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Resumen de la tesis que presenta Daniel Santiago Peldez Zapata como requisito parcial para la obtencién
del grado de Maestro en Ciencias en Oceanografia Fisica.

Efecto del oleaje en la capa limite superficial del océano

Resumen aprobado por:

Dr. Francisco Javier Ocampo Torres
Director de tesis

El oleaje es uno de los procesos claves pare entender la dindmica de la parte superior del océano y su
interaccién con la atmdsfera. Sin embargo, no existen muchas observaciones que permitan entender el
efecto del oleaje en la capa limite superficial del océano. En este trabajo se presentan mediciones de
la tasa de disipacion de la energia cinética turbulenta en los primeros 80 m de profundidad, realizadas
con un perfilador vertical de microestructura. De manera simultanea, se midié el flujo de momentum y
variables meteoroldgicas en la interfase entre el océano y la atmdsfera usando una Boya Oceanografica
y de Meteorologia Marina (BOMM). Se estimé el espectro direccional del oleaje usando el método
WDM (Wavelet Directional Method) y el esfuerzo inducido por las olas usando la teoria casi lineal de
crecimiento del oleaje. Los resultados indican que la velocidad de fricciéon presenta un comportamiento
parabdlico con respecto a la rapidez del viento a 10 metros en condiciones neutrales, sin embargo, cuando
aumenta la energia del swell, aumenta la velocidad de friccién. Durante las condiciones observadas, donde
dominé el oleaje generado por tormentas lejanas, se estimé que hasta un 35% del flujo de momentum
del viento se transfiere directamente a las olas. Entre mds momentum se transfiere a las olas, mas energia
se disipa al océano. Los resultados sugieren que cuando se presentan condiciones de equilibrio en las
altas frecuencias del espectro, se intensifica la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta cerca
de la superficie. Finalmente, se encontré que al incluir el gradiente vertical de la deriva de Stokes como
un término de produccién dentro del balance de energia cinética turbulenta, la tasa de disipacién es
representada de manera mas adecuada.

Palabras clave: oleaje, capa limite superficial, tasa de disipacién de TKE, interaccién océano-atmdsfera



Abstract of the thesis presented by Daniel Santiago Peldez Zapata as a partial requirement to obtain
the Master of Sciences degree in Physical Oceanography.

Effect of waves in the upper ocean boundary layer

Abstract approved by:

Dr. Francisco Javier Ocampo Torres
Thesis Advisor

Surface gravity waves represent a key process to determine the dynamics of the upper ocean and its
interaction with the lower atmosphere. However, there are relatively few observations that could allow us
to understand the effect of the waves in the upper ocean boundary layer. This work presents measurements
of the dissipation rate of turbulent kinetic energy in the upper 80m, collected with a free-fall vertical
microstructure profiler. Simultaneously, measurements of air-sea momentum flux and meteorological
conditions were made using an Oceanographic and Marine Meteorology Buoy (BOMM). Directional
wave spectra were computed using the Wavelet Directional Method (WDM). Wave-induced stress was
estimated using the quasi-linear theory of wave growth. Air-side friction velocity shows a quadratic
behavior with the 10 meters wind speed at neutral conditions. However, the results show an increase
(decrease) of the friction velocity as the swell energy increases (decreases), which suggests that the
friction velocity is not well modelled solely with the wind speed but the sea-state play an important
role and must be included in the parameterisation. The results show that almost 35% of the wind
stress is transferred to the waves. This is expected since swell prevailed under wind-sea waves during the
experiment. The more momentum is transferred from the atmosphere to the waves, the more energy
is dissipated from the waves to the ocean. Results suggest that when the wave spectrum shows an
equilibrium in the high frequency range, an enhanced dissipation rate is observed near to the sea surface.
Finally, comparisons of different parameterisations of dissipation rates, indicate that when Stokes drift
production term is included in the balance of turbulent kinetic energy, the dissipation rate is better
represented when only the law of the wall scaling is used.

Palabras clave: surface waves, surface boundary layer, dissipation rate of TKE, air-sea interaction



«Big whirls have little whirls that feed on their velocity,
and little whirls have lesser whirls and so on to viscosity.»

L. F. Richardson
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Capitulo 1. Introduccion

1.1. Antecedentes

Las olas juegan un papel importante en dindmica de la capa limite superficial del océano, ya que deter-
minan en gran medida los procesos de transferencia de momentum, calor y gases, que son cruciales en
la regulacién del sistema climatico a escala global (Belcher et al., 2012; Sullivan y McWilliams, 2010).
El oleaje es una de las principales fuentes de inyeccién de energia cinética turbulenta (TKE; Turbulent
Kinetic Energy) hacia el océano, por lo que es un componente clave en la mezcla de la capa limite
superficial (Cavaleri et al., 2012; Sutherland et al., 2013). Hay evidencias que muestran que el oleaje
puede modificar la manera en la que se transfiere el momentum de la atmésfera al océano (Donelan
et al., 2004; Garcia-Nava et al., 2009). Existen al menos tres mecanismos asociados con el oleaje que
influyen en la mezcla de la capa limite (Babanin, 2009): la inyeccién directa de turbulencia producida
por el rompimiento de las olas, la cual estad limitada a una profundidad del orden de la altura de la ola;
la produccién de turbulencia por los gradientes espaciales de las velocidades orbitales de las olas, que
influyen hasta una profundidad del orden de la longitud de onda; y la produccién de turbulencia debida
al corte vertical de la deriva de Stokes, que estd asociada con las celdas de Langmuir, y cuya influencia

se puede extender a toda la capa mezclada.

Muchos trabajos que han investigado el efecto de las olas en la capa limite superficial, se han realizado
con modelos LES (Large Eddy Simulation; Harcourt y D'Asaro, 2008; McWilliams et al., 2014; Sullivan
et al., 2012). Algunos de ellos sugieren que las celdas de Langmuir pueden generar velocidades verticales
de hasta 5 veces la velocidad de friccién en el agua y que, cuando la profundidad de influencia de la
deriva de Stokes es al menos el 75 % de la profundidad de la capa mezclada, la turbulencia de Langmuir
intensifica la mezcla en la capa limite (Sullivan et al., 2012). La principal limitacién de estos modelos
es su alto costo computacional, como consecuencia de esto, los estudios se han limitado a condiciones
de equilibrio entre el viento y el oleaje. En la naturaleza, estas condiciones de equilibrio rara vez se
presentan, principalmente debido a cambios rapidos en el viento, al crecimiento de las olas limitado por

el fetch, a la presencia de swell que interactiia con el oleaje local, entre otros, (McWilliams et al., 2014).



Algunos autores han abordado el problema del efecto de las olas en la capa limite usando modelos
de circulacién general del océano, comparando los resultados al incluir el forzamiento de las olas y
evaluando el efecto a largo plazo y el impacto en el clima global. (Belcher et al., 2012; D'Asaro et al.,
2014; McWilliams y Restrepo, 1999; Qiao et al., 2004). La mayoria de estos trabajos concluyen que
al incluir los términos asociados con el oleaje, los resultados de de los modelos se ajustan mejor a las
observaciones. Belcher et al. (2012) presentan una comparacién de resultados del modelo de circulacién
global HadGEM3 con observaciones de derivadores Argo, promediados en un periodo de 20 afios. Esta
comparacién presenta evidencia que los actuales modelos del clima global, generalmente no reproducen
bien la mezcla en la capa limite superficial del océano. Por ejemplo, en el océano del sur la profundidad de
la capa mezclada se subestima aproximadamente 60 %, particularmente durante el invierno del hemisferio
norte. Si bien los errores en los modelos de circulacién pueden deberse a miiltiples factores, como
incertidumbre en las condiciones de frontera, resolucién de los modelos, parametrizaciones, entre otros,
se cree que la contribucién de los procesos fisicos inducidos por el oleaje es fundamental en la dindmica

de la capa limite superficial del océano (Belcher et al., 2012).

A partir del analisis de datos de dos experimentos, uno en un lago con olas por energéticas y otro en
el océano abierto con olas méas energéticas, ambos con condiciones de viento y flujos de flotabilidad
similares, D'Asaro et al. (2014) observaron una mayor energia cinética turbulenta y una capa mezclada
mas profunda en el océano abierto en comparacién con el lago. Sus resultados son consistentes con los
modelos de turbulencia de Langmuir, donde es la deriva de Stokes y no el rompimiento de las olas, el

mecanismo dominante en la intensificacién de la turbulencia en la capa limite.

Debido a la complejidad en las mediciones y a que se requieren instrumentos especializados, existen
relativamente pocas observaciones simultaneas de oleaje y turbulencia. Muchos de los estudios presentan
algunas limitaciones, especificamente en la informacién relacionada con el oleaje. Por ejemplo, Huang
et al. (2012) usan un modelo global de prediccién del tiempo para obtener los parametros integrales del
oleaje. Por otra lado, Greenan et al. (2001) usan una boya Datawell WaveRider para estimar el espectro
direccional del oleaje, la cual solo puede resolver olas con periodo mayor a 1.5s. Por otro lado, Sutherland
et al. (2013, 2014) miden el espectro en frecuencia con un altimetro que sélo puede resolver olas con
periodos mayores a 2s. La baja resolucion en la estimacién del espectro representa una importante
limitacién, por ejemplo para estimar la deriva de Stokes, que es altamente dependiente de la energia del

espectro en las altas frecuencias del espectro (Rascle et al., 2006).



El presente documento estd organizado de la siguiente manera: en las secciones 1.2 y 1.3 se presentan
la justificacion y los objetivos del presente trabajo, respectivamente. En la seccién 1.4 se presentan los
conceptos y el marco tedrico de la dindmica de la capa Ilimite y el oleaje. En el capitulo 2 se hace
una descripcién de las observaciones en la interfase océano-atmoésfera, el procesamiento de los datos, la
estimacion del espectro direccional y el célculo del flujo de momentum. Se presentan también detalles
sobre la metodologia usada para el célculo de la tasa de disipacién a partir de las mediciones de corte
vertical de la velocidad. Finalmente, en el capitulo 3 se discuten los resultados obtenidos y en el capitulo

4 se presentan las conclusiones del trabajo.

1.2. Justificacion

La falta de observaciones en la capa superior del océano dificulta el planteamiento de modelos tedricos que
describan los procesos adecuadamente (Sutherland et al., 2013). Por otro lado, son pocos los estudios
que presentan mediciones simultadneas de la tasa de disipacidon de la TKE y espectro direccional del
oleaje, lo que hace mas dificil alin el entendimiento del efecto de las olas en la capa limite superficial.
Considerando a la importancia que tienen las olas en los procesos que ocurren en la capa limite y las pocas
observaciones existentes, en este trabajo se presentan mediciones de la tasa de disipacién de la TKE con
una perfilador vertical de microestructura, ademas de observaciones de las condiciones atmosféricas y
oceanicas en la capa limite, incluyendo el espectro direccional del oleaje con alta resolucién, con el fin

de determinar la importancia relativa de las olas en la capa limite superficial del océano.

