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Empleando los datos de un modelo cuasi-~geostréfico’ de
ocho capas y forzado por vientos reales se estudia la
dindmica del Sistema de la Corriente de California (SCC) El
modelo simula las principales caracteristicas del SCC como la
Corriente de California, la Corriente de Davidson, la
Sub-Corriente de California y el Remolino del Sur. de
Callfornia, entre otras. El giro del Pacifico Norte se
extiende hasta la termoclina, en tanto que por debajo de ella
los flujos son débiles y prevalece el balance turbulento de

Sverdrup. La gran actividad de las perturbaclones Impide: que
se logre el balance clésico de Sverdrup. En todas las dreas
analizadas la circulacién superficial esté dominada
energeticamente por el flujo medio, en tanto que la
circulacién profunda esta controlada por las perturbaciones.
En general, la energia es entregada por el viento al flujo
medio y transformada por este en energia potencial. Luego
actuan los procesos de inestabllidad baroclinica para
producir ondas altamente energéticas. Las fricclones lateral
y de fondo y el flujo a través de las fronteras abiertas de

cada zona cierran el recorrido principal de la energia. Se
demuestra la relacién existente entre difusividad turbulenta
y procesos de inestabilidad baroclinica. En superficie, el
campo de enstrofia controla el flujo perturbado de vorticidad
potencital (turbulencia fuerte), en tanto que en las capas
profundas el mismo es dominado por el campo de vorticidad
potencial media (turbulencia débi1l). En base a los andlisis
energético, de establlidad lineal y espectral ge obtiene que
el scC es una fuente de ondas que propagan su energia al
oeste y suroeste, slendo las mismas posibles candidatas para
explicar la variabilidad observada en el Pacifico Norte. La
topografia del fondo tiene un papel de gran iImportancia en la
determinacién de diversos patrones (circulacién, energia,
enstrofia, etc.) y en la determinacién cualitativa y
cuantitatlva del transporte de masa integrado verticalmente.  
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ESTUDIO CUASI-GEOSTROFICO DE LA CIRCULACION INDUCIDA POR EL
VIENTO EN EL SISTEMA DE LA CORRIENTE DE CALIFORNIA

I. INTRODUCCION

I.1 Motivacién y ob jetivos

El Sistema de la Corriente de California (SCC) tiene un
papel de gran importancia en el Pacifico Nor-Oriental, tanto

por su insercién en la dindmica oced4nica de esa regidén, como

por su proximidad a las densamente pobladas costas de
Norteamérica. Es necesario obtener un mayor conocimiento de

su estructura espacial y temporal debido a la influencia que

este tiene sobre diferentes aspectos de la actividad humana
(recursos renovables y no renovables, clima, ecologia,
navegacién maritima, etc.)

Los estudios de variabilidad ocednica presentan por lo
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 fenédmeno que se desea
investigar . pero la resolucién espacial y temporal es
extremadamente limitada. La segtinda alternativa consiste en
emplear datos obtenidos por satélites. También esta opcidén
provee de informacién 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 ocedanica y limitan a una
descripcién somera de la capa superior del mar. También
poseen la desventaja de que su resolucién espacial decrece
vapidamente al alejarse perpendicularmente de la érbita del
satélite. Una tercer alternativa, la que nos ocupa en el

presente estudio, se basa en 1a solucién numérica de las

ecuaciones de movimiento del fluido para cada lugar y cada
instante del sistema.

Claro estd, que esta alternativa est& basada en
aproximaciones finitas de las ecuaciones de movimiento, y que
no siempre es sencillo incluir todos los procesos fisicos que
inducen el movimiento en el sistema. Lo que se hace en este
caso es analizar cuAl es la respuesta del oce4no a un
determinado forzamiento, en una geometria especifica y
asentado sobre una estratificacién preestablecida. Hay que
tener en cuenta que la circulacién ocednica, tratada como un
problema tedérico, es tan compleja que es necesario analizar

componentes de ella por separado (por ejemplo, circulacién
inducida por vientos, por mareas, etc.)  



El principal objetivo de este trabajo estA centrado en el
estudio de la dindmica del SCC y su variabilidad. Esto se
hard, basicamente, determinando diferentes patrones de
circulacién media y de mesoescala, hallando el balance
energético para diferentes reqgiones de la cuenca y
estableciendo las principales caracteristicas de las ondas
presentes en el sistema.

La importancia de la variabilidad que se va estudiar,
ondas lineales y/o turbulencia, yace en las propiedades
fisicas del movimiento de mesoescala (perturbaciones de la
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 sobre poblaciones
oce4nicas también se ve afectada por las perturbaciones del
flujo del SCC (McGregor,1974). La formacién de remolinos en
el flujo es de particular interés, ya que los organismos y
sustancias contenidos en ellos, se distribuirdn de diferente
forma que en flujos estacionarios. La concentracién de
organismos y sustancias se mantiene elevada y por Jlargos

periodos en el interior de los remolinos, y poblaciones que

por lo general no interacttan, se yuxtaponen. La presencia de
remolinos afecta la distribucién de propiedades fisicas y

biolégicas en el ocedno y la de temperatura, humedad y nubes
en la atmésfera (Owen, 1980)

I.2 El Sistema de la Corriente de California

El SCC est& 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 giro anticiclénico del océano Pacifico norte.
b) La Subcorriente de California (8C), que es un flujo
subsuperficial hacia el polo sobre el talud continental que
se origina en el Pacifico ecuatorial. c) La Corriente de

Davidson (CD) se refiere al flujo hacia el polo que ocurre al

norte de Punta Concepcién y junto a la costa durante otofio e
invierno. d) La Contracorriente del Sur de California (cSC)

es un flujo hacia el.polo que se encuentra al sur de Punta
Concepcién entre las islas "Channel" 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
y fase de la variacién estacional de la altura dindmica y la
desviaciédn estandard de la misma, tres dominios diferentes:
ocednico, costero y de transicién. En la regién costera, la
altura dindmica estA& controlada basicamente por alteraciones  



de la estructura de las corrientes superficial y
subsuperficial. En el dominio ocednico la misma esta
controlada por interacciones aire-mar y procesos ocednicos

internos de gran escala. En la zona de transicién las
variaciones de la altura dindamica estan dominadas por

remolinos de mesoescala. Esta zona coincide con la CC y en
ella existe una fuerte interaccién entre el flujo medio y las
perturbaciones de mesoescala.

