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Resumen de la tesis que presenta Daniel Santiago Peláez Zapata como requisito parcial para la obtención
del grado de Maestro en Ciencias en Oceanografía Física.

Efecto del oleaje en la capa límite 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 dinámica de la parte superior del océano y su
interacción con la atmósfera. Sin embargo, no existen muchas observaciones que permitan entender el
efecto del oleaje en la capa límite superficial del océano. En este trabajo se presentan mediciones de
la tasa de disipación de la energía cinética turbulenta en los primeros 80m de profundidad, realizadas
con un perfilador vertical de microestructura. De manera simultánea, se midió el flujo de momentum y
variables meteorológicas en la interfase entre el océano y la atmósfera usando una Boya Oceanográfica
y de Meteorología Marina (BOMM). Se estimó el espectro direccional del oleaje usando el método
WDM (Wavelet Directional Method) y el esfuerzo inducido por las olas usando la teoría casi lineal de
crecimiento del oleaje. Los resultados indican que la velocidad de fricción presenta un comportamiento
parabólico con respecto a la rapidez del viento a 10 metros en condiciones neutrales, sin embargo, cuando
aumenta la energía del swell, aumenta la velocidad de fricción. Durante las condiciones observadas, donde
dominó el oleaje generado por tormentas lejanas, se estimó que hasta un 35% del flujo de momentum
del viento se transfiere directamente a las olas. Entre más momentum se transfiere a las olas, más energía
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 disipación de la energía cinética turbulenta cerca
de la superficie. Finalmente, se encontró que al incluir el gradiente vertical de la deriva de Stokes como
un término de producción dentro del balance de energía cinética turbulenta, la tasa de disipación es
representada de manera más adecuada.

Palabras clave: oleaje, capa límite superficial, tasa de disipación de TKE, interacción océano-atmósfera
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Abstract of the thesis presented by Daniel Santiago Peláez 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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Capítulo 1. Introducción

1.1. Antecedentes

Las olas juegan un papel importante en dinámica de la capa límite superficial del océano, ya que deter-

minan en gran medida los procesos de transferencia de momentum, calor y gases, que son cruciales en

la regulación del sistema climático a escala global (Belcher et al., 2012; Sullivan y McWilliams, 2010).

El oleaje es una de las principales fuentes de inyección de energía cinética turbulenta (TKE; Turbulent

Kinetic Energy) hacia el océano, por lo que es un componente clave en la mezcla de la capa límite

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 atmósfera al océano (Donelan

et al., 2004; García-Nava et al., 2009). Existen al menos tres mecanismos asociados con el oleaje que

influyen en la mezcla de la capa límite (Babanin, 2009): la inyección directa de turbulencia producida

por el rompimiento de las olas, la cual está limitada a una profundidad del orden de la altura de la ola;

la producción 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 producción de turbulencia debida

al corte vertical de la deriva de Stokes, que está 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 límite 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 fricción 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 límite (Sullivan et al., 2012). La principal limitación 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 rápidos en el viento, al crecimiento de las olas limitado por

el fetch, a la presencia de swell que interactúa con el oleaje local, entre otros, (McWilliams et al., 2014).
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Algunos autores han abordado el problema del efecto de las olas en la capa límite usando modelos

de circulación 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 mayoría 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 comparación de resultados del modelo de circulación

global HadGEM3 con observaciones de derivadores Argo, promediados en un período de 20 años. Esta

comparación presenta evidencia que los actuales modelos del clima global, generalmente no reproducen

bien la mezcla en la capa límite 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 circulación pueden deberse a múltiples factores, como

incertidumbre en las condiciones de frontera, resolución de los modelos, parametrizaciones, entre otros,

se cree que la contribución de los procesos físicos inducidos por el oleaje es fundamental en la dinámica

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

A partir del análisis de datos de dos experimentos, uno en un lago con olas por energéticas y otro en

el océano abierto con olas más energéticas, ambos con condiciones de viento y flujos de flotabilidad

similares, D’Asaro et al. (2014) observaron una mayor energía cinética turbulenta y una capa mezclada

más profunda en el océano abierto en comparación 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 intensificación de la turbulencia en la capa límite.

Debido a la complejidad en las mediciones y a que se requieren instrumentos especializados, existen

relativamente pocas observaciones simultáneas de oleaje y turbulencia. Muchos de los estudios presentan

algunas limitaciones, específicamente en la información relacionada con el oleaje. Por ejemplo, Huang

et al. (2012) usan un modelo global de predicción del tiempo para obtener los parámetros 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 período mayor a 1.5 s. Por otro lado, Sutherland

et al. (2013, 2014) miden el espectro en frecuencia con un altímetro que sólo puede resolver olas con

períodos mayores a 2 s. La baja resolución en la estimación del espectro representa una importante

limitación, por ejemplo para estimar la deriva de Stokes, que es altamente dependiente de la energía del

espectro en las altas frecuencias del espectro (Rascle et al., 2006).
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El presente documento está organizado de la siguiente manera: en las secciones 1.2 y 1.3 se presentan

la justificación y los objetivos del presente trabajo, respectivamente. En la sección 1.4 se presentan los

conceptos y el marco teórico de la dinámica de la capa límite y el oleaje. En el capítulo 2 se hace

una descripción de las observaciones en la interfase océano-atmósfera, el procesamiento de los datos, la

estimación del espectro direccional y el cálculo del flujo de momentum. Se presentan también detalles

sobre la metodología usada para el cálculo de la tasa de disipación a partir de las mediciones de corte

vertical de la velocidad. Finalmente, en el capítulo 3 se discuten los resultados obtenidos y en el capítulo

4 se presentan las conclusiones del trabajo.

1.2. Justificación

La falta de observaciones en la capa superior del océano dificulta el planteamiento de modelos teóricos que

describan los procesos adecuadamente (Sutherland et al., 2013). Por otro lado, son pocos los estudios

que presentan mediciones simultáneas de la tasa de disipación de la TKE y espectro direccional del

oleaje, lo que hace más difícil aún el entendimiento del efecto de las olas en la capa límite superficial.

Considerando a la importancia que tienen las olas en los procesos que ocurren en la capa límite y las pocas

observaciones existentes, en este trabajo se presentan mediciones de la tasa de disipación de la TKE con

una perfilador vertical de microestructura, además de observaciones de las condiciones atmosféricas y

oceánicas en la capa límite, incluyendo el espectro direccional del oleaje con alta resolución, con el fin

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

1.3. Objetivos

Objetivo general

Estudiar la importancia relativa del oleaje en la evolución de la capa límite superficial del océano mediante

el análisis de observaciones del flujo de momentum y la tasa de disipación de la energía cinética turbulenta

en un perfil vertical.
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Objetivos específicos

1. Cuantificar el flujo de momentum entre el océano y la atmósfera mediante mediciones directas.

2. Estimar el perfil vertical de la tasa de disipación de energía cinética turbulenta.

3. Determinar la posible relación entre los perfiles de la tasa de disipación de la energía cinética

turbulenta con la dinámica del oleaje.

1.4. Marco teórico

La evolución de la capa límite superficial del océano en presencia del oleaje está controlada por un

amplio rango de procesos. Existen principalmente dos representaciones de las ecuaciones de movimiento

que vinculan el oleaje con la circulación de la capa superior del océano (Ardhuin et al., 2008; Lane et al.,

2007; Mellor, 2003, 2016). La primera se basa en la incorporación de un término conocido como el tensor

de esfuerzos de radiación (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 científica sobre cual es más

adecuada para reproducir la interacción entre el oleaje y las corrientes (Ardhuin et al., 2008; Mellor,

2016). Actualmente, la representación más utilizada es la de vortex-force, en la cual las ecuaciones de

conservación de masa y momentum se escriben como:

∇ · u = 0, (1)

y,

∂u
∂t

+ (u · ∇)u + f × (u + uS) + (ω × uS) = −1

ρ
∇p+∇J + g + ν∇2u +∇ · u′u′, (2)

respectivamente. En donde u es la velocidad del flujo medio, uS es la deriva de Stokes, ω = ∇ × u

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

el oleaje (Bernoulli head), g es la aceleración de la gravedad, f es el parámetro de Coriolis, ν es la
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viscosidad cinemática del agua y u′ son las componentes turbulentas de la velocidad. El término f × uS

está asociado con el forzamiento Stokes-Coriolis, el cual genera una aceleración a la derecha (hemisferio

norte) de la dirección de propagación del oleaje. Esta aceleración puede modificar significativamente

la espiral de Ekman (Perrie et al., 2003; Polton et al., 2005). El término ω × uS es conocido como

el vortex-force, que es uno de los términos más importantes en la interacción oleaje-corrientes. Tiene

un efecto de deformación de la componente vertical de la vorticidad del flujo medio en la dirección de

propagación del oleaje. Además explica el mecanismo de generación de las celdas de Langmuir (Craik y

Leibovich, 1976).