1.3. Objetivos

Objetivo general

Estudiar la importancia relativa del oleaje en la evolucién de la capa limite superficial del océano mediante
el anélisis de observaciones del flujo de momentum y la tasa de disipacién de la energia cinética turbulenta

en un perfil vertical.



Objetivos especificos

1. Cuantificar el flujo de momentum entre el océano y la atmésfera mediante mediciones directas.
2. Estimar el perfil vertical de la tasa de disipacidén de energia cinética turbulenta.

3. Determinar la posible relacion entre los perfiles de la tasa de disipacién de la energia cinética

turbulenta con la dindmica del oleaje.

1.4. Marco teédrico

La evolucidon de la capa limite superficial del océano en presencia del oleaje estd controlada por un
amplio rango de procesos. Existen principalmente dos representaciones de las ecuaciones de movimiento
que vinculan el oleaje con la circulacién de la capa superior del océano (Ardhuin et al., 2008; Lane et al.,
2007; Mellor, 2003, 2016). La primera se basa en la incorporacién de un término conocido como el tensor
de esfuerzos de radiacién (Longuet-Higgins y Stewart, 1964; Mellor, 2003) y la segunda es conocida con
el nombre de vortex-force (Craik y Leibovich, 1976; McWilliams y Restrepo, 1999). A pesar de que las
dos representaciones son equivalentes, no hay un consenso en la comunidad cientifica sobre cual es mas
adecuada para reproducir la interaccion entre el oleaje y las corrientes (Ardhuin et al., 2008; Mellor,
2016). Actualmente, la representacién mas utilizada es la de vortex-force, en la cual las ecuaciones de

conservacién de masa y momentum se escriben como:

V-u=0, (1)

0 1 S
a—ltl+(u-V)u+f>< (u+ug) + (w x ug) = —;Vp+VJ+g+VV2u+V-u’u’, (2)
respectivamente. En donde u es la velocidad del flujo medio, ug es la deriva de Stokes, w = V x u

es la vorticidad del flujo medio, p es la densidad del agua, p es la presién, J es la presién inducida por

el oleaje (Bernoulli head), g es la aceleracidén de la gravedad, f es el parametro de Coriolis, v es la



viscosidad cinemética del agua y u’ son las componentes turbulentas de la velocidad. El término f x ug
estd asociado con el forzamiento Stokes-Coriolis, el cual genera una aceleracién a la derecha (hemisferio
norte) de la direccién de propagacion del oleaje. Esta aceleracion puede modificar significativamente
la espiral de Ekman (Perrie et al., 2003; Polton et al., 2005). El término w X ug es conocido como
el vortex-force, que es uno de los términos mas importantes en la interaccién oleaje-corrientes. Tiene
un efecto de deformacién de la componente vertical de la vorticidad del flujo medio en la direccién de
propagacién del oleaje. Ademas explica el mecanismo de generacién de las celdas de Langmuir (Craik y

Leibovich, 1976).

La deriva de Stokes surge al considerar que las trayectorias de las particulas, bajo el efecto de olas
débilmente no lineales, no siguen una curva cerrada, lo que produce un desplazamiento neto de las
particulas en la direccién de propagacién de las olas. Usando la teoria lineal del oleaje y considerando la
aproximacion de aguas profundas, se puede obtener el perfil vertical de la deriva de Stokes en funcién

del espectro direccional del oleaje E(f,#) como (Breivik et al., 2014, 2016):

2

ug(z) = z//w?’l% E(f,0) e***dfde, (3)
0 0

donde k = k.2 + k,j es el vector nimero de onda, 6 es la direccién de propagacion, k = |k| es la
magnitud del vector nlimero de onda, (12: = k/k es un vector unitario en la direccién de propagacién
del oleaje), w = 27 f es la frecuencia angular y f es la frecuencia ciclica. Estos dltimos dos parametros
estan directamente ligados a través de la relacién de dispersidn, que en el caso de aguas profundas, es
w? = gk. La evolucién del espectro direccional del oleaje esta dada por la ecuacién de balance de energia

(Komen et al., 1996):

oF 0 0 0 0 E

E =+ % (CIE) =+ aiy (CyE) + % (CQE) + CU% (wa> = Sin + Sds + Sn], (4)
donde E(f,0) es la densidad de varianza de energia, ¢, y ¢,, son las velocidades de propagacién de las
olas en el espacio fisico, ¢y y ¢, son las velocidades de propagacién en el espacio de las frecuencias. En

la parte derecha de la ecuacién, Si, representa el término de suministro de energia al campo de olas por

parte del viento, Sys representa el término de disipacion de energia, que se puede separar en diferentes



procesos como white-capping (rompimiento en aguas profundas), turbulencia, rompimiento e interaccién
con el fondo, entre otros, y Sy representa el término de interacciones no lineales entre componentes

espectrales.

Siguiendo las leyes de continuidad, debe existir un balance en la transferencia de momentum entre el
océano y la atmdsfera. Si se considera que el viento sopla sobre la superficie del mar en presencia del
oleaje, una parte del flujo de momentum total (7), es transferido al campo de olas (7,) y otra parte es
transferido directamente al océano. El momentum transferido al oleaje se obtiene a partir del término
de suministro de energia al campo de olas por parte del viento y de la velocidad de fase (Janssen, 1991;

Rascle et al., 2006):

o= pug [ [ 2 aga, )

donde ¢ = w/k es la velocidad de fase de cada componente del espectro, p,, es la densidad del agua
en la capa superficial y g es la aceleracién de la gravedad. La parte del momentum que se transfiere
directamente al océano, lo hace principalmente de forma turbulenta, aunque muy cerca de la superficie
(aproximadamente 1 mm cuando la rapidez del viento es mayor que 4m/s) domina la transferencia
molecular (Veron et al., 2008). La mayor parte del momentum que entra al campo de olas se transfiere
casi instantaneamente al océano (7). De la misma manera, este flujo de momentum se obtiene a partir

del término de disipacién y de la velocidad de fase:

=g [ 5680 g, (6)

El flujo de energia por unidad de drea que se transfiere del campo de olas al océano se calcula como la

integral en frecuencia y direccion del flujo de energia que disipan las olas localmente, es decir:

Fo = —pug / Sas(f,0)df 0. ()

Existen diversas parametrizaciones para calcular los términos de suministro y disipaciéon de energia en

el campo de olas. Uno de los mas utilizados es la formulacién de Janssen (1991), la cual se basa en la



teoria casi-lineal de la generacién del oleaje. Esta formulacién ha sido ampliamente usada en modelos
operacionales de prediccién del oleaje como WAM, WAVEWATCH [1I™ y SWAN. Segiin Mastenbroek

et al. (1993) el término de disipacién se calcula en funcién de la pendiente promedio del espectro, como:

o -
Sas(f,0) = —2.25w (E E2>2 (W) E(f,0), (8)

donde la barra indica el promedio entre componentes espectrales. El término de suministro de energia

se calcula como:

Sin(f,0) = wZ—Z (“72“)2 cos?(0 — 0,)E(f, ), (9)

donde p, es la densidad del aire, 8,, es la direccién promedio del viento, u,, es la velocidad de friccion
en el aire, que se obtiene a partir del esfuerzo del viento como uy, = \/7/pa, y B es el pardmetro de

Miles que se calcula como:

1.2
B=—guhip  p<l, (10)

donde x = 0.4 es la constante de von Karman y p es la altura critica definida como:

gz KC
©= C; exp{ } (11)

|thiq cOS(0 — 6)|

La rugosidad efectiva z. se calcula de forma iterativa, ya que depende de las condiciones del estado del

2

2. donde o = 0.0144 es el pardmetro de

mar, especificamente de la rugosidad aerodindmica zp = ag/u

Charnock, y del esfuerzo inducido por las olas 7, y se obtiene como:

o= ——0 (12)

Ve

Ademas de el flujo de momentum, otro de los aspectos fundamentales en la dindmica de la capa limite

superficial del océano es el balance de TKE, el cual estd dado por la produccién, el transporte y la



disipacion. La TKE se produce por los gradientes espaciales de la velocidad del flujo medio y de la deriva
de Stokes (también conocido como turbulencia de Langmuir). El flujo de flotabilidad puede producir
o inhibir la TKE dependiendo del signo. Adicionalmente, la TKE puede ser transportada por procesos
turbulentos, moleculares o por el efecto de la presion. La ecuacién de balance de TKE se puede escribir

como (Belcher et al., 2012):

gz—u’w’-g—w-$+W—i{w’e—&—plww’p’}—e, (13)
donde D/Dt = (0/0t+u-V) es el operador derivada material; e representa la energia cinética turbulenta
por unidad de masa; u’ = (u/,v’) y w’ son las componentes horizontales y vertical de las fluctuaciones
turbulentas de la velocidad, respectivamente, que se obtienen a partir de la descomposiciéon de Reynolds
de las ecuaciones de momentum; v/ = —p! g/p., es la flotabilidad, p, y p’ son las fluctuaciones turbu-
lentas de la densidad del agua y de la presién, respectivamente. El primer término del lado derecho es
la produccién de TKE por el corte vertical del flujo medio, el segundo término representa la produccion
de TKE por el corte vertical de la deriva de Stokes y el tercer término es la produccién/destruccién de

TKE por flotabilidad. El quinto término representa el transporte vertical de TKE por la turbulencia y

por la presion y el sexto término es la tasa de disipaciéon de TKE.

Si se considera la TKE en un estado estacionario, se desprecian el transporte vertical, la adveccién lateral,
el efecto de las olas y la flotabilidad, debe de existir un balance entre la TKE producida por el corte de
la velocidad y la disipacidn. Bajo estas condiciones, es valido suponer que el perfil de la velocidad puede
escribirse en términos de la velocidad de friccién en el agua como du/0z ~ uy,/kz, y que los esfuerzos
de Reynolds se pueden escribir como u/w’ ~ u2,. Por lo tanto, la tasa de disipacién se puede escribir

como:

7y (14)

Esta ecuacién se conoce como la ley de la pared, y ha sido ampliamente usada para describir el com-
portamiento de la tasa de disipacion de la TKE en flujos dominados por el corte de la velocidad. En la

Fig. 1 se presenta un modelo conceptual que describe los principales procesos que ocurren en la capa



limite superficial y que afectan el perfil de la tasa de disipacion de la TKE. Cerca de la superficie existe
una capa dominada por el flujo de energia del campo de olas al océano Fy, el cual es generado por la
disipacion del oleaje. Esta capa, cuya profundidad esta limitada a una fraccién de la altura significante,
presenta una intensificacién de la tasa de disipacién y un decaimiento mas rapido de lo que predice la

ley de la pared (Craig y Banner, 1994; Terray et al., 1996).

l Fo (energy input) rw(stress)
—>

Wave-Affected Surface Layer

downward
energy transport

relatively weak
shear production

- z/H

shear production

(rigid-boundary
scaling)

Figura 1. Esquema de los procesos que intervienen en el perfil de tasa disipacién de la energia cinética

turbulenta en la capa limite superficial del océano. Tomado de Gerbi et al. (2009).
Por debajo de esta capa se encuentra una segunda capa, que estd influenciada por la turbulencia que
es transportada desde la superficie hacia el interior, pero en la que el rompimiento no interviene direc-
tamente. En la parte superior de esta capa, el balance de TKE es entre la disipacion y el transporte.
En profundidades mayores, la importancia relativa del transporte de TKE disminuye y y se presenta un
balance de TKE entre la produccién y la disipacién, similar a lo que predice la ley de la pared (Gerbi

et al., 2009).
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Capitulo 2. Metodologia

2.1. Observaciones en la interfase océano-atmosfera

En esta seccidn se presentan las generalidades de los sensores e instrumentos usados en este trabajo
para observar las condiciones meteoroldgicas y las caracteristicas de la interfase entre el océano y la

atmoésfera. Asimismo se describen los métodos implementados para el procesamiento de los datos.

