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Empleando los datos .de un modelo cuasl-geostréfico' de
ocho capas y forzado por vientos reales se estudia la
dinédmica del Sistema de la Corriente de Callfornia (SCCj). El
modelo simula lag princlpales caracteristicas del S8CC como la
Corriente de California, la Corriente de bavidson,' la
Sub-Corriente de California y el Remolino del Sur. de
Callfornia, entre otras. El glro del Paciflico Norte se
extiende hasta la termoclina, en tanto que por debajo de ¢lla
log flujos son déblles y prevalece el balance turbulento de
Sverdrup. La gran actividad de las perturbacliones Implde: que
se logre el balance <clésico de Sverdrup. En todas las &reas
analizadas la circulacién superficlal estd dominada
energeticamente por el flujo medio, en tanto que ' la
clrculaclén profunda esta controlada por las perxturbaciones.
En general, la energia es entregada por el viento al flujo
megdio y transformada por este en energia potencial. Luego
actuan los procesos de inestabllidad baroclinlica para
produclr ondas altamente energéticas. Las fricclones lateral
y de fondo y el £flujo a través de las fronteras ablertas de
~cada zona clerran el recorrido princlpal de la energfa. Se
demuestra la relaclén existente entre difusividad turbulenta
y procesos de inestablilidad baroclinlca. En superficle, el
campo de enstrofia controla el flulo perturbado de vorticidad
potenclal (turbulencla fuerte), en tanto gue en las capas
profundas el mlsmo es dominado por el campo de vorticidad
potencial medla (turbulencla débil). En base a los analisis
energétlco, de establlidad llneal y espectral se obtiene que
el 8CC es una fuente de ondas que propagan su energia al
oeste y suroeste, slendo las mismas posibles candldatas para
explicar la variabllidad observada en el Pacifico Norte. La
topografia del fondo tiene un papel de gran Importancla en la
determlnacién de dlversos patrones (clrculaclén, energia,
enstrofta, ete,) y en la determlnaclén cualitatlva Y
cuantltatliva del transporte de masa integrado vertlicalmente.
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ESTUDID CUASI-GEOSTROFICO DE LA CIRCULACION INDUCIDA FOR EL
VIENTO EN EL SISTEMA DE LA CORRIENTE DE CALIFORNIA

I. INTRODUCCION
I.1 Motivacidn y objetivos

El Sistema de la Corriente de California (8CC)}) tiene un
papel de gran impertancia en el Pacifico Nor-Oriental, tanto
por su insercidén en la dinadmica oceé&nica de esa regién, como
por su proximidad a las densamente pobladas costas de
Norteamérica. Es necesario obtener un mayor conocimiente de
su estructura espacial y temporal debido a 1la influencia gue
este tlene sobre diferentes aspectos de la actividad humana
(recursos renovables y no renovables, c¢lima, ecologia,
navegacioéon maritima, etc.)

Los estudios de variabilidad ocednica presentan por 1lo
general tres alternativas. En primer lugar se puede optar por

realizar mediciones "in situ"™ en el lugar de estudio. Esto
brinda informacién real sobre el fendémeno dgque se desea
investigar . pero 1la resolucién espacial y temporal es

extremadamente limitada. La segunda alternativa consiste en
emplear datos obtenidos por satélites. También esta opciédn
provee de Iinformacién tomada directamente del sistema. La
resolucién espacial y temporal se ve notablemente aumentada
con respecto a la opcién anterior, pero los datos provienen
unicamente de la superficie oceadanica y limitan a una
descripcién somera de la capa superior del mar. También
poseen la desventaja de que su resolucidén espacial decrece
rapidamente al alejarse perpendicularmente de la drbita del
satélite. Una tercer alternativa, la gue nos ocupa en el
presente estudio, se basa en la solucién numérica de las
ecuaciones de movimiento del fluide para cada lugar y cada
instante del sistema.

Claro esta, gue esta alternativa estd& basada en
aproximaciones finitas de las ecuaciones de movimiento, ¥y gue
no siempre es sencilloe incluir todos los procesos fisicos gue
inducen el wovimiento en el sistema. Lo gue se hace en este
caso es analizar cudl es la respuesta del ocedno a un
determinado forzamiento, en una .geometria especifica vy
asentado sobre una estratificacién preestablecida. Hay que
tener en cuenta que la circulacidén ocednica, tratada comoc un
problema tedrico, es tan compledia gue es necesario analizar
componentes de ella por separado (por ejemplo, circulacidn
inducida por vientos, por mareas, etc.)




_ El principal objetivoe de este trabajo est& centrado en el
estudio de la dindmica del S8CC y su variabilidad. Esto se

haréd, Dbasicamente, determinando diferentes patrones de
circulacién media y de mesocescala, hallando el balance
energético para diferentes regiones de la cuenca Y

estableciendo las principales caracteristicas de las ondas
presentes en el sistema.

La importancia de la variabilidad gue se va estudiar,
ondas lineales y/o turbulencia, yace en las propledades
fisicas del movimiento de mesoescala (perturbaclones de 1la
circulacién media) y el efecto de éste sobre los patrones del
flujo medio y la distribucién de organismos y nutrientes. La
dispersién de contaminantes y su efecto scbre poblaciones
ocednicas tambien se ve afectada por las perturbaciones del
fluio del BCC {(McOGregor,1974). La formacién de remolinos en
el flujo es de particular interés, ya gue los organismos y
sustanclias contenidos en ellos, se distribuirdn de diferente
forma gque en flujos  estacionarios. La concentracién de
organismos y sustancias se mantiene elevada y por largos
periodos en el interior de los remolinos, y poblaciones que
poer 1o general no interacttan, se yuxtaponen. La presencia de
remolinos afecta la distribucién de propiedades fisicas vy
biolégicas en el ocedno y la de temperatura, humedad y nubes
en la atmésfera {(Owen, 1980)

I.2 El Sistema de la Corriente de £alifornia

E1l 5CC estd compuesto, segin Hickey (1979), por cuatro
corrientes. a}) La Corriente de California (CC), que es un
flujo aproximadamente hacia el sureste , y que constituye la
rama este del gire anticicldénico del océano Pacifico norte.
b) La Subcorriente de California {5C}, gue es un flujo
subsuperficial hacia el polo sobre el talud continental que
se origina en el Pacifice ecuatorial. ¢} La Corriente de
Davidson (CD) se refiere al flujo hacia el polo que ocurre al
norte de-Punta Concepclidn y junto a la costa durante otofio e
invierno. d) La Contracerriente del Sur de California (CsC)
es un flujo hacia el peolo gue se encuentra al sur de Punta
Concepcién entre las islas "Chanpel" y la costa (Sverdrup y
Fleming, 1941}. Esta corriente también ha sido llamada
"Southern California Eddy" (Schwartzlose, 1963).

Lynn y Simpson (1988) identifican, en base a la amplitud
Yy fase de la variacién estacional de la altura dindmica y la
desviacidén estandard de la misma, tres dominios diferentes:
ocednico, costero y de transicién. En la regidén costera, la
altura dindmica estd controlada basicamente por alteraciones




de la estructura de las corrientes superticial Y
subsuperficial. En el dominio ocednico la misma esta
controlada por Interacclones aire-mar Yy procesos ocednicos
internos de gran escala. En la zona de transicién 1las
variaciones de la altura dindmica estan dominadas pox
remolinos de mesoescala. Esta zona coincide con la CC y en
ella existe una fuerte interaccién entre el flujo medio y las
perturbaciones de mesocescala.

Es de destacar que el limite oeste de la CC no estd aan
claramente establecido; sin embargo, Reid (1965}, lo fija a
1000 km de ia costa, en tanto gue Lynn y Simpson (1988)
ubican el flujo principal a una distancia de 300-400 km de 1la
costa. Tampoco se halla bien determinada la profundidad de la
CC. Lynn y Simpson (1988) dan una profundidad de 200 m, en
tanto que Wyllie {1966) dice gue la CC @lcanza profundidades
de 500 m y atn mayores. Hickey (1979} muestra que las mayores
velocidades de la CC ocurren en primavera y veranc. En estos
meses el sistema de alta presidén del Pacifico Norte se
desplaza hacia el norte ocasionando que los vientos
dominantes al sur de 30°N tengan una componente hacia el sur.
En oteofio e invierno el flujo de la CC es mas débil ¥y surge,
paralela a la costa, la CD. En estas estaciones el anticiclédn
alcanza su posicidén mds meridional, ocasionando gue los
vientos al norte de 40%N soplen del suroceste, en tanteo gque al
sur de esa latitud continuan siendo del norte, pero mucho més
débiles. En general, podemos agregar gque, durante todo el
afio, el sistema de alta presién atmosférica gque domina el
Pacifico norte genera vientos del oeste en los "rugientes
cuarenta", y vientos desde el este, 1os alisios, al sur de
ellos.

Reld et &al.(1958) encuentran gque, en las ZzZonas oceanicas
fuera de la plataforma continental las corrientes calculadas
en base a 1la distribucién de masa (método geostrédfico)
concuerdan cualltativamente con aguellas observadas por
diferentes métodos de deriva. Por lo tanto, las mediciones
lagrangianas e inferencia geostréfica de velocidades
eulerianas arrojan resultados similares. Esto implica que la
velocidad geostroéfica domina sobre las componentes
ageostréficas y por lo tanto el papel desempefiado por el
viento esté relacionado con la distribucién de masa
(indirecto) y no con corrientes de deriva superficiales
(directo). De esta manera los mayores desplazamientos de las
isopicnas ocurren en el centro del giro debido al transporte
de masa de Ekman gue es a la derecha del viento en el
hemisferio norte.




Munk (1950) suqgirié gue el rotor positivo del wviento
cerca de la costa es el mecanismo generador de la CD.
Hurlburt y Thompson (1973) muestran que el rotor positivo del
viento cercano a la costa reduce el flujo hacia el ecuador e
incrementa el flujo de 1la CD.

I.3 Remolinos del Sistema de la Corriente de California

Oowen (1980) sefiala gue la mayor parte del SCC es
abundante en remolinos. Mediciones directas demuestran la
existencia de perturbaciones con didmetros de entre 10 y 50
km, los cuales persisten no mds de unas semanas en toda la
columna de agua. En escalas mayores, el programa CalCOFI ha
detectado remolinos baroclinicos con didmetros gue van de 100
a 1000 km vy perfiodos comprendidos entre unos pocos meses a
mas de dos afios. Agrega Owen gue la incidencia de remolinos
baroclinicos ¥y meandros en el flujo principal del SCC es
elevada.

En el sector de Baja California son mds frecuentes los
remolinos peguefios, peroc al norte de 32°N aproximadamente,
remolinos con didmetros mayores a 200 km son m&s comunes gue
aquellos de 100 a 200 km de didmetro. En toda la zona del SCC
y estaciones del afio, remolinos con didmetros menores a 100
km ocuxrren frecuentemente. En tanto, en 1a regidn comprendida
entre Punta Eugenia ¥y San Francisco, 1la alta incidencia de
remolinos anticiclénicos indica gue éstas podrian haber sido
originados por otros de escala mayor y cliclénicos, debido a
inestabilidades del flujo (Owen, 1980G).

Segtn Owen (1980) la predominancia de remolinos
ciclénicos sobre 1los anticiclénicos en todas las latitudes
del SCC y a lo largo de todo el afio, podria ser atribuida a
la friccién lateral y al efecto de la vorticidad planetaria.
Sefiala también que la topografia costera asi como también el
rotor positivo del viento favorecen la feormacién de remoclinos
ciclénicos. Hace notar, por otra parte, gue la mayor cantidad
de remolinos ciclénicos sobre 1los anticléniceos también es
favorecida por la conservacién de momento anqular (el cual es
proporcicnal a la vorticidad potencial). Esto se debe a que
la CC  transporta las perturbaciones hacia el sur, lo cual
produre un decrecimiento de la vorticidad planetaria que
tiende a ser compensado por un aumento de la vorticidad
relativa.




La C8C es la estructura de mesoescala mds conoclda del
SCC debido a su persistencia temporal y espacial (de ahora en
mas consideraremos a la mesoescala, salvo aclaraciones
especificas, como tocdas agquellas perturbaciones del estado
medio. Niiler y Hall (1988) definen 1a wmesoescala como
aquellos movimientos con periodos comprendidos entre 40 y 200
dias. Las wvariabilldades con periodos mayores a 200 dias
conforman, segin estos autores, la variabilidad secular.}.
Owen (1980) sugiere gue su carécter y tal vez su existencia
se debe a la presencia del conjunto de islas y bancos en la
Bahia de California.

Para uné descripcién mas detallada del S8CC el lector
puede referirse a Sverdrup et al. (1942), Reid et al. (1958),
Hickey (1979) y Lynn et al. (1988).

I.4 Los Modelos Cuasi-Geostréficos

Las ecuaciones cuasi-geostréficas {CG) representan
movimientos cuyo balance principal esta dado por las fuerzas
del gradiente de presidn y de Coriolis, aungque también
contemplan pequefios apartamientos a dicho balance debido a
variaciones locales y/o advecciones. Dicho de otro modo, el
angulo formado por las ischaras y la direceién de movimiento
del fluido deber ser pequedic. De esta manera =se tiene un
sistema determinado de ecuvaciones, ya que €1 geostrofismo es
intrinsicamente solenoidal, que incluyen procesos fisicos no
representades por un balance geostrdéfico absoluto. De esta
forma, es posible obtener una representacién mas realista de
la circulacién general del océano.

Sin embargo 1los modelos CG estén limitados en su

aplicacién a grandes reglones ocednicas ¥y no pueden
representar correctamente fentmenos como corrientes de
chorro, debido a las fuertes alinealidades que ellas

presentan (violan la condicidén CG) ni pueden ser empleados en
proximidades del ecuador debido al debilitamiento de 1la
aceleracién de Coridélis. Tampoco son dGtiles para explicar la
dindmica de frentes, debido a las alteraciones gque presenta
el campo de masa de esas estructuras. Formalmente el
cuasi-geostrofismo se basa en tres consideraciones: a) waf
b) Ryl c) PRav/Ffe*®1, en donde w es la frecuencia del
movimiento, £ es la vorticidad planetaria, Ry es el namero de
Rossbhy, B es el dgradiente meridional de la vorticidad
planetaria, Ay es la distancia al ecuador y f; es la
aproximacidén a orden cero de 1la vorticidad planetaria. Las -
dos priméras nos dicen gue 1la variacién total (variaciones
locales + advecciones), de 1la cantidad de movimiento es




pequefia frente a la aceleracidén de Coridlis. La tercera nos
impone trabajar en el plano f, lo cual implica gue la escala
de nuestro dominio geografico es mucho menor al radio
terrestre. En términos generales, entonces, el
cuasi-geostrofismo nos permite estudiar movimientos con
escalas espaciales mayores al radio de deformacién de Rossby
(R4}, ¥ escalas temporales mayores al periodo inerxcial 28/f,
el cual sé6lo es funcién de la latltud: T=12 hs/sen(latitud).

No es posible observar ondas de Kelvin, por ejemplo, ya
que las mismas no son soluciones de las ecuaciones CG o
filamentos de agua fria ocasionados por surgencias costeras,
ya gque su escala horizontal es del orden del radio de
deformacién. Tampoco se obtienen ondas de gravedad debido a
su alta frecuencia. Por lo tanto, la wvariabilidad de este
tipo de modelos estd dada basicamente por ondas de Rossby y
turbulencia geostréfica.

Los experimentos numéricos destinados a estudiar los
efectos de los remolinos de mescescala comienzan hace 15 afios
con el trabajo de Holland y Lin (1975}, gquienes emplearcn un
modelo de caja de dos capas, con ecuaciones primitivas,
forzado por wvientos estacionarios e idealizados. Desde
entonces los tipos de modelos han divergidoc en dos
direcciones. Por un lado Holland (1978), Haidvogel (1976),
McWilliams et al. (1978) han adoptado la formulacién CG. Por
otro lado Robinson et al. (1977}, Han (1975), Semtner y Mintz
(1977) han expandido la aproximacién baésica de ecuaciones
primitivas para incluir wvarios niveles en la vertical, una
ecuacidén de prediccidén termodindmica, fuertes alinealidades y
topegrafia de fondo, entre otras caracteristicas.

En general, estos experimentos demuestran la importancia
dinadmica que poseen los remolinos de mescescala en inducir la
circulacién general del océano. Se ha demostrado
experimentalmente, y comprobado con mediciones de campo gue
los remolinos poseen gran energia cinética (la mayoria de las
veces mayor gque la energia que posee el flujo medio). En
particular, 1la circulacién profunda es dominada por las
perturbaciocnes. Se ha mostrado también gque las ondas son
primariamente generadas por inestabilidades hidrodindmicas
del flujo medio. Con referencia a este tema, es importante
destacar el analisis de estabilidad lineal de Haidvogel vy
Holland (1978) y el estudio de variacién de pardmetros de una
inestabilidad mezclada (baroclinica y barotrépica) de Holland
y Haidvogel (1979). Holland y Rhines (1980), empleando un
modelo de dos capas, estudiaron la circulacién inducida por
remolinos realizando un andlisis de vorticidad




(complementario del anédlisis energétice) y hallan, entre
otras cosas, que la dindmica de la capa inferior esté
dominada por el balance turbulento de Sverdrup.

Para la Corriente del Golfo y la Extensién de Kuroshio,
Schmitz y Holland (1982, 1986) han mostrado que un modelo CG
es capaz de simular precisamente la distribucién espacial de
propledades estadisticas de segundo orden de la circulacién
general del océano. Ma&s recientemente Cummins y Mysak (1988),
aplican un modelo C€CG a 1la regién del Golfo de Alaska,
obteniendo que en 1la Corriente de Alaska, la ocurrencia de
perturbaciones ¥y sus caracteristicas son similares a las
obtenidas de imégenes satelitales.

En suma, las diferentes serlies de célculos CG dados por
Holland (1986), reproducen aparentemente 1las principales
caracteristicas de la circulacién en gran escala en
diferentes regiones geograficas. Por lo tanto se espera gue
la aproximacién CG  retenga la fisica esencial del SCC, una
zona gue como ya se dijo, posee una componente geostréfica
dominante.