La deriva de Stokes surge al considerar que las trayectorias de las partículas, bajo el efecto de olas

débilmente no lineales, no siguen una curva cerrada, lo que produce un desplazamiento neto de las

partículas en la dirección de propagación de las olas. Usando la teoría lineal del oleaje y considerando la

aproximación de aguas profundas, se puede obtener el perfil vertical de la deriva de Stokes en función

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

uS(z) =
2

g

2π∫
0

∞∫
0

ω3k̂ E(f, θ) e2kzdfdθ, (3)

donde k = kxı̂ + ky ̂ es el vector número de onda, θ es la dirección de propagación, k = |k| es la

magnitud del vector número de onda, (k̂ = k/k es un vector unitario en la dirección de propagación

del oleaje), ω = 2πf es la frecuencia angular y f es la frecuencia cíclica. Estos últimos dos parámetros

están directamente ligados a través de la relación de dispersión, que en el caso de aguas profundas, es

ω2 = gk. La evolución del espectro direccional del oleaje está dada por la ecuación de balance de energía

(Komen et al., 1996):

∂E

∂t
+

∂

∂x
(cxE) +

∂

∂y
(cyE) +

∂

∂θ
(cθE) + ω

∂

∂ω

(
cω
E

ω

)
= Sin + Sds + Snl, (4)

donde E(f, θ) es la densidad de varianza de energía, cx y cy, son las velocidades de propagación de las

olas en el espacio físico, cθ y cω son las velocidades de propagación en el espacio de las frecuencias. En

la parte derecha de la ecuación, Sin representa el término de suministro de energía al campo de olas por

parte del viento, Sds representa el término de disipación de energía, que se puede separar en diferentes
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procesos como white-capping (rompimiento en aguas profundas), turbulencia, rompimiento e interacción

con el fondo, entre otros, y Snl 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 atmósfera. Si se considera que el viento sopla sobre la superficie del mar en presencia del

oleaje, una parte del flujo de momentum total (τ), es transferido al campo de olas (τw) y otra parte es

transferido directamente al océano. El momentum transferido al oleaje se obtiene a partir del término

de suministro de energía al campo de olas por parte del viento y de la velocidad de fase (Janssen, 1991;

Rascle et al., 2006):

τw = ρwg

∫∫
Sin(f, θ)

c
dfdθ, (5)

donde c = ω/k es la velocidad de fase de cada componente del espectro, ρw es la densidad del agua

en la capa superficial y g es la aceleración 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 1mm 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 instantáneamente al océano (τc). De la misma manera, este flujo de momentum se obtiene a partir

del término de disipación y de la velocidad de fase:

τc = ρwg

∫∫
Sds(f, θ)

c
dfdθ. (6)

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

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

F0 = −ρwg
∫∫

Sds(f, θ)dfdθ. (7)

Existen diversas parametrizaciones para calcular los términos de suministro y disipación de energía en

el campo de olas. Uno de los más utilizados es la formulación de Janssen (1991), la cual se basa en la
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teoría casi-lineal de la generación del oleaje. Esta formulación ha sido ampliamente usada en modelos

operacionales de predicción del oleaje como WAM, WAVEWATCH IIITM y SWAN. Según Mastenbroek

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

Sds(f, θ) = −2.25ω
(
E k

2
)2(kk2 + kk2

k
3

)
E(f, θ), (8)

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

se calcula como:

Sin(f, θ) = ω
ρa
ρw
β
(u?a
c

)2
cos2(θ − θw)E(f, θ), (9)

donde ρa es la densidad del aire, θw es la dirección promedio del viento, u?a es la velocidad de fricción

en el aire, que se obtiene a partir del esfuerzo del viento como u?a =
√
τ/ρa, y β es el parámetro de

Miles que se calcula como:

β =
1.2

κ2
µ ln4 µ, µ ≤ 1, (10)

donde κ = 0.4 es la constante de von Kàrman y µ es la altura crítica definida como:

µ =
gze
c2

exp
{

κc

|u?a cos(θ − θw)|

}
. (11)

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

mar, específicamente de la rugosidad aerodinámica z0 = αg/u2?a, donde α = 0.0144 es el parámetro de

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

ze =
z0√

1− τ/τw
. (12)

Además de el flujo de momentum, otro de los aspectos fundamentales en la dinámica de la capa límite

superficial del océano es el balance de TKE, el cual está dado por la producción, el transporte y la
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disipación. 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 presión. La ecuación de balance de TKE se puede escribir

como (Belcher et al., 2012):

De

Dt
= −u′w′ · ∂u

∂z
− u′w′ · ∂uS

∂z
+ w′b′ − ∂

∂z

{
w′e+

1

ρw
w′p′

}
− ε, (13)

donde D/Dt = (∂/∂t+u·∇) es el operador derivada material; e representa la energía 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 descomposición de Reynolds

de las ecuaciones de momentum; b′ = −ρ′wg/ρw es la flotabilidad, ρ′w y p′ son las fluctuaciones turbu-

lentas de la densidad del agua y de la presión, respectivamente. El primer término del lado derecho es

la producción de TKE por el corte vertical del flujo medio, el segundo término representa la producción

de TKE por el corte vertical de la deriva de Stokes y el tercer término es la producción/destrucción de

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

por la presión y el sexto término es la tasa de disipación de TKE.

Si se considera la TKE en un estado estacionario, se desprecian el transporte vertical, la advección 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 disipación. Bajo estas condiciones, es válido suponer que el perfil de la velocidad puede

escribirse en términos de la velocidad de fricción en el agua como ∂u/∂z ∼ u?w/κz, y que los esfuerzos

de Reynolds se pueden escribir como u′w′ ∼ u2?w. Por lo tanto, la tasa de disipación se puede escribir

como:

ε =
u3?w
κz

. (14)

Esta ecuación se conoce como la ley de la pared, y ha sido ampliamente usada para describir el com-

portamiento de la tasa de disipación 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
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límite superficial y que afectan el perfil de la tasa de disipación de la TKE. Cerca de la superficie existe

una capa dominada por el flujo de energía del campo de olas al océano F0, el cual es generado por la

disipación del oleaje. Esta capa, cuya profundidad está limitada a una fracción de la altura significante,

presenta una intensificación de la tasa de disipación y un decaimiento más rápido de lo que predice la

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

Velocities in each 20-min burst were rotated into
streamwise coordinates based on the mean velocity for
that burst. In this system, x and y are the coordinates in
the downstream and cross-stream directions, respec-
tively, and z is the vertical coordinate, positive upward,
with z 5 0 at the burst-mean height of the sea surface,
which was determined from pressure measurements.
Instantaneous values of velocity in the (x, y, z) direc-
tions are denoted by (u, y, w). Conceptually, velocity
observations were decomposed into mean, wave, and
turbulent components as

u 5 !u 1 ~u 1 u9, (1)

where the boldface type denotes a vector quantity and
u 5 (u, y, w). Overbars represent a time mean over the
length of the burst, (~u, ~y, ~w) denote wave-induced per-
turbations, and (u9, y9, w9) denote turbulent perturba-
tions. By definition, below the wave troughs, the means
of the wave and turbulent quantities are zero. Concep-
tually, the turbulent velocity component includes all
unsteady motions not correlated with surface wave mo-
tions, including, potentially, Langmuir turbulence and

the coherent vortices that have been observed to persist
after waves have broken in laboratory experiments
(Melville et al. 2002). In practice, the signals were de-
composed in the time domain into mean parts and
perturbation parts. The perturbation parts of the signal
were further separated in frequency space into turbu-
lent motions and wave motions.