Es de destacar que el limite oeste de la CC no estd atin
claramente establecido; sin embargo, Reid (1965), lo fija a
1000 km de la costa, en tanto que Lynn y Simpson (1988)

ubican el flujo principal a una distancia de 300-400 km de la
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 que la CC alcanza profundidades
de 500 m y atin mayores. Hickey (1979) muestra que las mayores
velocidades de la CC ocurren en primavera y verano. En estos
meses el sistema de alta presiédn del Pacifico Norte se
desplaza hacia el norte ocasionando que los vientos

dominantes al sur de SO°N tengan una componente hacia el sur.
En otofio e invierno el flujo de la CC es mds débil y surge,

paralela a la costa, la CD. En estas estaciones el anticicldén

alcanza su posicién m&s meridional, ocasionando que los
vientos al norte de 40°N soplen del suroeste, en tanto que al
sur de esa latitud continuan siendo del norte, pero mucho mds

débiles. En general, podemos agregar que, dQurante todo el
afio, el sistema de alta presién atmosférica que domina el
Pacifico norte genera vientos del oeste en los "rugientes
cuarenta", y vientos desde el este, los alisios, al sur de
ellos.

Reid et al1.(1958) encuentran que, en las zonas ocednicas

fuera de la plataforma continental las corrientes calculadas
en base a ila distribucién de masa (método geostréfico)
concuerdan cualitativamente con aquellas 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 geostréfica domina sobre las componentes
ageostréficas y por lo tanto el papel desempefiado por el
viento esta relacionado con la distribucién de masa
(indirecto) y no con corrientesS 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 que es ala derecha del viento en el
hemisferio norte.  



Munk (1950) sugirié que el rotor positivo del viento
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 ei flujo hacia el ecuador e
incrementa el flujo de la CD.

I.3 Remolinos del Sistema de la Corriente de California

Owen (1980) sefiala que la mayor parte del SCC es

abundante en remolinos. Mediciones directas demuestran Ila
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 que van de 100
a i000 km y periodos comprendidos entre unos pocos meses a
mas de dos afios. Agrega Owen que la incidencia de remolinos
baroclinicos y meandros en el flujo principal del SCC es
elevada.

En el sector de Baja California son mas frecuentes los
remolinos pequefios, pero al norte de 32°N aproximadamente,
remolinos con didmetros mayores a 200 km son md&s comunes que
aquellos de 100 a 200 km de didémetro. En toda la zona del SCC
y estaciones del afio, remolinos con didmetros menores a 100
km ocurren frecuentemente. En tanto, en la regién comprendida
entre Punta Eugenia y San Francisco, la alta incidencia de
remolinos anticiclénicos indica que éstos podrian haber sido
originados por otros de escala mayor y ciclénicos, debido a
inestabilidades del flujo (Owen, 1980). °

Segin Owen (1980) la predominancia de remolinos
ciclénicos sobre los 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 formacién de remolinos
ciclénicos. Hace notar, por otra parte, que la mayor cantidad

de remolinos ciclénicos sobre los anticlénicos también es
favorecida por la conservacién de momento angular (el cual es
proporcional a la vorticidad potencial). Esto se debe a que
da CC transporta las perturbaciones hacia el sur, lo cual
produce 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 mas conocida del
scc debido a su persistencia temporal y espacial (de ahora en
mas consideraremos a la mesoescala, salvo acilaraciones
especificas, como todas aquellas perturbaciones del estado
medio. Niiler y Hall (1988) definen Ja mesoescala como
aguellos movimientos con periodos comprendidos entre 40 y 200
dias. Las variabilidades con periodos mayores a 200 dias
conforman, segin estos autores, la variabilidad secular.).
Owen (1980) sugiere que su cardcter y tal vez su existencia
se debe a la presencia del conjunto de islas y bancos en la
Bahia de California.

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

1.4 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, aunque también
contemplan pequefios apartamientos a dicho balance debido a
variaciones locales y/o advecciones. Dicho de otro modo, el
Angulo formado por las isobaras y la direccién de movimiento
del fluido deber ser pequefio. De esta manera se tiene un
sistema determinado de ecuaciones, ya que el geostrofismo es
intrinsicamente solenoidal, que incluyen procesos fisicos no
representados por un balance geostréfico absoluto. De esta
forma, es posible obtener una representacién mas realista de
la circulacién general del océano.

Sin embargo los modelos CG estén limitados en su
aplicacién a grandes regiones ocedanicas y ono pueden
representar correctamente fenémenos como corrientes de
chorro, debido a las fuertes alinealidades que ellas
presentan (violan la condicién CG) ni pueden ser empleados en
proximidades del ecuador debido al debilitamiento de la
aceleracién de Coriélis. Tampoco son tiles para explicar la
dinamica de frentes, debido a las alteraciones que presenta

el campo de masa de esas estructuras. Formalmente el

cuasi-geostrofismo se basa en tres consideraciones: a) wef
b) Ro*l Cc) PAy/fo>*"1, en donde w es la frecuencia del

movimiento, f es la vorticidad planetaria, Ro es el nimero de
Rossby, PB es el gradiente meridional de la vorticidad

planetaria, Ay es la distancia al ecuador y fy es la
aproximacién a orden cero de la vorticidad planetaria. Las
dos priméras nos dicen que la variacién total (variaciones
locales + advecciones), de la cantidad de movimiento es  



pequefia frente a la aceleracién de Coriélis. La tercera nos
impone trabajar en el plano §&, 1o cual implica que la escala
de nuestro dominio geogrdfico 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
(Ra), y escalas temporales mayores al periodo inercial 2n/f,
el cual sélo es funcién de la latitud: 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 0
filamentos de agua fria ocasionados por surgencias costeras,

ya que 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 variabilidad de este

tipo de modelos est& dada basicamente por ondas de Rossby y
turbulencia geostréfica.

Los experimentos numéricos destinados a estudiar los

efectos de los remolinos de mesoescala comienzan hace 15 afios
con el trabajo de Holland y Lin (1975), quienes emplearon un
modelo de caja de dos capas, con ecuaciones primitivas,
forzado por vientos estacionarios e idealizados. Desde
entonces los tipos de modelos han divergido 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 bdsica de ecuaciones
primitivas para incluir varios niveles en la vertical, una
ecuacién de prediccién termodindmica, fuertes alinealidades y

topografia de fondo, entre otras caracteristicas.

En general, estos experimentos demuestran la importancia
dindmica que poseen los remolinos de mesoescala en inducir la
circulacién general del océano. Se ha demostrado

experimentalmente, y comprobado con mediciones de campo que
los remolinos poseen gran energia cinética (la mayorfa de las

veces mayor que la energia que posee el flujo medio). En
particular, la circulacién profunda es dominada por las
perturbaciones. Se ha mostrado también que las ondas son
primariamente generadas por inestabilidades hidrodindmicas
del flujo medio. Con referencia a este tema, es importante
destacar el andlisis de estabilidad lineal de Haidvogel y
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 anadlisis de vorticidad  



(complementario del andlisis energético) 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
propiedades estadisticas de segundo orden de la circulacidén
general del océano. M4s recientemente Cummins y Mysak (1988),
aplican un modelo CG a la regién del Golfo de Alaska,
obteniendo que en la Corriente de Alaska, la ocurrencia de
perturbaciones y sus caracteristicas son similares a las

obtenidas de imdgenes satelitales.