I.5 Descripcidn del modelo

El presente estudio estd basado en un modelo matemdtico
de las ecuaciones CG cuya solucién numérica proporciona los
datos con 1los cuales se obtienen los resultados gue més
adelante se presentan. El esquema fué desarrollado y resuelto
computacionalmente por el Dr. William R. Heolland del National
Center for Atmospheric Research (NCAR), quién gentilmente
cedidé los datos gue hacen posible esta investigacién (funclén
torriente totall.

El modelec estd forzade por vientos FNOC (se detalla més
adelante) (ver fig 1), e incluye friccién lateral y de fondo.
Tiene como fronteras rigidas a la costa americana (en la gque
se utiliza condicién de no deslizamiento} y 1la topegrafia de
fondo (fig.2). En superficie se impone una tapa rigida y en
1a vertical se cuenta con ocho capas de diferente espesor
(tabla I). Este modelo, que pose¢ una resolucién horizontal
de un sexto de grado, estd acoplado a un modelo de iguales
caracteristicas pero de mayores dimensiones geograficas vy
menor resoluciédn horizontal (un grado) (fig.3). Las
ecuaciones gue definen el modelo son:
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TABLA I, Parametros del Modelo

(Unidades en MKS)

Espesbres de capas

Gravedades reducidas

Coeficiente de friccidn lateral
Coeficiente de friccidn de fondo
Parametro de Coriolis (orden cero)
Beta

Radlo Terrestre

Velocidad sngular terrestre

100,150

250, 450

650, 900
1150,1350

0.007061,0.008196

0.008389,0,005521

0.002170,0.0005094
0.00006908

200
1, 1077
?.943 1072

1.92 10711

6.371 106

2.292 1072
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" Vil : 2,
en donde, i
fo _ ) |
R J(m" “’M""h;)-;—;(m-wm) (2
k“';

_Wme4+Wm1Hx
w‘”% Hy+H,n

(3

' \
en donde los subindices enteros se refleren a las diferentes
capas y los fracclonarlos a las interfases que las separan.

Yy, : es la funcién corriente total de la capa k,(k=1(BJ.
b : es la topografia del fondo oceanico. '

H : es el espesor de cada capa. _

¢  : es la gravedad reduclida. i

es la delta de Kronecker,

es la velocldad vertical en cada interfase.
es el coeflclente de frlcclén lateral.

es el esfuerzo del viento. i
o ¢ 8 la dengidad medla del fluldo, - .

€ : es el coeficiente de friceclédn de fondo, |

J{ , ) : es el operador Jacobtiano. o
F=fotB(y-vy,) donde y, es la latitud central del dominio e
y es la distancia a esa latitud.

e s a2s am

&
w
A
T
P

Las condiciones de frontera verticales se materializan como :

w' =0 (super ficie)

w'=J(b,vg) (foindo)

'En las  fronteras laterales la condiclén de  no
deslizamliento lmplica que u=0 'y wv=0, slendo u y v 1las
componentes horlzontales del vector velocldad, '

uu—?—y -é.}g
dy ax

Por otro lado, la condicién de contlinuidad (McWilliams,1977)
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[ [vi-vionrdxdy =0 O

es empleada para la consistencia del modelo. Esto implica que
toda la masa que asclende es JIgual a toda la masa:' que
desciende para una determinada Interfase. E1l valor numérico
de log parémetros usados se muestran en la tabla I. |

La ecuaclén (1) es una ley de conservaclén para la
vorticidad potenclal, que puede ser escrita en forma mas
compacta como: '

D_Q_.E.F+D (5)

Dt
en donde Q es la vortlcidad potenclal cﬁasi-geostréfika
deflnida por: \
. fob ‘ i
Qk'vzwk+f+nk+'17:63.k (6a)
fo -
= g (Paes ™ Py) (6b)
f |
-fl,“ﬁ“-.-g-"(%"llllm;) ‘ (6‘:)
% i .
b"‘i .

Y ﬁ—ﬁfJ(w“ ) es la derlvada material. F representa un

forzante generalizado y D es la dilslpaclén fricclonal., n, es
la contribucién a la vortlcidad potenclal de la deformaciédn
de los tubos de vértlice, en tanto gue &y es el desplazamlento
de 1las 1soplcnas con respecto a su poslclén de reposo

(positiva hacla abajo).
’ !

Los métodos para resolver (1) se muestran en Holland
(1978) y Cumminslet al. (1988).

La aproximacién de tomar la densldad de cada capa como
constante en el tlempo se debe a la gran diferencia existente
entre las escalas de variaclén temporal de la clrculaclédn
inducida por vientos y la circulacién termohalina (10 yi1000




afos respectivamente), lo cual suglere que. ez aceptable
considerar el desarrello de la clirculacién Induclda por
vientos sobre una estratificacién medla estacionarla.

Con referencia al forzamlento empleado - en el  presente
modelo, los vientos FNOC son generados por un modelo
operaclonal de clrculaclén atmosférlica global, que \es
alimentade con datos reales de diferentes varlables
atmosféricas como temperatura, presidn, etc. E1 término de
frlcclén escoglido para el presente modelo se denomlna
Laplacliano., Exlste otra opclén para dicho término y se

denomina friccién biharménica cuya expresién es: -4,v'v,. Esta
Gltima disipa 15 veces méds répldo gue la fricclén laplaclana
en escalas espaclales lgquales a la resoluclén horlzontal del
modelo (para coeficientes con valores tipicos de 4=100 m?eap.”’
y 2,=8.10° m'tag,”'. Para escalas de 80-90 km ambas frlcclones
poseen la mlsma escala espaclal de decaimlento y para escalas
de 400 km el decaimlento blharménlco es 24 veces menor gque el
laplaclano, (Holland, 1978). Esto 1Indica gque ondas con
escalas menores a 90 km tendran vida més larga gue usando
friccién biharménlca, lo cual parece aproplado para el §SCC
pues segin Owen (1980) dichas escalas son caracteristicas en
la =zona de estudio. La fina resclucién usada en este
experlmento permite el empleo de coeficlentes de fricclén
relativamente menores que los empleados en modelos con mayor
tamafio de celdas. Como consecuencia de ésto, se producen
Inestablilidades espontdneas en el flujdo medio gque generan
movimientos transitorlos de diferentes escalas.

Con respecto a la condlelén de frontera ablerta, es
importante destacar que al acoplar dos modelos de diferentes
"resoluciones horizontales, existen problemas numéricos en la
zona en gue ambog se unen. Este problema se ha resuelto, en
este caso, agregando en la zona de acople una delgada ' capa
esponjosa (elevada viscosidad), de 1.5 grados de ancho,: a lo
largo de todas las fronteras ablertas. Alejandose de ella el
coeficlente de fricclén  decae rapldamente en  forma
exponencial, hasta alcanzar el valor dado en la tabla I.,

Finalmente, agreguemos gque la Integracién numérica del
modelo se reallzé durante varips afios (de modelo), hasta
alcanzar el estado estadlsticamente estacionarlo, luego del
cual se Integré esels afios méds. Los datos usados en este
trabajo corresponden, de acuerdo al forzamlento, a los ' afios
1979-1980, El Intervalo de tlempc empleado fué de dos horas y
los datos trabajados se hallan muestreados cada cuatro dfas.
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II DESCRIPCION Y ANALISIS DE LOB8 REBULTADOB

I11.1 Circulacién Euleriana

Para estudiar la clrculacién media y su interaccién con
las perturbaciones es conveniente separar las varliables a
utilizar en dos componentes, una estaclionaria (por lo 'menos
para la longitud de la serfe de datos empleada), y. otra
dependiente del tlempo: i

g
A'?j; Adt |

de tal forma que A =0, ' |

En la flgura 4 vemos la funclén corrlente media para las
ocho capas del modelo (el £flujo medio es paralelo g las
isolineas}, Notamos gque la clrculacién superficlal ' esta
caracterizada por un giro anticiclénico que respondeia la
distribucién del rotaclonal medio del viento (ver figura 1).
Debido a 1la buena resolucién vertical podemos apreciar 1la
estructura del giroc con la profundidad , el cual se extlende
deblliténdose, hasta la tercer capa. El mismo presenta una
migracién de su centro hacla el norte con la profundidad y su
extremo meridional estd terminado por un borde mucho més
agudo que su extremo sur, Estas dos caracteristicas son
comunes a la mayoria de los glros subtroplcales observados y
también han sido descriptas por la teoria de Rhipes y Young
{l1982a}. ' : i

Las capas 6,7 y 8 muestran una ¢lrculacién medla
cualitativamente similar, que ge halla notablemente
influenclada por la topografia del fondo. Por ejemplo, nétese
gue a 40° el escarpamiento de Mendocino produce un flujo
aproximadamente paralelo a las lsobatas gue se aprecla hasta
la capa 6 inclualve.

Las capas 4 y 5 muestran una transicién entre los efectos
de la circulaclén induclda por vientos y aguellos de la
topografia. Nétese la presencia de pequefias celdas de
recirculaclén y el debllitamlento de 1la circulaclén con 1la
profundlidad. Dichas celdas poseen una escala mas real gue las
observadas en modelos de dos y tres capas y contribuyen, por
lo tanto, a una representacién més adecuada del transpgrte

total de masa (Cummlns y Mysak, 1988). \
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e

Los campos de la funclién corrlente perturbada y total
muestran en las flquras 5 y 6 respectivamente (para el dla 58
a partir del 1\1\79)., En las capas superlores los patrones de
la circulaclén media se asemejan a los de la clrculaclén
total, en tanto que 1la circulacién profunda estd controlada
por la mesoescala. Explicaremos la causa de estas simllltudes
cuando se presente el andllsis energético. En la @ capa
superiox (figura 6a), el campo de mesoescala presenta
numerosos remolinos clclénicos y anticiclénicos cuyos
patrones de circulacidn horizontal (campo de %'} se repite en
la vertlical (no muchc mds alld de termoclina) pero con
diferente intensidad. Entre 28*"N y 38°N se nota que algunos
patrones de clrculaclén estdn elongados zonalmente. Esto es
caracteristico del efecto beta. Por otra parte y al 1lgual que
en la clrculaclén medla las tres capas Iinferlores son
marcadamente simlilares, lo cual puede atribuirse en parte, a
la pequefia diferencla de densldades exlstente entre : esas
capas y al gran espesor de las mismas (tabla I). i

En la figura 7 se presenta la evoluclén temporal de la
circulacién total cada 56 dias para la capa superior. La
velocidad de propagacién del remolino marcadoe con una flecha
a 35°N es aproxlmadamente de 1.5 km/dla hacia el oeste.
Nétese el carédcter meandroso del £lujo dirigidoe hacla el
sureste, ‘ i o

Las varlaciones estaclonales del flujo superflclilal se
observan en la flgura 8. En ella se muestran los vectores del
flujo medio (para los dos afios) y para los meses de enero y
jullio de 1%79. En la flg. 8a se aprecla como principal
caracterfstica, un flujo hacla el sureste que se acerca hacla
la costa a wmedida que e)l mismo avanza hacla el sur. La
posiclén del eje de este flujo costas afuera de Callfornia y
Baja Callfornla coincide aproximadamente con la ublcacién que
dan para la CC Lynn y 8impson (1988). Parte de este flujo al
alcanzar los 28"N-29°N vira hacia el sur y lueqo hacia el
ceste-suroeste constltuyendo de esta manera la base del giro,
en tantoe que otra parte continta fluyendo paralelo a la posta
de Baja Callfornla hacla el sur,

Para el mes de enero (figura 8b), se aprecia un flujo
paralelo y Junto a la costa, que se dirijJe al norte, que bién
podemos relaclonar geografica y estaclionalmente con la! CD.
Nétese que este flujo comienza aproximadamente en Punta
Concepcién (34.5"N), tal como 1lo describe Hickey  (1979).
Aproximadamente a 36°N se observa que la CD simulada por el
modelo recibe un aporte de flujo secundario. A 32°-123°W se
produce un flujo zonal que se dirlje hacla la costa'y a
aproximadamente 120*W se bifurca con una rama hacla el norte
y otra haclia el sur. Este flujo es descripto por Niller et
al. (1987). Sverdrup y Fleming (1941) y Wyllle (1966} sefialan
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gue la rama dirijida hacla el norte alimenta la CSC en tanto
gque la rama sur fluye a lo largo de la costa de Baja
Californla,

Es lmportante destacar aqul, gque el modelo no incluye la
islas "Channel", que segin Owen (1980), tendrian un papel de
gran lmportancla en el cardcter y exlistencla de la CS8C. 8in
embargo, la clrculacién induclda por vientos del presente
estudio parece simular un flujo similar a la CS8C (qgue tamblén
se observa en la flgura 4b para el promedlo blanual). Mas
adelante veremos otras evidenclas g¢ue parecen apoyar 'esta
hipéteslis,

Una caracteristica Interesante de la mescescala del SCC
es el "San Franclsco Eddy" (SFE) a aproximadamente 38°N. En
las flguras 8b,c se aprecia un remolino que presenta
caracteristicas similares (sentldo, posicién, permanencla
anual) a la descripclén dada por Hickey (1979). Vemos tamblén
que el mismo se acerca hacla la costa en invierno.

En la flgura 9a se muestra el transporte geostréfico
total (7ﬁnﬁiﬁHJ del 8CC. A medida que nos alejamos de la

costa el transporte, que siempre tiene componente hacla el
sur, aumenta. Al comparar con la figura 9b, transporte sobre
la termoclina principal (interfase 3), es notorlo el aporte
de la circulaclén profunda al transporte geostréflco total
(casl la mitad). Por encima de 1la termoclina el transporte
geostréfico estd controlado por el transporte de masa de
Sverdrup mientras que por debajo de la misma la topografia, y
como sefiala Holland (1978), la reclrculaclién ocasionada pox
los remolinos, son los responsables del transporte abisal
(comparar la flgura 9 con las fliguras 2 y 4). E1 aumento del
transporte geostréfico al alejarse perpendlicularmente de 1la
costa puede ser explicado, en prlmer lugar, por el hecho de
que al movernos en ese sentlde aumenta la profundidad y el
volumen de agua en movimlento es mucho mayor que en regiones -
costeras (téngase en cuenta que fuera del talud continental
el £lujo medio tiene componente al sur en casl todas partes).
Como vya se mostréd la clrculacién profunda se | haya
Influenclada por el trazado de las isobatas lo cual tamblén
contribuye a la orlentacién de los contornos de la flgura 9a.
Esta circulacién aungue mucho méds débil que en superficie
ocupa un gran volumen de agua. BEn segtndo lugar, el
transporte de Bverdrup ocaslona una acumulaclén de masa en el
centro del giro debldo a la distribucién del rotor del
viento, 1lo cual produce que alli 1la presién media (w)
aumente. Entonces, las distribuclones geogrédflicas j del
forzante externo y la topografia del fondo parecen ser: los
factores de mayor peso en la determinacién del tranaporte de
masa integrado verticalmente.
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Debido a la Integraclién vertical del transporte de cada
capa, la dlvergencla del transporte de masa e3 cero (la
divergencla en una capa produce convergencia en sus veclnas),
y las 6tnicas componentes que determinan el transporte son el
rotor del viento, la velocidad vertical en el fondo y la capa
de fondo de Ekman (ver Pond y Plckard, 1978 pag. 108). En el
presente caso debemos Inclulr wuna componente baroclinica
debldo a la presencia de perturbaciones. Notemos gue en la
figura 1l0a, al norte de 28"N, el slgno de 1la velocidad
vertical media (calculada aplicando (7) a (2}),

w=J(R, )+ TR, ¥ ) (8)-

es el mismo que el del rotor del viento mostrado en la flgura
la. Al sur de esa latitud, los signos son opuestos en! gran
parte de la zona, lo cual es debldo a la gran actividad de
las perturbaclones allf{ exlstentes, las cuales reducen gon su
- rotacién ciclénica el espesor de la capa de Ekman. Esto se

debe a que el dltimo térmlino de {8) es el gue prevalece en
esa zona (esto se aprecia de la comparacién de la figura 10
con los campos de J{h,v) (no mostrados)). En las superficles
isopicnicas profundas 1la velocidad vertical media se halla
marcadamente influenclada por 1la topografia del fondo y su
rugosidad, en tanto que en la Interfase superflcial y al
norte de 28°N prevalece el primer término del segfindc mlembro
de (8) d@Gebldo al rotor negative del viento. Es notoria la
similitud de los patrones de W con los de J(A',¥) al sur de
28°N en 1las interfases 1 y 2 y en toda 1la cuenca para el
resto de las interfases. Destaguemos gque a 40°N y para la
interfase 3 (£ig.10c), se detectan contornos zonales que
mantlenen esa ocrlentaclién hasta el fondo. Esta carcteristica
es ocaslonada por el escarpamlento de Mendocino, cuyas
isobatas tienen orlentaclén zonal, | '

En la regién costera (£f1g 9b) se ve que el transporte es
hacia el norte al norte de Punta Concepclén y en 1la Bahia de
California. Esto es probablemente ocasionado por la CD  y la
C5C respectivamente. Como ya se sugirié anteriormente, ' ésto
implicaria que el forzante externo y la topograffa del fondo
serfan suficlentes para determinar la exlstencla ;, del
"Southern California Eddy" y que por lo tanto las islas vy
bancos no son generadoras de la CSC aungue si pueden tener
importancia en otros aspectos menores no incluidos en la
dindmica CG. La SC parece apreciarse de la figura 17b en
donde las lineas 1llenas representan componente meridlenal
hacia el norte {(recordemos que la capa 2 comprende la mayor
parte del borde de la plataforma continental). Por lo tanto,
eato parecerfa Indicar que el modelo reproduce las cuatro
corxientes principales del 8CC dadas por Hickey (1979)
(CC,CDh,C8C y B8C) y otras caracteristicas de menor escala como
el JFE. :

e
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I1.2 Circulacién Lagrangiana.