Because of measurement sensitivity, estimates of the
dissipation rate and TKE were limited to a subset of
environmental conditions. We used several criteria to
choose acceptable data for inclusion in our analysis. As
stated by Gerbi et al. (2008), the instruments were
mounted on the west side of the Air–Sea Interaction
Tower; so to eliminate distortion from flow through the
tower, we analyzed data only for flows from the west.
Because this study focuses on boundary layer processes,
we analyzed data only when the bottom of the surface
boundary layer [defined as the depth at which the
temperature difference from the shallowest MicroCAT
exceeded 0.028C (Lentz 1992)] was at least 3.2 m below
mean sea level. The ADVs have finite sensitivity and as
a criterion for eliminating large wave orbital velocities,
we only took bursts for which the vertical velocity

FIG. 1. Schematic description of the boundary layer structure, including the wave breaking
layer, above-trough level, and wave-affected surface layer, which is thought to approach rigid-
boundary scaling at sufficient depths. The cartoon of the normalized dissipation profiles shows a
constant region in the wave breaking layer, dissipation dominated by the transport of TKE at
the top of the wave-affected surface layer, and a transition to rigid-boundary scaling at deeper
depths. Here, z is the vertical coordinate, Hs is the significant wave height, e is the dissipation
rate, tw is the wind stress, and F0 is the wind energy input to the waves.

MAY 2009 G E R B I E T A L . 1079

Figura 1. Esquema de los procesos que intervienen en el perfil de tasa disipación de la energía cinética
turbulenta en la capa límite superficial del océano. Tomado de Gerbi et al. (2009).

Por debajo de esta capa se encuentra una segunda capa, que está 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 disipación y el transporte.

En profundidades mayores, la importancia relativa del transporte de TKE disminuye y y se presenta un

balance de TKE entre la producción y la disipación, similar a lo que predice la ley de la pared (Gerbi

et al., 2009).
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Capítulo 2. Metodología

2.1. Observaciones en la interfase océano-atmósfera

En esta sección se presentan las generalidades de los sensores e instrumentos usados en este trabajo

para observar las condiciones meteorológicas y las características de la interfase entre el océano y la

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

2.1.1. Boya Oceanográfica y de Meteorología Marina - BOMM

La BOMM es una plataforma diseñada para medir los flujo de momentum, calor y gases en la interfase

entre el océano y la atmósfera, además de la elevación de la superficie libre en un arreglo de puntos,

el perfil de las corrientes cerca de la superficie, entre otras variables (García-Nava, 2006; Graber et al.,

2000; Ocampo-Torres et al., 2010). En la Fig. 2 se presenta una fotografía de la BOMM instalada cerca

de la Isla Todos Santos, Ensenada, BC.

La estructura se divide en tres partes: el mástil (4m), donde se localizan los sensores que miden las

variables atmosféricas, los paneles solares y un generador eólico; la caja (3.5m) es una estructura tubular

que tiene forma pentagonal de aproximadamente 0.9m de apotema, cada lado está instrumentado con

alambres para medir la elevación 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, además del paquete de baterías,

el sistema de adquisición y almacenamiento de datos y los sensores de movimiento. La BOMM está

sujetada a una boya auxliar (tether), y esta a su vez está anclada al fondo mediante un peso muerto de

dos toneladas. El diseño de la estructura de la BOMM está 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 anemómetro sónico Gill R3-100, instalado en la parte superior del mástil, a ∼ 6m

de altura respecto al nivel medio de flotación de la boya (aproximadamente a 2m de la parte superior

de la caja). Este instrumento mide las componentes tridimensionales del viento y la temperatura sónica

a una tasa de muestreo de 100Hz, con lo que se pueden calcular directamente los flujos de momentum
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Figura 2. Fotografía de la Boya Oceanográfica y de Meteorología Marina (BOMM) instalada cerca de la Isla
Todos Santos, Ensenada, BC. Se presenta la posición de el anemómetro sónico, la estación meteorológica y
los alambres de capacitancia. Cortesía: M.J. Larrañaga.

y calor sensible a partir de las correlaciones entre las fluctuaciones turbulentas. Adicionalmente la boya

está equipada con una estación meteorológica Gill GMX-600 instalada a 4.5m de altura respecto al

nivel medio. Este instrumento mide la temperatura del aire, la rapidez y dirección del viento, la presión

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

En los lados y centro de la caja se instalaron 6 alambres de capacitancia OSS WaveStaff de 3.5m de

longitud, para realizar mediciones de la elevación de la superficie libre con una tasa de muestreo de

20Hz. Los alambres están dispuestos en un arreglo que permite calcular el espectro del oleaje en función

de la frecuencia, la dirección y el número de onda. La precisión en la estimación del espectro depende de

la distribución espacial de los alambres (Fig. 3a) y del llamado co-arreglo (Fig. 3b), que se define como

el rezago espacial de la posición de los alambres para cada dirección, por lo tanto, entre más puntos

contenga el co-arreglo y más uniforme sea su distribución, mejor se podrá resolver el espectro para una

dirección específica (Davis y Regier, 1977; Young, 1994).

El co-arreglo indica que las olas que se propagan en la dirección y estarán 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 dirección de sujeción de la boya.
b) Co-arreglo de para el arreglo geométrico implementado.

que vayan en dirección x (hacia o desde la tether). Esto es debido a que en esta dirección hay menos

alambres alineados que en la dirección perpendicular. A pesar de esto, el co-arreglo presenta una buena

distribución de puntos, suficiente para resolver el espectro en frecuencia y dirección 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 ángulos en las tres dimensiones a una tasa

de muestreo de 100Hz. Estos datos se usan para corregir las observaciones de la velocidad del viento

y la elevación de la superficie libre como se presenta en la sección 2.1.2. Adicionalmente, en el pie se

encuentra un CTD+pH+O2 RBR-Concerto que mide la temperatura y conductividad del agua, el oxígeno

disuelto y el pH en intervalos de 10 minutos. En la Tab. 1 se presenta un resumen de las principales

características de los instrumentos de la boya.

Tabla 1. Lista de los instrumentos instalados en la BOMM

Sensor Referencia Tasa de muestreo Altura snmm

Anemómetro sónico Gill R3-100 100Hz 6m
Estación meteorológica Gill Maximet GMX-600 1Hz 4.5m
Alambres de capacitancia OSS Wave Staff 20Hz +1.5, −2m
Sensor de movimiento SBG Systems Ekinox-M 100Hz −7.8m
CTD+pH+O2 RBR-Concerto 10min −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 contribución espúrea de

los movimientos de rotación y translación de la misma. Esto representa una de las mayores fuentes de

incertidumbre en la estimación de los flujos en la interfase entre el océano y la atmósfera (Miller et al.,

2008). Para corregir la velocidad del viento observada se realizó una transformación a un marco de

referencia inercial. Se definió el eje x positivo en la dirección de sujeción de la boya (hacia la tether),

el eje y positivo a la izquierda del eje x 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+Ω× TL, (15)

donde T es la matriz de rotación, UB es la velocidad observada en el sistema en movimiento, a = (ẍ, ÿ, z̈)

es la aceleración observada por el sensor de movimiento, Ω es la matriz de velocidades angulares y

L = (−0.413m,−0.339m, 13.01m) es la posición del anemómetro con respecto al sensor de movimiento.

El primer término del lado derecho representa las observaciones transformadas al sistema inercial, el

segundo es la corrección por las velocidades inducidas por la translación de la boya, y el tercero las

velocidades inducidas por la rotación. La matriz de rotación T está dada por:

T =


cos θ cosψ sinφ sin θ cosψ − cosφ sinψ cosφ sin θ cosψ + sinφ sinψ

cos θ sinψ sinφ sin θ sinψ + cosφ cosψ cosφ sin θ sinψ − sinφ cosψ

− sin θ sinφ cos θ cosφ cos θ

 , (16)

donde θ(t), φ(t) y ψ(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 Ω está dada por:

Ω =


−θ̇ sinψ + φ̇ cos θ cosψ

θ̇ cosψ + φ̇ cos θ sinψ

ψ̇ − φ̇ sin θ

 . (17)
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Para obtener una correcta estimación del espectro, es necesario considerar el movimiento de la boya

(baja frecuencia) en las mediciones de los alambres de capacitancia (alta frecuencia). La corrección de

la posición y elevación de la superficie libre medida con los alambres de capacitancia es análoga a la

corrección de la velocidad (Drennan et al., 1994). El vector de posición de un alambre de capacitancia

es X = (x, y, η), donde η(t) es la elevación de la superficie libre y x(t) y y(t) representan la posición

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

X = TXB + T
∫∫

adtdt+
∫

Ω× 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 integración

para encontrar los desplazamientos. Como no se conocen las condiciones iniciales, se aprovechan las

propiedades de la transformada de Fourier y se hace una integración en el dominio de la frecuencia. La

transformada de Fourier de una serie de tiempo x(t) se define como F{x(t)} = X(ω) =
∫
x(t)e−iωtdt,

por lo tanto, la doble integral es
∫∫

x(t)dt = F−1{(−iω)−2X(ω)}. La ventaja de la integración en

el dominio de la frecuencia es que se pueden filtrar las oscilaciones de baja frecuencia. En este caso

se aplicó la integral para frecuencias mayores de 0.04Hz, es decir, descartando los movimientos con