2.1.1. Boya Oceanografica y de Meteorologia Marina - BOMM

La BOMM es una plataforma disefiada para medir los flujo de momentum, calor y gases en la interfase
entre el océano y la atmdsfera, ademas de la elevacién de la superficie libre en un arreglo de puntos,
el perfil de las corrientes cerca de la superficie, entre otras variables (Garcia-Nava, 2006; Graber et al.,
2000; Ocampo-Torres et al., 2010). En la Fig. 2 se presenta una fotografia de la BOMM instalada cerca

de la Isla Todos Santos, Ensenada, BC.

La estructura se divide en tres partes: el mastil (4m), donde se localizan los sensores que miden las
variables atmosféricas, los paneles solares y un generador edlico; la caja (3.5 m) es una estructura tubular
que tiene forma pentagonal de aproximadamente 0.9 m de apotema, cada lado esta instrumentado con
alambres para medir la elevacién de la superficie libre del mar; y el pie (3m), donde se soportan los
sensores que miden las variables por debajo de la superficie del mar, ademéas del paquete de baterias,
el sistema de adquisicién y almacenamiento de datos y los sensores de movimiento. La BOMM esta
sujetada a una boya auxliar (tether), y esta a su vez esta anclada al fondo mediante un peso muerto de
dos toneladas. El disefio de la estructura de la BOMM esta basado en la boya ASIS (Air-Sea Interaction

Spar). Detalles sobre su funcionamiento se pueden encontrar en Graber et al. (2000).

La boya cuenta con un anemémetro sénico Gill R3-100, instalado en la parte superior del mastil, a ~ 6 m
de altura respecto al nivel medio de flotacién de la boya (aproximadamente a 2m de la parte superior
de la caja). Este instrumento mide las componentes tridimensionales del viento y la temperatura sénica

a una tasa de muestreo de 100 Hz, con lo que se pueden calcular directamente los flujos de momentum
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Estacién meteorolégica
Gill GMX-600

Alambres de=capacitancia
0SS WaveStaff

Figura 2. Fotografia de la Boya Oceanogréfica y de Meteorologia Marina (BOMM) instalada cerca de la Isla
Todos Santos, Ensenada, BC. Se presenta la posicién de el anemémetro sénico, la estacién meteorolégica y
los alambres de capacitancia. Cortesia: M.J. Larrafiaga.

y calor sensible a partir de las correlaciones entre las fluctuaciones turbulentas. Adicionalmente la boya
estd equipada con una estacion meteoroldgica Gill GMX-600 instalada a 4.5m de altura respecto al
nivel medio. Este instrumento mide la temperatura del aire, la rapidez y direccién del viento, la presidn

atmosférica, la humedad relativa y la intensidad de precipitacién, a una tasa de muestreo de 1 Hz.

En los lados y centro de la caja se instalaron 6 alambres de capacitancia OSS WaveStaff de 3.5 m de
longitud, para realizar mediciones de la elevacién de la superficie libre con una tasa de muestreo de
20 Hz. Los alambres estan dispuestos en un arreglo que permite calcular el espectro del oleaje en funcién
de la frecuencia, la direccién y el nimero de onda. La precisién en la estimacién del espectro depende de
la distribucién espacial de los alambres (Fig. 3a) y del llamado co-arreglo (Fig. 3b), que se define como
el rezago espacial de la posicién de los alambres para cada direccién, por lo tanto, entre méas puntos
contenga el co-arreglo y mas uniforme sea su distribucién, mejor se podra resolver el espectro para una

direccion especifica (Davis y Regier, 1977; Young, 1994).

El co-arreglo indica que las olas que se propagan en la direccién y estardn mejor resueltas que aquellas
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Figura 3. a) Arreglo geométrico de los alambres de capacitancia instalados en la BOMM. El alambre 1 no se
tuvo en cuenta debido a fallas en las mediciones. La flecha negra indica la direccién de sujecién de la boya.
b) Co-arreglo de para el arreglo geométrico implementado.

que vayan en direccién x (hacia o desde la tether). Esto es debido a que en esta direccion hay menos
alambres alineados que en la direccién perpendicular. A pesar de esto, el co-arreglo presenta una buena
distribucién de puntos, suficiente para resolver el espectro en frecuencia y direccién para los alcances de

este trabajo.

En la base del pie se tiene un sensor de movimiento de seis grados de libertad SBG System Ekinox-M,
el cual mide las aceleraciones y las tasas de cambio de los angulos en las tres dimensiones a una tasa
de muestreo de 100 Hz. Estos datos se usan para corregir las observaciones de la velocidad del viento
y la elevacién de la superficie libre como se presenta en la seccién 2.1.2. Adicionalmente, en el pie se
encuentra un CTD+pH+02 RBR-Concerto que mide la temperatura y conductividad del agua, el oxigeno
disuelto y el pH en intervalos de 10 minutos. En la Tab. 1 se presenta un resumen de las principales
caracteristicas de los instrumentos de la boya.

Tabla 1. Lista de los instrumentos instalados en la BOMM

Sensor Referencia Tasa de muestreo Altura snmm
Anemédmetro sénico Gill R3-100 100 Hz 6 m
Estacién meteorolégica Gill Maximet GMX-600 1Hz 4.5m
Alambres de capacitancia 0SS Wave Staff 20Hz +1.5, —2m
Sensor de movimiento SBG Systems Ekinox-M 100 Hz —7.8m
CTD+pH+04 RBR-Concerto 10 min —7.8m

snmm: sobre nivel medio del mar
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2.1.2. Correcciones por el movimiento

Las observaciones de la velocidad del viento realizadas en la boya incluyen la contribucién espirea de
los movimientos de rotacion y translacion de la misma. Esto representa una de las mayores fuentes de
incertidumbre en la estimacién de los flujos en la interfase entre el océano y la atmésfera (Miller et al.,
2008). Para corregir la velocidad del viento observada se realizé una transformacién a un marco de
referencia inercial. Se definié el eje = positivo en la direccidén de sujecién de la boya (hacia la tether),
el eje y positivo a la izquierda del eje = y el eje z positivo hacia arriba, formando un sistema de mano

derecha. El vector velocidad U = (u, v, w) en el sistema inercial se expresa como (Anctil et al., 1994):

U:TUB+T/adt+Q><TL, (15)

donde T es la matriz de rotacién, Up es la velocidad observada en el sistema en movimiento, a = (&, , 2)
es la aceleracién observada por el sensor de movimiento, €2 es la matriz de velocidades angulares y
L = (—0.413m, —0.339m, 13.01 m) es la posicién del anemémetro con respecto al sensor de movimiento.
El primer término del lado derecho representa las observaciones transformadas al sistema inercial, el
segundo es la correccién por las velocidades inducidas por la translacién de la boya, y el tercero las

velocidades inducidas por la rotacién. La matriz de rotaciéon T esta dada por:

cosfcosy sin¢sinfcosy — cos@siny cos ¢psin b cos 1 + sin ¢ siny
T = | cosfsinty sin¢sinfsini + cos¢pcosyy cos@sinfsiny —singcosy) |, (16)

—sinf sin ¢ cos 0 cos ¢ cos 0§

donde 0(t), ¢(t) y 1(t) representan el pitch, roll y yaw, que son definidos como las rotaciones al rededor
de los eje x, y y z, respectivamente. De igual forma se definen los desplazamientos surge, sway y heave

en las mismas direcciones. La matriz de velocidades angulares €2 estd dada por:

—9sinw+$0059008w
Q= | fcostp+ pcosfsing | - (17)
¥ — ¢sinb
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Para obtener una correcta estimacién del espectro, es necesario considerar el movimiento de la boya
(baja frecuencia) en las mediciones de los alambres de capacitancia (alta frecuencia). La correccién de
la posicion y elevacion de la superficie libre medida con los alambres de capacitancia es analoga a la
correccién de la velocidad (Drennan et al., 1994). El vector de posicién de un alambre de capacitancia
es X = (z,y,n), donde 7(t) es la elevacién de la superficie libre y z(t) y y(t) representan la posicién

del alambre. Este vector en el sistema de referencia inercial se escribe como:

X = TXg + T// adtdt + /Q x TLdt. (18)

Debido a que el sensor de movimiento instalado en la boya mide las aceleraciones y la tasa de cambio
de las rotaciones, es necesario integrar para encontrar las velocidades y realizar una doble integracién
para encontrar los desplazamientos. Como no se conocen las condiciones iniciales, se aprovechan las
propiedades de la transformada de Fourier y se hace una integracién en el dominio de la frecuencia. La
transformada de Fourier de una serie de tiempo z(t) se define como F{z(t)} = X (w) = [ z(t)e~“!dt,
por lo tanto, la doble integral es [[z(t)dt = F'{(—iw) 2X(w)}. La ventaja de la integracién en
el dominio de la frecuencia es que se pueden filtrar las oscilaciones de baja frecuencia. En este caso
se aplicé la integral para frecuencias mayores de 0.04 Hz, es decir, descartando los movimientos con

periodos mayores que 25s (Drennan et al., 1994).

2.1.3. Estimacion del espectro direccional del oleaje

Es una practica comdn considerar que el espectro direccién del oleaje se puede expresar en términos del
espectro en frecuencia S(f) como E(f,0) = S(f)D(f,8), donde D(f,0) es una funcién que describe la
distribucién de la energia en las direcciones para en frecuencia, llamada funcién de distribucién direccional

(Young, 1994). Esta funcién debe satisfacer que,

7 D(f,0)d0 = 1, (19)
0

para garantizar que la energia del espectro se conserva en cada frecuencia. Mediante observaciones

con boyas direccionales o arreglos de sensores, algunos autores han propuesto diferentes formas para
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la funcién de distribucién direccional (Donelan et al., 1985; Hasselmann et al., 1980; Longuet-Higgins

et al., 1963; Mitsuyasu et al., 1975).