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

I.5 Descripcidn del modelo

El presente estudio esta basado en un modelo matemdtico
de las ecuaciones CG cuya solucién numérica proporciona los
datos con los cuales se obtienen los resultados que mas
adelante se presentan. El esquema fué desarrollado y resuelto
computacionalmente por el Dr. William R. Holland del National
Center for Atmospheric Research (NCAR), quién gentilmente
cedié los datos que hacen posible esta investigacién (funcidén
corriente total).

El modelo est& forzado por vientos FNOC (se detalla mé4s

adelante) (ver fig 1), e incluye friccién lateral y de fondo.
Tiene como fronteras rigidas a la costa americana (en la que
se utiliza condicién de no deslizamiento) y la topografia de
fondo (fig.2). En superficie se impone una tapa rigida y en
la vertical se cuenta con ocho capas de diferente espesor
(tabla I). Este modelo, que posee una resolucién horizontal
de un sexto de grado, est& acoplado a un modelo de iguales
caracteristicas pero de mayores dimensiones geogrdficas y
menor resolucién horizontal (un grado) (fig.3). Las
ecuaciones que definen el modelo son:
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TABLA I, Parémetros del Modelo

(Unidades en MKS)

Espesores de capas

Gravedades reducidas

Coeficiente de friccién lateral

Coeficiente de fricci6n de fondo

Parametro de Coriolis (orden cero)

Beta

Radio Terrestre

Velocidad angular terrestre

100,150
250, 450
650, 900

1150 ,1350

0.007061 0.008196
0.008389,0.00552a1
0.002170 ,0 .00050 94

0.00006908

200

1, 107?

7.943 107°

1.92 10724

6.371 10°

2.292 1077
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AV*D4+ —5-By,1 EV04,9 qd)

en donde, i

f - Q |
wageu(t YeMai) Zep vad} | (2)

Weert Ver Ae

beh Ayt Hass (9)
v

|
en donde los subindices enteros se refieren a las diferentes
capas y los fraccionarios a las interfases que las Separan.

w, : es la funcién corriente total de la capa ky (k= 18).
b : es la topografia del fondo ocednico.
H : es el espesor de cada capa.
g : es la gravedad reducida. |
6: es la delta de Kronecker,

wi: es la velocidad vertical en cada interfase.
A: es el coeficiente de friccién lateral.
t : es el esfuerzo del viento. |

Po : es la densidad media del flulido. :
€: es el coeficiente de friccién de fondo.
J(, ) 3 es el operador Jacobiano. -
f-fotB(y-y,) donde y, es la latitud central del dominio e
yes la distancia a esa latitud.:

Las condiciones de frontera verticales se materializan como :

w'=0 (superficie)

w= J(b, Vg) (fondo)

En las  fronteras laterales la condiclén de no
deslizamiento implica que u=0 yy v=0, siendo u y v las
componentes horizontales del vector velocidad.

ey ay

u ey ax

Por otro lado, la condicién de continuidad (McWilliams,1977)  
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Jfevenwidaedy = 0. 4)
es empleada para la consistencia del modelo. Esto implica que
toda la masa que asciende es igual a toda la masa: que
desciende para una determinada interfase. El valor numérico
Ge log pardmetros usados se muestran en la tabla I. i

La ecuacién (1) es una ley de conservacién para la
vorticidad potencial, que puede ser escrita en forma mas
compacta como:

DQ.
prFr? (5)

en donde Q es la vorticidad potencial cuasi~geostréfica
definida por: \

\

b :
Qe VwrFtntAoy (6a)

k

fofh -mem (Meg eed) (6b)

hye 2h(v-Weed (60)
FB aed :

y B-pricys ) ‘es la derivada material. F representa un

forzante generalizado y D es la disipacién friccional. mm es
la contribucién a la vorticidad potencial de la deformacién
de los tubos de vértice, en tanto que ™ es el desplazamiento
de las isopicnas con respecto a su posiciédn de raeposo
(positiva hacia abajo).

!
Los métodos para resolver (1) se muestran en Holland

(1978) y Cummins et al. (1988).

La aproximacién de tomar la densidad de cada capa como
constante en el tiempo se debe a la gran diferencia existente

entre las escalas de variacién temporal de la circulacién
inducida por vientos y la circulacién termohalina (10 y ;1000  



afios respectivamente), lo cual sugiere que es aceptable
considerar el desarrollo de la circulacién tinducida por

vientos sobre una estratificacién media estacionaria.

Con referencia al forzamlento empleado en el. presente
modelo, los vientos FNOC son generados por un modélo
Operacional de circulacién atmosférica global, que \es
alimentado con datos reales de diferentes variables
atmosféricas como temperatura, presién, etc. El término de
friccién escogido para el presente modelo se denomina
Laplaciano. Existe otra opclédn para dicho término y se

denomina friccién biharménica cuya expresidén es: -4,V‘¥, Esta
Gltima disipa 15 veces més r4épide que la friccién laplaciana
en escalas espaciales iguales a la resolucién horizontal del
modelo (para coeficientes con valores tipicos de 4100 m’eag.”!
y 44-8,10° m‘sag.', Para escalas de 80-90 km ambas” fricciones
poseen la misma escala espacial de decaimlento y para escalas

de 400 km el decaimlento blharménico es 24 veces menor que el
laplaciano, (Holland, 1978). Esto indica que ondas con

escalas menores a 90 km tendran vida mds larga que usando
friccién biharménica, lo cual parece aproplado para el SCC
pues segan Owen (1980) dichas escalas son caracteristicas en
la zona de estudio. La fina resolucién usada en este

experlmento permite el empleo de coefictentes de friccién
relativamente menores que los empleados en modelos con mayor
tamafio de celdas. Como consecuencia de ésto, se producen
inestabilidades espont4neas en el flujo medio que generan
movimientos transitorios de diferentes escalas.

Con respecto a la condicién de frontera ablerta, es
importante destacar que al acoplar dos modelos de diferentes
resoluciones horizontales, existen problemas numéricos en la
zona en que ambos 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. Alejéndose de ella el
coeficlente de friccién decae rapidamente en forma
exponencial, hasta alcanzar el valor dado en la tabla I.