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

2.1.3. Estimación del espectro direccional del oleaje

Es una práctica común considerar que el espectro dirección del oleaje se puede expresar en términos del

espectro en frecuencia S(f) como E(f, θ) = S(f)D(f, θ), donde D(f, θ) es una función que describe la

distribución de la energía en las direcciones para en frecuencia, llamada función de distribución direccional

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

∫ 2π

0
D(f, θ)dθ = 1, (19)

para garantizar que la energía 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 función de distribución 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 más 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 aproximación 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 variación en el tiempo

de la diferencia de fases entre pares de sensores obtenida con la transformada de wavelet, mientras

que los métodos clásicos usan la fase promediada en el tiempo calculada a partir del espectro cruzado

entre sensores (Hampson et al., 2008). A continuación se presentan los pasos para estimar el espectro

direccional y la función de distribución 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 η(t) en cada sensor del arreglo. La CWT se define como la

convolución entre la señal en el tiempo y una función que actúa como el núcleo de la transformada,

trasladada un tiempo τ y escalada por un factor σ. Esta función se conoce como la wavelet madre

ψ(τ, σ). Los coeficientes de la transformada de wavelet están dados por:

W (τ, σ) =

∫
t

η(t)ψ∗
(
t− τ

σ

)
dt, (20)

donde ∗ indica el complejo conjugado. Usando el teorema de la convolución, 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 señal y de la wavelet madre (Torrence y Compo, 1998):

W (τ, σ) =

∫
ω

η̂(ω)ψ̂∗(σω)eiωτdω. (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 función es:

ψ̂(σω) =

(
2πσ

∆t

)1/2

π−1/4H(ω)e−(σω−ω0)2/2, (22)

donde H(ω) es la función escalón y ω0 = 6 para que se cumpla la condición de admisibilidad (es decir,

para que la media de la wavelet madre sea cero). El término (2πσ/∆t)1/2 es un factor de normali-

zación que garantiza que la transformada sea comparable en las diferentes escalas, haciendo que la

wavelet madre tenga energía unitaria (Torrence y Compo, 1998). Debido a que las escalas de tiempo τ

y forma σ son directamente comparables con el tiempo t y la frecuencia f , podemos calcular la den-

sidad de energía para cada frecuencia y para cada tiempo como |W |2 y de igual manera la fase como

tan−1(−Im{W}/Re{W}).

En la Fig. 4 se presenta un ejemplo de la distribución de energía en el tiempo obtenida a partir de la

transformada de wavelet de los datos de elevación de la superficie libre observados por el alambre de

capacitancia 2 de la BOMM el día 2018-01-23 a las 20:50 UTC. Se observa que la mayor parte de la

energía está concentrada entre las frecuencias 2−4 y 2−3 Hz, que corresponde aproximadamente a al

período asociado al pico espectral (∼ 13 s). Se observa como la transformada de wavelet puede detectar

la presencia de grupos de olas, lo que la hace una herramienta útil para estudiar las características no

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

Segundo paso: estimación del número de onda y la dirección

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

puntos m y n con vectores posición xm y xn, respectivamente, se debe cumplir que:

|Wm|ei(k·xm−ωt) = |Wn|ei(k·xn−ωt), (23)

como la amplitud no cambia entre los dos puntos, la diferencia entre las fases está dada por:
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Figura 4. a) Elevación de la superficie libre observada el día 2018-01-23 20:50 UTC. b) Densidad de energía
obtenida de la transformada de wavelet. La zona sombreada representa los valores que están por debajo
del 95 % de confiabilidad. c) Densidad de energía obtenida de wavelet integrada en el tiempo (linea negra)
comparada con la densidad de energía obtenida de la transformada de Fourier (linea gris).

∆ϕmn = k · xm − k · xn. (24)

Donelan et al. (1996) proponen que si se tienen dos pares de sensores se puede plantear un sistema de

dos ecuaciones y dos incógnitas, que se puede resolver para las componentes kx y ky del vector número

de onda. Si se tienen más de dos pares de sensores en el arreglo, las estimaciones redundantes de kx

y ky se usan para tener una estimación del error aleatorio. Una restricción que se impone es que los

pares de sensores formen un ángulo de 90◦ ± 20◦ o 270◦ ± 20◦, es decir, que sean aproximadamente

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

Una forma más general de resolver el sistema cuando se tiene un arreglo es usando el método de

minimización 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 = ∆ϕ, así la estimación del número de onda k usando el método de minimización de cuadrados

como:
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kLS = (XTX)−1XT∆ϕ, (25)

donde,

X =



∆x12 ∆y12

∆x13 ∆y13
...

...

∆xmn ∆ymn


; ∆ϕ =



∆ϕ12

∆ϕ13

...

∆ϕmn


, (26)

donde ∆xmn y ∆ymn son las distancias en x y y entre cada par de sensores. El error cuadrático medio

asociado a la estimación de k está dado por ∆RMS = ||XkLS−∆ϕ||2. Con esta forma de resolver, se debe

imponer una restricción al desfase ∆ϕ: los desfases cercanos a ±2π están asociados con componentes

con dirección paralela al par de sensores. Como se busca que el par sea aproximadamente perpendicular

a la dirección de las olas, entonces el desfase se debe restringir de tal forma que |∆ϕ| ≤ α2π, donde

0 < α0 < 1 es un factor de proporcionalidad. En este trabajo se usó α0 = 0.5. Al resolver el sistema para

cada pareja frecuencia-tiempo, se forma un arreglo de componentes del número de onda de las mismas

dimensiones, por lo tanto se puede calcular la dirección como Θ(t, f) = tan−1(ky/kx) y la magnitud del

número de onda como K(f, t) =
√
k2x + k2y.

Tercer paso: estimación del espectro direccional

El tercer paso es estimar el espectro direccional E(f, θ). Primero se obtiene la función de distribución

direccional D(f, θ) buscando en el arreglo Θ(t, f) el número de veces n que ocurre una dirección

específica θi para cada frecuencia fj en todos los tiempos tk, es decir:

Dij = pij

n∑
k=1

k|Θjk=θi , θi = 0, 1, . . . , 360, (27)

donde pij es una función de peso que depende de la energía y se calcula como:
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pij =
1

n

n∑
k=1

|Wjk|2Θjk=θi
, (28)

Finalmente, como se mencionó anteriormente, el espectro direccional se obtiene multiplicando la función

de distribución direccional y la densidad de energía promediada en el tiempo:

E(f, θ) = SF (f)D(f, θ), (29)

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

2.2. Estimación del flujo de momentum

El momentum total transferido entre el océano y la atmósfera se obtiene a partir de la correlación de las

fluctuaciones turbulentas de la velocidad medidas con el anemómetro sónico a 6.5m de altura sobre el

nivel medio del mar, como:

τ = −ρau′w′, (30)

donde ρa 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 aplicó una doble rotación

de coordenadas usando una versión reducida de la matriz de rotación (16) para garantizar que el flujo

es horizontal (w = 0) y que está alineado con la dirección promedio del viento (v = 0). Es común

expresar el esfuerzo del viento en función de la velocidad de fricción en el aire, que se calcula como

u?a =
√
τ/ρa (donde τ = |τ | 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 fricción en el

agua como u?w = u?a
√
ρa/ρw. El momentum que se transfiere a las olas se calculó mediante el modelo

de crecimiento del oleaje basado en la teoría casi lineal (Janssen, 1991).
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2.3. Estimación de la tasa de disipación de TKE

Para obtener los perfiles de la tasa de disipación de TKE y la microestructura de la turbulencia en

la capa límite, se usó un perfilador vertical de caída libre VMP-250 de la marca Rockland Scientific

International (Prairie et al., 2015). Este instrumento consiste en un tubo de 1.6m de longitud y 90mm

de diámetro (Fig. 5). Está equipado con dos sensores del corte vertical de la velocidad horizontal SPM-

6000, un termistor de microescala FP07, un sensor de presión Keller y un sensor estándar de temperatura

y conductividad (CT). Adicionalmente, el instrumento cuenta con un OBS (Optical Backscatter Sensor)

que mide la concentración de clorofila y partículas en suspensión, sin embargo los datos del OBS no

se consideraron en este trabajo. Los sensores de corte de la velocidad, la presión y la temperatura de

microescala miden a una tasa de muestreo de 512Hz, mientras que el CT y el OBS miden a una

tasa de muestreo de 64Hz. Los sensores están ubicados en la parte frontal del perfilador por lo que la

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

Figura 5. Fotografía del perfilador VMP-250 con la ubicación de los sensores, durante la campaña de medición
realizada en 2018-01-18. Cortesía: M. Larrañaga.