Existen diferentes aproximaciones para obtener el espectro direccional del oleaje. Las mas usadas son el
FEM (Fourier Expansion Method; Hasselmann et al., 1980), MEM (Maximum Entropy Method; Capon,
1969) y MLM (Maximum Likelihood Method; Lygre y Krogstad, 1986). Una aproximacién diferente
es el WDM (Wavelet Directional Method), propuesto por Donelan et al. (1996) como una alternativa
a los métodos convencionales. La principal diferencia es que el WDM usa la variacién en el tiempo
de la diferencia de fases entre pares de sensores obtenida con la transformada de wavelet, mientras
que los métodos clasicos usan la fase promediada en el tiempo calculada a partir del espectro cruzado
entre sensores (Hampson et al., 2008). A continuacidn se presentan los pasos para estimar el espectro

direccional y la funcién de distribucién de direccional usando el WDM.

Primer paso: transformada de wavelet

El primer paso es calcular la transformada continua de wavelet (CWT; Continuous Wavelet Transform)
de las series de tiempo de superficie libre 7(t) en cada sensor del arreglo. La CWT se define como la
convoluciéon entre la sefial en el tiempo y una funcién que actiia como el ndcleo de la transformada,
trasladada un tiempo 7 y escalada por un factor o. Esta funcién se conoce como la wavelet madre

Y (T,0). Los coeficientes de la transformada de wavelet estan dados por:

o

W(r o) = / ()" <t - T) dt, (20)

donde * indica el complejo conjugado. Usando el teorema de la convolucién, se pueden obtener los
coeficientes de la trasformada de wavelet como la transformada inversa de Fourier del producto entre la

transformada de Fourier de la sefial y de la wavelet madre (Torrence y Compo, 1998):

Wir, o) = / (W) (0w)e™™ dw. (21)

En principio, cualquier wavelet madre puede usarse en el WDM. Donelan et al. (1996) proponen usar
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la wavelet madre de Morlet que consiste en una onda plana modulada por una campana de Gauss. La

transformada de Fourier de dicha funcién es:

(22)

N omo\ /2 2
Blow) = () VA () (702

donde H(w) es la funcién escalén y wy = 6 para que se cumpla la condicién de admisibilidad (es decir,
para que la media de la wavelet madre sea cero). El término (2wo/At)Y/? es un factor de normali-
zacién que garantiza que la transformada sea comparable en las diferentes escalas, haciendo que la
wavelet madre tenga energia unitaria (Torrence y Compo, 1998). Debido a que las escalas de tiempo 7
y forma o son directamente comparables con el tiempo ¢ y la frecuencia f, podemos calcular la den-
sidad de energia para cada frecuencia y para cada tiempo como |[W|? y de igual manera la fase como

tan™(—Im{W}/Re{W}).

En la Fig. 4 se presenta un ejemplo de la distribucién de energia en el tiempo obtenida a partir de la
transformada de wavelet de los datos de elevacién de la superficie libre observados por el alambre de
capacitancia 2 de la BOMM el dia 2018-01-23 a las 20:50 UTC. Se observa que la mayor parte de la
energia estd concentrada entre las frecuencias 274 y 273 Hz, que corresponde aproximadamente a al
periodo asociado al pico espectral (~ 13s). Se observa como la transformada de wavelet puede detectar
la presencia de grupos de olas, lo que la hace una herramienta (til para estudiar las caracteristicas no

estacionarias del oleaje (Donelan et al., 1996).

Segundo paso: estimacion del nimero de onda y la direccion

El WDM supone que cada componente de W se propaga como una onda plana, por lo tanto en dos

puntos m y m con vectores posicidn X,, y X, respectivamente, se debe cumplir que:

|Wm|ei(k.xm7wt) — H/Vn‘ei(k-xnfout)7 (23)

como la amplitud no cambia entre los dos puntos, la diferencia entre las fases estid dada por:



17

21 = b) _ B C) _
-1t . - .
N
T 23k .- A~ - .
= e Llagies
2-5L g s .
2-7H g s .
0 100 200 300 400 500 600 -1z g4
t[s] [W|? [m?*/Hz]

Figura 4. a) Elevacién de la superficie libre observada el dia 2018-01-23 20:50 UTC. b) Densidad de energia
obtenida de la transformada de wavelet. La zona sombreada representa los valores que estan por debajo
del 95% de confiabilidad. ¢) Densidad de energia obtenida de wavelet integrada en el tiempo (linea negra)
comparada con la densidad de energia obtenida de la transformada de Fourier (linea gris).

Aomn =k -xp — k- x5, (24)

Donelan et al. (1996) proponen que si se tienen dos pares de sensores se puede plantear un sistema de
dos ecuaciones y dos incégnitas, que se puede resolver para las componentes k, y k, del vector nimero
de onda. Si se tienen méas de dos pares de sensores en el arreglo, las estimaciones redundantes de k,
y ky se usan para tener una estimacién del error aleatorio. Una restriccién que se impone es que los
pares de sensores formen un angulo de 90° 4 20° o 270° 4+ 20°, es decir, que sean aproximadamente

perpendiculares entre si, ya que con pares paralelos no se puede determinar la direccion de las olas.

Una forma mas general de resolver el sistema cuando se tiene un arreglo es usando el método de
minimizacién de cuadrados (Barstow et al., 2005; Hampson et al., 2008). Para un arreglo de N sensores
se tiene un sistema de R = N(N — 1)/2 ecuaciones (para el arreglo pentagonal del presente trabajo se
tienen R = 15 ecuaciones). Sin pérdida de generalidad, se puede expresar (24) de forma matricial como
Xk = Ay, asi la estimacién del niimero de onda k usando el método de minimizacién de cuadrados

como:
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k9 = (XTX)1XT A, (25)
donde,
A$12 Aylg A<P12
Ax A A
Y . 13 913: : Ap = . Y13 ’ (26)
AZpn AYpn Apmn

donde A%y ¥ Aymn son las distancias en x y y entre cada par de sensores. El error cuadratico medio
asociado a la estimacién de k esta dado por Arys = || Xk™® —Ay]||2. Con esta forma de resolver, se debe
imponer una restriccion al desfase Ap: los desfases cercanos a +27 estan asociados con componentes
con direccién paralela al par de sensores. Como se busca que el par sea aproximadamente perpendicular
a la direccién de las olas, entonces el desfase se debe restringir de tal forma que |Ayp| < a27, donde
0 < ag < 1 es un factor de proporcionalidad. En este trabajo se usé ag = 0.5. Al resolver el sistema para
cada pareja frecuencia-tiempo, se forma un arreglo de componentes del niimero de onda de las mismas

dimensiones, por lo tanto se puede calcular la direccién como O(t, f) = tan~!(k,/k,) y la magnitud del

niimero de onda como K(f,t) = ,/k2 + k2.

Tercer paso: estimacion del espectro direccional

El tercer paso es estimar el espectro direccional E(f,#). Primero se obtiene la funcién de distribucién
direccional D(f,0) buscando en el arreglo O(t, f) el nimero de veces n que ocurre una direccién

especifica 0; para cada frecuencia f; en todos los tiempos t;, es decir:

n
Dij=pi; ¥ kloy=0, 6i=0,1,...,360, (27)
k=1

donde p;; es una funcién de peso que depende de la energia y se calcula como:
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1 n
_ 2
pij = > Wikld, <o, (28)
k=1
Finalmente, como se menciond anteriormente, el espectro direccional se obtiene multiplicando la funcién

de distribucién direccional y la densidad de energia promediada en el tiempo:

E(f,0) = Sr(f) D(f,0), (29)

donde Sr(f) es el espectro de Fourier interpolado a las frecuencias de wavelet.

2.2. Estimacion del flujo de momentum

El momentum total transferido entre el océano y la atmdsfera se obtiene a partir de la correlacién de las
fluctuaciones turbulentas de la velocidad medidas con el anemdémetro sénico a 6.5 m de altura sobre el

nivel medio del mar, como:

T = —pguw, (30)

donde p, es la densidad del aire. Las fluctuaciones turbulentas fueron calculadas removiendo la tendencia
lineal de los datos de velocidad del viento en intervalos de 30 minutos. Se aplicé una doble rotacién
de coordenadas usando una versién reducida de la matriz de rotacién (16) para garantizar que el flujo
es horizontal (w = 0) y que esta alineado con la direccién promedio del viento (v = 0). Es comin
expresar el esfuerzo del viento en funcién de la velocidad de friccién en el aire, que se calcula como
Usa = \/T/pa (donde 7 = || es la magnitud del esfuerzo del viento). Considerando que el momentum
que cede el aire es igual al momentum que gana el agua, se puede obtener la velocidad de friccién en el
agua Como Uxy = Uxq\/ Pa/Pw- El momentum que se transfiere a las olas se calculé mediante el modelo

de crecimiento del oleaje basado en la teoria casi lineal (Janssen, 1991).



20

2.3. Estimacion de la tasa de disipacion de TKE

Para obtener los perfiles de la tasa de disipaciéon de TKE y la microestructura de la turbulencia en
la capa limite, se usé un perfilador vertical de caida libre VMP-250 de la marca Rockland Scientific
International (Prairie et al., 2015). Este instrumento consiste en un tubo de 1.6 m de longitud y 90 mm
de didmetro (Fig. 5). Estd equipado con dos sensores del corte vertical de la velocidad horizontal SPM-
6000, un termistor de microescala FPQ7, un sensor de presién Keller y un sensor estandar de temperatura
y conductividad (CT). Adicionalmente, el instrumento cuenta con un OBS (Optical Backscatter Sensor)
que mide la concentracién de clorofila y particulas en suspensién, sin embargo los datos del OBS no
se consideraron en este trabajo. Los sensores de corte de la velocidad, la presién y la temperatura de
microescala miden a una tasa de muestreo de 512 Hz, mientras que el CT y el OBS miden a una
tasa de muestreo de 64 Hz. Los sensores estan ubicados en la parte frontal del perfilador por lo que la

perturbacién del flujo no afecta las mediciones (Venables et al., 2014).

Interruptor
ON/OFF

«— o
Termistor ‘

Turbidez

/—Corte

And

Figura 5. Fotografia del perfilador VMP-250 con la ubicacién de los sensores, durante la campafia de medicién

realizada en 2018-01-18. Cortesia: M. Larrafiaga.
Los sensores del corte de velocidad aprovechan la sustentacién aerodindmica para medir pequeiias varia-
ciones en la velocidad (Macoun y Lueck, 2004). El sensor de corte esta formado por una viga en voladizo
hecha de un material piezo-eléctrico que genera un cambio de voltaje a medida que se deforma por las

fluctuaciones horizontales del flujo. El voltaje V5 es proporcional al producto entre la velocidad de caida
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del instrumento W y a la velocidad del flujo transversal al movimiento del mismo. La sefial analégica
del voltaje y su derivada temporal se obtienen mediante un procesamiento que explican Mudge y Lueck
(1994). Por lo tanto, usando la hipétesis de turbulencia congelada de Taylor (ver p.ej. Sutherland, 2014),
el corte vertical de la velocidad se puede expresar en términos de la velocidad del instrumento y de la

derivada temporal del voltaje como:

o 10u 1 JVp (31)
0z W ot W2 ot’
donde § es una constante de proporcionalidad que se obtiene a partir de la calibracién del sensor.
Esta relacién implica que durante el periodo de medicién, la velocidad del instrumento W deber ser
aproximadamente constante (Wolk et al., 2002). EI VMP-250 tiene dos sensores de corte de la velocidad

dispuestos de tal forma que permiten medir las componentes 9u’/dz y v’ /Dz. Para obtener los perfiles

de la tasa de disipacion de la TKE se usé la metodologia que se describe a continuacién.