81 apllcamos 1la técnlca (7) a la ecuaclién (5) vy
promedlamos para los dos afios se obtlene que,

J(Wy1 Q)= =T (¥, Q)+ AV Y, +

V,
pof s

en donde, al igual que en (B), suponemos que las derivadas
locales de cantidades promediadas para toda la serie son
despreclables frente a los demds términos. Destaguemcs que si
el seqgundo miembro es cero o casl cero la advecclén media de
vorticldad potenclal es nula y exlste una relacién funcional
entre las variables del jacoblano,

J(9,Q)=0 =» y= w(@)

es declr que el flujo sigue en forma aproximada contornos de
Q-cte. Estos contornos se conocen en la literatura como
contornes geostréficos y representan las lineas de
intersecclén de las superficlies de vorticidad potencial
constante con las superflicies lsopicnlicas. En otras palabras,
son las trayectorlias lnerclales gue segulrian las particulas
del f£luido en ausencla de forzamlento, fricclén y
perturbaciones. En la flgura 11 vemos estos campos para las
diferentes capas del modelo. En base a ellas podemos
distinguir diferentes regimenes de la clrculacién media. En
la capa superior (fig. 1lla), los contornos geostréficos son
aproximadamente paralelos a las llineas de corriente de 1la-
figura 4a (ver figura 12), Esto Ilmpllca en general, que las
lineas de Q=cte estan controlando al £flujo medio y por otra
parte gue el forzamlento no tiene un papel de gran peso en
alejar a las particulas de sus trayectorlas Inerclales., Esta
coincldencia parcial entre trayectorias eulerianas (w) ¥y
lagrangianas (Q) as caracteristica de la circulacién
superficial del B8CC (Reid et al., 1958). Por 1lo tanto el
papel desempefiado por el viento estd practicamente limitado a
distribuir la masa en el sistema a través del transporte de
Sverdrup. :

De estas figuras tenemos, en general, dos tipos de
contornos; aquellos qgue se clerran sobre sl mismos y los que
estén blogqueados por 1la costa. 81 nos filjamos en (6a) y
recordando que estamos bajo la hlpétesis CG, vemos que el
campo de @ depende principalmente de la vorticidad planetaria
y de la vorticidad ocaslonada por la deformacién de los tubos
de vértice (segfindo y tercer término del segindo miembro}.

|
\
bkl Evzﬁkﬁms (2)
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Este Gltimo esta relaclonado con la distribucién de masa
ocaslonada por el viento nmedio y de la figura 13 se ve gque
sus contornog (A) son también cuasi-paralelos a los de Q. Por
lo tanto un contorno geostréfico cerrado es un indiclo de que
el forzamlento externo estd sobreponléndose al efectc beta,
el cudl tiende a crear contornos zonales crecientes con 1la
latitud.

Ahora, supongamos por un memento, gque no tenemos
forzamiento externo y que las lineas de corriente son
exactamente colnclidentes con los contornos gqeostréficos.
Debldo a gque la esfericldad terrestre va a generar contornos
bloqueados por la costa, el flujo debe cumplir en toda 1la
cuenca que V=8, en donde ¥ es el vector velocldad simbolizado
de ahora en mds como V. Esto es deblde a la condlcién de
impermeabilidad que debe cumplir el flujo en las fronteras,
ya que los contornos bloqueados transmiten esa Informaclén al
interlor de la cuenca. En nuestro caso, con forzamiento, un
contorno bloqueado implica £flujo a través de él, y como
veremos mAs adelante, eso implica una cascada de enstrofia
hacla escalas menores. A diferencla del océano, la atmésfera
no posee barreras meridionales que restrinjan al f£flujo y por
ese motivo la circulaclén general de la mlsma esté
caracterizada por vientos eminentemente zonales. El papel
desenpefiado por las costas entédnces es de gran importancla en
el establecimlento de corrientes no zonales en presencia de
un forzamiento externo. :

Es de esperar entonces que la velocldad del flujo en
dreas de contornos - cerrados sea mayor gque la velocldad del
mismo cuando el contorno estd blogueado. Esto es debldo 3&1
debllitamiento de 1los gradientes de presién ocasionado por
los pequefios desplazmientos de las interfases (isopicnas) en
relacién al espesor de la capa. Para darnos una ldea de esto
comparemos la relaclén R del espesor medlo méximo de cada
capa con el espesor de la capa en reposo,

R1=1.70 R2=1.40 R3=1.29 R4=1.20 R5=1.09 R6=1.08 R7=1.20

~La relaclén de espesores es médxima en superficle vy
decrece haclia abalo con un leve aumento en el fondo debldo al
efecto de la topograffia. El hecho de que el deasplazamiento de
las interfases en muperficle y en el fondo sea grande (mucho
mayor que O(Rp)) con respecto al espesor de la capa en reposo
implica segtn Pedlosky (1979, ec. 3.12.25) que nos acercamos
al balance geostréfico absoluto (muy bajas frecuenclas) con
lo cual el requisito w<}¢ se cumple con holgura. Es por este
motivo que el flujo medio superficial y abisal sigue
aproximadamente contornos geostréflces. Contlnuando con la
figura lla notemos que a lo largo de toda la costa exlisten
contornos bloqueados, pero al alejarnos de ella, los mismos
no la intersectan (vemos que algunos de ellos se clerran vy




35
i
i
otros muy probablemente tamblén lo hacen pero al oeste del
dominlo en estudio). Este bloqueo es probablemente ocaslonado
por la condlcién de no deslizamiento en las fronperas

rigidas, ‘

En las figuras 1llb,c notamos que existe un aumento de 1la
importancia del efecto. beta (aumento de @ con la latitud),
deblido al deblilitamlento del término que contiene a h en la
ecuaclén (6a), ya que el efecto de la distribucién de ! masa
debldo al viento es menor a mayor profundldad. 8e aprecia que
en la capa 2 adn existen contornos cerrados y tamblén que en
la capa 3 todavia hay contornos paralelos a la costa,
especialmente en aquellas zonas donde el flujo medic alcanza
mayores velocldades. Esto suglere que el viento tiene clerto
peso en la determinacién del campo de @ hasta la capa 3
inclusive {no slempre en todo el dominlo gecgrafico). Esto
goncuerda con lo dicho en la secclén I.1l en base al campo de
v. Para comprobar esto m&s formalmente recurrimos a la
derivacién presentada por Rhines y Holland (1979). Para
calcular la profundidad méaxima de influencla del viento (o
también llamada profundidad del giro) ellos suponen que la
vorticldad@ potencial producida por la deformacién media de
las superficies 1sopicnicas es mayor o igual a la vorticidad
planetaria (ver ec. (6a))., Con esto y empleando la relacién

del viento térmico obtlenen:

F [T
DS-&-\/% _(10)

en donde N es la frecuencla de Bruni-vakkaio y U es la
velocidad media tiplca del fluido. Aplicando (10), y tomande
N=0x10"%5a0™", feBx10"sag”", p=1.92x107"m 'sag™', v=2x107m'sap”!,
obtenemos para este modelo, D =430 metros. Esta profundidad
se ublca poco més alld de la mitad de 1la capa 3, lo cual
esta de acuerde con lo obtenido de las inspecclones visuales
de los campos medics de la clrculacidén, Este simple cdlculo
nuestra que la circulaclién inducida por el viento se halla
confinada a una nmuy delgada capa superficlal del océano (en
este caso 8% de la profundidad total).

Un fendémeno Interesante de destacar de las capas dos y
tres es la homogenizacién de vorticidad potencial (Rhines |y
Young, 1962b). Observamos que en ambas capas exlisten Areas en
donde 1la vorticidad potencial media es casi constante
egpaclalmente. El mismo fendmeno tamblén se observa, tal como
lo predice la_ teoria, en los campos de enstrofia potenclal de
mesoescala (Q'') mostrados en la flgura 28b,c. Sin embargo no
podemos afirmar que el mecanlsmo de expulsidn de gradientes .
de vorticidad potencial, conocldo como dispersién de corte,
este trabajando activamente en el presente dominio
geografico. Segdn Young (1989, comunicacién personal) es muy
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|
probable gue la mayor produccién de gradientes nulos !'este
ocurriendo al ceste de nuestra'frontera occldental. Enténces
la homogenizaclén observada al este de 135"W se deberia
“principalmente a adveccliones que tienen lugar a traves de la
frontera ablerta del modelo. Esta suposiclén _ parece
confirmarse por la relaclén existente entre w y @Qen la
reglén homogénea y tamblén en la banda formada por la primer
celda de cada latitud. |

|
Una de las suposicliones sobre la cudl esta basada la
menclionada teoria, nos impone trabajlar en un medlo en el que
el campo de perturbaciones sea débll con respecto al £flujo
medio. Formalmente segdn Rhines y Holland (1979), '

IREGES TP (1)

en donde %(t) es la posiclén de una particula referenciada a
un contorno geostréfico al tiempo cero, y Ln es la escala de
varliacién del f£flujo medio ({si el fluldo se moviera
conservativamente a lo larqgo de los contornos geostréficos vy
seria nula) ({(1l1]) se conoce como aproximacién de! dos
escalas). Para que se cumpla {(11) enténces la turbulencla
deber ser débll de tal forma que cada particula no plerda su
referencla con respecto a 1los contornos geostréflcos, No
obstante exlsten experimentos reclentes que han evidenciado
homogenizacién de vorticidad potencial en un medlo con un
fuerte campo de perturbaclones., Actualmente 3e contlnda
investigando activamente sobre este fenémeno y la d4ltima
palabra no estd adn dicha. Existen en la naturaleza o¢tros
flujos con 1lineas de corriente cerradas que evidenclan
homogenlzacién de una propledad cuasl-conservativa, como por
ejemplo la homogenlzaclén del campo magnético en la fotédsfera

solar.

Las capas 4,5 y 6 del campo de @ (flg. 1l1d,e,f) muestran
gque el término de 1la vorticldad planetaria es el que domina
en la ecuvaclén (6a). Emsto implica, como ya se adelanté, un
flujo medio débil pero tamblén nos dice que es imposibleila
existencla de wun flujo laminar ya que el fluldo no puede
estar sigulendo contornos geostréflces pues debe cumplir la
condicién de impermeabilidad en las fronteras rigldas. Por lo
tanto y de acuerdo a (9) el dnico término que puede forzar al
fluido a cruzar un contorno geostréfico es el primer término
del segunde mliembro, es decir la actividad turbulenta del
flujo (comparar con la figura 4). Deblde a que los gradientes
de velocldad son peqguefios y a que el viento sélo se aplica en
la capa superior, 1los deméds términos no son Importantes




37

comparados con la advecclién turbulenta {(con excepclién de 1la
capa esponjosa). Volveremos mds detalladamente sobre la
ecuaclén (9) en la secclién siguiente, :

Las capas 7 y 8 (fig. 11g,h) muestran la_influancia de la
topografia sobre el campo de vorticidad potenclial. En la capa
7 esa influenclia es Indlirecta ya que se manlflesta a través
de la deformaclén de la interfase que separa las capas 7 y 8.
En tanto gue en la capa 8 la Influencia es directa a través
del término f.b/Hy en la relaclén {(6a). |

Blumen (1968) demostré que los campos de wy Q son
suficientes para determinar sl un £luldo geofisico CG es
estable o no. La condlcién necesaria y suficlente de
- establilldad hallada es: i

oy ?
aQ>0 ;(12)

la cual también es valida para 1los campos medios de iesas
variables. i

Aplicando (12) a nuestros campos medios obtenemos ! (ver
figura 14) que la capa superior cumple la condiclén necesarlia
(pero no sufliclente) de lnestabllidad en todo su domlinlo. El
mismo resultado obtlenen Cummins et al, (1988) en su modelo
de 3 capas. Observemos gque el segindo miembro de (9) implde
que la relacién entre vy @ sea més cerrada, es decir gue la
dlspersién de puntos sea menor. Es muy probable gque. con
series de tlempo de mayor longitud que las empleadas aqui (2
afios) se obtenga una dispersién menor, Dicha estaclonaridad
es mds diffcil de alcanzar en casos como el presente, en los
gue el forzante no es nl estaclionarlo ni periédico. Las ~capas
restantes muestran una mayor dlsperslén gque la. ~'capa
superficlial, Esto suglere que en las mismas la actividad
turbulenta es muy actlva en comparacién con la ! capa
gsuperficial, en la cudl se aplica un forzante que si blen no
es periédico tlene un distribuclén medla anual caracteristica
(cuasi-periédica) y con un momento de segbtndo orden pequefio
en relaclén al de primer orden (ver €figura la,b). En las
secclones siguientes volveremos sobre este tema. :

i

I1.3 Andlisis de la ecuacién (9)

Estudios observaclonales (Leetma, Niller y Stommel, 1977}
Yy modelos numéricos (Holland y Rhines, 1980) han mostrado
para el Atléntico Norte, que el balance de Sverdrup (solucién
estaclonaria de las ecuaciones cuasl-geostréficas) no se
mantiene en las cuencas por ellog analizadas. §i xeparamos{en
(9) podemos advertir gue 1la presencia de un campo activo de

\
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perturbacliones puede evitar que dicho balance gsea alcanzado.
De hecheo Holland y Rhines (19%980) hallan en su modelo de dos
capas gue la eliminaclén del transporte de la capa lnferlor
produce una relacién de Sverdrup mis cerrada entre el rotor
del viento y el flujo medlio de la capa superior. Esta 'es la
razén por la cual podemos aflrmar que el transporte de
Sverdrup se halla confinado a 1la capa superficlal de un
océano deblilmente difusivo. Para la capa superior del
presente modelo se obtuvo que el balance de Sverdrup (Young,
1987}, ‘

V . .
J(\pl'Q pOHl (13)

se logra al 20% sdloc en lag dreas 1 y 3 de la flgura 15,
Nétese que en esas zonas el flujo medlo tiene las mayores
velogidades de toda la cuenca. En las dreas 2 y 4 la gran
actividad de las perturbaclones Impide que se logre (13) al
20%. Es lmportante hacer notar que Holland y Rhines (1980)
consideran al balance de Sverdrup para la capa superior;

. V.t
paH

en donde v estd integrada verticalmente. S! nos limitamos:al
caso (14), no se logra el balance de Sverdrup en ninguna
parte de la cuenca debildo al fuerte efectoc de la
barocliniclidad (comparar las flguras l6a, 17 y 18a).

En las capas subsiqgulentes el principal equilibrio en la
ecuaclién (9) estéd dado por el balance turbulento de Sverdrup,

V'VQ-~V vV'Q - (15)

En las flguras 18b c y 19b,c se graficaron ambos miembros de
(15) para las capas 2 y 3. En ellas vemos la marcada
similitud, cuall y cuantitativa, gque existe entre ambos
campos. 8l el efecto beta es dominante en (6a) como es el
caso de las capas 4,5,6 y 7 el balance turbulento de Sverdrup
se reduce a: ; .

BJ--J(w'.o') (16)

en donde el forzamiento edlico es reemplazado por el
forzamiento turbulento, 1lo cual 1implica ausencla de flujo
laminar tal como se adelantara. Esto es debldo principalmente
a la presencia de fronteras meridionales gue implden 'que el
flujo sliga contornos geostréficos. Cuando anallcemos el
problema de la difusividad en la seccién II.5 explicaremos

(14)
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CAPA 1 : CAPA 2
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cual es el mecanismo gue produce el cruce de los contornos
asl como también Jla importancla de 1la exlstencla de
perturbaciones en el océano profundo.

I1I1.4 Andlisis Energético

Con el objeto de conocer el comportamiento del slstema en
estudlo y de determinar cuédles son los procesos £islcos que

dominan la dlnémica del mismo se calcularon los energéticos .

locales para las cuatro reglones ablertas de la flqura 15.
Hasta no hace mucho tlempo, este anillslis se aplicaba a
cuencas cerradas (Holland, 1978 por ejemplo) Y en casi todos
los casos en sistemas de dos o tres capas., De esta forma el
nimero de procesos fislcos Involucrados, y su repeticién en
la vertical, es mucho menor gue en una regién ablerta y de
alta resoluclén vertical como es en este caso., Esa diferencla
en el némero de procesos fisicos se debe a la existencial de
flujos de energia a través de las fronteras ablertas.

Pinardl y Roblnson (1986) derivaron dichos energéticos
locales para sistemas CG y los apllicaron al andlisis de ondas
de Roasby Yy procesos de Iinestabilidad hidrodinémlcos. Las
expresiones matemédticas de  los flulos de energla calculados
aqui, fueron derivadas por Hall (1986} quien multlplicé la
ecuacién (5) por -v,H, y luego aplicé el esquema (7). Dichos
flujos se muestran en la tabla II en donde se introdulo la
funcién corrlente estrella definlda por

v'=y-v,

con el objeto de satisfacer la condiclién (4). w, es el valor
de la funclién corriente en 1la frontera. Las enexgias
cinéticas M potenclales por unidad de Area son
(Holland,1978): .

Ke=2 [ [H, 199, 2 dxdy (17)

keg 27 kg

La distribucién espaclal de la energia clnética de las
perturbaciones, K', se presenta en la figura 20. En la capa 1
notamos una elevada concentracién de energia al sur de 28"N
aproximadamente, que se replite en toda la columna del fluido
aunque debllitandose con la profundidad. Holland y Rhines
(1980) hallan que la clrculacién més intensa tiende a ser més
barotrépica en su modelo de dos capas y agregan que  esta

P =22 ffh:*idxdy (18)
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Tabla II. Gimbolos de la ecuacidn de energia y sus -
respectivos tirmino:
Simbolo Tdrmino

F+K, - [ f‘ﬂ??v,%dxdy
trabajo realizado por el viento medio ! -

F e K, df[w,v udxdy
trabajo realizado por las perturbaciones viento

K,-»uk, . —poHy ff{ —u, K+ U,K }dxdy
divergencla del f£lujo medio ge X 5
Ki~uiK, -paH;ff gm+gm}dxdy
divergencla del flujo perturbado de K' :
K, =uk, ~poH, ff{ K:}dxdy
divergencla del flujo medlo da K' 1
Ki=D poHﬂffAiﬁvﬁmdxdy
disipacién fricclonal lateral por el flujo medlo -
X,~ 8 -plo[[}ifVﬁdedy
disipacién de fondo por el flujo medlo i
KD 0o [ [ ATV ¥idxdy
disipacién fricclonal lateral por las perturbaclones
K;"’B PnHtffEWt v, dxady
disipacién de fondo por las perturbaciones
K~ f Pl ffﬂ"“a Y, dxdy
trabajo medlo de la presién debido al efecto b
Ki-f poH, ffﬁq’ ‘P:dxd)‘

trabajo de la preslén perturbada por efecto ﬂ

Riow Pot, ff{ (“"dt ‘) a(w‘dt )}d"dy

trabajo de la preslidén media por adveccién del flujo medlo

KioWa Pold ff{ ('at )*aay(“’:':t )}d"d”

trabajo de la presiédn perturbada por aceleracién de las
perturbaclones

] a -yl +
kiow wuttif [{ {0 Gu)r o (vu) vy - ®iswr-ckiaw)

trabajo de la presién perturbada dehldo a advecclén de los
campos medlo y perturbado |

—— - — {2 3l - [ 1 d—pyl !
LOAEY.Y -puH,ffu,{éw;W+ E?u,u,}+u,{§;c—muz+5;ur’}d:idy
flujo y conversién de X en K!
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Tabla ITI (continuacidén).