Los sensores del corte de velocidad aprovechan la sustentación aerodinámica para medir pequeñas varia-

ciones en la velocidad (Macoun y Lueck, 2004). El sensor de corte está 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 VB es proporcional al producto entre la velocidad de caída
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del instrumento W y a la velocidad del flujo transversal al movimiento del mismo. La señal analógica

del voltaje y su derivada temporal se obtienen mediante un procesamiento que explican Mudge y Lueck

(1994). Por lo tanto, usando la hipótesis 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:

∂u′

∂z
=

1

W

∂u′

∂t
=

1

ŝW 2

∂VB
∂t

, (31)

donde ŝ es una constante de proporcionalidad que se obtiene a partir de la calibración del sensor.

Esta relación implica que durante el período de medición, la velocidad del instrumento W deber ser

aproximadamente constante (Wolk et al., 2002). El VMP-250 tiene dos sensores de corte de la velocidad

dispuestos de tal forma que permiten medir las componentes ∂u′/∂z y ∂v′/∂z. Para obtener los perfiles

de la tasa de disipación de la TKE se usó la metodología que se describe a continuación.

Primer paso: depuración de datos anómalos

Es común que las señales del corte de la velocidad presenten datos anómalos causados por colisiones

del sensor con partículas 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 biológica, como

por ejemplo cerca de la termoclina. Los datos anómalos se identifican al comparar la señal rectificada con

su pseudo desviación estándar local, cuando esta razón supera cierto umbral, los datos son etiquetados

como anómalos. En este caso se tomó un umbral de 8. La señal rectificada se obtiene aplicando un

filtro pasa-altas a la señal del corte de la velocidad observada y tomando su valor absoluto. La pseudo

desviación estándar se obtiene mediante un filtro pasa-bajas de la señal rectificada. Los datos anómalos

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 duración, que en este caso fue de 0.5 s a cada lado del valor anómalo.

Este procedimiento se hace de forma iterativa hasta que no se encuentra ningún 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 (línea gris) y su pseudo

desviación estándar (línea negra) correspondientes a los datos obtenidos día 2018-01-18 a las 18:41 UTC.
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Figura 6. Ejemplo de depuración de datos anómalos para un perfil de corte de la velocidad realizado el día
2018-01-18 18:41 UTC.

Las estrellas rojas representan los datos anómalos identificados (35) y los puntos azules representan los

datos adyacentes que fueron eliminados junto con los anómalos (197) en la primera iteración. En el panel

inferior se presenta la señal observada (línea azul) y la señal después de eliminar los datos anómalos (línea

naranja).

Segundo paso: corrección por vibración

El VMP-250 tiene incorporados sensores que miden la aceleración en la dirección perpendicular al eje de

caída del instrumento. Estas aceleraciones se usan para corregir el espectro del corte de la velocidad por

la contaminación producida por las vibraciones del instrumento. Goodman et al. (2006) proponen un

método de corrección que consiste en eliminar el ruido coherente entre las señales del corte de la velocidad

y las aceleraciones en las dos direcciones. Para esto se definen Ψi(ω) y αi(ω) como las trasformadas de

Fourier de las señales del corte de la velocidad y de la aceleración en cada dirección, respectivamente,

entonces la ecuación de corrección según Goodman et al. (2006) es:
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Ψij = Ψ̃ij − χikΓ
−1
kl χ

∗
lj , (32)

donde Ψ̃ij = 〈Ψ̃iΨ̃
∗
j 〉 es el espectro cruzado de las señales del corte de la velocidad en cada dirección

contaminadas por la vibración del instrumento, Ψij = 〈ΨiΨ
∗
j 〉 es el espectro cruzado de las señales del

corte de la velocidad corregido por la vibración, Γij = 〈Ψ̃iα
∗
j 〉 es el espectro cruzado entre las señales

del corte de la velocidad y las aceleraciones, y χij = 〈αiα
∗
j 〉 es el espectro cruzado de las señales de la

aceleración.

En virtud de la hipótesis de turbulencia congelada de Taylor, se puede obtener el número de onda a

partir de la frecuencia f y la velocidad de caída del instrumento W (que debe ser aproximadamente

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

Ψ(k) = Ψ(f)/W (en unidades de s−2/cpm).

En la Fig. 7 se presenta un ejemplo de los espectros en función del número de onda del corte de la

velocidad de cada sensor. Los datos corresponden al perfil observado el día 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 más 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 energía similar en ambas profundidades. Sin embargo, a 7m de profundidad no se observa un efecto

significativo de las vibraciones en la energía del espectro del corte de la velocidad, mientras que a 54m

de profundidad, a partir de k ∼ 20 cpm se observa que la energía del espectro del corte de la velocidad

está altamente contaminada por las vibraciones del instrumento.

En zonas de turbulencia intensa, como en la capa límite superficial, se presenta una subestimación del

espectro del corte de la velocidad en las altas frecuencias. Esto se debe a que la forma y el tamaño finito

del sensor, no permiten resolver de manera adecuada fluctuaciones o remolinos más pequeños que su

tamaño. Este comportamiento se puede modelar como un filtro de un sólo polo (Macoun y Lueck, 2004;

Oakey, 1982; Wolk et al., 2002). La forma de corregir esta subestimación es multiplicando el espectro

del corte de la velocidad por el inverso de la función de respuesta del filtro, H(k) = 1/
[
1 + (k/48)2

]
,

donde 48 cpm representa el número de onda de corte dado para el sensor usado en el presente trabajo

(Lueck, 2013).
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Figura 7. Corrección de los espectros del corte de la velocidad correspondientes al perfil observado el día
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 e), en una
profundidad media de z = −7m (b y c) y de z = −54m (d y e). En cada panel se presentan los espectros de
las aceleraciones en las dos direcciones escalados por 10−9 s2 m−2. Las líneas grises y negra son los espectros
de Nasmyth.

Tercer paso: integración del espectro del corte de la velocidad

Para estimar directamente la tasa de disipación de TKE es necesario medir todos los términos asociados

con las fluctuaciones turbulentas, lo cual representa una tarea difícil en el océano abierto (Sutherland

et al., 2013), por lo tanto, es común suponer que el campo turbulento es isotrópico, lo que implica que

los gradientes son iguales en todas las direcciones. Esta suposición permite escribir la tasa de disipación

como:

ε =
15

2
ν

(
∂u′

∂z

)2

. (33)

donde ∂u′/∂z es el corte vertical de la velocidad observado en una dirección. Esta ecuación se puede

expresar de una forma más práctica como:
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ε =
15

2
ν

kc∫
0

Ψ(k)dk (34)

donde Ψ(k) es el espectro del corte de la velocidad en función del número de onda y kc es el número

de onda máximo que corresponde al tamaño mínimo de las fluctuaciones que puede resolver el sensor

de corte de la velocidad. Existen dos formas de obtener la tasa de disipación de la TKE: integrando el

espectro hasta el número de onda máximo 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 teóricamente (Panchev y Kesich, 1969) o empíricamente (Nasmyth, 1970).

En este trabajo se usó como espectro de referencia el espectro de Nasmyth (Nasmyth, 1970; Wolk et al.,

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

ΨN (k) =
8.05(kη)1/3

1 + (20.6kη)3.715
, (35)

donde kη es el número de onda adimensional y η = (ν3/ε)1/4 es la escala de Kolmogorov. Existe una

zona en la que espectro del corte de la velocidad es proporcional a k1/3. Esta zona se conoce como el

subrango inercial. En números de onda mayores, la energía decae rápidamente con el número 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 estimación de ε. Primero

se calcula ε10 integrando el espectro hasta 10 cpm y se usa la relación ε/ε10 =
√
1 + aε10, con a =

1.0774 · 10−9 kg W−1, para obtener una primera estimación de la tasa de disipación de la TKE. Si esta

primera estimación es mayor que 10−5 W kg−1, 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 número de onda máximo. Una descripción detallada del algoritmo es presentada por Lueck

(2013).