Primer paso: depuracién de datos anémalos

Es comiin que las senales del corte de la velocidad presenten datos anémalos causados por colisiones
del sensor con particulas u organismos presentes a lo largo de su recorrido por la columna de agua
(plancton, medusas, etc.). Esto es especialmente evidente en zonas de alta productividad biolégica, como
por ejemplo cerca de la termoclina. Los datos anémalos se identifican al comparar la sefial rectificada con
su pseudo desviacion estandar local, cuando esta razén supera cierto umbral, los datos son etiquetados
como anémalos. En este caso se tomé un umbral de 8. La sefial rectificada se obtiene aplicando un
filtro pasa-altas a la sefial del corte de la velocidad observada y tomando su valor absoluto. La pseudo
desviacién estandar se obtiene mediante un filtro pasa-bajas de la sefial rectificada. Los datos anémalos
y los datos adyacentes que se encuentran en una ventana de 0.04 s se reemplazan por el promedio de los
datos de una ventana de mayor duracién, que en este caso fue de 0.5s a cada lado del valor anémalo.
Este procedimiento se hace de forma iterativa hasta que no se encuentra ningtin valor mayor que umbral

definido (Douglas y Lueck, 2016).

En la Fig. 6 se presenta la serie de tiempo del corte de la velocidad rectificada (linea gris) y su pseudo

desviaci6n estandar (linea negra) correspondientes a los datos obtenidos dia 2018-01-18 a las 18:41 UTC.
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Figura 6. Ejemplo de depuracién de datos anémalos para un perfil de corte de la velocidad realizado el dia
2018-01-18 18:41 UTC.
Las estrellas rojas representan los datos anémalos identificados (35) y los puntos azules representan los
datos adyacentes que fueron eliminados junto con los anémalos (197) en la primera iteracién. En el panel
inferior se presenta la sefial observada (linea azul) y la sefial después de eliminar los datos anémalos (linea

naranja).

Segundo paso: correccion por vibracion

El VMP-250 tiene incorporados sensores que miden la aceleracién en la direccién perpendicular al eje de
caida del instrumento. Estas aceleraciones se usan para corregir el espectro del corte de la velocidad por
la contaminacién producida por las vibraciones del instrumento. Goodman et al. (2006) proponen un
método de correccidén que consiste en eliminar el ruido coherente entre las sefales del corte de la velocidad
y las aceleraciones en las dos direcciones. Para esto se definen ¥;(w) y a;(w) como las trasformadas de
Fourier de las sefales del corte de la velocidad y de la aceleracién en cada direccién, respectivamente,

entonces la ecuacién de correccién segiin Goodman et al. (2006) es:



23

U, = ‘i’z‘j - Xik]:‘];llxz'a (32)

donde \ilij = (i’z\ilp es el espectro cruzado de las sefales del corte de la velocidad en cada direccién
contaminadas por la vibracién del instrumento, ¥,; = (¥, U%) es el espectro cruzado de las sefiales del
corte de la velocidad corregido por la vibracion, I';; = (\Tlia;) es el espectro cruzado entre las sefiales
del corte de la velocidad y las aceleraciones, y x;; = <aia;> es el espectro cruzado de las sefiales de la

aceleracion.

En virtud de la hipétesis de turbulencia congelada de Taylor, se puede obtener el nimero de onda a
partir de la frecuencia f y la velocidad de caida del instrumento W (que debe ser aproximadamente

constante), como k = f/W (en unidades de ciclos por metro), y el espectro en nimero de onda como

U(k) = U(f)/W (en unidades de s~2/cpm).

En la Fig. 7 se presenta un ejemplo de los espectros en funcién del nimero de onda del corte de la
velocidad de cada sensor. Los datos corresponden al perfil observado el dia 2018-01-18 a las 18:41 UTC
para el caso en particular de dos profundidades (Fig. 7a). Los espectros del corte de la velocidad en la
profundidad de z = —7m (Fig. 7b y Fig. 7c) son méas energéticos que los espectros correspondientes a
una profundidad de z = —54m (Fig. 7b y Fig. 7c). Los espectros de las aceleraciones muestran un nivel
de energia similar en ambas profundidades. Sin embargo, a 7m de profundidad no se observa un efecto
significativo de las vibraciones en la energia del espectro del corte de la velocidad, mientras que a 54 m
de profundidad, a partir de k ~ 20 cpm se observa que la energia del espectro del corte de la velocidad

estd altamente contaminada por las vibraciones del instrumento.

En zonas de turbulencia intensa, como en la capa limite superficial, se presenta una subestimacién del
espectro del corte de la velocidad en las altas frecuencias. Esto se debe a que la forma y el tamafiio finito
del sensor, no permiten resolver de manera adecuada fluctuaciones o remolinos mas pequefios que su
tamafio. Este comportamiento se puede modelar como un filtro de un sélo polo (Macoun y Lueck, 2004;
Oakey, 1982; Wolk et al., 2002). La forma de corregir esta subestimacién es multiplicando el espectro
del corte de la velocidad por el inverso de la funcién de respuesta del filtro, H(k) = 1/ [1 + (k/48)?],
donde 48 cpm representa el nimero de onda de corte dado para el sensor usado en el presente trabajo

(Lueck, 2013).
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Figura 7. Correccién de los espectros del corte de la velocidad correspondientes al perfil observado el dia
2018-01-18 a las 18:41 UTC (a), con el sensor de corte 1 (b y d) y el sensor de corte 2 (c y €), en una
profundidad media de z = —7m (by ¢) yde 2 = —54m (d y e). En cada panel se presentan los espectros de
las aceleraciones en las dos direcciones escalados por 109 s2 m—2. Las lineas grises y negra son los espectros
de Nasmyth.

Tercer paso: integracion del espectro del corte de la velocidad

Para estimar directamente la tasa de disipacion de TKE es necesario medir todos los términos asociados
con las fluctuaciones turbulentas, lo cual representa una tarea dificil en el océano abierto (Sutherland
et al., 2013), por lo tanto, es comin suponer que el campo turbulento es isotrépico, lo que implica que
los gradientes son iguales en todas las direcciones. Esta suposicién permite escribir la tasa de disipacién

como:

15 [(ou\?

donde 0u’/0z es el corte vertical de la velocidad observado en una direccién. Esta ecuacién se puede

e

expresar de una forma mas practica como:
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ke
15
=y O/ W (k)dk (34)

donde U(k) es el espectro del corte de la velocidad en funcién del nimero de onda y k. es el nimero
de onda maximo que corresponde al tamafio minimo de las fluctuaciones que puede resolver el sensor
de corte de la velocidad. Existen dos formas de obtener la tasa de disipacién de la TKE: integrando el
espectro hasta el nimero de onda maximo y sumar la varianza no tenida en cuenta a partir de un espectro
universal de referencia (Wolk et al., 2002), o encontrando un ajuste que minimice el error entre los datos
observados y el espectro universal de referencia (Roget et al., 2006; Ruddick et al., 2000). El espectro
de referencia puede derivarse tedricamente (Panchev y Kesich, 1969) o empiricamente (Nasmyth, 1970).
En este trabajo se usé como espectro de referencia el espectro de Nasmyth (Nasmyth, 1970; Wolk et al.,

2002), modificado por Lueck (2013), que tiene la forma:

8.05(kn)'/3

Un(k) =17 (20.6kn)3 715’

(35)

donde k7 es el nimero de onda adimensional y 1 = (v3/)'/* es la escala de Kolmogorov. Existe una
zona en la que espectro del corte de la velocidad es proporcional a k'/3. Esta zona se conoce como el
subrango inercial. En niimeros de onda mayores, la energia decae rapidamente con el nimero de onda,

esta zona se denomina como subrango disipativo.

En este trabajo se combina el ajuste del espectro de referencia (método del ajuste en el subrango
inercial) y la integral del espectro observado (método de la varianza) para la estimacién de €. Primero
se calcula €19 integrando el espectro hasta 10cpm y se usa la relacién /e19 = /1 + ae1g, con a =
1.0774 - 10~? kg W1, para obtener una primera estimacién de la tasa de disipacién de la TKE. Si esta

primera estimacién es mayor que 1075 Wkg~!

, entonces se hace un ajuste del espectro del corte de la
velocidad en el subrango inercial. Si es menor, se usa el método de la varianza, integrando el espectro
hasta el nimero de onda maximo. Una descripcion detallada del algoritmo es presentada por Lueck

(2013).

La Fig. 8a presenta el perfil de la tasa de disipacién de la TKE calculado a partir de la sefal del corte

vertical de la velocidad (Fig. 8b) del dia 2018-01-18 a las 18:41 UTC. Para obtener el perfil de ¢, se
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Figura 8. a) Perfil de la tasa de disipacién para el dia 2018-01-18 18:41 UTC. b) Perfil del corte de la velocidad
del sensor 1. c) Espectro del corte de la velocidad para una profundidad de z = —7m (puntos grises). La linea
negra es el espectro de Nasmyth correspondiente al valor encontrado de tasa de disipacién. Las lineas grises
son los espectros de Nasmyth para diferentes niveles. d) lgual que c) para una profundidad de z = —54 m.

divide la sefial en segmentos de 2'2 datos, que corresponden a 8s ~ 4m (cuando la velocidad de caida
promedio es W = 0.5m/s). Cada segmento se traslapa 25 % con el siguiente. El espectro se obtiene
usando el método de Welch con secciones de 2'° datos traslapadas 50 % y una ventana de Hann. El
resultado es un espectro con una frecuencia minima igual a 0.5 Hz, una frecuencia Nyquist igual a 256 Hz

y con 22 grados de libertad.

En el espectro del corte de la velocidad correspondiente a una profundidad de 7m (Fig. 8c) se observa

una tasa de disipacién de la TKE es del orden ¢ ~ 107 Wkg~!

, por lo que la mayoria de los datos del
espectro estan en el subrango inercial. En & mayores que 100 cpm el sensor no puede resolver fluctuaciones
de mas alta frecuencia, por lo que se presenta una rapida caida de la energia consecuente con el modelo
de (Oakey, 1982). En este caso, se us6 el método del ajuste en el subrango inercial usando el espectro
de Nasmyth. Por otro lado, en el espectro correspondiente a 54 m de profundidad, la tasa de disipacién

de la TKE es del orden ¢ ~ 1072 Wkg™!, es decir, tres érdenes de magnitud menor que la observada a

7m. Debido a esta poca energia, el espectro estd dominado por el ruido en niimeros de onda mayores
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que 30 cpm. En este caso se utiliz6 el método de la varianza, integrando hasta k£ = 30 cpm y agregando

la varianza restante a partir del espectro de Nasmyth.