I : o2 — .0 -
K=Kl ‘p,Hff{u,a u,thu(ayu,ava+u,aym}dxdy
flujo y conversién de K' en X
K= K Pofaff‘v “aw ;dxdy
flujo vertical medlio del trabajo de la presién en la ‘
interfase
K=K, Pafo fftp“.w' v dxdy
flujo vertlcal perturbado del trabajo de la presién en la
Interfase
: ofn
K,~P, N YTy ffH (v",-v ,.,)w“.dxdy

trabajo realizado por las fuerzas de flotabllidad media

P‘ ."’K.' p‘,f"n"'“ff}!‘(w,—w‘.l)!u ‘Idxdy -
b }‘!]"" H;.] fog
trabajo reallzado por las fuerzas perturbadas de flotabllidad
F,ou,F, : , _p"ff{axup uF}dxdy
divergencia del flujo medig de P

) ¥ 1) a a
P,ou,P, =Py ax”"P +EUI-P }c{xdy

divergencla del flujo perturbado de P! ;
P,=u,P), 3 ~Po :xu,P, yﬁ}dxdy
divergencla del flujo medio de P! .
-"““ffcw, VIO dxdy
_ flujo y conversién de Fen P! |
F,~[F] | bl - VTG Jdxdy

flujo Y convezsién de P' en P

1P, 1= P,
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tendencia puede verse dilsminulda en Intensidad per la
presencla de topografia. Eso podria atribulrse al proceso de
barotroplzacién (Rhines, 1977) y a la débll influencla de la
topografia del fondo en esa 2zona. La misma actdéa como
dispersora del modo barotréplco impidiendo transferenclas
modales de energia hacla los modos mds répldos, procesos
estos caracteristlcos de la barotroplizacién. Lee (1988)
encuentra por medio de un modelo CG con fondo plano gque las
ondas allineales (caracteristicas de la zona 4 como veremos
ensegulda) son més barotréplicas que las ondas lineales, ya
que 8sobre estas dtlimas no puede actuar el proceso de
barotropizaclién.

En las capas profundas la topografia estéd desempefiando un
importante papel en la distribucién de K'. El escarpamiento
de Mendoclno, por ejemplo, tiene asoclado una conslderable
concentraclén de K', Eatos efectos son mejor apreciadoe en la
figura 21 en donde vemos que el pico correspondiente a 40°N
(escarp, de Mendocino) es detectable hasta la quinta : capa
(80% de la columna de agua). Boning (1989) hallé mediante un
modelo de ecuaclones primitivas gque K' no es afectada por la
rugosidad al nivel de la termoclina. En sus experimentos
Boning no consldera varjlaclones de 1la topografia en  gran
escala con el objeto de no afectar la estabilidad del fluijo
medio. El principal efecto, segqtn Boning, que posee la
rugosidad del fondo (con escala menor o lgual a la de las
ondas) es la establlizacién de los modos baroclinicos contra
la pérdida de energia (deblda a Interacclones alineales)
hacla el modo barotréplico. En otras palabras, ese efecto
tlende a reducir 1la cascada roja de energia y por lo tanto
reduce las escalas del movimiento (el modo externo posee la
mayor escala). Esta inhlbiclén de la barotroplzaclén por la
topografia puede ser una de las causas por las cuales
difleren cualitativamente los patrones de clrculaclén de
superficie y de fondo (Cummins y Mysak,1988)(ver flg. 4).

8in embargo Bemtner y Holland (1978) empleando un modelo
CG con topograffia 1idealizada (exponenclal y sin ruqosidad),
encuentran gue - la circulaclién superficial de . las
perturbaclones es Intensificada por 1la presencla de un
gradiente en gran escala de la topografia abisal. En nuestro
problema tenemos presentes ambas caracteristicas (rugosidad
de pequefia escala y pendientes del fondo en gran escala) lo
cual suglere gue tanto fenémenos inhibitorlos de 1la
barotropizacién como de inestabilidad del flujo medlio pueden
presentarse, Tregufer y Hua (1987) muestran con un modelo CG
que el aumento de la baroclinicidad en el caso de fondo
rugoso es ocaslonado por un proceso de ajuste en la dindmica
del slstema mé2 que por una inhlbicién de las cascadas de
energia hacla modos més veloces (mayores escalas). '
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Figura 21. Energia cindtica de los perturbaciones en funcidn de la latitud (promediada
zonatmente),
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Figura 21. (continuaedidn)
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De la figura 20h vemos que las escalas y formas de varias
de estas dlstribuclones de K' estan relaclionadas con 1la
rugosidad del fondo. Aqui es probable que la rugosidad de
pequefia escala esté fracclonando perturbaciones ya existentes
en otras de menor escala. Este proceso favorece la dislpacién
lateral ya que la misma actfa mds efectivamente en las
menores escalas, : o

La gran concentraclén de K' al sur de aproximadamente
28°"N es un fenémeno ya observade por Niiler y Reynolds
(1984}, McNally et al. (1983) quienes emplearon boyas
derivantes y por Lee (1988) quién empled un modelo CG. Sin
embarqgo esgtos resultados fueron obtenldos entre  los
meridlanos de 130°W y 170°W. Informaclédn obtenida por el
satelite Geostat y modelos numéricos de ecuaclones primitivas
{Parés-8lerra, 1989 comunlcacidédn personal) muestran para esta
zona que la mayor energia clnétlica de las perturbaclones se
concentra préxima a la costa debido a la propagaclén de ondas
de Kelvin, asi como tamblén en la reglén correspondiente a la
zona 4 de la flgura 15, Existen otros fenémenos qQque pueden
alterar dicha dlstribucién de energia. Por elemplo, procesos
de pequefia escala como difusién y mezcla tlenen el efecto de
homogenelzar gradientes horlzontales de temperatura en gran
escala (G. Veronis, 1989% comunicacién personal), reduciendo o
impidiendo de este modo, la poslibilidad de producclén de
energia cinética por inestabilidad baroclinlca. Enténces esta
mayor cantidad de K' en 1la zona 4 seria un fendémeno CG
confirmado por otros estudlios pero que puede ser enmascarado
o reducido en intensidad por procesos ageostréficos, G&ll
(1984, pag. 563) anallza la condicién necesaria .de
inestabllidad dada por Charney y Stern (1962). Hace notar, en
base a la misma, que el flujo medio es inestable en Areas en
donde ¢l gradlente merldional de temperatura es positivo.
Esto es caracteristico de flujos hacla el oeste, ya que por
motivos geostrbficos, los mismos deben estar edificados sobre
una dlstribuclién de masa que presente mayores temperaturas al
norte. En el modelo, éata es la Gnica 2zona en donde dicho
gradliente es positivo. §S1 bién 1la condiclén de estabilidad
aplicada fué obtenlda para flujos zonales, en nuestro caso es
una buena aproximaclén ya que |u|*|v|l. Conflirmaremos este
resultado de wuna forma més rigurosa cuando analizemos los
flujos de energia y la difusividad turbulenta del sgistema.
Aqui es Importante destacar gue la zona de la CC parece tener
una gran interaccién entre el £flujo medlo y 1las
perturbaciones (ver flgura 28a, 22a). Esta observaclén es
similar a la descripecién gue hacen Lynn y Simpson (1988) de
lo gque ellos llaman zona de translicién (ver Introduccidn),
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Las Areas en las cuales se realizé el andlisls energético
(fig. 15), fueron selecclonadas en base a las caracteristicas
del flujo medio, topografia de fondo y dlstrlbuciénes de K' y
de difusividad turbulenta. Sln embargo, como sefialan varlos
autores, exlste el rlesgo de que al integrar flujos que tomen
grandes valores posltivos y negatlivos puede conducir a 1la
errénea conclusién de gue. los mismos son pequefios alll. Por
otro lado en varias de las cajlas del dlagrama de flulos la
sumatoria de los flujos estd lelos de ser cero, y esto se
debe principalmente a dos causas., En primer 1lugar el cdlculo
de las derlvadas locales £fué reallzado para un Intervalo de
tiempo igual al intervalo de muestreo que es de 4 dias, y en
segindo lugar exlaten resliduos debido a que, por ejemplo

oK
5" 0

debido a que la serle no es infinlta, lo cual se refleja como
una tendencia en los datos. Hall (1986) menciona el milsmo
problema en el tratamiento de sus datos siendo sus resliduos
del mismo orden que los nuestros. Por otro lado McWilliams et
al. (1978) discuten el problema del cédlculo de la tendencla
de los datos en serles flnltas.

En la flgura 23a se presenta esquematicamente el diagrama
de flujos con la 1identiflicacién de cada procesc, (por
simplicidad, para un modelo de dos capas). En las flguras
23b,c,d,e se muestran los resultados obtenidos para las Areas
1,2,3 y 4 respectivamente. En general, y para todas las &reas
vemos gue por enclma de la termocllina los £lulos de energia
medios prevalecen sobre aguellos de las perturbaciones.
Debajo de 1la misma esta situaclén se 1Invierte. Esta es la
razén por la cual los patrones de circulaclén total se
asemejan a los de la clreculacién medla por encima de 1la
termoclina, y a los de la mesoescala por debajo de ella (fig.
1,5 y 6). De esta forma podemos aflrmar que la clirculaclién
profunda est& domlnada por 1las perturbaclones las cuales se
propagan verticalemente a través de un esfuerzo Inviscido en
las interfases. Este resultado eg comin a todos los modelos
CG reallzados hasta el presente y es uno del los hallazgos
més relevantes acerca de la circulaclén océanica profunda. El
experimento POLYMODE conflirmé esta prediccién dindmica., Del
andlisls de flujos surge que el princlpal recorrido reallzado
por la energia es como slgue: el viento incrementa la energia
cinética del flujo medio (F-+K) la cual o blen fluye a través
de las fronteras (K-f) o es transformada en energia
potencial media (K+7). Luego esta dltima es convertida |en
energia potenclal de mesoescala (P') y en K' por procesos|de
inestabllidad baroclinica (FP+P y P -+K'). Hasta agqui esto
ocurre principalmente por encima de la termoclina. Luego 1la
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energia K' es transferlida wverticalmente a través de las
interfases, y disipada por friccién lateral y de fondo, o
bién propagada horizontalmente a través de las fronteras y a
diferentes profundidades (K'=f; K'4W) K-W,). . Esta
descripclén muestra un buen acuerdo con los resultados de Lee
(1988), tanto cualltativa como cuantitativamente. La
produccién de energia clnética de mesovescala por accién del
viento es practlcamente nula. Un resultado similar hallan
McWilliams et al. (1978) en su modelo de 1la Corriente

Circumpolar Antértica.

El hecho de gue 1la fricclén lateral sea mayor que la de
fondo, puede ser debldo a dos factores principalmente. En
primer, lugar no se ha incluldo el efecto de la topografia en
el término de friccién de fondo, tal como lo hacen Semtner y
Holland {(1978). En wsegGndo . lugar, todos los experlmentos
numéricos hallados en la literatura (que realizan un andlisis
de flujos de energia) han empleado fricclén blharménica
cuando Incluyen la friccién de fondo (recordemos que la
fricclén laplaciana es mds efectlva en la disipacién de ondas
con escalas mayores a 90 km que la friccién bih&rmonica).
Segfn Harrison (1980), 1la elecclién del mecanlsmo £ricclonal
por parte del modelista es un factor de peso en 1la
determinacién de 1la importancia que tendrén los remolinos.
Cuando la friccién lateral domlna sobre la de fondo, las
ondas en general no revisten de gran importancla. Por otro
lado Holland ({1978) =sefiala que la fricclén lateral puede
tomar gran importancia en reglones préximas a fronteras que
tengan condlcién de no desllzamiento, como es el caso de este

modelo.,

Otra caracteristica comén a todas las Areas anallzadas
est4 dada por la gran efectividad de 1las ondas en dlsipar
energia si la comparamos con el flujo medlo. En todos !'los
casos los flujos de energia cinética son desprecliables frente
al balance principal (X-+uk, K'2u'K', K'uk', R4W)., Este
resultado también concuerda con lo hallado por Lee (1988). -

_ En la flgura 23 se observa que la inestabllldad
barxcclinica es el principal mecanlsmo de generaclén de ondas.
Dentro de una regién dada la actlividad de la mesoescala puede
ser incrementada ¢ disminulda dependlendo del signo de 1los
flujos a través de las fronteras. En la flgura 24 vemos que
exlste una relacldén practlicamente 1lineal entre K' y 1la
produccién de ella por 1inestablllidad baroclinica y el £flujo
de K' a través de las fronteras (cada punto representa una
regién diferente y 1los valores se hallan integrados
verticalmente. Se incluyé un quinto punto correspondlente a
un experimente adiclonal que ocupa la mitad este de la zona
4). Aclaremos que estos flujos a través de las fronteras son
equivalentes, en las ecuaclones de cantidad de movimlento, al
trabajo reallzado por las fuerzas de preslién a lo largo de la




L4

,

ERERGIR CINETICR Df

MESBESCRLA K°

455

(ERGIOS CMew{-2) DIFw=(-{))

Bl i | 1 ] 1 ’ i I i i
585 -

528

38¢
325

268 -

195 - ' | i
133 . | B

i _

OO U

-154 -11@ -7 -%8 1B S@ 9@ 1300 41V ME 25d

FLUJOS POR FRONTERAS + INESTABILIOAD BHRGDLIT\!ICH

Figura 24, Energfa cinetica de las perturbaciones vs. Inestabilidad baroclinica +
flujos de energia o traves de las fronteras.

(ERGIDS/CH=#2]

60




61

frontera, en tanto que el término x'4; se debe unicamente a
la presencla de ondas no 1lineales, (Lee, 1988). Entdnces
estos flujos que pasan a través de los limites de 1las éreas
escogidas reflejan el efecto de propagacién de las ondas en
forma cuantitativa (Lee, 1988), ya que no existe informacién
direcclonal scbre los mismos (los flujos para cada Area se
calculan como la suma sobre las celdas comprendidas en cada
drea y no empleando el teorema de divergencla de Gauss).

Es realmente notable que todas las 4&reas tlenen un flujo
neto (integrado vertlcalmente) c¢on signo negativo. Esto
signiflca que la zona del 8CC comprendida entre 23°N y 38°N
es una fuente de ondas para el Pacifico Norte. Los flujos de
frontera correspondientes a. la mltad este de la zona 4
(experimento adicional), fueron de -128 arg.dia 'em™ en tanto
que el valor de los mismos para toda la zona 4 se reduce a
~49 arg.dia”'em’, Para esas &reas las conversiones de energia
potenclal media a P' fueron respectivamente de 346 (la mayor
de todo el slistema) y 167 arg.dia’‘em™. Como se aprecla della
figqura 25a la mitad ceste de la zona 4 posee sectores c¢on
gran difusividad negativa (veremos que esto Implica oclusién
de la inestabllldad baroclinica con cascadas hacla escalas
mayores). Entonces la energfa cinétlca K' generada en la
mitad este de la zona 4 (principalmente por Inestabllidad
baroclinica) £fluye hacla a el oeste y suroeste como se
aprecla de los dlagramas de fase x-t e y-t y de las
relaciones de dispersién (ver flguras 30 y 39b). Al llegar a
la zona de elevada difusividad negativa la produccién de K'
disminuye y también, por lo tanto, su flujo a traves de las
fronteras. : -

Para las zonas 2 y 3 los flujos de energia a través de la
frontera fueron de -50 y ~71 erg.dia’'om™ respectivamente en

tanto gue los flujos [P|-+P' fueron de 60 y 44 erg.dia’'em™, Esto
sugeriria que la menor pérdida de la zona 2, pese a tener
mayor produccién que la zona 3, se debe a la energfia ganada
desde el este por esta regién y desde el norte por la zona 1
debido a la propagaclén de perturbaclones. Notemos gque las
zonas 1,2 y 4 tienen muy préxima una frontera fisica haclia el
este y por lo tanto no pueden recibir mucha energia desde esa
direccién, Para 1la zona 1 las pérdidas de energia por
propagacién de ondas fueron de -146  erg.dia'em™. Es de
destacar que Lee (1988} tamblén obtlene pérdidas de energia
en sus Areas mas orlentales, .