Finalmente, agreguemos que la Iintegracién numérica del
modelo se realizé durante varios afios (de modelo), hasta
alcanzar el estado estadisticamente estacionario, luego. del
cual se integré sels afios mds. Los datos usados en este
trabajo corresponden, de acuerdo al forzamiento, a los ‘afios
1979-1980. El intervélo de tiempo empleado fué de dos horas y
los datos trabajados se hallan muestreados cada cuatro d{as.  
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II DESCRIPCION Y ANALISIS DE LOS RESULTADOS

II.1 Circulacién Euleriana

Para estudiar la circulacién media y su. interaccién con
las perturbaciones es conveniente separar las variables a
utilizar en dos componentes, una estacionaria (por lo ‘menos
para la longitud de la serie de datos empleada), y. otra
dependiente del tiempo: i

an
Ana Adt :

A =A-A - (7)

de tal forma que “”'=Q, |

En la figura 4 vemos la funcién corriente media para las
ocho capas del modelo (el flujo medio es paralelo a las
isolineas). Notamos que la clrculacién superficial’ estdé
caracterizada por un giro anticiclénico que respondeia la
distribucién del rotacional medio del viento (ver figura 1).
Debido a la buena resolucién vertical podemos apreciar la
estructura del giro con la profundidad , el cual se extiende
debilitdéndose, hasta la tercer capa. El mismo presenta una
migracién de su centro hacia el norte con la profundidad y su
extremo meridional est& terminado por un borde mucho més
agudo gue’ su extremo sur. Estas dos caracteristicag son
comunes a la mayoria de los giros subtropicales observados y
también han sido descriptas por la teoria de Rhines y Young
(1982a). :

Las capas 6,7 y 8 muestran una circulacién media
cualitativamente similar, que se halla  notablemente
influenclada por la topografia del fondo. Por ejemplo, nétese
que a 40°N el escarpamiento de Mendocino produce un flujo
aproximadamente paralelo a las isobatas que se aprecia hasta
la capa 6 inclusive. :

Las capas 4 y 5 muestran una transicién entre los efectos
de la circulacién inducida por vientos y aquellos de la
topografia. Nétese la presencia de pequefias celdas de
recirculacién y el debllitamlento de la circulacién con la
profundidad. Dichas celdas poseen una escala més real que las
observadas en modelos de dos y tres capas y contribuyen, por
lo tanto, a una representacién m4s adecuada del transporte
total de masa (Cummins y Mysak, 1988). |

\
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Los campos de la funcién corriente perturbada y total's
muestran en las figuras 5 y 6 respectivamente (para el dla 58
a partir del 1\1\79). En las capas superiores los patrones de
la circulacién media se asemejan alos dela circulacién
total, en tanto que la cGirculacién profunda est& controlada
por la mesoescala. Explicaremos la causa de estas similitudes
cuando se presente el andlisis energético. En la’: capa
superior (figura 6a), el campo de mesoascala presenta
numerosos remolinos elclénicos y anticiclénicos cuyos
patrones de circulactén horizontal (campo de w') se repite en
la vertical (no mucho mds all& de termoclina) pero con
diferente intensidad. Entre 28°N y 38°N se nota que algunos
patrones de circulacién estdn elongados zonalmente. Esto es
caracteristico del efecto beta. Por otra parte y al igual que
en la circulacién media las tres capas inferlores son
marcadamente similares, lo cual puede atribuirse en parte, a
la pequefia diferencia de densidades existente entre esas
capas y al gran espesor de las mismas (tabla I).

En la figura 7 se presenta la evolucién temporal de la
circulacién total cada 56 dias para la capa superior. La

velocidad de propagacién del remolino marcado con una flecha
a 35°N es aproximadamente de 1.5 km/dia hacia el oeste.
Nétese el cardcter meandroso del flujo @dirigido hacia el
sureste. :

Las variaciones estacionales del flujo superficial se
observan en la figura 8. En ella se muestran los vectores del
flujo medio (para los dos afios) y para los meses de enero y
julio de 1979. En la fig. 8a se aprecia como principal
caracteristica, un flujo hacia el sureste que se acerca hacia
la costa a medida que el mismo avanza hacla el sur. La
posicién del eje de este flujo costas afuera de California y
Baja California coincide aproximadamente con la ubicacién que
dan para la CC Lynn y Simpson (1988). Parte de este flujo al
alcanzar los 28°N~29"N vira hacia el sur y luego hacia el
oeste-suroeste constituyendo de esta manera la base del giro,
en tanto que otra parte continda fluyendo paralelo a la Fosta
de Baja California hacia el sur.

Para el mes de enero (figura 8b), se aprecia un flujo
paralelo y junto a la costa, que se dirije al norte, que bién
podemos relacionar geogrdfica y estacionalmente con la! CD.
Nétese que este flujo comienza aproximadamente en Punta
Concepcién (34.5°N), tal como lo describe Hickey (1979).
Aproximadamente a 36°N se observa que la CD simulada por el
modelo recibe un aporte de flujo secundarlo. A 32°-123°W se
produce un flujo zonal que se dirije hacia la costa'y a
aproximadamente 120°W se bifurca con una rama hacia el norte
y otra hacia el sux. Este flujo es descripto por Niller et
al. (1987). Sverdrup y Fleming (1941) y Wyllie (1966) sefialan  
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que la rama dirijida hacla el norte alimenta la CSC en tanto
que la rama sur fluye a lo largo dela costa de Baja
California.

Es importante destacar aqui, que el modelo no incluye la
islas "Channel", que segin Owen (1980), tendrian un papel de
gran importancla en el cardécter y existencia de la CSC. Sin
embargo, la circulacién inducida por vientos del presente
estudio parece simular un flujo similar a la C8C (que. también
se observa en la figura 4b para el promedio blanual). Mads
adelante veremos otras evidenclas que parecen apoyar | esta
hipétesis.

Una caracteristica interesante de la mesoescala del scc
es el "San Francisco Eddy" (SFE) a aproximadamente 38°N. En
las figuras 8b,c se aprecia un remolino que presenta
Caracteristicas similares (sentido, posicién, permanencia
anual) a la descripelén dada por Hickey (1979). Vemos también
que el mismo se acerca hacia la costa en invierno.

En la figura 9a se muestra el transporte geostréfico

total (T=EHH del SCC. A medida que nos alejamos de la

costa el transporte, que siempre tiene componente hacia el
sur, aumenta. Al comparar con la figura 9b, transporte sobre
la termoclina principal (interfase 3), es notorio el aporte
de la ctirculacién profunda al transporte geostréfico total
(casi la mitad). Por encima de la termoclina el transporte
geostréfico est4 controlado por el transporte de masa de
Sverdrup mientras que por debajo de la misma la topografia, y
como sefiala Holland. (1978), la recirculacién ocasionada por
los remolinos, son los responsables del transporte abisal
(comparar la figura 9 con las figuras 2 y 4). E1 aumento del
transporte geostréfico al alejarse perpendicularmente de la
costa puede ser explicado, en primer lugar, por el hecho de
que al movernos en ese sentido aumenta la profundidad y el
volumen de agua en movimiento es mucho mayor que en regiones
costeras (téngase en cuenta que fuera del talud continental
el flujo medio tlene componente al sur en casi todas partes).
Como ya se mostrd la circulacién profunda se haya
influenciada por el trazado de las isobatas lo cual también
contribuye a la orientacién de los contornos de la figura 9a.
Esta circulacién aunque mucho més débil que en superficie
ocupa un gran volumen de agua. En segundo lugar, el
transporte de Sverdrup ocasiona una acumulacién de masa en el
centro del giro debido a la distribucién del rotor del
viento, lo cual produce que alli la presiédn media ()
aumente. Entonces, las distribuciones geogrdéficas del
forzante externo y la topografia del fondo parecen ser los
factores de mayor peso en la determinacién del transporte de
masa integrado verticalmente.  
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Debido a la integracién vertical del transporte de cada
capa, la divergencia del transporte de masa es cero (la
divergencia en una capa produce convergencia en sus vecinas),
y las dnicas componentes que determinan el transporte gon el
rotor del viento, la velocidad vertical en el fondo y la capa