2.4. Campaiia de medicién

La BOMM se instalé cerca de la Isla Todos Santos, en Ensenada, Baja California, en el punto con
coordenadas 31°49.332' N y 116°50.178' W, con una profundidad aproximada de 100m (Fig. 9). La

BOMM estuvo midiendo casi de forma continua desde el 17 de noviembre de 2017 hasta el 2 de febrero

de 2018.
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Figura 9. Localizacién de la BOMM (punto amarillo) cerca de la Isla Todos Santos, Ensenada, BC. Los
contornos de color indican la profundidad en metros. La linea gris marca la isébata de 100 m.
Los datos fueron adquiridos y analizados en bloques de 30 minutos. A partir de los datos del anemémetro
sénico se estimé el flujo de momentum vy el flujo de calor sensible entre el océano y la atmdsfera. Se
calculé la rapidez promedio del viento a 10m a partir de las mediciones realizadas a 6.5 m de altura
sobre el nivel medio del mar, suponiendo que la velocidad presenta un perfil logaritmico en la vertical.
La rapidez del viento se transformé a condiciones neutrales, corrigiendo por el efecto de la estabilidad

atmosféricas usando el perfil adimensional propuesto por Hogstrom (1988).

Se calcularon los espectros direccionales del oleaje usando el método WDM en intervalos de 30 minutos,
a partir de los cuales se estimaron los parametros integrales del oleaje como altura de ola significante,
periodo asociado al pico espectral, velocidad de fase y longitud de onda. Se estimé el perfil vertical de
la deriva de Stokes a partir de los espectros en funcién de la frecuencia. Finalmente, los datos de la

estacion meteoroldgica se promediaron en intervalos de 30 minutos para ser consistentes con los demas
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datos.

Tabla 2. Nimero de perfiles de la tasa de disipacién de la TKE realizados en cada fecha.

Fecha Hora inicio Hora final Sets Perfiles
2017-07-04 18:01 19:31 3 15
2017-09-26 16:17 16:37 1 3
2018-01-15 17:49 19:03 3 13
2018-01-18 17:26 20:31 6 29
2018-01-23 17:06 19:51 5 24
2018-01-30 17:23 23:02 12 60
2018-01-31 17:54 23:08 10 50

Se realizaron 194 perfiles de la microestructura de la capa limite superficial del océano usando el VMP-
250 cerca de la BOMM en las fechas que se presentan en la Tab. 2. Los perfiles se realizaron en un punto
con una profundidad promedio de 100 m, por lo que la maxima profundidad fue de aproximadamente
80m debido a la deriva del instrumento por las corrientes superficiales. En los primeros 3 m del perfil, el
sensor estaba acelerado y no en caida libre, por lo que esa informacién no se utilizb en este andlisis. Las
mediciones se realizaron en sets o bloques de 5 perfiles consecutivos (en algunas ocasiones fueron sets
de 3 0 4 perfiles). Los perfiles de cada set se promediaron para tener una estimacién més robusta de la

tasa de disipacién, la temperatura y la conductividad.
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Capitulo 3. Resultados y discusion

3.1. Condiciones meteorolégicas y estado de mar

Durante la campafia de medicién se presentaron condiciones meteorolégicas de baja a mediana intensidad.
La rapidez del viento promedio a una altura de 10 metros en condiciones atmosféricas neutrales fue de
Ui ~ 4.5m/s, llegando a maximos de hasta Ujp ~ 15m/s en algunos eventos de tormenta, en los cuales
ademas se presentaron disminuciones en la presién atmosférica, valores de humedad relativa cercanos al
90 % y una predominancia de flujos de calor sensible positivos, es decir, del océano hacia la atmésfera.
En promedio, se presentaron vientos con una direccidon predominante del noroeste, que representan cerca

de 35 % del total de las observaciones (Fig. 10 y Fig. 11).

Por otro lado, se presentaron algunos eventos correspondientes a vientos de Santa Ana, en los cuales
la temperatura en el aire fue hasta 10°C mayor que la temperatura subsuperficial del agua (medida
a 7m de profundidad), por lo que los flujos de calor sensible predominantes fueron de la atmésfera al
océano. Durante estos eventos, se observaron vientos provenientes de tierra, con direcciones entre 45°
y 90° respecto al norte e intensidades no mayores a 8 m/s. Los valores de humedad relativa durante los
eventos Santa Ana fueron bajos, llegando hasta 12 %. Adicionalmente, la zona se encuentra fuertemente
influenciada por las brisas, por lo que durante el dia predominan los vientos del noroeste y en la noche

se presenta una componente importante de vientos débiles con direccién este-noreste.

En cuanto al oleaje, se observaron valores de altura significante promedio de 1.5 m. En la Fig. 12 se pueden
identificar por lo menos cuatro eventos de tormenta en donde las olas alcanzaron una altura significante
de Hs; > 3m. El evento mas intenso presentd una altura significante mayor que 5m. Durante la mayor
parte del tiempo predominé el swell sobre el oleaje local, solamente el ~3.4% del tiempo se presentaron
casos donde la energia del oleaje local superé la energia del swell. En promedio, los periodos asociados
con el pico del espectro estuvieron alrededor de T}, ~ 12, relacionados con una rapidez de fase asociada
al pico espectral de ¢, ~ 20m/s, excepto en los eventos de tormenta, en donde se presentaron periodos
de T, ~ 65 y una rapidez de fase de ¢, ~ 10m/s. La razén entre la rapidez de fase del oleaje y la

velocidad de friccién en el aire ¢, /t.q, se conoce como la edad de la ola. Este pardmetro es una medida
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Figura 10. Series de tiempo de las variables meteorolégicas observadas por la BOMM. a) Rapidez del viento

a 10 metros. b) Presién atmosférica. c) Temperaturas del agua y del aire. d) Humedad relativa. ) Flujo de

calor sensible. Los tiempos estan en UTC.
del estado de desarrollo del oleaje con respecto al viento local. En este caso, donde se tiene un estado de
mar caracterizado por una combinacién de swell casi permanente y un oleaje local relativamente de baja
intensidad y poco frecuente, la edad de la ola se entiende como una medida de la energia cinética de las
olas respecto a la energia cinética del viento. Los valores de edad de la ola observados son del orden de
Cp/Uyq ~ 140. En los casos de tormenta la edad de la ola fue de ¢, /u., ~ 20, lo que corresponde a un
oleaje local en estado de desarrollo. Cuando la edad de la ola es ¢,/u., > 30 se considera que el oleaje

esta totalmente desarrollado (Rascle et al., 2006).

La direccion del oleaje fue predominantemente entre el oeste y el noroeste (aproximadamente 45 % de los
casos). El oleaje generado por el viento proveniente de tierra durante los eventos de Santa Ana fue muy
poco comun y representa menos del 3% del total de los datos. También se presentaron algunos eventos

importantes de swell provenientes del oeste y el suroeste (aproximadamente el 15 % de los casos). En la
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Figura 11. Histrograma direccional de la rapidez del viento a 10 metros (izquierda) y la altura significante
del oleaje (derecha). Las direcciones estdn en convencién nautica, es decir, lo dngulos indican la direccién “de
donde viene.”

Fig. 13 se presenta el espectro direccional del oleaje en dos fechas particulares, una del dia 2018-01-18
a las 19:30 (izquierda), que corresponde a oleaje energético; y la otra el dia 2018-01-30 a las 21:30
(derecha), que corresponde a oleaje poco energético. En el primer caso las olas van hacia el este, con
una altura cercana a los ~2m y un periodo mayor a 12.6s, por otro lado, el viento tiene una direccién
promedio (en un intervalo de media hora) hacia el noroeste. En el segundo caso, donde las condiciones
son poco energéticas (Hs ~ 0.5m y T}, ~ 12s), y la direccién de las olas coincide con la direccién del

viento.

Se calculé la deriva de Stokes integrando el espectro del oleaje hasta una frecuencia de 10 Hz. Esta deriva
alcanza valores de aproximadamente 0.6 m/s en la superficie y su efecto se percibe hasta una profundidad
de 50m, en donde su magnitud oscila entre 1072 y 10~3m/s (Fig. 14c). Al comparar la magnitud de la
deriva de Stokes en superficie con la rapidez del viento a 10 metros en condiciones neutrales (Fig. 14a),
se puede identificar que cuando el viento es menor que 5m/s, la razén ugy/Uio decrece al aumentar la
rapidez del viento. Cuando Ujg — 0, la deriva de Stokes tiende a infinito, lo que indica que aunque el
viento es débil, existe una deriva de Stokes debida al swell. Ademas, tal como mencionan Rascle et al.
(2008), la alta variabilidad durante vientos débiles corresponde a variaciones relativamente rapidas con
disminuciones en la rapidez del viento, mientras las olas siguen en desarrollo. Por otro lado, cuando la
rapidez del viento es mayores que 5m/s, la razén ug o/Uio aumenta practicamente de manera lineal con
la rapidez del viento, y esto corresponde con condiciones de oleaje joven (valores relativamente altos de

Uxq/Cp). Durante esas condiciones, es precisamente el oleaje que se genera localmente el que controla la
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Figura 12. Series de tiempo de las condiciones del estado del mar. a) Altura significante del oleaje. b) Razén
entre energia del oleaje local y el oleaje libre. ¢) Periodo asociado al pico espectral. d) Inverso de la edad de
la ola. d) Variacién temporal del espectro del oleaje integrado en direccién.

deriva de Stokes. De acuerdo a las observaciones, el comportamiento de ug (/Ui se puede representar

con una funcién parabdlica, tal como:

ug.0/Uro = 0.000735 U3y — 0.009112 Uy 4 0.04755, 0 < Upg < 13m/s. (36)

Es importante notar que durante el periodo de observacién, los valores de la razén ug /Ui estuvieron
alrededor de 2.5% lo que implica casi el doble de lo que reportan Rascle et al. (2008) con datos de
simulacién numérica a escala global. La distribucién de probabilidad de ugo/Uio sigue un comporta-

miento que se ajusta muy bien a una funcién log-normal con parametro de localizacién p = 9.5 - 1074,
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Figura 13. Espectros direccionales del oleaje del dia 2018-01-18 19:30 (izquierda) y el dfa 2018-01-30 21:30
(derecha). Los contornos negros indican el 25, 50 y el 75 % de la energia. Las flechas negras indican la direccién
promedio del viento.

forma o0 = 0.021 y escala m = 0.53 (Fig. 14b). Cuando se presentan condiciones de vientos muy débiles
(Uio < 2m/s) y de vientos intensos (Ujp > 11m/s), la magnitud de la deriva de Stokes en superficie

es mas del 5% de la rapidez del viento Uqp.