81 bien la {inestabilidad baroclinica es un proceso
interno del océano, el hecho de que al sur de 28°N el flujo
tenga dlreccién aproximadamente hacla el oceste, se debe' a la
distribucién del viento superficial dada en la figura 1
(comparar con Nelson, 1977). Ese sentido del £flujo medio es,
como ya vimos, mds sensible a la producclén de perturbaciones
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gue el resto de 1los flujos del slstema. En esta drea se
observé, segiin el presente andlisls energético, la mayor
concentracién de K' y la mayor producclén de la misma por
- procesos convectlivos, Las relaclones entre la produccién de
P' de cada Area y la del experimento adiclonal (mitad este de
la zona 4) son:

Al=0.05 A2=0.18 A3=0.,13 A4=0.5

Anallizemos ahora, el término F-)F ],

P, P |=--—ff(u,n TRk, ’n“;h )dxdy+

jCT/",.n'"h',h,' dr (19)
\

en donde ¥, es el vector velocidad de las perturbaciones
medido en las interfases, n es el vector normal a la
superficie en conslderaclién y dr es el diferencial de linea a
lo largo de la frontera., El primer término de (19) representa
la producclién neta de P' dentro de cada Area debldo a flujos
de temperatura contraqradiente, E1 segtndo término es el
flujo neto a través de lag fronteras de esa reglén (notemos
que (19), es en la flgura 23a, el flujo que entra en la caja
de P', en tanto que el primer término es el flujo sallente de
la caja de P). Al integrando del primer término lo podemos
expresar como: ° -

Vihy VR =-Ar | VR, |* (20)

en donde A4y es el coeficlente de Austausch o coeflciente de
difuslén turbulenta definldo como menos el coclente entre el
flujo y el gradlente de una determinada propledad escalar.
Entonces, ‘ o

'ﬁ-»]_?‘j-’-ffAT|vH|2dxdy'+5§f/".n“'n'h'dr (21)

Vemos gue un coeficlente de difusién positivo implica una.
generaclén de actividad de nmesocescala a través de 1la
inestablilidad baroclinica mientras que el segéndo término nos
dice que sl .es perpendicular a la zona escoglda, el flujo
sallente o entrante es méximo, y nulo si el mismo es paralelo
a la frontera (en la seccién siguiente nos extenderemos en la
descripclén y anélisls de 1la difusién turbulenta). De 1los
diagramas de flujo vemos que para la zona 1l y por encima de
la termoclina el flujo neto (segtndo término) tiene el efecto

1
1
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de reduclr la producelén de P'. Para las zonas 2,3 y 4 el
efecto es el opuesto, es declr incrementar la produccién de
P', ;

_  De los diagramas de flujos se aprecla que los términos.
K-X son débiles en comparacién con el resto de los flujos
(tipo 2 segtn Harrison y Robinson, 1978). Sin embargo, se
observa una constante para las cuatro zonas anallizadas' y es
que en la capa del fondo la topografia parace tener un efecto
estabillzante, es declr, que los menclonados flujos 1llevan
energia a escalas mayores. :

Con respecto al término PF'K el mismo puede ser
degcompuesto en otros dos. De la tabla II tenemos que,

P.,+K, « w_ h., (22)
2 2 2 :

en donde h' es proporcional a la perturbacién de temperatura
(T'). A w.. la podemos escribir de (2) y (7) como

w = J(Pr V) e (Rap ¥is)+ g (Ras i) -

1
t-u-E 2 z
T T ah;*l
. h ] Lad i
IRy Vi) (23)
y substituyendo (23) y (6c) con (7) en (22) obtenemos
| wh =={(Vh .VR)+V K .Vh) (24)
donde V=P+V'. Con 1la definicién (20) apliéada al Begﬁhdo
término y reacomodando el primero, obtenemos 7 1
1 — |
w'h'--ﬁv.l/h"mr VR |? (25)

Notemos gque la conversién F'=K'  depende en parte del
coeficlente de difusién turbulenta . Si este es positivoe
implica producclilén de K'. El primer término representa la
advecclidén de P' o lo que es lgual la dlvergencia de su flujo.
Por lo tanto si exlste una convergencia del mismo (sumidero)
eso lmplica gue P' disminuye en esa &rea y que por lo tanto
debe aumentar K'. De una forma similar podemos derivar que el

término |P|+P' puede representarse como




E}P'-—g'fffi,yvmzdxdy - (26)

ld cual Implica que la converaién de energia potencialientre
ambas escalas es funcién solamente de 1la difusividad
turbulenta del fluldo. 5

I1.5 Difusividad Turbulenta |

En las ecuacliones de movimiento completas para un fluido
geofislco  (Navier-8tokesa), exlsten dos términos! que
representan sumlderos de enerqia. Uno de ellos es la fricclién
de origen molecular y es una propledad de todos los fluidos.
El coeficlente de fricclién molecular es silempre positivo y
actta en las escalas menores. El otro término representa la
pérdida de energia debldo a procesos turbulentos ocaslionados
por la alinealldad del movimiento la cual produce
transferenclas o cascddas de energfa hacla escalas mayores y_
menores. Usualmente en modelaclén numérica se emplea un sélo
término representando a esos dos (la difusién turbulenta es
mucho mas efectiva en la disipacién de energia que la
friccién molecular). El efecto de Incrementar esta escala (la
menor gque ‘'siente' el modelo) requiere un aumento del
coeflciente difusive para evitar que la energia se acumule en
la escala de las celdas del modelo. En nuestro caso 1la alta
resoluclion horizontal hace posible tomar un coeficliente de
friccién pequefio, 1lc¢ cual permite representar procesos
turbulentos y ondulatorios, caracteristicos de la circulacién
general del océano. En modelos de poca resoluclén horlzontal,
enténces, el coeficiente de dlifusién turbulento parametriza
el efecto de los remollnos (ver Rhines y Young, 1982b) I

Siguiendo el procedimiento para obtener la ecuacién (9),
- podemos derivar la correspondlente ecuaclén para el flujo
perturbado: ' ?

%%:+v.(V'Q')-V.WF~V'.V§-V-VQ'+F"D' (27)

Multiplicando (27) por Q' y, promediando en el tlempo
obtenemos la ecuaclén para la conservacion de la enstrofia,

l"aﬁdv VQZ=-V' Q.VQ+F Q -D'Q (28)
2 ot 2 ° ' o

El primer térmiho‘lo podemos suprimir sl la serle de ﬁiempo
empleada es suflcientemente larga. Lejos de la superficie o
en zonas con forzamiento débil, ‘
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F"Ej’.v@%v.vo""--or@ (29)

8i ahora tomamos el cociente entre el seqgtndo y el primer
término del primer miembro, y suponemos que el desplazamiento
de las particulas a través de los contornos geostréficos es
pequefio comparado con la escala de variaclién de @, resulta

=4 «1
LQ
y como I»L' debe ser Q'«J para que la suposiclén |de

turbulencia débil se cumpla. Es decir gue se satisface lla
relactén (11). Por lo tanto, (29) se reduce a 2

VQ.vg-DQ (30)

implicando que s8i vy«1 (campo perturbado débll), sélo
tendremos flujJos contra gradiente, es decir que el primer
miembro constltuye una fuente de enstrofia. En ese caso el
tensor de difusividad lagrangiana ¥,, (Rhines, 1977; Rhines y
Holland, 1979; Haidvogel y Rhines, 1983) toma la forma de la
difusividad lagrangiana de Taylor,

%, = Vi(x,(D-%,(0)) (31)

de tal forma que'ea‘poaible definir a q’ como

Q' (x(0),3(0),0)=(x,()=x (N5 (32)

en donde x,(0) es la poslcién Inlcial de tal forma gue sl la
particula se desplaza conservando vorticidad potenclal a 1lo
largo de los contornos geostréficos, Q'=0. Con (31)
expresamos el flujo de vorticidad potencial como, :

Vi =%, 3+ OCY) 33) -

entonces y en forma vectorial vemos gue,
Vo .v0
Q=" =
|vQl|?

(34)
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el cual es igqual, siempre a orden v, a la difusividad
lagrangiana ¥%,,. Vemos entonces 1la gran 1importancla que
revisten los flujos de vorticldad potenclal en el estudio de
los procesos de induccién del flujo medlo. La difusividad «,,
es muy 6til por reflejar el efecto de las perturbaclones
sobre el flujo medio. Una zona en donde A,>0 es generadora de
perturbaciones en tanto que en donde eme coeflciente sea
negativo tendremos un decalmlento espaclal o temporal de las
mismas o que el forzamlento esta tenlendo un papel Importante
(ver (28)). En la atmésfera, por ejemplo, se ha hallado gue
los coefliclentes de dlfuslédn negativos son vitales en el
establecimiento de la clirculaclién general. Otros sistemas
fisicos han evlidencliado el mismo £fenémeno como por ejemplo
las galaxlas en espiral (Necco, 1980).

Con la ecuacién (2) y similarmente a lo hecho para hallar
Aq, es poslble obtener (21), es declr, el coeficliente de
difusién de temperatura. En las Intexrfases superficlales, en
donde domina la dietribuclién de masa en la expresién (6a),
ambos coeflclentes deben ser similares. Se aprecla de las
figuras 25 y 26 la distribucién espacial de ambos
coeflcilentes. Notamoe que en superflcle el campo de estas
difusividades es semejante. En las capas 6 y 7 el valor de 4,
no sobrepasa 2.10%m%mg”', en tanto que en superficie los
mayores valores son de 1.10%m%4g™° (el cual se da en la zona
4). En experimentos llevados a cabo en el Atléntlco Norte se
calcularon lo elementos de la diagonal d&e «,, por medlo de
derivadores superficiales y de profundidad (boyas SOFAR}. En
superficle se obtuvieron valores de 1.10%mlsg™' para las
reglones mds activas de 1la Corrlente del Colfo y de
3,10°cm%e0g™' para zonas de flujo débll. En zonas profundas y de
flujo débil se computaron valores de 3.10%m%e¢™' y menores,
Dichas mediclones se hicleron aproximadamente a 28°"N.

Al sur de 28°N el modelo genera los mayores valores de
difusividad turbulenta, lo cual, como se presentd en 1la
secclén anterior, esta asociade con gran produccién de
energfa K' por lneatablllidad baroclinica. Por otra parte la
reglién de la CC (mayores velocldades del flujJo medio} es una
zona de difusividad negativa de temperatura (flujos a favor
de gradlente), lo cual impllca que existe una linhilbicién:de
la inestabllidad baroclinica por parte del dltimo términolide
{25). Por lo tanto, y teniendo en cuenta que en_ el diagrama
de flujos de la zona 1 (fig. 23b) el término wh es positivo
(inestabllldad baroclinica), el pentltimo término de (25)
debe ser positlvo (sumlidero de P') y mayor en valor absoluto
que su Gltime término. Otra posibilidad, aungue menos
factible, es que en las A4reas 4,<0 este ocurriendo un
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decaimlento temporal de P'. E1 flujo |P|-+P tiene el 'menor
valor superficial de todas las Areas estudiadas ya quefsegﬁn
(26), el mismo s36lo es funcién de 4y, o

Analizemos ahora, 1la dindmica Iimpuesta por la . ecuaclén
{29). Notamos que sl el primer término prevalece en magnitud
sobre el segtndo, 1los flujos V'@ deber&n guardar alguna
relaciédn con la geometria de @, en tanto que si domina el
segtndo término sobre el primero, 1los flujos de vorticidad
. potencial deberén relacionarse con 1los contornos de @Q°
(Marshall, 1984). 81 comparamos los flujos V'@ ' de la ' capa
superior (fig. 29a) con el respectivo campo de @2 (fig. 28a)
apreciamos que su geometria controla la distribuclén de 1los
flujos de vorticidad potenclal. En las capas sliqulentes, sl
bien el segfindo término de (2%) parecer ser importante, los
flujos contragradlente prevalecen en la mayor parte de la
cuenca, indlcando gque la distribucién de @ controla los
flujos de vorticidad potenclal.

Entonces en la capa 1 la fuerte clirculacién superficlal
" advecta enstrofia potencial y por le tanto, segén (29),
obtenemos flujos contra y a favor de gradiente lo cual se
refleja en coeficientes positives vy negativos de A
respectivamente. En las capas Inferlores (debajo de la
termoclina) el £lujo medio es débll (§-py) y las advecciones
de @ son menores que en superficle. Es por esa razén que
apreciamos en la mayoria de la cuenca flujos contragradiente.
Esto mismo se observa tamblén en la representaclén de Ag=Ay(9)
en donde ¢ es la latitud (£f1q.27). De alli{ vemos que en las
capas superficlales la zona 4 posee una elevada produccién de
enstrofia por ineatabllidad del flujo medlo, mientras que las
capa inferiores muestran A4¢>0 en casl toda la cuenca (aunque
s8] bien exlsten Areas con valores negativos estos son mucho
menores en valor absoluto gque los positivos y es por eso que
la figura 27 muestra predominio de estos). Se inflere de ésto
que allf es posible simplificar el andlisls del problema
empleando la aproximaclén de dos escalas (1ll) (gue se cumpla
{(11) no es muy Importante sl los remolinos son ondas c¢con
alinealldades déblles). Exlsten otras teorias de circualclén
océanica basadas en la valldez de (11) comoc por ejemplo ‘la
teoria de homogenizaclén de vorticidad potenclal (Rhines 'y
Young, 1982b). Notemos que sl y«1, el £flujo medlo sigue
aproximadamente contornos geostréficos (por (11)) y por 1lo
tanto el tratamlento de la dindmica CG se simplifica
conslderablemente. Por ejemplo, se han hallado alqunas
soluclones exactas a las ecuvaciones CG alineales medlante la
técnica de integracién a ‘lo largo de 1los contornos

geostréficos,




LATITUD (grados)

LATITUD lgradas)

71

carn | CAPR 2
[ 0. 30F ¢0% 0, 25E +04
2 0, 756400 -l0. 20E404
%
% -o. 20e+04|. 40, 15E+04
z -1, I5E+04 Ho. toese
X
7 o, 10E40e| /j 11, 50E+03
o
=T
e I " AN M /\/\A .
7 0502402/ ! Y 1 0.90E 400
: A W VoA
w [V oty \f\u 1. DGE 10t --.50E+02
f -|-.50E 102 . 10E+D§
=
O -{-. 106409 4. 156004
o
] -, 15E+m9 |- 2084
)
¥ T T T T -, 20E+09 T T ¥ I Y -, 25E+09
8N 23N zanN 33N BN 43N 18N 1aN 23N 28N 33N 38N 43N 18N
LATITUD tgradasi LATITUD (grados)
cArPA 3 CAPA 4
0. 15E +04 . 40E+D=
E -|o. t2E004 <0, 326402
Y
: o, 10E+04 o, 29602
E4 o 756202 o, 168402
x
® Ho. 506208 -0, BGE+02
pr }
s
0 /\\ 0. 25640z V Y \o. ooE+0c
=2 A\ /\/\J BOE +07
A AYA N —~. BUE +07
1 Yy o -¥-Y0. aoe s
o - 2sE002 -{-+ IBE Dz
=
o .
u - .50E402 ~p-- 24E402
L
] -}-. 75402 - 32E+05
(8
: : T T | -, [OE+D4 T T T T T -+ 10E+ 03
18N 73N 28N 32N IBN 43N a8 N 18N 29N 28N 33N 3BN 43N 48 N

Figura 27. Coeficlente de difusividad turbulento de vorticidad potencial en funcidn

de la latitud (promediado zonalmente).




ICIENTE DE AUSTAUSCH AQ Imxx3/s!

cogr

18N

LATITUG (gradost

LATITUD (gradues)

72

PR 5 COPa 6
0. ISE 02 0.80E +07
-0, 12E002 -{0.6BE+0Z
Jo. 10e003 . s6Er0z
0, 75402 0,948 02
0. 50E+0Z -{0.32E+02
-10. 25E+07 -0, 20E+0z2
00, ODE + 0L D.80E+0|
- 25407 3. a0E+01
- 50EsD2 --. 16E+02
-, 756402 )
r . r . S RN . : . ; . ~.a0E02
23N zaM 33 38N 43N 48N leN  23M 28N 33N 3N 43IN 40N

LATITUD {gradoes!
AR 7

(mxx2/5)

ICIENTE DE AUSTAUSCH AQ

COEF

0. 50E 02
-|D. 1|E+0Z
-10. 32 852
1. 23E402
0. 14E+02
0. 50E+D1

~.40E+01

-, 13E+0%

4228402

-1--31E+02

T L T T
18N 23N 28N 33N 3BN
Figura 27 (cont.)

' . 40E+40Z

13N g N




73

125M o 120W 115w 110 1050 130K 1150 (ou
FNSTROFIA POTENCIAL DE HESOESCALA-CAPA 3 ENSTROFIA POTENCTAL DE MESQESCALA-CAPA 4

M

43N

38BN

33

28N

23M8

2=

E‘r—- " % ) -
e = AR (ISl PR e W) oSG e e (A
1350 130W  125H o 120 11SW 110N 105HI  L3oW  125H g Loo  USH  dlow  rosw

-‘ - - -2 ~F0
Figura 28, Ensh‘ofialBotenciol (szl)l' fey yynm: a) sx107!; 0 y 8xI0 by axto™% 0y 1.2x10
e} 4x107°5; Dy 7.2x107" d) 107t ; 0y 1.7 xlo™H,




74

ENSTROFIA POTENCIAL DE HESOESCALA-CAPA 5 EMSTROFEA POTENCTAL DF MESOESCALA-CAPRA 6
_ -

48N

33N}

28N

23N

18N —
1354 130K

48N

&SN:

3IBM

TN T

18Nl o N

S50 130N 135M g oK 115H
Figura 28 (cont.). e) 4x|0"3; 0y 6. 4x10712 £} 3x|0"!3; Oy xlomll g)IO-Iz; Oy 2.8xi071,

T tloWiosk




L

sty b
[ ——

YT
Baoanasn e wN
1=%

gt 12

e

SN H
e S d &

48N

I_
%0
x
om
P = *
o™
2 .
e )
T 0
o &
20
£
V_
(=2
X
]
th e
e
Eo
I -]
o &
VC
=T
C
-m—ﬂ
[+]
e~
- -
D
o —
O
28
o
=
e ©
V\mr
n.% .
c!
P
L%
B=ER
= T -
e
=]
ool
£29
S o~
g U
.
[+8
&
o
1
S
Ry
1



—

-9

%[0

::::_

y

LR

St

)

F) capa 6, 1.4x10~9 gleapa 7

LAx10

h} capa 8

A
3
M
(3
-
‘»w :H 9
~& =]
M %
]
H -
ol = y
T //ﬁm i
SN T 8
N &
Q
% “©
o -
= -
.
=
<]
Q
N
o
o™~
o
Y
=3
: =
: oo
w
P AL
o]
m\“..uu"n.\.“”
phdad
LERY
e
5t

r



77

Rhines y Holland (1979) demuestran A gque los flujos
horizontales de vorticlidad potencial son equlvalentes a
flujos verticales de cantidad de movimiento y de hecho este
es el mecanismo por el cual se Induce la clrcualclén
profunda, la cual no podria exlstir sln la presencla de
perturbaclones ya que sl

J(9,0)=0 = Bu=0 = u=0

y por lo tanto no existe movimlento en la cuenca.