de fondo de Ekman (ver Pond y Pickard, 1978 pag. 108). En el
presente caso debemos incluir una componente baroclinica
debido a la presencia de perturbaciones. Notemos que en la
figura 10a, al norte de 28°N, el signo de la velocidad
vertical media (calculada aplicando (7) a (2}), :

w=J(R,W)+TRY) (8) -
es el mismo que el del rotor del viento mostrado en la figura
la. Al sur de esa latitud, los signos son opuestos en! gran
parte de la zona, lo cual es debido a la gran actividad de
las perturbaciones alli existentes, las cuales reducen con su
rotacién ciclénica el espesor de la capa de Ekman. Esto se
debe a que el fltimo término de (8) es el que 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 superficies
isopicnicas profundas la velocidad vertical media se halla
marcadamente influencilada por la topografia del fondo y su
rugosidad, en tanto que en la interfase superficial y al
norte de 28°N prevalece el primer término del segindo miembro
de (8) d@ebido al rotor negativo del viento. Es notoria la
similitud de los patrones de Wcon los de J(h’y) al sur de
28°N en las interfases 1 y 2 y en toda la cuenca para el
resto de las interfases. Destaquemos que a 40°N y para la
interfase 3 (fig.10c), se detectan contornos zonales que
mantlenen esa orlentacién hasta el fondo. Esta carcteristica
es ocasionada por el escarpamiento de Mendocino, cuyas
isobatas tienen orientacién zonal.

En la regién costera (fig 9b) se ve que el transporte es
hacia el norte al norte de Punta Concepcién y en la Bahia de
California. Esto es probablemente ocasionado por la CD. y la
CSC respectivamente. Como ya se sugirié anteriormente, | ésto
implicaria que el forzante externo y la topografia del fondo
serian suficientes para determinar la existencila , del
"Southern California Eddy" y que por lo tanto las islas y
bancos no son generadoras de la CSC aunque si pueden tener
importancla en otros aspectos menores no incluidos en la
dindmica CG. La SC parece apreciarse de la figura 17b en
donde las lineas Jllenas representan componente meridional
hacia el norte (recordemos que la capa 2 comprende la mayor
parte del borde de la plataforma continental). Por lo tanto,
esto pareceria indicar que el modelo reproduce las cuatro
corrientes principales del sCC dadas por Hickey (1979)
(CC,CD,C8C y 8C) y otras caracteristicas de menor escala como
el SFE.

n
e  
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11.2 Circulacién Lagrangiana.

8i aplicamos la técnica (7) a la ecuacién (5) y
promediamos para los dos afios se obtiene que,

JTW Qe) =-S(V4 QE + AVY, +

V,t

DoH.

en donde, al igual que en (8), suponemos que las derivadas
locales de cantidades promediadas para toda la serie son
despreciables frente a los demé4s términos. Destaquemos que si
el segundo miembro es cero o casi cero la advecclén media de
vorticidad potencial es nula y existe una relacién funcional
entre las variables del jacoblano,

J(V.0)"0 9% Y= V(Q)
es decir que el flujo sigue en forma aproximada contornos de
Q-cte. Estos contornos se conocen en la iliteratura como
contornos geostréficos y representan las lineas de
intersecclén de las superficies de vorticidad potencial
constante con las superficies isopicnicas. En otras palabras,
son las trayectorias inerciales que seguirian las particulas
del fluido en ausencia de forzamiento, friccién y
perturbaciones. En la figura 11 vemos estos campos para las
diferentes capas del modelo. En base a ellas podemos
distinguir diferentes regimenes de la circulactén media. En
la capa superior (fig. lla), los contornos geostréficos son
aproximadamente paralelos alas lineas de corriente de la
figura 4a (ver figura 12). Esto implica en general, que las
lineas. de Q»=cte estan controlando al flujo medio y por otra
parte que el forzamiento no tiene un papel de gran peso en.
alejar a las particulas de sus trayectorlas inerciales. Esta
coincidencia parcial entre trayectorias eulerianas (w) y
lagrangianas (Q) es caracteristica de la circulacién
superficial del SCC (Reid et al., 1958). Por lo tanto el
papel desempefiado por el viento est4 practicamente limitado a
distribuir la masa en el gistema a través del transporte de
Sverdrup.

De estas figuras tenemos, en general, dos tipos de
contornos; aquellos que se cierran sobre si mismos y los que

estd4n bloqueados por la costa. 81 nos fijamos en (6a) y
recordando que estamos bajo la hipétesis CG, vemos que el
campo de @ depende principalmente de la vorticidad planetaria
y de la vorticidad ocasionada por la deformacién de los tubos
de vértice (segindo y tercer término del segindo miembro).
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Este Gltimo esta relacionado con la distribucién de | masa
ocasionada por el viento medio y de la figura 13 se ve que
sus contornos (fh) son también cuasi-paralelos a los de @ Por
la tanto un contorno geostréfico cerrado es un indicio de que
el forzamiento externo est& sobreponiéndose al efecto beta,
el cudl tilende a crear contornos zonales crecientes con la
latitud.

Ahora, supongamos por un momento, que no tenemos
forzamiento externo y que las lineas de corriente son
exactamente coincidentes con los contornos geostrdéficos.
Debldo a que la esfericidad terrestre va a generar contornos
bloqueados por la costa, el flujo debe cumplir en toda la
cuenca que Ved, en donde P es el vector velocidad simbolizado
de ahora en més como V. Esto es debido ala condicién de
impermeabilidad que debe cumplir el flujo en las fronteras,
ya que los contornos bloqueados transmiten esa informacién al
interlor de la cuenca., En nuestro caso, con forzamiento, un
contorno bloqueado implica flujo a través de él, y como
veremos m4s adelante, eso implica una cascada de enstrofia
hacia escalas menores. A diferencia del océano, la atmésfera
no posee barreras meridionales que restrinjan al flujo y por
ese motivo la circulacién general de la misma esté
caracterizada por vientos eminentemente zonales, El papel
desempefiado por las costas enténces es de gran importancla en
el establecimlento de corrientes no zonales en presencia de
un forzamlento externo.