3.2. Flujos de momentum océano-atmésfera

Es una practica com(n parametrizar el esfuerzo del viento en funcién de la rapidez del viento a 10 metros

en condiciones neutrales, como:

7= paCp Ui, (37)

donde Cp es el coeficiente de arrastre, que histéricamente, se ha tratado de representar en términos
de las condiciones del estado del mar, la rapidez del viento y la estabilidad atmosférica. Generalmente,
es cominmente aceptado que el coeficiente de arrastre crece linealmente con la rapidez del viento ante
condiciones de vientos moderados (Large y Pond, 1981; Smith, 1980). Sin embargo, hay evidencias que
sugieren que en condiciones de vientos muy intensos el Cp tiende a ser constante (Donelan et al., 2004)
y en condiciones de vientos débiles el Cp tiende aumentar a medida que disminuye la rapidez del viento,

aun mas en presencia de swell (Garcia-Nava et al., 2009). La ecuacién (37) puede ser planteada en
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Figura 14. a) Razén entre la magnitud de la deriva de Stokes en superficie y la rapidez del viento Uyg. La linea
negra representa un ajuste parabdlico dado por la ecuacién (36). Los puntos grises claros indican promedio
y la barras verticales desviacién estandar en intervalos de clase de 0.7m/s. b) Histograma de la razén entre
la deriva de Stokes en superficie y la rapidez del viento a 10 metros en condiciones neutrales. La linea roja
presenta una ajuste a una distribucién log-nomal de tres pardmetros. c) Serie de tiempo de la estructura
vertical de la deriva de Stokes. Los tiempos estan en UTC.

términos de la velocidad de friccién como:

Uea = CY*Uno. (38)

Con esta descripcién se espera que la velocidad de friccién varie de forma proporcional a la rapidez
del viento. Foreman y Emeis (2010) sugieren que la dependencia del Cp con respecto a la rapidez del
viento, se debe a un planteamiento inadecuado de la relacién entre la velocidad de friccién y la rapidez

del viento. Por lo tanto, proponen agregar una constante en la relacién lineal entre u,, y Uip.

En la Fig. 15 se presenta la velocidad de fricciéon en el aire u,, como funcién de la rapidez del viento
Ujp. Los resultados sugieren que la cuando la rapidez del viento es menor que 6 m/s, la velocidad de

friccion en el aire presenta un crecimiento lento, mientras que cuando la rapidez del viento es mayor
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que este valor, la razén de crecimiento es mayor. Se observa que cuando Ujg < 2m/s, la velocidad de

friccion se acerca en promedio a U, ~ 0.1m/s.
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Figura 15. Velocidad de friccién en funcién de la velocidad del viento Ujg. Los puntos grises claros indican

el promedio y las barras verticales la desviacién estandar en intervalos de clase de 0.7m/s. Las lineas roja

sélida y azul segmentada representan las parametrizaciones de Moon et al. (2007) y Foreman y Emeis (2010),

respectivamente. La linea negra representa un ajuste parabdlico dado por la ecuacién (39).
Esto resultados son consistentes con lo que plantean Foreman y Emeis (2010) sobre la inclusién de una
constante en la relacidn entre la velocidad de friccién y la rapidez del viento. Sin embargo, los resultados
las mediciones que se presentan en este trabajo, sugieren que una forma aproximada de representar la

variacién de la velocidad de fricciéon durante condiciones de vientos débiles y moderados en funcién de

la rapidez del viento Ujg, es mediante la ecuacién:

Usa = 0.003348 UZ) — 0.0077 Uyo + 0.1360, 0 < Upp < 13m/s. (39)

El ajuste propuesto es similar a la parametrizacién que proponen Moon et al. (2007) para vientos menores
a 12.5m/s, la cual se usa en el modelo operacional de GFDL (Geophysical Fluid Dynamics Laboratory).
Ademas, en la Fig. 15 se observa una ligera dependencia de la velocidad de friccion en la altura significante
del swell. En el caso particular de una determinada rapidez del viento, la velocidad de fricciéon crece a
medida que crece la altura significante del swell, la cual fue calculada integrando el espectro del oleaje
hasta una frecuencia fcyt = 0.83 /2w Uy (Drennan et al., 2003). Estos resultados sugieren que hay
una componente de la velocidad de friccién que es debida al oleaje y por lo tanto, puede ser indicio de

una transferencia de momentum entre el swell y la atmésfera.
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Para entender de manera adecuada la influencia de la edad o la pendiente del oleaje en la transferencia
de momentum entre el océano y la atmdsfera se requieren alin mayores esfuerzos de investigacion, y el
tema es todavia bajo debate. Algunos autores han observado que en presencia de swell se presenta una
reduccién del coeficiente de arrastre (Drennan et al., 2003; Garcia-Nava et al., 2009; Potter, 2015). Sin
embargo, otros estudios sugieren que el efecto de las olas es menos importante, especialmente durante
vientos moderados a intensos, cuando el mar esta fuertemente influenciado por el viento (Andreas et al.,
2012). Las presentes observaciones sugieren que si bien se puede plantear una parametrizacién de la
velocidad de friccion solamente en términos de la rapidez del viento, existe una clara tendencia de
crecimiento de la velocidad de friccién conforme aumenta la energia del swell. Andreas et al. (2012)
discuten que este efecto puede ser un reflejo de la dificultad de medir los flujos de momentum durante
vientos débiles y en presencia de swell, y que de hecho cuando se presentan condiciones de swell que

se propaga en direccion contraria a la direccion del viento, es el oleaje el que transfiere momentum a la

atmoésfera.
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Figura 16. Relacién entre el esfuerzo inducido por las olas y el esfuerzo del viento en funcién del inverso de

la edad de la ola. Las lineas grises continuas representan el 100 %, 10% y 1% del esfuerzo del viento que es

transferido a las olas. La linea negra segmentada representa el limite inferior de u*a/cp en el cual se considera

que el oleaje estd en desarrollo. Los colores indican el flujo de energia que se disipa del campo de olas y que

es transferido al océano.
En la Fig. 16 se presenta la razén entre el esfuerzo inducido por las olas 7, y el esfuerzo total medido
en la atmésfera 7, en funcién del inverso de la edad de la ola u.q/c, y del flujo de energia del campo

del olas al océano Fy, que se calcula a parir de integrar el término de disipacién de energia del oleaje.

Mientras mayor sea u,,/cp, €l esfuerzo inducido por las olas y el flujo de energia son mayores.

Durante el periodo de medicién, se observé que del total del esfuerzo que actiia sobre la superficie del
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mar, no mas del 35 % corresponde con el esfuerzo inducido por el oleaje. Esto supone que el 65 % restante
es transferido directamente a las corrientes. A medida que wu,,/c, disminuye, la teoria de Janssen (1991)
predice un decrecimiento asintético de la razén 7/7,, lo que corresponde con una menor cantidad de
energia disipada por el oleaje. Cuando u,.,/cp S 3+ 1073 el esfuerzo inducido por el oleaje tiende a cero.
Estos casos corresponden con condiciones de vientos débiles en presencia de swell, en donde el esfuerzo
inducido por el oleaje podria ser negativo. Durante estas condiciones, la transferencia de momentum
podria ser de las olas a la atmoésfera. La teoria de Janssen (1991) no predice el comportamiento esperado
para dichas condiciones, lo cual representa una fuerte limitacién en esa teoria, especialmente cuando se

presentan condiciones de oleaje influenciado por el swell.

3.3. Tasa de disipaciéon de la TKE

En la Fig. 17 se presentan los perfiles en funcién del tiempo, de la temperatura, la salinidad, la densidad
potencial y la frecuencia natural de flotabilidad, que se realizaron los dias 18, 30 y 31 de enero de
2018. En estas fechas se tienen mediciones simultaneas de perfiles de microestructura y observaciones
en la interfase entre el océano y la atmédsfera. A partir de estas variables se calculé la profundidad de
la capa mezclada usando la metodologia que proponen de Boyer Montégut et al. (2004). Los perfiles
se clasificaron en dos grupos segiin las condiciones dominantes: /) los que presentaron condiciones de
oleaje y viento con intensidad moderada, que corresponden a los obtenidos el dia 18 de enero 2018, y
ii) los que presentaron condiciones de oleaje y viento con intensidades relativamente menores, obtenidos

durante los dias 30 y 31 de enero de 2018.

En los perfiles del dia 18 de enero, se observa una temperatura en la profunidad z = —10m de aproxi-
madamente 16°C y una profundidad de la capa mezclada entre 18 y 23 m. En el campo de salinidad se
observa una capa entre ~30 y ~60 m de profundidad, en la que la salinidad es menor que en la superficie
y en el fondo, coincidiendo ademas con valores de frecuencia de flotabilidad relativamente altos en las
interfases de la capa. Estas observaciones son similares a las que reportan Pérez-Brunius et al. (2006) a
partir de mediciones hidrograficas cerca de la costa de la parte norte de la peninsula de Baja California.
Por otro lado, durante los dias 30 y 31 de enero se presentd un oleaje poco energético (Hs ~ 0.5m),
vientos débiles (Ujp ~ 4m) y un flujo de calor sensible negativo, es decir, de la atmésfera al océano

(Fig. 10). La temperatura observada cerca de la superficie es aproximadamente 15°C y la profundidad
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Figura 17. Perfiles observados de: a) temperatura; b) salinidad absoluta; c) densidad potencial; d) frecuencia

de flotabilidad. La linea negra indica la profundidad de la capa mezclada. Los tiempos estan en UTC.
de la capa mezclada 14 m. Durante el dia 31 se registré un aumento en la temperatura y un aumenta
de la profundidad de la capa mezclada después de las 20:00 UTC, alcanzando aproximadamente 22 m.
La salinidad presenta una estructura similar a la del 18 de enero, sin embargo existe un menor gradiente

y una marcada variabilidad durante el dia.

En la Fig. 18a se presenta la evolucion temporal de los perfiles de la tasa de disipaciéon de TKE. Durante
el 18 de enero se observa una intensificacién de la tasa de disipacién de TKE en la capa superior (entre
5y 12m de profundidad), con valores del orden de ¢ ~ 107° W /kg. En niveles inferiores, por debajo
de la capa mezclada, no se observan valores significativos de la tasa de disipacién de TKE, contrario
a lo que sucede durante el dia 30 de enero, en donde se observa una tasa de disipacién del orden de
e ~ 107 W/kg, en profundidades menores que la profundidad de la capa mezclada entre las 17:00 y
las 19:00, y en profundidades menores que 50 m entre las 19:00 y las 22:00. Durante el dia 31 de enero
también se observa una estructura de la tasa de disipacién de TKE similar a la que se observa el 30 de

enero. Aunque no se sabe con exactitud a qué se debe esto, se podria atribuir a la presencia de ondas



Uip[m/s]

H; [m]

5.0
3.0
1.0

2.0
1.2
0.5

-a)

| b)

2018-01-18

Figura 18. Series de tiempo de las variables ambientales observadas durante las mediciones simultaneas con
la BOMM y con el perfilador VMP-250. a) Rapidez del viento a 10 metros. b) Altura significante del oleaje.
c) Tasa de disipacién de TKE observada. d) Tasa de disipacién de TKE normalizada con la ley de la pared.
La linea negra indica la profundidad de la capa mezclada. Los tiempos estdn en UTC.