Por 1lo tanto los flujos de vorticidad poténcial
contragradliente, al inducir 1la cagcadas de enstrofia
(caracteristica principal de 1la turbulencia geostréfica),
proveen a las particulas del forzamlento necesarlo' para
cruzar los contornos geostréficos y con ello evitan el reposo
“de las capas profundas del océano. En tanto en superflicie se
suma el efecto de las adveccliones de enstrofia y del forzante
externo. |

11.6 Ondas y Turbulencla Geostréfica

11.6.1 Introduccidn.

t

Como consecuencia de la hlpétesis CG sélo las ondas que
tengan un periodo mucho mayor al lnercial serédn soluciones de
la ecuaclén (1). Las ondas de Rossby planetarias M
topogréaficas son soluclones conocldas de las ecuaciones CG de
tal forma gue sl suponemos una solucién lineal en ‘modos
normales obtenemos la correspondlente relacién de dispegsién,

Bk+ 2K, Vb
T K7+ RG, 5)

en donde k y 1 son las componentes del vector ndamero de onda
R, k=IR| y n es el namero del modo (0 es el modo externo, 1
el primer modo interno, etc.), 8in embargo para derivar (35)
"no se tuvleron en cuenta los efectos alineales ni 1la
presencla de un flujo medio sgbre el cual evoluclonan las
perturbaclones. Uno de los  efectos mds Iimportantes de 1los
términos allneales es el de permitir el surgimiento
esponténeo de cascadas de energia y enstrofia hacla .escalas
mayores y menores. Esto es posible graclas a las peguefias
oscllaciones de las superflcles 1sopicnicas las cuales
producen deformacién de los tubos de vértice y por 1lo tanto
le dan al presente problema un cardcter espacialmente
tridimensional. Usualmente se emplea el término "turbulencia
geostréfica" para referirse al caso de la turbulencia CG pues

w, =
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5! blen el efecto tridimenslonal es de  gran Iimportancla
dindmica la escala vertical de movimiento s tres d&érdenes
menor gque su respectiva escala horizontal (en el: caso
estrictamente 2-D la turbulencia no puede exlstir ya que los
gradlentes del campo de veloclidad se encuentran en un plano
normal a la componente vertical del vector vorticldad

relativa),

Empleando 1leyes 1integrales de conservaclén para la
enstrofia y la energia clinética, Rhines (1977) demuestra como
las cascadas de energia hacla escalas mayores pueden dar
origen al fenémeno de barotroplzacién. La interacecién entre
dos remolinos genera otro con longltud de onda mayor al que
le d16 orlgen. Ese aumento de tamalo debe ser compensado por
una cascada de enstroffa hacla escalas menores, en tanto que
la energia cinética es transferlda por las ondas menores a la
mayor. La energia clinética, de acuerdo con este mecanlismo, es
transferida por los modos baroclinlcos al modo barotréplco
que propaga su energia en forma mucho ma&s veloz. | El
movimliento de las Interfases es el responsable de acoplar
verticalmente ondas inclialmente baroclinicas o bién de
incrementar la escala vertical de una onda superficlal (capas
inferlores iniclalmente en reposo). §Sin embargo existen
factores que tlenden a oponerse a esta cascada de energia
hacla el modo 0. Rhines (1977) sefiala como causas de oclusién
de la barotroplizacién a la intermitencla del campo de los
remolinos, a grandes fuentes o sumideros de energfa, a la
rugosidad del fondo y a una termoclina muy somera entre

otras.

Conslideremos ahora, que las ondas se mueven eh un medlo
no estdtico como es el flujo medlo. Uno de los efectos més
importantes gue produce el £flujo medio es el de no permitir
la exlstencla de modos gque se propaguen a menores velocidades
que é1. Por otra parte Pedlosky (1979) sefiala que la
presencla del £flujo medlio tlene los efectos de aumentar o
disminuir (dependlendo de los sentldos de propagaclién de las
ondasa y del flujo) la rapldez de fase de la onda (corrimiento
Doppler) y el de aumentar o dismlnulr la rapldez de fase de
la onda relativa al flujo medlo. En este daltimo caso, Yy
dependlendo del sentido del £lujo medlo, el efecto beta puede
verse alterado en magnltud. Por ejemplo en £flujos zonales
hacla el oeste el efecto beta es disminuldo por el flujo_
medlo pudlendo llegar a desaparecer. Es por este motivo que
los flujos hacla el este son mucho mAs estables que los
flujos hacla el oeste. Como consecuencla directa del efecto
Doppler la frecuencia de corte de 1las ondas estables de
Rossby w,=fR./2 también se ve alterada ya que por ejemplo en

flujos =zonales la misma cambia segin w,=fRs/2-u/R,. Este
periodo minimo nos permlte establecer si una onda observada
puede ser consliderada o no como onda de Rossby. Agqui es
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importante destacar que 1los remolinos poseen en dgeneral
caracteristicas, como ser propagaclén al oeste y rapidez de
fase, simllares a las ondas de Rossby llneales. Esa similitud
de propiedades es mAs notorla atn a medida que la turbulencia
geostréfica va Incrementando su escala, enténces el efecto
beta se acentta y las ondas que antes poseian fuertes
alinealidades ahora se transforman en ondas de Rossby
cuasl-lineales. Rhines (1975) compara los términos llneales y
alineales en la ecuaclén de vorticlidad potenclal de tal forma
que, :

2 i
térmmo almeal 2Uk __(_J;_ :(36)

término lineal B Cy;

en donde U es la velocidad de las particulas, k nomero de
onda del movimiento y C, la rapidez de fase de la onda.
Enténces si n=1 ambos términos poseen igual peso y el nbmero
de onda de equilibrio esta dado por,

2U

Se observa gque para K<k, 1los efectos alineales son
pequefios y las ondas son ondas de Rossby linealea que
Interactdan muy debilmente entre si. Por esta causa guando
k-ky las cascadas de energia practicamente se detienen. Para
nimeros de onda menores que (37) las triadas requieren ahora,
ademds de superposicién en el espaclo fislco, resonancia en
el espacio w-X y por lo tanto las tranaferenclas de energia
a mayores escalas es mAs lenta y diflicultosa.

, De (36) apreciamos que un incremento en la escala de la
turbulencla trae como consecuencla un aumento de su
linealidad, Esto nos suglere que la turbulenclia geostréfica,
ironicamente, es generadora de ondas llineales dlispersivas. Es
esta la razén, el efecto beta, por la cual los remolinos no
pueden crecer mds allad de una determinada escala. Este limite
en la escala horlzontal lo apreciamos en el campo de
vorticidad total Q (figura 32a,b) en donde vemos gque en la
zona 4 (que como sSe vlé posee gran actividad de las
perturbaciones) parece exlistlr una escala madxima para la
turbulencia alll presente. Rhines (1979) sugiere gue la
escala de transicién de ondas a turbulencia esta dada por,

kg’ (38)

ko= B : 1(37)
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Los causas de generaclén de ondas de Rossby pueden ser
resumidas en tres mecanismos bésicos; a) Inestabilidades
hidrodindmicas, las cuales son favorecldas en la escala del
radlo de deformacién de Rossby. Las perturbaclones generadas
aumentan luego su escala por Interacclones alineales hasta
llegar al némero de onda ¥ en donde comlenzan ' a propagarse
como ondas de Rossby 1lineales, b) Pendlente del fondo. La
cual actéa en forma egulvalente al efecto beta favorecliendo
la propagacién en la direccién normal a la pendlente del
fondo en dgran escala. ¢} El viento., Con respecto a 'este
factor exlisten dos teorias (no mutuamente excluyentes). White
et al, (1981) muestran como el clclo anual del bombeo de
Ekman, ocasionado a su vez por el cliclo anual del =rotor del
viento, genera ondas baroclinicas con propagacién al oeste,
periodo anuwal y amplitudes y fases simllares a  las
ohservadas. El otro mecanismo (Mysak, 1983) propone que las
fluctuaclones anuales de lags corrientes de frontera
orlentales (deblideo a fluctuaciones anuales del esfuerzo del
viento) son una fuente de ondas largas de Rosasby. Adgreguemos
gue McCreary (1976) desarrollé un modelo en el cual ondas de
Kelvin propagandose hacia el polo en fronteras este podrian
generar ondas Jlargas baroclinlcas propagéndose hacla el
oeste, Estos dos Gltimos mecanlismos no son considerados en la
ecuaclén (1),

11.6.2 Perturbaciones wn el wspacio X-¢

LY
i

En la figura 30 se observan los diagramas de fase para el
campo de las perturbaclones a diferentes latltudes y nlveles.
Se observa que la propagaclén es hacla el oeste en todes los
casos. A 25"N y en la capa 1 (fig. 30a) la rapidez de fase a
125°"W y para el mes 14 es de aproximadamente 2.5 km/dia en
tanto que tamblén se aprecla una onda méds larga (entre los
meses 6 y 22) cuya rapldez de fase es de unos 2.5 km/dia
entre los meses 6 y 12 aproximadamente y de 3.8 km/dia entre
los meses 12 y 22 (la rapidez de £fase para ondas largag de
Rossby, primer modo baroclinlico, es de 3,82 km/dia).  Este
aumento de la rapldez de fase con el tlempo y 1la distancla a
la costa se aprecla en casl todo el dlagrama y es
probablemente ocaslonado por 1las Interacclones allineales
entre las diferentes ondas presentes, La velocldad de las
particulas toman valores d&e entre 5 y 9 km/dia lo 'cual
implica segtn (36), que 1los términos alineales son de mayor
peso que los lineales. En general, y para todas las latltudes
de la capa 1, ‘el valor de n fué de 2~3. Tamblén se observa
que la estructura horizontal de estas ondas se replte en la
vertical (figura 30a,b,c,d) aungue con dlferente intensidad.
A 28°N (flgura 30f) se calcularon rapldeces de fase de 2.26 y
3.30 km/dia - slendo la rapidez teérica para el primer modo
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baroclinlco de 3.20 kxm/dla. Para el primer afio y a 33°N, se
observa una onda cerca de la costa con rapidez de fase de!2.5
km/dia {(valor tedérlco=2.4 km/dia). A 35 y 38"N las rapldeces
de fase son menores que en el sur debldo a la dlsminuclén del
radio de deformacidén de Rossby con 1la latitud. A 35"N -se
midieron velocidades de 1.7 y 2.16 km/dia (valor teérico=2.,15
km/dia) en tanto que a 38°"N se reglstré una rapldez de fase
1.21 km/dia (valor teérico=1.86 km/dia). :

En la flgura 3la,b se muegtra el diagrama de fase y-t a
125°W. En general se ve que la propagacién meridional de la
rapldez de fase es hacla el sur. Entre 23°N y 30°N la misma
tilene un valor aproximado de 1.76 km/dfia en tanto que para la
capa 3 es de aproximadamente 1.5 km/dia.

En la figura 31lc se ve como la Interfase correspondlente
a la termoclina a 25°N se propaga hacla el oeste con
rapideces de fase que varfan entre 1,2 Yy 2.5 km/dia
aproxlmadamente. Agul tamblén se observa gue la rapldez de
fase aumenta con el tiempo y la distancla a la costa,

El hecho de gque algunas de las rapldeces de fase
observadas no colncidan exactamente con los valores teéricos
puede atribuirse en parte al efecto que tiene el flujo medio
sobre la onda (ver I1I,6.1) y a 1los efectos allneales no
contemplados en la obtenclén de (35). Tamblén es probable gue
las ondas de menor escala, més senslbles a la dlsipaclén
fricclonal, vean alterada por ese motivo su velocldad de
propagaclén. De hecho, en altas latlitudes en donde Ry es-
menor, las ondas son disipadas més facllmente gue en bajas
latitudes, En 1las graficas sin flltrado (y a6n en las
presentadas aqui} se apreclan gran ntmero de rapldeces de
fase lo cual se debe muy probablemente a efectos alineales de
interacclén (superposicién de ondas lineales y/o turbulencia
geostréfical.

En la figura 33 se presentan las auto-correlaciones de
v'. Se ve en general, que para todas las latlitudes y para la
capa 1 gque las mayores correlaciones se obtienen en ondas que
se propagan hacla el oeste mientras que las mismas disminuyen
con la profundidad en forma gradual. 8élo las maycres escalas

evldenclan alta correlaclén en las capas profundas.

I1.6.3 Perturbacliones en el asp;cio w-k

Con la finalidad de conocer la distribucién de energia
cinética en el espacio de la frecuencia y el nimero de onda
zonal se computé el espectro bidimensional de ¢ para
diferentes latitudes y profundidades (los datos de las series
temporales y espacliales son los graficados en los dlagramas
de fase de la secclén anterior). Los espectros al 99% de
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conflanza se presentan en la flgura 34 en donde las rectas
oblicuas corresponden a las relaciones de dispersién de los
dos primeros modos baroclinicos para el caso L»R;, mientras
que la recta vertlcal sobre la lzqulerda de la gréflca
repregsenta la escala (38). ;

Una caracteristica comfn a todos los espectros estd dada
por la gran concentraclén de energia en escalas grandes
{ T>180 dlas~A>500 km)., A 25™N yen 1la capa 1l (fig.  34a)
existe un méximo de energia con perfodo de 278 dias y
longitud de onda zonal de 1000 km aproximadamente (C.,=-3.64
km/dia)., En las capas 2,3, y 4 dicho plco posee la misma
frecuencla que en la capa superlor, mlentras gue la longitud
de onda e€n estas tres Gltimas capas es de 720 km
aproxlimadamente. En los espectros de 28°N y 33°N existe un
méximo superficial de energia con periodo de 376 dias vy
longitudes de onda de 1960 y 1550 km respectivamente (pero[de
igual longltud de onda en gradoa). A 35°N y 38°N no \se
observaron plcos lo cual indlecaria gque la mayor energla
egtarfa en el flujo medio. Lo anterlor parece sugerlr que los
méximos observados a 25, 28 y 33°N podrian estar relaclonados
con la frecuencia anual del vlento. Estas ondas de Rossby
cuasi-lineales podrian haber sldo generadas por el mecanismo
propuesto por White et al. (1981) (ver 1II.b.1), ya (que
también poseen la propledad de estar propagédndose con. una
velocldad cercana a la del primer modo Interno (C,=-PpRj). El
hecho de que la ' frecuencla y el ntmero de onda a 25°N ' sean
mayores que en el resto de las latltudes puede ser occasionado
por la gran actividad turbulenta alll existente debido a las
condiciones de |inestabllidad. Esto favorece la Iinteraccién
entre las dlferentes escalas de ondas presentes (nétese que a
esta latitud la escala (38) se encuentra mds préxima al
méximo espectral que en las demds latltudes).

En la gr&fica correspondiente a la capa 1 a 25°N existe
un méximo secundario con perfodo de 125 dias y longlitud de
onda zonal de 276 km (C,=-2.2km/dfa) muy préximo a la escala

de transliclén nk;'. Cuando n=1, la turbulencla se convlerte en
ondas de Rosaby, entonces 1las transferenclas de energias
entre ondas de dlferentes escalas se torna mas lenta vy
diflcultosa ya que las triadas intervinlentes deben, ademés
de superponerse en el espaclo fisico (fnico requlsito | para
n>l}, resonar en frecuencia Yy nédmero de onda para que la ’
transferencla tenga lugar (eso es deblido a gue las ondas
lineales, mn<l, deben cumplir la relaclién de dispersién). En
resdmen, cuanto menor sea 1 mds déblles serédn los términos
alineales y por lo tanto las cascadas de energia tendrén mas
condicionada su exlstencia. i
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Segtn Haldvogel (1983), la acumulacién de energia en:la
escala k~k; es un fenémeno esperable cuando p#0, Esto parece
indicar que dicho méximo secundario podria atribulrse a la
proxlmidad de 1la escala % ya que el creclmiento de las
perturbaclones por interacclionese  alineales, fendmeno
espéntaneo, no se halla adn condliclonado por la resonancila. A

38 °N y para la capa 1 también se observé un méximo

secundarlo préximo a la escala (38) con un periodo de 263
dias y longlitud de onda de 200 km aproximadamente.

En 1la flgura 35a,b se muestran los espectros en
frecuencla de ' para el merldilane de 130°W a cinco latitudes
diferentes y para la capa 1. 8e aprecia que a 25°N existe un
méximo absoluto en aproximadamente 220 dias y otro secundario
en 55 dias. A 28°N se observa un mdximo cercano a los 500
dias en tanto que a 33°N existe un 6Gnico méximo con wun
perfodo cercano a los 180 dias, Dos grados més al norte se
reglstra un maximo absoluto préximo a los 500 dias y un
maxlmo secundarlo en 180 dias mlentras que a 38°N se observa
un méximo en 500 dias aproximadamente.