Bs de esperar entonces que la velocidad del flujo en
4reas de contornos cerrados sea mayor que la velocidad del
mismo cuando el contorno esté bloqueado. Esto es debido al
debilitamiento de los gradientes de presién ocasionado por
los pequefios desplazmientos de las interfases (isopicnas) en
relacién al espesor de la capa. Para darnos una idea de esto
comparemos la relacién R del espesor medio 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 relacilén de espesores. es mdxima en superficie y
decrece hacia abajo con un leve aumento en el fondo debido al
efecto de la topografia. El hecho de que el desplazamiento de
las interfases en superficie y en el fondo sea grande (mucho
Mayor que O(Ro)) Con respecto al espesor de la capa en reposo
implica segén Pedlosky (1979, ec. 3.12.25) que nos acercamos
al balance geostréfico absoluto (muy bajas frecuencias) con
lo cual el requisito w<f se cumple con holgura. Es por este
motivo que el flujo medio superficial y abisal sigue
aproximadamente contornos geostréficos. Continuando con la
figura lla notemos que a lo largo de toda la costa existen
contornos bloqueados, pero al alejarnos de ella, los mismos
no la intersectan (vemos que algunos de ellos se clerran y  



otros muy probablemente también lo hacen pero al oeste: del
dominio en estudio). Este bloqueo es probablemente ocasionado
por la condicién de no deslizamiento en las fronteras
rigidas. i

En las figuras 11b,c notamos que existe un aumento de la
importancia del efecto. beta (aumento de @con la latitud),
debido al debilitamiento del término que contiene a A en la
ecuacién (6a), ya que el efecto de la distribucién de | masa
debido al viento es menor a mayor profundidad. Se aprecila que
en la capa 2 afin existen contornos cerrados y también que en
la capa 3 todavia hay contornos paralelos a la costa,
especialmente en aquellas zonas donde el flujo medio alcanza
mayores velocidades. Esto sugiere que el viento tiene clerto
peso en la determinacién del campo de Qhasta la capa 3
inclusive (no siempre en todo el dominlo geogréfico). (Esto
concuerda con lo dicho en la seccién I.l en base al campo de
y. Para comprobar esto m4s formalmente recurrimos a la
derivacién presentada por Rhines y Holland (1979). Para
calcular la profundidad mdxima de influencia del viento (0

también llamada profundidad del giro) ellos suponen que la
vorticidad potencial producida por la deformacién media de
las superficies \sopicnicas es mayor o igual a la vorticidad
planetaria (ver ec. (6a)). Con esto y empleando ila relacién
del viento térmico obtlenen:

f [aU |ost,/e (10)

en donde -N es la frecuencia de BSrunt-vatata y U es la
velocidad media tipica del fluido. Aplicando (10), y tomando
Neoxlosag’, seax10seg”, pelg2xio'msag’, vaaxio*m'seg”',
obtenemos para este modelo, D 2430 metros. Esta profundidad
se ublca poco mds all& de la mitad de la capa 3, lo cual
esta de acuerdo con lo obtenido de las inspecciones visuales
de los campos medios de la clirculacién. Este alimple cAélculo
muestra que la c¢circulacién Inducida por el viento se halla
confinada a una muy delgada capa superficial del océano (en
este caso 8% de la profundidad total). |

Un fenédmeno interesante de destacar de las capas dosy
tres es la homogenizacién de vorticidad potencial (Rhines ly
Young, 1982b). Observamos que en ambas capas existen dreas en

donde la vorticidad potencial media es casi constante
espacialmente. El mismo fenédmeno también se observa, tal’ como
lo predice la teorfa, en los campos de enstrofia potencial de
mesoescala (Q'?) mostrados en la figura 28b,c. Sin embargo no
podemos afirmar que el mecanismo de expulsién de gradientes
de vorticidad potencial, conocido como dispersién de corte,
este trabajando. activamente en el presente dominio
geogrdfico. Segin Young (1989, comunicacién personal) es muy  
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probable que la mayor produccién de gradientes nulos | este
ocurriendo al oeste de nuestra‘frontera occidental. Enténces
la homogenizacién observada al este de 135°W se deberia
principalmente a advecciones que tienen lugar a través de la
frontera abterta del modelo. Esta suposicién _ parece
confirmarse por la relacién existente entre w y Qen la
regién homogénea y también en la banda formada por la primer
celda de cada latitud.

|

Una de las suposiciones sobre la cudl esta basada la
mencionada teoria, nos impone trabajar en un medio en el que
el campo de perturbaciones sea débil con respecto al flujo
medio. Formalmente segin Rhines y Holland (1979),

yoOXON«1 Ql)

en donde X(t) es la posicién de una particula referenciada a
un contorno geostréfico al tiempo cero, y £m es la escala de
variacién del flujo medio (si el fluido se moviera
conservativamente a lo largo de los contornos geostréficos y
seria nula) ({11) se conoce como aproximacién de: dos
escalas). Para que se cumpla (11) enténces la_ turbulencia
deber ser débil de tal forma que cada particula no pierda su
referencia con respecto a los contornos geostréficos, No
obstante existen experimentos recientes que han evidenciado
homogenizacién de vorticidad potencial en un medio con un
fuerte campo de perturbaciones, Actualmente. se continta
investigando activamente sobre este fenémeno y la 4ltima
palabra no est& ain dicha. Existen en la naturaleza otros

flujos con lineas de corriente cerradas que evidenclan
homogenizacién de una propiedad cuasi-conservativa, como por
ejemplo la homogenizacién del campo magnético en la fotésfera
solar.

Las capas 4,5 y 6 del campo de @ (fig. 11d,e,£) muestran
que el término de la vorticidad planetaria es e1 que domina
en la ecuaclén (6a). Esto implica, como ya se adelanté, un
flujo medio débil pero también nos dice que es imposible ja
existencla de un flujo laminar ya que el fluido no puede
estar siguiendo contornos geostréficos pues debe cumplir la
condicién de impermeabilidad en las fronteras rigidas. 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 segundo miembro, es decir la actividad turbulenta del

flujo (comparar con la figura 4). Debido a que los gradientes
de velocidad son pequefios y a que el viento sélo se aplica en
la capa superior, los dem4s términos no son importantes
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comparados con la adveccién turbulenta (con excepcién de la
capa esponjosa). Volveremos m4s detalladamente sobre la
ecuacién (9) en la seccién siguiente.

Las capas 7 y 8 (fig. 119,h) muestran la influencia de la
topografia sobre el campo de vorticidad potencial. En la capa
7 esa influencia es indirecta ya que se manifiesta a través
de la deformacién de la interfase que separa las capas 7y 8.
En tanto gue en la capa 8 la influencia es directa a través
del término fob/H, en la relacién (6a).