39

internas, ya que las mayores tasas de disipacién de TKE se presentan en las regiones con los maximos

gradientes de densidad, es decir, en las interfases entre capas de diferentes caracteristicas (Fig. 17).

Aln ante condiciones de oleaje con relativamente baja energia representado con altura significante entre

0.5m y 1.0m, aproximadamente, en los resultados de los perfiles de la tasa de disipaciéon de TKE se

identifica una intensificacién de manera particular durante las 19:00-20:00 UTC en los perfiles de los dias

30 y 31 de enero (Fig. 18). Esto se podria explicar teniendo en cuenta que durante esos dias (y algunos

dias antecedentes), se presentaron condiciones de aire seco y calido, tipicas de vientos de San Ana, lo

que pudo haber provocado un calentamiento de la capa mas superficial del océano en las primeras horas

de la mafiana. Posteriormente, cuando el viento comienza a intensificarse (alrededor de las 19:00 UTC),

debido a la baja humedad, se presenta una rapida evaporacién, y por lo tanto una rapida liberacién de

calor latente del océano a la atmdsfera. Esto genera una desestabizacion de la capa limite oceanica, y

hace que las primeras capas del océano pierdan flotabilidad y tiendan a generar movimientos convectivos,
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lo que da lugar a una intensificacion de la tasa de disipacién. Este proceso es similar a lo que se espera

que ocurra durante la noche, cuando el océano libera calor sensible a la atmésfera (Bogucki et al., 2015),

generando una desestabilizacién de la capa limite oceénica.
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Figura 19. Ejemplos de los perfiles de la tasa de disipacién de TKE obtenidos durante las mediciones realizadas
los dias 18 (a), 30 (b) y 31 (c) de enero de 2018 (el tiempo estd en UTC), con su correspondiente espectro del
oleaje en funcién de la frecuencia (d), (e), y (f), respectivamente. Las lineas horizontales delgadas representan
la profundidad de la capa mezclada y las lineas segmentadas en los paneles superiores representan la tasa de
disipacién de TKE descrita por (roja) la ley de la pared, (verde) la parametrizacién de Huang y Qiao (2010),
y (verde) una versién simplificada del gradiente de la deriva de Stokes. En los paneles inferiores, la linea negra
segmentada representa el nivel de la energia del espectro del oleaje ante condiciones de saturacién. Se presenta

el flujo de energia por unidad de area I que se transfiere de las olas al océano.
Si consideramos que la explicacién anterior es razonable, es posible deducir que la intensificacién de la
tasa de disipacién de la TKE observa durante el dia 18 de enero, estd asociada con la presencia del
oleaje, teniendo en cuenta que durante ese dia no hubo contribucién importante por parte del flujo de
calor. Con el fin de afinar esta explicacién, se compararon entre si algunos perfiles individuales de la
tasa de disipacién de TKE en conjunto con el espectro del oleaje correspondiente (Fig. 19). Durante
las condiciones de oleaje relativamente mas energético (18 de enero), se observa que el espectro del
oleaje en la regién de frecuencias f = 0.1 Hz se describe razonablemente con una dependencia del tipo

f~*, lo que indica que el oleaje se encuentra en un equilibrio con el viento local. Esto representa una
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situacién diferente al caso del oleaje débil (30 y 31 de enero), cuando el oleaje local tiene una componente
importante que se refleja como un maximo relativo en el nivel de energia del espectro especialmente
en f ~ 0.7Hz. El oleaje se encuentra en equilibrio, especialmente en las componentes de frecuencias
relativamente altas, cuando alcanza un grado de saturacién en su nivel de energia que es proporcional a
la velocidad de friccion en el aire (Thomson et al., 2013). El nivel de equilibrio en el espectro del oleaje
se presenta cuando existe un balance entre la energia suministrada por el viento y la energia disipada
por el oleaje (Phillips, 1985), por lo que se espera un incremento del flujo de energia del campo de olas
al océano. Se evidencia que durante las condiciones mas energéticas, la energia cedida al océano es del
orden de Fy ~ 1073 J/m?s, mientras que para los otros dos casos es hasta tres érdenes de magnitud
menor (Fy ~ 107%J/m?s), lo que podria ser un indicador de un efecto directo de inyeccién de TKE al

océano producto de la disipacién de las olas.

En la Fig. 20 se presentan los perfiles de la tasa de disipacién de TKE observados durante las condiciones
de oleaje energético. En el perfil de las 19:22 UTC, la tasa de disipacién es del orden de ¢ ~ 107> W /kg
cerca de los 5m de profundidad y decae rapidamente hasta ¢ ~ 1072 W/kg en una profundidad de
20 m. Este rapido decaimiento ha sido previamente observado por otros autores (Terray et al., 1996) y
es consistente con un balance local entre la energia cinética turbulenta producida el rompimiento del
oleaje y la disipacién. En los perfiles realizados media hora y una hora después se observa una disminucién
progresiva del gradiente, lo que se podria explicar por un transporte vertical de la turbulencia generada
en superficie. Se observa ademas un pequefio aumento en el grosor de la capa mezclada, lo que podria

ser consecuencia de la TKE transportada desde la superficie.

Los intentos de parametrizar € se han basado generalmente en criterios de similaridad. La ley de la pared
supone que la energia cinética turbulenta estd dada por un balance local entre la produccién por el corte
del flujo medio y la disipacién, pero si se considera el efecto del oleaje, tedéricamente se llega a que la tasa
de disipacién es proporcional al corte de la deriva de Stokes (Ardhuin y Jenkins, 2006). Por lo tanto, al
incluir este efecto, la tasa de disipacién se puede escribir como (Huang y Qiao, 2010; Sutherland et al.,

2013):

2 aus

4
*waz7 (O)

€=a1u
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Figura 20. Comparacién de los perfiles de la tasa de disipacién de la TKE durante condiciones de oleaje

energético. La descripciéon de los paneles es la misma que se presenta en la Fig. 19.
donde a; = 3.755m/Hs/\ es una funcién que depende de la pendiente de la ola propuesta por Huang y
Qiao (2010), donde 3 es una constante de ajuste que varia entre 0y 1. La Fig. 20 presenta la comparacién
de los perfiles observados, con la tasa de disipacién que predice la ley de la pared y la ecuacién (40).
Se observa que el modelo que més se justa a las observaciones es el que considera la deriva de Stokes.
Por el contrario, la ley de la pared tiende a sobrestimar la tasa de disipacién. Adicionalmente, Huang y
Qiao (2010) sugieren una forma simplificada de expresar la ecuacién (40), considerando que la deriva

2kz

de Stokes se puede expresar como ug(2) =~ ugge“**, donde ug o es la magnitud de la deriva de Stokes

en superficie. Al comparar esta simplificacién, se observa que sobrestima la tasa de disipacidon en ciertas
profundidades y no predice correctamente su decaimiento con la profundidad. Esto sucede porque se

2kz

impone una forma proporcional a € ~ e“"# sin considerar la distribucién de la energia del oleaje dada

por el espectro.
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Capitulo 4. Conclusiones

En este trabajo se presentan mediciones del flujo de momentum entre el océano y la atmésfera y de perfiles
de la tasa de disipaciéon de TKE en la capa limite superficial del océano. Las mediciones se realizaron de
manera simultdnea con observaciones directas y con alta resolucién del espectro direccional del oleaje. La
tasa de disipacion de TKE se estimé a partir de mediciones del corte vertical de la velocidad horizontal,
llevadas a cabo con un perfilador de microestructura VMP-250. Las condiciones meteorolégicas, el flujo
de momentum vy el espectro direccional del oleaje se obtuvieron a partir de mediciones realizadas con
diversos sensores instalados en una BOMM (Boya Oceénica y de Meteorologia Marina) instalada entre
noviembre de 2017 y enero de 2018 cerca de la Isla Todos Santos, Ensenada, BC. Durante el periodo de
mediciones las condiciones del oleaje se caracterizaron por la presencia predominante de olas generadas
por tormentas lejanas (swell). El perfil vertical de la deriva de Stokes se calculd a partir de la integracién
del espectro del oleaje hasta una frecuencia de 10 Hz. Se encontré que la razén entre la magnitud
de la deriva de Stokes en la superficie y la rapidez del viento Ujy (referida a una altura z = 10m
sobre el nivel medio del mar, y en condiciones atmosféricas neutrales), presenta un comportamiento
aproximadamente parabdlico con respecto a Ujg, al menos durante condiciones de vientos débiles a
moderados. En promedio, la magnitud de la deriva de Stokes en la superficie representa el 2.5 % de la
rapidez del viento Ujg, excepto ante condiciones de vientos muy débiles (Ujp < 2m/s) y de vientos

intensos (Ujp > 11m/s).

El flujo de momentum entre el océano y la atmdsfera, representado a través de la velocidad de friccion
en el aire, también presenta una comportamiento parabédlico con la rapidez del viento Ujg, tal como
habia sido reportado previamente por otros autores. Uno de los resultados mas importantes es que la
velocidad de friccion es mayor entre mayor sea la altura significante del swell, especificamente cuando se
considera una rapidez del viento Ujg determinada. Es importante reconocer que es necesario un analisis
mas detallado para explicar el mecanismo por el cual el swell afecta la transferencia de momentum, sin
embargo, los resultados sugieren que esta variable debe ser considerada como de igual importancia que
la rapidez del viento Ujg. El esfuerzo inducido por las olas, calculado a partir de la teoria casi lineal de
crecimiento del oleaje, sugiere al menos el 65 % de la transferencia de de momentum de la atmésfera se

aplica directamente sobre las corrientes y el 35 % restante se transfiere al campo de olas. Esto se debe a
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que las observaciones se realizaron para un oleaje dominado por swell. Se espera que para un oleaje en

desarrollo (¢,/u. < 30) este porcentaje aumente.

A partir de las mediciones realizadas de la tasa de disipacion de TKE se identificaron dos condiciones
caracteristicas: en la primera se presenté un oleaje energético y en la segunda dominaron los flujos de
calor. En ambas condiciones la rapidez del viento fue similar. Las observaciones indican que durante
las condiciones de oleaje relativamente mas energético, el espectro del oleaje se mantiene en equilibrio
(en términos del suminstro de energia al oleaje, por parte del viento y la disipacién de la energia por el
oleaje y su rompiente), lo que coincide con una intensificacién de la tasa de disipacién de la TKE cerca
de la superficie. A partir de los resultados de este trabajo, se puede concluir que ante las condiciones
meteorolégicas y del estado de mar observadas, la parametrizacién de Huang y Qiao (2010) describe
mejor a las observaciones, en comparacién con lo que predice la ley de la pared. Aunque es necesario
obtener y analizar una cantidad mayor de observaciones, los resultados que se presentan sugieren la
importancia de medir el espectro del oleaje con una alta resolucién, con lo cual se puede obtener de
manera acertada el balance de energia en la capa limite superficial y el flujo de momentum entre el

océano y la atmésfera.
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