En la flqura 36a,b se presentan los espectros
conservadores de energia (espectro * frecuencia) de las
componentes de la velocidad u' y v' a 25° 'y para 125°W vy
129™W respectivamente, En general vemos que en frecuenclas
bajas es mé&s energética la componente u' en tanto que en
frecuenclas altas prevalece v'. En la zona sur de los
experlmentos de Lee {1988) Yy eh las observaclones
hidrogréaflicas de Niller y Hall (1988) (hechas a 28"N) ocurre
el mismo hecho., En este caso vemos que el mdximo de u' a
125*W (fig. 36a) ocurre cercano a los 180 dias en tanto que
v'! presenta un méximo absoluto en 100 dias y uno secundario
en 55 dias. Esto se compara blen con los méxlmos en 200 'y 120
dias para u' y v' respectivamente obtenlidos por Lee (1988).
Cuatro grados més al oeste el méximo de u' se ublica en
aproximadamente 220 dias pero con un tercio de la energia que
en 125"W. Es poslble que esa dlsminuclén en frecuencla se
deba a un crecimlento en la escala de la onda por
Interacclones alineales con otras ondas, en tanto que la
disminucién de energia puede atribuirse a interacciones con
el £lujo medio ya que entre esos dos meridlanos existe una
zona de elevada dlfusividad negativa (figura 25a). En 28"N y
125"W (fig. 37a) también las frecuencias bajas son
controladas por u' y las altas por v' con maximos en 210 dias
aproximadamente para la componente zonal y 110 dias para la
componente meridional. Un espectro computado clnco grados
hacia el oeste {fig. 37b) muestra un gran aumento del maximo
de u' pero ahora cercanoc a los 240 dfas. El pico secundario
de v' experlmenté una reducclién del 30% en su energfa en
tanto gue su frecuencia no varia significativamente., E1 hecho
de que la relaclén de energias u'(w)/v'(w) aumente hacia el
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ceste es probablemente debldo a la dlferente direcclén e
intensidad del :flujo medio entre esos puntos. Un efecto
similar se aprecia en 1la fiqura 38a,b,c en donde se observa
gue al alejarnos del flujo principal de la CC la relacldn
u'(w)/v'(w) aumenta a mayor distancla del eje principal de
la corriente. Notemos que a dlferencla de los espectros
anterlores la componente u' e3 mds energética que la
componente v' (mdximo en 500 dias} en toda la banda de
frecuencias y para las flguras 38a,b. 8in embargo 1la figura
38c (flujo princlpal) muestra un madximo de energia para la
componente v' (500 difas). La comparacién de eses tres pares
de espectros muestra la transicldédn que experimentaria la onda
desde su generacién por inestabllidad del flujo medio hasta
su alejamlento del mismo por propagacién, Similares
resultados obtiene Lee (1988} empleando un modelo CG de 3
capas, sin topografia y con forzamiento estaclonario.

11.6.4 Andlisis de estabilidad lineal

Pedlosky (1979) y Kang et al. (1982) derivan la ecuacién
de vorticidad potenclal cuasi-geostréfica lineallzada para
flujos no zonales considerando como condiclones de frontera
verticales tapa rigida y £fondo plano. Lee y Niller (1987)
incluyen el término de friccién lateral y presentan el método
numérico apllcado. En todos estos casos no se conslideran
gradientes horlzontales de velocidad, es decir que la
inestabllidad barotrépica queda descartada de ocurrir..

Resumiendo el desarrollo por ellos presentado, el
problema consiste en obtener a partlir - de las ecuaciones de
movimiento, hidrostética, conservaclén de masa y densldad, la
ecuacién linealizada de conservacién de vorticlidad potenclal
CG y sus respectivas condiclones de frontera verticales,
|

— 2 ;
(V.K-w){dz(}izgg)-l{%}+{Bk'-

kﬁ_(ﬁﬂ)-z-—(f dv)}qw-mx‘q) 5(38)

dz\N*dx dz\N%d
— do dl/ dV
V. K=w)g- (kdz dz )"’ 0

en:z=0,5000m o (39)




en donde 1 es lé unidad imaglnaria y U V las componentes
del vector de velocidad del flujo medlo V, y se ha supuesto
para las ecuaciones CG una solucién en modos normales de la

forma, ;
¥ =Re{o(2)exp(iCkx+ly-wt))  (40)

en donde #(2) es la amplitud compleja de la onda. A (40) la
reescribimos de la sigulente forma,

W' = Re{F(2)expi(ka + Ly - w, t+5(2)))exp(u, )} (41)

en donde F(z) es el médulo de la amplitud complelda y 0(x) es
el argumento de la misma. (W, W) es la frecuencla compleja. A
w, tamblén se la conoce como tasa de crecimlento de la onda y
mide la habilidad de la mlsma para extraer energia potencilal
disponible de 1la espiral geostréfica (por 1la relaclén del
viento térmico la espiral mide 1la cantidad de la energia
potenclal disponlble)., La parte real de 1la frecuencla
compleja, w, es la frecuencla con gque osclla la onda en
tiempo. _ ‘

En los experimentos llevados a cabo no se consideraron
gradientes horizontales de velocldad, ya que en el SCC los
mismos son muy pequefios y como se mostré en el anédlisis
energético 1la inestabllidad barotréplca es despreclable
frente a la baroclinica. Ver Pedlosky (1979) para una
discuslén sobre el tlpo de creclmiento escogldo (exponencial,
lineal, etc.). .

81 en (39) introducimos las sigulentes varlables:
A'=RBk/K, U'=(kU+IV)/K y c=w/K, Be obtlene:

W-of & fm)-roa)

d( f2du e

dz(Nz — )}q,..-uuc o 5(42)
. .db dU’ i

v - )EE-'—-*P"O o é(43)

en z=0 y z=5000 metros.

en donde ¢ es la rapldez de fase compleja y constituye el
autovalor del problema mlentras que ¢(x) representa el
autovector complejo. En otras palabras resolver el problema
de autovalores y autovectores complejos presentado significa
resolver el problema de establlidad y de estructura vertical
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de las diferentes ondas (estables e Inestables), es declr que
se estd computando la relacién de dispersién compleja para
ondas de Rossby cuando se estd en presencla de un  flujo
medlo., Deblido a gue no estamos considerando alineallidades de
la soluclén %' los resultados obtenldos para las , ondas
inestables s86lo son vAlidos para describlr el naclimiento ¥y
primeras etapas: del crecimliento temporal de la onda (los
ndmeros de onda: empleados son todos némeros reales, por lo
tanto no se permite ‘el crecimiento ¢ decaimiento espacigl).
Pedlosky (1979, pag. 498) sefiala que el viento no afecta la
establilidad del problema ya que su papel, a escalas CG, es el
de definlr el corte vertical de velocidad media, o 1lo que es
igual a distribulr 1la masa en la cuenca. Por otro lado las
soluciones numéricas no fislcas son descartadas mediante la
aplicaclén del teorema del semlcirculo de Howard.

Los trabajos de Pedlosky (1979) y Kang et al., (1982)
muestran que 1los flujos no zonales son slempre 1nestables
(cumplen la condicién necesarla pero no suflclente): para
ondas con escalas mayores al radlo de deformaclén de Rossbhy y
gue en flujJos fuertes 1la direccién de propagaclédn de las
ondas coincide con 1la del flujo medio en tanto gque' para
flujos déblles las mlsmas se propagan meridionalmente,
Haldvogel y Holland (1978) por medio de un anédlisis de
establlidad lineal del flujo total y conslderando gradlentes
horlzontales de velocidad hallan que las principales
caracterxi{sticas de las ondas son predichas con éxito por el
mencionado anéllsis, En el modelo CG de Lee (1988) 1los
menores periodos de crecimiento son de 60 (A=192 km y T=103
dias) y 160 dias (A=175 km y T=126 dfas) . para flujos con
velocidades medias méximas de 4 y 2 cm/seg respectivamente.
En ambos casos el flujo tenfa direcclén hacla el oeste. Por
otra parte Kang et al. (1982) computd, para 1la onda mas
inestable de un flujo hacla el sudeste, un perifodo de
creclmiento de 52 dfias con una longltud de onda de 420, km-
cuando el flujo tenia una velocidad media superficial de 7
cm/seq. |

Para el presente estudlo se calcularon las espirales
geostréficas medlas para cada una de las Areas de 1la flgura
15 ¥y con ellas mas estratificacldén y friccién, se resolvié el
slstema (42)-(43). En dos experimentos complementarios se
- anallzé la respuesta de las espirales 1 y 4 en ausencia de
fricecidén  lateral. Posteriormente, y a diferencla de los
trabajos anterlores, se Iincluyé la  topografia del fondo en
gran escala y la fricclén de fondo, de tal forma que (42) se
convlierte en:

fido o« e
ol (£




100

N2 dxz

en donde, 7
‘ ! * fo-
B'= =2
K Hg

- |
de donde se aprecia que la influencia de 1la topografia puede
ser maxima sl la pendiente del fondo es perpendicular a Xy
nula si son paralelos. De esta forma la topografia puede
actuar como factor establllizante o desestabllizante
dependiendo de 'su relacién con el vector némero de onda.
Recordemos que el efecto beta es Intrinsecamente
establlizante ya que slempre es positivo. La condiclén: (43)
se mantiene, ya gque las pendlentes del fondo incluldas son
muy pegquefiags como para generar velocldades vertlcales
significantes, Para resolver el problema del cadlculo de los
autovalores y autovectores complelos se utilizé la subrutlna
GVCCG de la biblloteca IMSL. La misma se basa en el método
iterativo, que si blen es lento, es més preciso que el metodo
de dlsparo.

En la tabla III se listan las principales caractarlsticas
de las ondas més Inestables de cada zona. Se aprecla que los
mayores perfiodos de crecimiento (inversa de la f£frecuencla
imaginaria) corresponden a la 2zona 4, en _tanto gque los
experimentos con fricclién nula evidenclan una reducclién
conslderable (la mlitad aproximadamente) de los mismos, Unofde
los motlvos por el cual la rapldez de fase de la zona @ 4es
mayor que en las demds 4reas, esta dado por el hecho de que
su némero de onda zonal es mayor gque en aquellas, lo. cual
aumenta el efecto beta. Los valores de las rapldez de ' fase
obtenidos medlante el presente andlisls son menores que los
observados de los dlagramas de fase debldo a la ausencia de
efectos alineales; cascadas de energia hacla mayores escalas,
por ejemplo, que tienen el efecto de incrementar la velocidad
de propagacién de la onda. Las propledades de estas ondas
muestran, en general, un buen acuerdo con las obtenldas por
Lee y Niller (1987) en sus é&reas V y VII, las cuales
corresponden en latltud (aproximadamente) con 1as dreas 1 y 4
respectivamente de este trabajo.

La distribucién de las tasas de crecimiento de las ondas
inestables en el espaclo de los ntmeros de onda para la zona
4 se muestra en la figura 39. Se aprecia que la propagacion
de la onda még inestable colncide aproximadamente con la
direcclién del flujo medio superficial, en tanto que su
longitud@d de onda es 5 veces el radio de deformacién
correspondiente. Kang et al. (1982) hallan gue la longitud de
onda de la onda mds inestable es aproximadamente 10 veces el

d [ f2au’ - e
-—dz(f )}¢--iAK¢(AK2+eﬁk,a) (44)

(45)
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Tabla 111. CaracterTsticas de las opdas més Inestables.
L=longitud de onda, KCI=l=perfodo de crecimiento, T=perlodo de

la onda, Cr=rapidez de fase, Rd=radio de deformacién, “alfa= di
reccidn de propagacidn, A=coeficiente de friccion lateral.

Area Lx Rd ;lfa

L L | ket
En Lam | || (dus)| /) gy | £33

1 -6283 | -273 | 273 180 440 0.62 | 36 :268

I 419 | -180 160 | 87 160 0.70 5%6

A=0 -

TI =2094 | ~483 | 471 463 96? 0.49 41 '25?

E

IIT | -6283| -331| 330 | 264 | 740 0. 45 41 26? |

IV | -262 | -571 | 234 {120 | 186 | 1.26 | 148 | 204

v | -165] -449] 155 | 68 |lay | 1.25 200
A0 |
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radlo de deformaclién con la excepclén de £luJos medlos
débiles en donde A-2aR;. La longitud de onda zonal de esta
onda es de 262 km 1la cual es simllar, 276 km, a la obtenida
del espectro bldlmenslonal a 25 *N. En la flgura 39%c,d se
grafican las amplitudes y fases de la onda mads inestable y de
una onda inestable 2,7 veces més larga con tasa de
crecimiento 3.6 menor y la amplitud de lag perturbaclones
cbtenida de K'. 8e observa gue las ondas largas son més
baroclinicas que las ondas cortas, tal como encuentra Lee
(1988}, Nétese como las ondas largas presentan un méxlimo
secundarlo atrapade en la termoclina. En la £figura 39e,f
observamos las relaclones de dlspersién para los modos 0 y 1 -
de las ondas de Rossby. La dlstrlbuclén de frecuencias del
modo 1 parece ser levemente sensible a la direccién del flujo
medlo en tanto gue la mlsma parece responder a la relacién de
disperslén para ondas largas baroclinicas. Se aprecia también
que las velocldades de grupo (velocldad de propagacién de la
energia) son mayores para las escalas mayores. La onda més
energética del modo externo se propaga hacla el oeste
mostrando gque el efecto beta es dominante frente a 1los
efectos del flulJo medlo. Esa dlstribuclén de frecuencias es
similar a las presentadas por Kang et al, (1982) vy Lee ¥y
Niiler (1987). Nétese como las velocldades de grupo son mucho
mayores para el modo externo (comparar intervalos entre
contornos). En todas 1las zonas estudladas 1los modos 2 al 7
muestran propagaclén al este (con respecto al flujo medio) lo
cual implica que los mismos no pueden exlstlr ya que su
raplidez de fase es menor gue la velocidad del flujo medio.

En la figura 40a vemos como el efecto de wun coeficlente
de friccién nulo produce mayor cantidad de ondas inestables,
espacialmente en escalas pequefias ya que es alll en donde el
mecanismo frlcclonal es mas efectivo. La amplitud y fase de
la onda mAds inestable se presenta en la flgura 40b. S§i bien
la amplitud no cambla su estructura vertlical senslblemente,
la fase muestra que el efecto de considerar el coefliclente
A=0 hace mds bharotréplcas a las ondas.

Los resultados correspondientes a la zona 3 se presentan
en la fiqura 41. Las tasas de crecimlento (flgura 41b)
muestran que las ondas mAs inestables se propagan al sur.
Esto, segtn Kang et al., (1982), es caracteristico de flujos
déblles que fluyen al sudeste (CC) (ver figura 4la). La
relacién AMR; es de 8.1. La relacién de dispersién para ondas
estables de Rossby correspondlente al modo 1 (fig.4l.c)
muestran que los flujos de energia convergen en una onda de
A=295 kmy T=192 dias aproximadamente. §8in embargo las
mayores velocidades de grupo (3 cm/egqg) se encuentran en ondas
con N> 570 kmy T > 300 dias. Lag amplltudes y fases de la
onda més Inestable y de una onda 2.1 veces m4ds larga con una
tasa de crecimlente 4 veces menor Junto con la amplltud
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obtenida de K', se muestran en la figura 41d,e. La onda mas
inestable es mAs barotrépica y presenta una dlstribuclén
vertical de 1la amplitud similar a la amplitud obtenida de

K'{z).

En la flgura 42a se muestra la espiral resuelta para la
zona 2 y en la figura 42b la distribucién de las tasas de
crecimiento, Se aprecla aqgui tamblén gque la propagaclén es
hacla el SSW con una A=11.5Ry. La relaclén de dispersién: para
ondas de Rossby estables modo 1 se ve en la figura 42c, Sus
caracteristicas son simllares a las ya descriptas para la
.zona 3., La amplitud y £fase de 1la onda més lnestable la
amplitud ohtenida de K' se presentan en la filgura 42e. Al
igual que en las demds zonas la onda més lnestable es  muy
baroclinica (225° entre superficie y fondo).

En la figura 43b se muestra la distribucién de
frecuenclas imaglnarias para las ondas lnestables de la zona
1. La onda méds Inestable se propaga al sur con una longitud
de onda ocho veces mayor gque el radlo de deformacién. Las
ondas de Rossby estables (modo 1) muestran una dlistribucién
de frecuenclas (fl1g.43c) muy simllar a las obtenldas por Kang
et al. (1982). Estos autores reallzaron sus célculos, en
primer 1lugar, con un modelo de dos capas simulando las
condlclones de la CC. En segindo lugar emplearon un modelo
continuo utllizando datog hldrogréflicos histérlces a 36"N vy
132.5°W {comparar con Kang et al,(1982) flquras 9 y 1l1). Las
amplitudes y fases de la onda més lnestable y de una onda 1.5
veces mAs larga con una tasa de crecimlento 1.3 veces menor
gue aquella y la amplitud obtenlda de K' se muestran en Wla
figura 43e,f. Notamos que la fase de la-onda més 1nestablexes
la més barotrépica de las 4 zonas estudiadas. El modo externo
se observa en la figura 43d y al 1gual que en la zona 4 su
mayor rapldez de fase (comparada con la velocldad del flujo
medlio) no permite gque la corriente media lo afecte mayormente
en su dlreccién preferenclal de propagaclién.

El experimento sin friccién para la =zona 1 muestra, a
diferencia de la zona 4, que la dlreccién de propagaclién de
la onda m&s lnestable se ve més afectada en este caso (zona
1) ({(fig. 44a)(camblo de 68*® vs, 6% . La dlrecclén de
propagacién de la onda més lnestable es aquella que minlmlza
el efecto establlizante de  beta y maximiza el flujo
contragradiente de temperatura debldo a la accién de las
paerturbaciones (el efecto de beta es nulo en la dlrecclén
merldlional en tanto que el gradlente de temperatura medlo es,
por la relaclén del viento térmlico, perpendicular al £flujo
medlo). Por lo tanto ese camblo de dlrecclén de la onda més
inestable al suprimlr la fricclién (mayor lnestabllldad) va a
depender de la direccién del flujo medlo con respecto a la de
la onda. Nétese como el efecto establlizante de la friccién
parece reemplazar al efecto establilzante de beta. El hecho de
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gque las ondas inestables sean més senslbles (con respecto a
las estables) a la dlrecclén del £lujo medio es debldo a que
estas estan extrayendo energia potenclal del flujo y por lo
tanto un cambio en su dlrecclén Ilmplica un cambio en 1la
direcclén del gradlente horizontal de temperatura en - gran
escala (energia potenclal dlsponlble}. :

En la flgura 44b,c se muestra la amplitud y fase de la
onda més I1nestable, Otra vez, la amplitud no  varia
notorlamente comparada con el caso con fricclén, pero sl es
notable 1la mayor barotropicidad de las ondas {120® con
fricelén y 407 sin fricclén) . ‘

A contlnuaclén se verd cual es el efecto de Iinclulr la
pendiente y 1la friccién del fondo en el problema de
establlidad. Para 1la zona 4 se conslideraron pendientes de
Ix1077 y 1x10"* respectivamente, en tanto gque para la zona 1
fueron de Ix10™*y Sx10™% Si bien estos valores tratan de
aproximarse a la pendlente <real del fondo en esas é&reas, el
objetlivo principal es el de estudlar el efecto cualitativo de
la inclusién de (45) y de la friccién de fondo. ©Se obtuveo en
ambas &reas que las principales caracteristicas de las ondas
inestables no cambian., Por ejemplo las tasas de crecimlento
son para las zonas 1l y 4, 1.5 y 2% menores que en el!caso
~sin topografia y fricclén de fondo. El1 periodo y las
longltudes de onda permanecen sin cambios, en tanto gque 1la
“distribuclén de las tasas de creclimlento son cast idénticas a
las mostradas en las figuras 39b y 43b. ‘

En la figura 45a,b se graficaron la amplitud y fase de la
onda mas Inestable del caso con topografia y friccién de
fondo para la zona 1. Se aprecia, para 1la amplitud,' una
disminucién de la misma en capas prefundas y un leve aumento
en capas superficlales, mientras gue la fase tamblén es menor
en comparacién @ con el caso de fondo plano. Dichas
disminuclones de la amplitud y fase en capas profundas son
producldas principalmente por el efecto de 1la fricclén de
fondo la cual es' més efectliva en longitudes de onda pequefias.