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

vertical de la velocidad (Fig. 8b) del día 2018-01-18 a las 18:41 UTC. Para obtener el perfil de ε, se
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Figura 8. a) Perfil de la tasa de disipación para el día 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 línea
negra es el espectro de Nasmyth correspondiente al valor encontrado de tasa de disipación. Las líneas grises
son los espectros de Nasmyth para diferentes niveles. d) Igual que c) para una profundidad de z = −54m.

divide la señal en segmentos de 212 datos, que corresponden a 8 s ∼ 4m (cuando la velocidad de caída

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 210 datos traslapadas 50 % y una ventana de Hann. El

resultado es un espectro con una frecuencia mínima igual a 0.5Hz, una frecuencia Nyquist igual a 256Hz

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 disipación de la TKE es del orden ε ∼ 10−6 W kg−1, por lo que la mayoría de los datos del

espectro están en el subrango inercial. En k mayores que 100 cpm el sensor no puede resolver fluctuaciones

de más alta frecuencia, por lo que se presenta una rápida caída de la energía consecuente con el modelo

de (Oakey, 1982). En este caso, se usó el método del ajuste en el subrango inercial usando el espectro

de Nasmyth. Por otro lado, en el espectro correspondiente a 54m de profundidad, la tasa de disipación

de la TKE es del orden ε ∼ 10−3 W kg−1, es decir, tres órdenes de magnitud menor que la observada a

7m. Debido a esta poca energía, el espectro está dominado por el ruido en números de onda mayores
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que 30 cpm. En este caso se utilizó el método de la varianza, integrando hasta k = 30 cpm y agregando

la varianza restante a partir del espectro de Nasmyth.

2.4. Campaña de medición

La BOMM se instaló 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. Localización de la BOMM (punto amarillo) cerca de la Isla Todos Santos, Ensenada, BC. Los
contornos de color indican la profundidad en metros. La línea gris marca la isóbata de 100m.

Los datos fueron adquiridos y analizados en bloques de 30 minutos. A partir de los datos del anemómetro

sónico se estimó el flujo de momentum y el flujo de calor sensible entre el océano y la atmósfera. Se

calculó la rapidez promedio del viento a 10m a partir de las mediciones realizadas a 6.5m de altura

sobre el nivel medio del mar, suponiendo que la velocidad presenta un perfil logarítmico en la vertical.

La rapidez del viento se transformó a condiciones neutrales, corrigiendo por el efecto de la estabilidad

atmosféricas usando el perfil adimensional propuesto por Högström (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 parámetros integrales del oleaje como altura de ola significante,

período asociado al pico espectral, velocidad de fase y longitud de onda. Se estimó el perfil vertical de

la deriva de Stokes a partir de los espectros en función de la frecuencia. Finalmente, los datos de la

estación meteorológica se promediaron en intervalos de 30 minutos para ser consistentes con los demás
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datos.
Tabla 2. Número de perfiles de la tasa de disipación 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 límite 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 100m, por lo que la máxima profundidad fue de aproximadamente

80m debido a la deriva del instrumento por las corrientes superficiales. En los primeros 3m del perfil, el

sensor estaba acelerado y no en caída libre, por lo que esa información no se utilizó en este análisis. Las

mediciones se realizaron en sets o bloques de 5 perfiles consecutivos (en algunas ocasiones fueron sets

de 3 o 4 perfiles). Los perfiles de cada set se promediaron para tener una estimación más robusta de la

tasa de disipación, la temperatura y la conductividad.
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Capítulo 3. Resultados y discusión

3.1. Condiciones meteorológicas y estado de mar

Durante la campaña de medición se presentaron condiciones meteorológicas de baja a mediana intensidad.

La rapidez del viento promedio a una altura de 10 metros en condiciones atmosféricas neutrales fue de

U10 ∼ 4.5m/s, llegando a máximos de hasta U10 ∼ 15m/s en algunos eventos de tormenta, en los cuales

además se presentaron disminuciones en la presión atmosférica, valores de humedad relativa cercanos al

90% y una predominancia de flujos de calor sensible positivos, es decir, del océano hacia la atmósfera.

En promedio, se presentaron vientos con una dirección 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 atmósfera 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 8m/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 día predominan los vientos del noroeste y en la noche

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

En cuanto al oleaje, se observaron valores de altura significante promedio de 1.5m. 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 más intenso presentó una altura significante mayor que 5m. Durante la mayor

parte del tiempo predominó el swell sobre el oleaje local, solamente el ∼3.4% del tiempo se presentaron

casos donde la energía del oleaje local superó la energía del swell. En promedio, los períodos asociados

con el pico del espectro estuvieron alrededor de Tp ∼ 12 s, relacionados con una rapidez de fase asociada

al pico espectral de cp ∼ 20m/s, excepto en los eventos de tormenta, en donde se presentaron períodos

de Tp ∼ 6 s y una rapidez de fase de cp ∼ 10m/s. La razón entre la rapidez de fase del oleaje y la

velocidad de fricción en el aire cp/u?a, se conoce como la edad de la ola. Este parámetro es una medida
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Figura 10. Series de tiempo de las variables meteorológicas observadas por la BOMM. a) Rapidez del viento
a 10 metros. b) Presión atmosférica. c) Temperaturas del agua y del aire. d) Humedad relativa. e) Flujo de
calor sensible. Los tiempos están 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 combinación 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 energía cinética de las

olas respecto a la energía cinética del viento. Los valores de edad de la ola observados son del orden de

cp/u?a ∼ 140. En los casos de tormenta la edad de la ola fue de cp/u?a ∼ 20, lo que corresponde a un

oleaje local en estado de desarrollo. Cuando la edad de la ola es cp/u?a > 30 se considera que el oleaje

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

La dirección 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 común 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 están en convención náutica, es decir, lo ángulos indican la dirección “de
donde viene.”

Fig. 13 se presenta el espectro direccional del oleaje en dos fechas particulares, una del día 2018-01-18

a las 19:30 (izquierda), que corresponde a oleaje energético; y la otra el día 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 período mayor a 12.6 s, por otro lado, el viento tiene una dirección

promedio (en un intervalo de media hora) hacia el noroeste. En el segundo caso, donde las condiciones

son poco energéticas (Hs ∼ 0.5m y Tp ∼ 12 s), y la dirección de las olas coincide con la dirección del

viento.

Se calculó la deriva de Stokes integrando el espectro del oleaje hasta una frecuencia de 10Hz. Esta deriva

alcanza valores de aproximadamente 0.6m/s en la superficie y su efecto se percibe hasta una profundidad

de 50m, en donde su magnitud oscila entre 10−2 y 10−3 m/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 razón uS,0/U10 decrece al aumentar la

rapidez del viento. Cuando U10 → 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. Además, tal como mencionan Rascle et al.

(2008), la alta variabilidad durante vientos débiles corresponde a variaciones relativamente rápidas 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 razón uS,0/U10 aumenta prácticamente de manera lineal con

la rapidez del viento, y esto corresponde con condiciones de oleaje joven (valores relativamente altos de

u?a/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) Razón
entre energía del oleaje local y el oleaje libre. c) Período asociado al pico espectral. d) Inverso de la edad de
la ola. d) Variación temporal del espectro del oleaje integrado en dirección.

deriva de Stokes. De acuerdo a las observaciones, el comportamiento de uS,0/U10 se puede representar

con una función parabólica, tal como:

uS,0/U10 = 0.000735U2
10 − 0.009112U10 + 0.04755, 0 < U10 ≤ 13m/s. (36)

Es importante notar que durante el período de observación, los valores de la razón uS,0/U10 estuvieron

alrededor de 2.5% lo que implica casi el doble de lo que reportan Rascle et al. (2008) con datos de

simulación numérica a escala global. La distribución de probabilidad de uS,0/U10 sigue un comporta-

miento que se ajusta muy bien a una función log-normal con parámetro de localización µ = 9.5 · 10−4,
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Figura 13. Espectros direccionales del oleaje del día 2018-01-18 19:30 (izquierda) y el día 2018-01-30 21:30
(derecha). Los contornos negros indican el 25, 50 y el 75 % de la energía. Las flechas negras indican la dirección
promedio del viento.

forma σ = 0.021 y escala m = 0.53 (Fig. 14b). Cuando se presentan condiciones de vientos muy débiles

(U10 < 2m/s) y de vientos intensos (U10 > 11m/s), la magnitud de la deriva de Stokes en superficie

es más del 5% de la rapidez del viento U10.

