C) asociado a un aumento en la produccién de energia cinética tur-

bulenta (4x107% m2s™3) por efecto de las olas en las regién superficial del océano (entre los 0
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y 15 m de profundidad). Cerca de la termoclina se presenta un aumento en la temperatura de
hasta 0.6 °C, esto debido al transporte de agua de menor profundidad y mayor temperatura
hacia regiones de mayor profundidad y menor temperatura por efecto de la mezcla generada
por las olas. En comparacion con los resultados del experimento de referencia, entre los 15 y
30 m de profundidad se presenta una menor tasa de disipacién de energia cinética turbulenta
al incluir el acoplamiento. Esto es debido a que, a diferencia del calculo de la produccion
de energia cinética turbulenta por el corte de las corrientes cuasi-Eulerianas, el término de
la produccién de turbulencia por las olas resulta de la multiplicacion de los cortes verticales
de las corrientes cuasi-Eulerianas y la deriva de Stokes. Esto permite una inhibicién de la
turbulencia cuando uno de los términos asociados al corte vertical, ya sea en las corrientes
cuasi-Eulerianas o en la deriva de Stokes, presente signo negativo. Al incrementar la produc-
cién de la energia cinética turbulenta asociada al corte vertical de la deriva de Stokes por
medio del parametro «, se encuentran pocas diferencias con respecto a las observadas al no

incluir este parametro de peso.

Son necesarios estudios observacionales con los que pueda cuantificarse de forma adecuada
la produccién de la energia cinética turbulenta por parte del corte de las corrientes cuasi-
Eulerianas y el corte de la deriva de Stokes, esto para mejorar las parametrizaciones existentes

de los procesos turbulentos que tienen lugar en la capa superficial del océano.
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