La figura 45c,d muestra las relaciones de dispersién: para
ondas estables de Rossby para los modes 0 y 1. En ambos casos
el efecto es el de alterar la direcciédn de propagaclén de las
ondas debldo al efecto orlentador que posee el gradiente de
la topografia (andlogo al del gradlente de la wvorlticidad
planetaria). En la zona 4 la amplitud y fase y las relaclones
de dlspersién (no ze muestran} muestran efectos simllares a
los de la zona 1. o

En otros experimentos con direccién de 1la topografia
arbitraria, gse observéd, én algunos casos, que la
baroclinicidad puede ser incrementada por la presencia de la
pendlente del fondo, dependlendo ese incremento, del 4&ngulo
formado por X y vb. En todos los casos se aprecié que la
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amplitud se reduce en las capas profundas. En restmen, el
efecto de la friccién de fondo sobre la estructura vertical
de las ondas, es el de reduclr su amplitud y baroclinicidad,
en tanto gque el de la topografi{a en gran escala, el mismo
depende de 1los sentldeos gue tengan los vectores nameroc de
onda y gradlente de topografia. ?




115

IIT DISCUSIONES Y CONCLUSIONES

Los patrones de circulacidén media presentados muestran
flujos que concuerdan en general, con las descripciones
histéricas de la Corriente de California, la Corriente de
Davidson, la Contracorriente del BSur de California, 1la
Subcorriente de California y el "S8an Franclisco Eddy".

El forzamiento blico y las topografias de fondo vy
costera son suficientes para vreproducir las principales
caracteristicas de la Contracorriente del Bur de California
(o "Southern California Eddy"). Por lo tanto, la presencia de
islas y bancos (no incluidos en el modelo) en el "California
Bight" sélo tendrian un papel secundario y no generador como
supong Owen (1980).

El transportae geostrdéfico total estd determinade por el
transporte de S8Sverdrup en las tres capas superiores (por
encima de la termoclina principal), por 1la topografia del
fondo en las capas profundas y por los remolinos por debajo
de la termoclina principal. El trazado de las isobatas pardce
ser un factor de gran peso en su determinacidén cuali \y
cuantitativa, y debe ser tenido en cuenta para una aprop1ada
moitleglacidn del mismoa,

El principal papel desempefado por el viento es el de
distribuir la masa en la cuenca generando gradientes
horizontales de densidad los cuales son responsables de
establecer la circulacidn geostrdofica media y transitoria. La
estructura vertical y horizontal del giro anticiclénico
presenta caracteristicas tipicas de los giros subtropicales
también predichas por la teoria. La extensidn vertical de
este giro es la que establece la profundidad de la
circulacidn indugida por el viento., La misma se estimé en
unos 400 metros (tercer capa). Por debajo da la termoclina
principal las perturbaciones radiadas desde capas superiores
0N las responsables directas de establecer la debil
circulacidén media a través del balance turbulento de
Sverdrup. La gran actividad de las perturbaciones impide que
s@ logre el balancae cldsico de Bvardurp.

Las geometrias de la vorticidad potencial media, son de
gran importancia para conocer el régimen de la circulacidén
horizontal y verticalmente. ‘En este model o podemos
identificar cuatro tipos diferentes de regimenes. En la capa
superior, los contornos geostréficos controlan la circulacién
media ya que la distribucién de masa prevalece sobre el
efecto @A <(régimen inercial). En las capas 2 y 3 los
gradientes horizontales de densidad se debilitan y el efecto
beta es apreciable aunqua no dominante (régimen intarmedio).
En estas dos capas existe un area en donde se evidencia
homogenizacién del campo de @Q siendo probable que| Sus
gradientes nulos sean advectados desde el oeste, aunque
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tampoco se descarta que sean producidos internamente. En las
capas 4, 5, 6 y 7 el efecto de la esfericidad terreatrb es
dominante siendos la civculacidn media muy deébil J(régimen
beta). En la capa 8 la distribucién de la topografia del
fondo controla el campo de @ {régimen topograficol.

El andlisis energético confirmé el prevalecimiento de la
circulacién media por encima de la termoclina y el de las
perturbaciones por debajo de ella. Las transferencias
verticales de energia cinédtica K?, a través de ! las
deformaciones transitorias de los tubos de vértice, son las
responsables de mantener la circulacién profunda. Al jigual
que en Lee (1988B) la dindmica de las perturbaciones | estd
controlada principalmente por procesos de inestabilidad
baroclinica 1local, propagacién de ondas, vy disipacidén
friccional. ‘

El hecho de que 1la mayor energia K' se encuentre al sur
de aproximadamente ZB8°N es un fendémeno ya observado en el
Pacifico Norte aungue a otras longitudes. Esto es
principalmente ocasionado por las caracteristicas del flujo
medio (que alli forma la base del girc) que favorecen
procesos de inestabilidad. '

Para la zona de la CC los campos de P’ muestran una gran
interaccién entre el flujo medio y las perturbaciones tal
como lo describen Lynn y SBimpson (1988) (los campos de P' son
mas aptos para medir esa interaccidn gue los de K' ya que los
primaros estan intimamente relacionados con el flujo medio
por £l término PP . En los casos en que la inestabilidad
barotrdépica sea dominante el campo de K' serd mds apropiado
para medir esa interaccidén. 8Bin embargo ambos campos pueden
ser resumidos en el campo de enstrofia potencial perturbadagl.
Al este y ceste de la CC (reglones costera y oceanica de Lynn
y Bimpson} tambien se obtiene un buen acuerdo con el trabajo
de estos autores en lo que se refiere a la dindmica que
controla esas zonask. : : : :

De los andlisis energeético y de estabilidad 1lineal, de
los diagramas de fase y de los espectros de energia vy
basandonos en @l estudio de Lea (1988), we concluye que las
ondas gengradas en el B8CC &e propagan al oeste y suroaeste
aproximadamente (debido al efecto beta y a la direccién del
flujo medio). Las ondas que se generan al norte de 28*N se
propagan en esas direcciones al' no hallar un medio propicio
para su crecimiento (los flujos de energia por inestabilidad
baroclinica son menores gue &l sur de esa latitud lo cual
también se hace evidente de la distribucidn espacial de las
tasas de crecimiento). Al alcanzar esa latitud las ondas son
generadas mas vigorosamente y las que llegan desde el norte
crecen con mayor facilidad que en sus zonas de generacién. El
drea comprendidada entre 33 y 38°N es la zona que mayor
energia pierde por propagacidn de ondas. .
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No sdlo los flujos contragradiente pueden ser productores
de K sino que también las advecciones de P?, V.VR'3, pueden
tener gran peso en su produccidn, especialmente en las capas
super ficiales en donde los flujos son mas intensos y
turbulentos. i

Con el objeto de determinar &i el dominio de la friccién
lateral sobre la friccldn de fondo es debido a una
caracteristica fisica del sistema en estudio o del mecanismo
friccional escogido, seria impartante realizar un experimento
numérico como el presente empleando como mecanismo friccional
al término biharménico, 4,v%v. _ !

La parametrizacidn de los flujos de temperatura (h') y de
vorticidad potencial (Q') debide a las perturbaciones en
relacidn a sus respectivos campos medios definleron el
coeficiente de difusidn turbulenta de Austausch, el '@ cudl
permitid conocer las Jdreas de generacidén y decaimiento
espacial de las perturbaciones. El mismo presenta  gran
variacién horizontal y vertical, la cual deberia ser - tenida
en cuenta para uwuna aproplada representacién del efecto
difusivo de la turbulencia, en modelos de menor resolucidn
horizontal. 8in embargo, y tomando ventaja de la gran
economia computacional que representan los modelos CG en
relacién a los de ecuaciones primitivas, seria conveniente
realizar experimentos adicionales variandeo algunos parametros
(coeficientes de friccidn, estratificacidn, etc.),
condiciones iniciales y muy especlalmente experimentos con y
sin topografias de fondo y costera, con @l objeto de conocer
el papel desempefiado por cada uno de ellos en la dinamica del
BCC. Por ejemplo, Holland (1986), muestra como el campo de
ondas de Rosshy (contornos de la profundidad de la
termoclinal para gl primer modo baroclinico, . es
cuasi-paralelo a la costa en todo el ancho del oceano

Atlantico Norte.

Las areas con coeficlentes de difusién negativo (el flujo
medic gana energia a expensas de las perturbaciones) son
importantes para explicar las menores producciones de energia
por inestabilidad barcclinica y el decaimiento de la energia
espectral da las ondas, que al propagarse, atraviesan una
zona de difusividad negativa. Por otra parte, la activa
competencia por el control de los flujos de vorticidad
potencial, V' Q, por parte de: las geometrias de Q@ y Q7
confirma (Rhines y Holland, 1979 ; Marshall, 1984) la gran
importancia de estos flujos en establecer la dinamica
cualitativa y cuantitativa de las perturbaciones. En la capa
superior las advecciones de enstrofia son de mayor peso que
los flujos da__vorticidad potencial. Esto significa que 1los
contornos de J° prevalecen sobre los de @ en el control de
los flujos de varticidad potencial y que por 1lo tanto la
turbulencia posese alli{ una gran actividad. En las restantes
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capas, la geometria de § es la que ejerce el control de los
flujos perturbados de vorticidad potencial, lo cual implica
que la turbulencia es diébil en las mismas. L

Las wvariabilidades de mesoescala y secular estan
caracterizadas por ondas con periodos cercanos a los 300, 200
,110 y 55 dias y longitudes de onda préximas a la escala nk;'
(276 km a 25°N y 200 km a 38°N) para la turbulencia
geostréfica y mayores a 600 km para las ondas lineales de
Rosahy. Be observaron frecuenclas anuales gue sugleren que el
viento es muy probablemente generador de estas dltimas (segun
el mecanismo de White et al, 1981 en el Bistema de la
Corriente de Californlia (su rapldez de fase es simllar a la
del primer modo interno para ondas largas). Ese factible que
@l prevalecimiento energético de las bajas frecuencias (
periodos mayores a 200 dias) sobre las altas frecuencias, se
deba en parte al cardcter no estacionario del forzante, tal
come sefalan Ochmitz et al. (1986). La presencia (de
topografia de fondo, también contribuye a este hecho a través
de la dispersién del modo barotrépico (Cummine et al., 1988).

El andlisis de estabilidad lineal mostré, en general, un
buen acuerdo con estudios similares llevados a cabo por otros
autores [Kang et al., 1982 (tedrico y datos hidrograficos);
Lee y Niiler, 1987 (datos hidrograficos); Lee, 1988 (modelo
numéricoll. Las principales discrepancias con estos trabajos
se evidenclan en las comparaciones con los modelos de 2 9y 3
capas, lo cual se deberia segln Lee y Niiler (1987) a una
mala resolucidén de la espiral geostrdfica, ya que para el
Pacifico Norte ellos sugieren sels nilveles como minimo. Los
periodos <(zonas 1 y 4), longitudes de onda (zona 4) 'y
direccidn de propagacidén (zonas 1 y 4) de las ondas mds
inestables coinclden aproximadamente con las obtenidas de la
informacidén dada por las series temporales y espaciales del
modelo. Las di ferencias entrae ambhas estimacliones sS0n
probablemente ocasionadas por el efecto de la propagacidn de
ondas (Lee, 1988). Nétese que las zonas 2 y 3 tienen al norte
una zona dque presepta el mayor flujo de energia por
propagacidn de ondas y gque las mismas se propagan hacia el
sur en donde &l flujo principal presenta las mayores
velocidades. Alld las mayores energias espectrales
corresponden a la componente v' de las perturbaciones. Al
alejarse del eje del flujo principal (al suroeste), la
componente u' prevalece energeticamente en toda la banda de
frecuencias pero con un periodo similar al que poseia la
componente v' en el flujo principal. Esto podria ser
explicado diciendo que la onda, que incialmente es generada
por inestabilidad del flujo medio, se propaga hacia el sur
(del anidlisis de estabilidad), y que al desplazarse en esa
direccidn, la misma @ aleja del eje de la CC, permitiendo
que el efecto beta aumente su importancia frente al efecto
del flujo medio, lo cual, le hace perder su direccidn inicial
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y propagarse hacia el oeste. Es factible, y reforzando 1lo
anterior, que interacciones con gtras ondas hagan que la onda
aumente su escala, lo cual segin (363 también aumentaria el
efecto beta (propagacidén al omste y mayor estabilidad). En el
caso en que beta sea funcidn de la latitud (en la realidad)
su efecto se incrementard adn mas debido a que la onda se
desplaza hacia el sur. Beria muy interesante verificar
experimentalmente esta dinamica mediante el fondeo de por lo
menos dos arreglos de correntémetros, uno en el flujo
principal de la CC, ¥ otro al ceste o suroeste del primero.
En la zona 1 el efecto de propagacidén de ondas seria menor
que en las zonas 2 y 3 debido a que el flujo medio al norte
de 38N posee carcateristicas similares que el comprendido
por esta zona o hien porque realmente esos flujos no revisten
de importancia en la frontera norte de la zona 1. 8i bien los
flujos por propagacidén de ondas de las zonas 2y 3 son
menores que ®1 de la zona 1, la gran actividad generadora de
la zona 4 haria que los mismos sean despreciables frente a la
produccién local de K', haclendo de esta forma, que las ondas
alli producidas hagan pravalaecar Gu caractaristicas
(longitud, periodo y direccidn).

El proceso de barotropizacidn estaria ausente o
fyertemente atenuado, ya que las rapideces de fase obuervadas
a diferentes latitudes son cercanas y menores a las del
primer modo barcclinico. Las causas de esa inhibicidn
(Rhines, 1977) serian principalmente la topografia, el efecto
beta (por 1la relacidn (36)) y la inestabilidad de ondas
largas que producen remol inos de menor escala
(preferencialmente en la escala del radio de deformacidén).
Los restantes modos baroclinicos no pueden existir para las
ondas estables ya que los mismos s propagan a menor
velocidad que el flujo medio, tal como encuentran Lee vy
Niiler {(19B7) para el Pacifico Norte al oeste de 130°W. De
acuerdo con Kang et al. (1982), esto implicaria que modelos
de dos © +tres capas serian suficientes para obtener una
representacidn modal adecuada de las ondas estables en la
zona del SCC. '

Las amplitudes de las ondas mds inestables obtenidas del
analisis de estabilidad lineal presentan una estructura
vertical similar a las obtenidas de la estructura vertical de
K'. 8in embargo las fases de esas ondas evidenciaron ser _
altamente baroclinicas lo cual no parece concordar con 1o
obtenido de simples inspecciones visuales de los campos de ¢
y de los diagramas de fase de esa funcidn. Esto significa, y
de acuerdo con Lee (1988), que las ondas alineales son mas
barotrépicas que las lineales, en tanto que sus amplitudes no
presentan diferencias significantes en su estructura
vertical, al compararlas con las lineales.
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El efecto de la pendiente del fondo sobre 1la fase de las
ondas prevalece sobre el de la friccidén de fonde, ya que las
mismas son mds barotrépicas al incluir ambos efectos (en una
corriente de frontera oeste ambos efectos se sumarian). La
amplitud se ve reducida en las capas profundas debido al
efecto de la friccién del fondo. El anguleo formado por el
vector ndmero de onda y el vector gradiente de topografia nos
informa "a priori" de cudn intenso serd el efecto topografico
sobre las ondas. Por otra parte las ondas estables tienden a
propagarse en la direccién que resulta de componer los
vectores gradiente de vorticidad planetaria y gradiente de
topografia. - La direccidén & intensidad del flujo medio
demostraron ser un factor de gran peso la determinacién de
las caracteristicas de las ondas inestables, adn en presencia

de topografia y friccién de fondo. i

En resamen, la dindmica béasica del sistema en estudio
{inestabilidades, flujos por propagacidén de ondas y
disipacidén por friccién) estd contenida en las ecuaciones del
modelc. Sin embarge, y como sostienen Schmitz et al. (1986),
la inclusidn de las geometrias costera y de fondo, la  alta
resolucidn vertical (cuatro a seis capas como minimo) y un
forzante transitorio y real, son vitales para obtener una
representacidén satisfactoria del sistema real (sus escalas
gspaclales y temporales, distribucidn horizontal y vertical,
transporte, etc.). Como se mencionara anteriormente, seria
ciertamente interesante realizar un estudio de variacidn de
parametros, para establecer tdetalladamente al papel
desempefado por los mismos en el BCC. Estudios de comparacidn
con mediciones de campo, similares a los vrealizados por
Bchmitz y Holland (1982, 1986), y da comparacién con modelos-
de ecuaciones primitvas aplicados al 8CC (Parés-Sierra, en
desarrollo), serian también de gran relevancia para lograr un
mejor entendimiento de la dindmica del Slutema de la
Corriente de California en particular, y de las corrientes de
fronteras este en general. -
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