3.2. Flujos de momentum océano-atmósfera

Es una práctica común parametrizar el esfuerzo del viento en función de la rapidez del viento a 10 metros

en condiciones neutrales, como:

τ = ρaCD U
2
10, (37)

donde CD es el coeficiente de arrastre, que históricamente, se ha tratado de representar en términos

de las condiciones del estado del mar, la rapidez del viento y la estabilidad atmosférica. Generalmente,

es comúnmente 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 CD tiende a ser constante (Donelan et al., 2004)

y en condiciones de vientos débiles el CD tiende aumentar a medida que disminuye la rapidez del viento,

aun más en presencia de swell (García-Nava et al., 2009). La ecuación (37) puede ser planteada en
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Figura 14. a) Razón entre la magnitud de la deriva de Stokes en superficie y la rapidez del viento U10. La línea
negra representa un ajuste parabólico dado por la ecuación (36). Los puntos grises claros indican promedio
y la barras verticales desviación estándar en intervalos de clase de 0.7m/s. b) Histograma de la razón entre
la deriva de Stokes en superficie y la rapidez del viento a 10 metros en condiciones neutrales. La línea roja
presenta una ajuste a una distribución log-nomal de tres parámetros. c) Serie de tiempo de la estructura
vertical de la deriva de Stokes. Los tiempos están en UTC.

términos de la velocidad de fricción como:

u?a = C
1/2
D U10. (38)

Con esta descripción se espera que la velocidad de fricción varíe de forma proporcional a la rapidez

del viento. Foreman y Emeis (2010) sugieren que la dependencia del CD con respecto a la rapidez del

viento, se debe a un planteamiento inadecuado de la relación entre la velocidad de fricción y la rapidez

del viento. Por lo tanto, proponen agregar una constante en la relación lineal entre u?a y U10.

En la Fig. 15 se presenta la velocidad de fricción en el aire u?a como función de la rapidez del viento

U10. Los resultados sugieren que la cuando la rapidez del viento es menor que 6m/s, la velocidad de

fricción en el aire presenta un crecimiento lento, mientras que cuando la rapidez del viento es mayor
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que este valor, la razón de crecimiento es mayor. Se observa que cuando U10 < 2m/s, la velocidad de

fricción se acerca en promedio a u?a ∼ 0.1m/s.

Figura 15. Velocidad de fricción en función de la velocidad del viento U10. Los puntos grises claros indican
el promedio y las barras verticales la desviación estándar en intervalos de clase de 0.7m/s. Las líneas roja
sólida y azul segmentada representan las parametrizaciones de Moon et al. (2007) y Foreman y Emeis (2010),
respectivamente. La línea negra representa un ajuste parabólico dado por la ecuación (39).

Esto resultados son consistentes con lo que plantean Foreman y Emeis (2010) sobre la inclusión de una

constante en la relación entre la velocidad de fricción 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

variación de la velocidad de fricción durante condiciones de vientos débiles y moderados en función de

la rapidez del viento U10, es mediante la ecuación:

u?a = 0.003348U2
10 − 0.0077U10 + 0.1360, 0 < U10 ≤ 13m/s. (39)

El ajuste propuesto es similar a la parametrización 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).

Además, en la Fig. 15 se observa una ligera dependencia de la velocidad de fricción en la altura significante

del swell. En el caso particular de una determinada rapidez del viento, la velocidad de fricción crece a

medida que crece la altura significante del swell, la cual fue calculada integrando el espectro del oleaje

hasta una frecuencia fcut = 0.83 g/2π U10 (Drennan et al., 2003). Estos resultados sugieren que hay

una componente de la velocidad de fricción que es debida al oleaje y por lo tanto, puede ser indicio de

una transferencia de momentum entre el swell y la atmósfera.
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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 atmósfera se requieren aún mayores esfuerzos de investigación, y el

tema es todavía bajo debate. Algunos autores han observado que en presencia de swell se presenta una

reducción del coeficiente de arrastre (Drennan et al., 2003; García-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 está fuertemente influenciado por el viento (Andreas et al.,

2012). Las presentes observaciones sugieren que si bien se puede plantear una parametrización de la

velocidad de fricción solamente en términos de la rapidez del viento, existe una clara tendencia de

crecimiento de la velocidad de fricción conforme aumenta la energía 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 dirección contraria a la dirección del viento, es el oleaje el que transfiere momentum a la

atmósfera.

Figura 16. Relación entre el esfuerzo inducido por las olas y el esfuerzo del viento en función del inverso de
la edad de la ola. Las líneas grises continuas representan el 100 %, 10 % y 1 % del esfuerzo del viento que es
transferido a las olas. La línea negra segmentada representa el límite inferior de u?a/cp en el cual se considera
que el oleaje está en desarrollo. Los colores indican el flujo de energía que se disipa del campo de olas y que
es transferido al océano.

En la Fig. 16 se presenta la razón entre el esfuerzo inducido por las olas τw y el esfuerzo total medido

en la atmósfera τ , en función del inverso de la edad de la ola u?a/cp y del flujo de energía del campo

del olas al océano F0, que se calcula a parir de integrar el término de disipación de energía del oleaje.

Mientras mayor sea u?a/cp, el esfuerzo inducido por las olas y el flujo de energía son mayores.

Durante el período de medición, se observó que del total del esfuerzo que actúa sobre la superficie del
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mar, no más 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 u?a/cp disminuye, la teoría de Janssen (1991)

predice un decrecimiento asintótico de la razón τ/τw, lo que corresponde con una menor cantidad de

energía disipada por el oleaje. Cuando u?a/cp . 3 · 10−3 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 podría ser negativo. Durante estas condiciones, la transferencia de momentum

podría ser de las olas a la atmósfera. La teoría de Janssen (1991) no predice el comportamiento esperado

para dichas condiciones, lo cual representa una fuerte limitación en esa teoría, especialmente cuando se

presentan condiciones de oleaje influenciado por el swell.

3.3. Tasa de disipación de la TKE

En la Fig. 17 se presentan los perfiles en función del tiempo, de la temperatura, la salinidad, la densidad

potencial y la frecuencia natural de flotabilidad, que se realizaron los días 18, 30 y 31 de enero de

2018. En estas fechas se tienen mediciones simultáneas de perfiles de microestructura y observaciones

en la interfase entre el océano y la atmósfera. A partir de estas variables se calculó la profundidad de

la capa mezclada usando la metodología que proponen de Boyer Montégut et al. (2004). Los perfiles

se clasificaron en dos grupos según las condiciones dominantes: i) los que presentaron condiciones de

oleaje y viento con intensidad moderada, que corresponden a los obtenidos el día 18 de enero 2018, y

ii) los que presentaron condiciones de oleaje y viento con intensidades relativamente menores, obtenidos

durante los días 30 y 31 de enero de 2018.

En los perfiles del día 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 23m. En el campo de salinidad se

observa una capa entre ∼30 y ∼60m de profundidad, en la que la salinidad es menor que en la superficie

y en el fondo, coincidiendo además 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 hidrográficas cerca de la costa de la parte norte de la península de Baja California.

Por otro lado, durante los días 30 y 31 de enero se presentó un oleaje poco energético (Hs ∼ 0.5m),

vientos débiles (U10 ∼ 4m) y un flujo de calor sensible negativo, es decir, de la atmósfera 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 línea negra indica la profundidad de la capa mezclada. Los tiempos están en UTC.

de la capa mezclada 14m. Durante el día 31 se registró un aumento en la temperatura y un aumenta

de la profundidad de la capa mezclada después de las 20:00 UTC, alcanzando aproximadamente 22m.

La salinidad presenta una estructura similar a la del 18 de enero, sin embargo existe un menor gradiente

y una marcada variabilidad durante el día.