Blumen (1968) demostréd que los campos de wy @ son
sufictentes para determinar sioun fluide geofisico CG es
estable o no. La condiciédn necesaria y suficiente de
establlidad hallada es:

ow
30°° (12)

la cual también es vdélida para los campos medios de esas
variables.

Aplicando (12) a nuestros campos medios obtenemos | (ver
figura 14) que la capa superior cumple la condicién necesaria
(pero no suficiente) de inestabllidad en todo su dominio. El
mismo resultado obtienen Cummins et al. (1988) en su modelo
de 3 capas. Observemos que el segtindo miembro de (9) impide
gue la relacién entre Wy @sea més cerrada, es decir que la
dispersién de puntos sea menor. Es muy probable gue. con
series de tiempo de. mayor longitud que las empleadas aqui (2
afios) se obtenga una dispersién menor. Dicha estacionaridad
es més dificil de alcanzar en casos como el presente, en los
gue el forzante no es ni estacionario ni peridéddico. Las _capas
restantes muestran una mayor dispersién que la.~'capa
superficial, Esto sugiere que en las mismas la actividad
turbulenta es muy activa en comparacién con la ‘capa
superficial, en la cud] se aplica un forzante que si bien no
es periéddico tiene un distribucién media anual caracteristica
(cuasi-periédica) y con un momento de segindo orden pequefio
en relaciédn al de primer orden (ver figura la,b). En las
seccliones siguientes volveremos sobre este tema.

TI.3 Andlisis de la acuacién (9)

Estudios observacionales (Leetma, Niijler y Stommel, 1977)
y modelos numéricos (Holland y Rhines, 1980) han mostrado
para el Atldntico Norte, que el balance de Sverdrup (solucién
estacionaria de las ecuaciones cuasi-geostréficas) no se
mantiene en las cuencas por ellos analizadas.: &i reparamos en
(9) podemos advertir que la presencia de un campo activo de

\  
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perturbaciones puede evitar que dicho balance sea alcanzado.
De hecho Holland y Rhines (1980) hallan en su modelo de dos
capas gue la eliminacién del transporte de la capa inferior
produce una relacién de Sverdrup m&s cerrada entre el'rotor
Gel viento y el flujo medio de la capa superior. Esta .es la
razén por la cual podemos afirmar que el transporte de
Sverdrup se halla confinado a ia capa superficial de wun
océano debilmente difusivo. Para la capa superior del
presente modelo se obtuvo que el balance de Sverdrup (Young,

1987),

J(0,.9; a wet (13)
Poff, :

se logra al 20% sélo en las éreas 1 y 3 dela figura 15,
Nétese que en esas zonas el flujo medio tiene las mayores
velocidades de toda la cuenca. En las 4reas 2 y 4 la gran
actividad de las perturbaclones impide que se logre (13) al
20%. Es importante hacer notar que Holland y Rhines (1980)
consideran al balance de Sverdrup para la capa superior;

Bi Vv,

PoHy

en donde uv est& integrada verticalmente. Si nos limitamos:al
caso (14), no se logra el balance de Sverdrup en ninguna
parte de la cuenca debido al fuerte efecto de la
baroclinicidad (comparar las figuras 16a, 17 y 18a).

En las capas subsiguientes el principal equilibrio en la
ecuacién (9) est& dado por el balance turbulento de Sverdrup,

V.VO=-V.VQ (15)

En las figuras 18b,c y 19b,c se graficaron ambos miembros de
(15) para las capas 2 y 3. En ellas vemos la wmarcada
similitud, cuali y cuantitativa, que existe entre ‘ambos
campos. 81 e1 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: ; :

Bu=-J(y".Q') (16)
en donde el forzamiento edédlico es reemplazado por el
forzamiento turbulento, lo cual implica ausencia de ‘flujo
laminar tal como se adelantara. Esto es debido principalmente
a la presencia de fronteras meridionales que impiden que el
flujo siga contornos geostréficos. Cuando analicemos el
problema de la difusividad en la seccién II.5 explicaremos ~

(14) 
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cual es el mecanismo que produce el cruce de los contornos
asl como también la importancila de la existencia de
perturbaciones en el océano profundo.

11.4 Andélisis Energético

Con el objeto de conocer el comportamiento del sistema en
estudio y de determinar cudles son los procesos fisicos que
dominan la dinémica del mismo se calcularon los’ energéticos.
locales para las cuatro regiones abiertas dela figura 15.
Hasta no hace mucho tiempo, este anélisis 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

namero de procesos fisicos involucrados, y su repeticién en
la vertical, es mucho menor que en una regién ablerta y de
alta resolucién vertical como es en este caso. Esa diferencia

en el némero de procesos fisicos se debe a la existencia! de
flujos de energia a través de las fronteras ablertas.

Pinardi y Robinson (1986) dexivaron dichos energéticos
locales para sistemas CG y los aplicaron al andélisis de ondas
de Rossby y procesos de tnestabilidad hidrodindémicos. Las
expresiones matem&ticas de’ los flujos de energia calculados
aqui, fueron derivadas por Hall (1986) quien multiplicé la
ecuacién (5) por -¥,H, y luego aplicé el esquema (7). Dichos
flujos se muestran en la tabla II en donde se introdujo la
funcién corriente estrella definida por

*

vy=U-v,

con el objeto de satisfacer la condicién (4). v, es el valor
de la funcién corriente en la frontera. Las energias
cinéticas y potenciales por unidad de Area son
(Holland,1978): .

K,=P82( fan 2axd 7eles (VY, axdy (17)

P= e2g' . fh? axdy (18)weg Dee) Meet |
La distribucién espacial de la energia cinética 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 repite en toda la columna del fluido
aunque deblliténdose con la profundidad. Holland y Rhines
(1980) hallan que la circulacién mds intensa tiende a ser mds
barotrépica en su modelo de dos capas y agregan que, esta  
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Tabla II. Simbolos de la ecuacién de energia y sus
respectivos tdérminos

Stmbato Tarming

FAK, -J [tivfaxdy
trabajo realizado por el viento medio ! -

Fos K, [fevnt dxdy

trabajo realizado por las perturbacyanes viento

K,7 uk, —pol,Ihe—u,K,+ ald)axdy

divergencia del flujo medio gekK does

KyuKy -ooHff Feenwi}aacety

divergencla del flujo perturbade de K!