En la Fig. 18a se presenta la evolución temporal de los perfiles de la tasa de disipación de TKE. Durante

el 18 de enero se observa una intensificación de la tasa de disipación de TKE en la capa superior (entre

5 y 12m de profundidad), con valores del orden de ε ∼ 10−5 W/kg. En niveles inferiores, por debajo

de la capa mezclada, no se observan valores significativos de la tasa de disipación de TKE, contrario

a lo que sucede durante el día 30 de enero, en donde se observa una tasa de disipación del orden de

ε ∼ 10−6 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 50m entre las 19:00 y las 22:00. Durante el día 31 de enero

también se observa una estructura de la tasa de disipación de TKE similar a la que se observa el 30 de

enero. Aunque no se sabe con exactitud a qué se debe esto, se podría atribuir a la presencia de ondas
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Figura 18. Series de tiempo de las variables ambientales observadas durante las mediciones simultáneas con
la BOMM y con el perfilador VMP-250. a) Rapidez del viento a 10 metros. b) Altura significante del oleaje.
c) Tasa de disipación de TKE observada. d) Tasa de disipación de TKE normalizada con la ley de la pared.
La línea negra indica la profundidad de la capa mezclada. Los tiempos están en UTC.

internas, ya que las mayores tasas de disipación de TKE se presentan en las regiones con los máximos

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

Aún ante condiciones de oleaje con relativamente baja energía representado con altura significante entre

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

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

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

días antecedentes), se presentaron condiciones de aire seco y cálido, típicas de vientos de San Ana, lo

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

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

debido a la baja humedad, se presenta una rápida evaporación, y por lo tanto una rápida liberación de

calor latente del océano a la atmósfera. Esto genera una desestabización de la capa límite oceánica, 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 intensificación de la tasa de disipación. Este proceso es similar a lo que se espera

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

generando una desestabilización de la capa límite oceánica.
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Figura 19. Ejemplos de los perfiles de la tasa de disipación de TKE obtenidos durante las mediciones realizadas
los días 18 (a), 30 (b) y 31 (c) de enero de 2018 (el tiempo está en UTC), con su correspondiente espectro del
oleaje en función de la frecuencia (d), (e), y (f), respectivamente. Las líneas horizontales delgadas representan
la profundidad de la capa mezclada y las líneas segmentadas en los paneles superiores representan la tasa de
disipación de TKE descrita por (roja) la ley de la pared, (verde) la parametrización de Huang y Qiao (2010),
y (verde) una versión simplificada del gradiente de la deriva de Stokes. En los paneles inferiores, la línea negra
segmentada representa el nivel de la energía del espectro del oleaje ante condiciones de saturación. Se presenta
el flujo de energía por unidad de área F0 que se transfiere de las olas al océano.

Si consideramos que la explicación anterior es razonable, es posible deducir que la intensificación de la

tasa de disipación de la TKE observa durante el día 18 de enero, está asociada con la presencia del

oleaje, teniendo en cuenta que durante ese día no hubo contribución importante por parte del flujo de

calor. Con el fin de afinar esta explicación, se compararon entre sí algunos perfiles individuales de la

tasa de disipación de TKE en conjunto con el espectro del oleaje correspondiente (Fig. 19). Durante

las condiciones de oleaje relativamente más energético (18 de enero), se observa que el espectro del

oleaje en la región de frecuencias f & 0.1Hz se describe razonablemente con una dependencia del tipo

f−4, lo que indica que el oleaje se encuentra en un equilibrio con el viento local. Esto representa una
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situación diferente al caso del oleaje débil (30 y 31 de enero), cuando el oleaje local tiene una componente

importante que se refleja como un máximo relativo en el nivel de energía 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 saturación en su nivel de energía que es proporcional a

la velocidad de fricción en el aire (Thomson et al., 2013). El nivel de equilibrio en el espectro del oleaje

se presenta cuando existe un balance entre la energía suministrada por el viento y la energía disipada

por el oleaje (Phillips, 1985), por lo que se espera un incremento del flujo de energía del campo de olas

al océano. Se evidencia que durante las condiciones más energéticas, la energía cedida al océano es del

orden de F0 ∼ 10−3 J/m2s, mientras que para los otros dos casos es hasta tres órdenes de magnitud

menor (F0 ∼ 10−6 J/m2s), lo que podría ser un indicador de un efecto directo de inyección de TKE al

océano producto de la disipación de las olas.

En la Fig. 20 se presentan los perfiles de la tasa de disipación de TKE observados durante las condiciones

de oleaje energético. En el perfil de las 19:22 UTC, la tasa de disipación es del orden de ε ∼ 10−5 W/kg

cerca de los 5m de profundidad y decae rápidamente hasta ε ∼ 10−9 W/kg en una profundidad de

20m. Este rápido decaimiento ha sido previamente observado por otros autores (Terray et al., 1996) y

es consistente con un balance local entre la energía cinética turbulenta producida el rompimiento del

oleaje y la disipación. En los perfiles realizados media hora y una hora después se observa una disminución

progresiva del gradiente, lo que se podría explicar por un transporte vertical de la turbulencia generada

en superficie. Se observa además un pequeño aumento en el grosor de la capa mezclada, lo que podría

ser consecuencia de la TKE transportada desde la superficie.

Los intentos de parametrizar ε se han basado generalmente en criterios de similaridad. La ley de la pared

supone que la energía cinética turbulenta está dada por un balance local entre la producción por el corte

del flujo medio y la disipación, pero si se considera el efecto del oleaje, teóricamente se llega a que la tasa

de disipación es proporcional al corte de la deriva de Stokes (Ardhuin y Jenkins, 2006). Por lo tanto, al

incluir este efecto, la tasa de disipación se puede escribir como (Huang y Qiao, 2010; Sutherland et al.,

2013):

ε = a1u
2
?w

∂uS
∂z

, (40)
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Figura 20. Comparación de los perfiles de la tasa de disipación de la TKE durante condiciones de oleaje
energético. La descripción de los paneles es la misma que se presenta en la Fig. 19.

donde a1 = 3.75βπ
√
Hs/λ es una función que depende de la pendiente de la ola propuesta por Huang y

Qiao (2010), donde β es una constante de ajuste que varía entre 0 y 1. La Fig. 20 presenta la comparación

de los perfiles observados, con la tasa de disipación que predice la ley de la pared y la ecuación (40).

Se observa que el modelo que más 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 disipación. Adicionalmente, Huang y

Qiao (2010) sugieren una forma simplificada de expresar la ecuación (40), considerando que la deriva

de Stokes se puede expresar como uS(z) ≈ uS,0e
2kz, donde uS,0 es la magnitud de la deriva de Stokes

en superficie. Al comparar esta simplificación, se observa que sobrestima la tasa de disipación en ciertas

profundidades y no predice correctamente su decaimiento con la profundidad. Esto sucede porque se

impone una forma proporcional a ε ∼ e2kz sin considerar la distribución de la energía del oleaje dada

por el espectro.
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Capítulo 4. Conclusiones

En este trabajo se presentan mediciones del flujo de momentum entre el océano y la atmósfera y de perfiles

de la tasa de disipación de TKE en la capa límite superficial del océano. Las mediciones se realizaron de

manera simultánea con observaciones directas y con alta resolución del espectro direccional del oleaje. La

tasa de disipación de TKE se estimó a partir de mediciones del corte vertical de la velocidad horizontal,

llevadas a cabo con un perfilador de microestructura VMP-250. Las condiciones meteorológicas, el flujo

de momentum y el espectro direccional del oleaje se obtuvieron a partir de mediciones realizadas con

diversos sensores instalados en una BOMM (Boya Oceánica y de Meteorología Marina) instalada entre

noviembre de 2017 y enero de 2018 cerca de la Isla Todos Santos, Ensenada, BC. Durante el período 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 calculó a partir de la integración

del espectro del oleaje hasta una frecuencia de 10Hz. Se encontró que la razón entre la magnitud

de la deriva de Stokes en la superficie y la rapidez del viento U10 (referida a una altura z = 10m

sobre el nivel medio del mar, y en condiciones atmosféricas neutrales), presenta un comportamiento

aproximadamente parabólico con respecto a U10, 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 U10, excepto ante condiciones de vientos muy débiles (U10 < 2m/s) y de vientos

intensos (U10 > 11m/s).

El flujo de momentum entre el océano y la atmósfera, representado a través de la velocidad de fricción

en el aire, también presenta una comportamiento parabólico con la rapidez del viento U10, tal como

había sido reportado previamente por otros autores. Uno de los resultados más importantes es que la

velocidad de fricción es mayor entre mayor sea la altura significante del swell, específicamente cuando se

considera una rapidez del viento U10 determinada. Es importante reconocer que es necesario un análisis

más 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 U10. El esfuerzo inducido por las olas, calculado a partir de la teoría casi lineal de

crecimiento del oleaje, sugiere al menos el 65% de la transferencia de de momentum de la atmósfera 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 (cp/u?a < 30) este porcentaje aumente.

A partir de las mediciones realizadas de la tasa de disipación de TKE se identificaron dos condiciones

características: en la primera se presentó 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 más energético, el espectro del oleaje se mantiene en equilibrio

(en términos del suminstro de energía al oleaje, por parte del viento y la disipación de la energía por el

oleaje y su rompiente), lo que coincide con una intensificación de la tasa de disipación de la TKE cerca

de la superficie. A partir de los resultados de este trabajo, se puede concluir que ante las condiciones

meteorológicas y del estado de mar observadas, la parametrización de Huang y Qiao (2010) describe

mejor a las observaciones, en comparación 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 resolución, con lo cual se puede obtener de

manera acertada el balance de energía en la capa límite superficial y el flujo de momentum entre el

océano y la atmósfera.
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