Ki,Ky “Pol,{f(pumKit jyiki\away
divergencla del flujo medio de XK

K,7D Btaera
disipacién friccional lateral por el flujo medio “

K,>8 ~0atlJ[Viv Viatecy
disipacién de fondo por el flujo medio

Ki>D potffAvieWidxdy
disipacién friccional lateral por las perturbaclones

KiB -poit.{ { wrvFWlaxay
disipacién de fondo por las perturbaciones

Kit pof[B¥isc¥.dxdy
trabajo medio de la presién debido al efectofof

Ki>f pallf[visavideay
trabajo de la presién perturbada por efecto an

Fw rel[are)grease
trabajo de la presidén media por adveccién del flujo medio

KioW, pots{[(Z Wrsued(pe54ui) handy

trabajo de la presién perturbada por seclersoién de las
perturbacilones

, a > ’Kirw settf[(2(vdu)+2(vu))aeay-i ¥1- ki 4 Wa
trabajo de la presién perturbada debido a adveccién de los

campos medio y perturbado |

reryeere ‘ - a _ a — {

[K |> K, —paHy[fad2amam)+oatl+20lady

flujo y conversién de K en K' :  
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Tabla IT (continuacién). ;
> oo a- .d-
K,>1 Kyl “poly[fiwIxsu.twapiyh)asians

flujo y conversién de K' en K

Ki> Kia pofof fv"te1,dixdy

flujo vertical medio del trabajo de la presién en 1a

 

interfase

Ky Kia Pofo[frauidxdy

flujo vertical perturbado del trabajo de la presién en la
inter fase

Rk, aPat 7[fa(w",--vWai),idx chy
jay

trabado realizado por las fuerzas de flotabilidad media

‘ pe

Pag Ki Tete|[UTTadiedy
trabajo realizado por las fuerzas perturbadas de fyotabs i idad

P,7u,B, oof{(RaP+3i,Fhaxay

divergencia del flujo medio de P
, + + 0 ——

P,7u,P, “Do syiPit pyiPpany

divergencia del flujo perturbado de P!
. oom ! Omran) emmy

P,ru,P, pol{2uP souiPTFijaty

divergencia del flujo medio de P!

es _Pofé rt
|PyIFP, ' aPelfwi “Vp lV). 1 SIaxay

flujo y converater de Pen Pp!

Ss oa _?é eerP,»[Fi PfffGWTeVdaay
flujo y conversién de Pt en F
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ENERGIA CINETICA DE MESOESCALA
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tendencila puede verse disminulda en Iintensidad por la
presencia de topografia. Eso podria atribuirse al proceso de
barotropizacién (Rhines, 1977) y a la débill influencia de la
topografia del fondo en esa zona. La misma actia como
dispersora del modo barotrépico impidiendo transferenclas
modales de energia hacia los modos m4s rdApidos, procesos
estos caracteristicos de la harotropizacién. Lee (1988)
encuentra por medio de un modelo CG con fondo plano que las
ondas alineales (caracteristicas de la zona 4 como veremos
enseguida) son més barotrépicas que las ondas lineales, ya
que sobre estas ttlimas no puede actuar el proceso de
barotropizacién.

En las capas profundas la topografia est& desempefiando un
importante papel en la distribucién de K'. El escarpamiento
de Mendocino, por ejemplo, tiene asociado una considerable
concentracién de K'. Batos efectos son mejor apreciados 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 ecuaciones primitivas que K' no es afectada por la
rugosidad al nivel dela termoclina. En sus experimentos
Boning no considera variaciones de la topografia en gran
escala con el objeto de no afectar la estabilidad del flujo
medio. El principal efecto, segén Boning, que posee la
rugosidad del fondo (con escala menor o igual a lade las
ondas) es la estabilizacién de los modos baroclinicos contra
la pérdida de energia (debida a interacclones alineales)
hacia el modo barotrépico. En otras palabras, ese efecto
tiende a reducir la cascada roja de energia y por lo tanto

reduce las escalas del movimiento (el modo externo posee la
mayor escala). Esta inhibicién de la barotropizacién por la
topografia puede ser una de las causas por las cuales
difieren cualitativamente los patrones de circulacién de
superficie y de fondo (Cummins y Mysak,1988)(ver fig. 4).

Sin embargo Semtner y Holland (1978) empleando un modelo
CG con topografia idealizada (exponencial y sin rugosidad),
encuentran que la circulacién superficial de; las
perturbacilones es intensificada por la presencia 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 sugiere que tanto fenémenos inhibitorlos dei la
barotropizacién como de inestabilidad del flujo medio pueden
presentarse. Treguier 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 sistema m&s que por una inhibiciédn de las cascadas de
energia hacia modos m4s veloces (mayores escalas).  
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i

De la figura 20h vemos que las escalas y formas de varias
de estas distribuciones. de K' estan relacionadas con la
rugosidad del fondo. Aqui es probable que la rugosidad de
pequefia escala esté fraccionando perturbaciones ya existentes
en otras de menor escala. Este proceso favorece la disipacién

lateral ya que la misma acta més efectivamente en las
menores escalas.

La gran concentracién de kK‘! al sur de aproximadamente
28°N es un fenédmeno ya observado por Niiler y Reynolds
(1984), McNally et al. (1983) quienes emplearon boyas
derivantes y por Lee (1988) quién empleé un modelo CG. Sin
embargo estos resultados fueron obtenidos entre los
meridianos de 130°W y 170°W. Informacién obtenida por el
satélite Geostat y modelos numéricos de ecuaciones primitivas
(Parés-Sierra, 1989 comunicacién personal) muestran para esta
zona que la mayor energia clnética de las perturbaciones se
concentra préxima a la costa debido a la propagacién de ondas
de Kelvin, asi como también en la regién correspondiente a la
zona 4 de la figura 15. Existen otros fenédmenos que pueden
alterar dicha distribucién de energia. Por ejemplo, procesos
de pequefia escala como difusién y mezcla tienen el efecto de
homogeneizar gradientes horizontales de temperatura en gran
escala (G. Veronis, 1989 comunicacién personal), reduciendo o
impidiendo de este modo, la posibilidad de produccién de
energia cinética por inestabilidad baroclinica. Enténces esta
mayor cantidad de K' en la zona 4 seria un fenédmeno CG
confirmado por otros estudios pero que puede ser enmascarado
o reducido en intensidad por procesos ageostréficos. G}11
(1984, pag. 563) analiza la condicién necesaria ide
inestabllidad dada por Charney y Stern (1962). Hace notar, jen
base a la misma, que el flujo medio es inestable an 4reas en
donde el gradiente meridional de temperatura es positivo.
Esto es caracteristico de flujos hacia el oeste, ya que por
motivos geostréficos, los mismos deben estar edificados sobre
una distribucién de masa que presente mayores temperaturas al
norte. En el modelo, ésta es la Gnica zona en donde dicho
gradiente es positivo. Si bién la condicién de estabilidad
aplicada fué obtenida para flujos zonales, en nuestro caso es
una buena aproximacién ya que |ul>i{vl. Confirmaremos este
resultado de una forma m4s rigurosa cuando analizemos los
flujos de energia y la difusividad turbulenta del sistema.
Aqui es importante destacar que la zona de la CC parece tener
una gran interaccién entre el flujo medio y las
perturbaciones (ver figura 28a, 22a). Esta observacién es

similar a la descripciédn que hacen Lynn y Simpson (1988) de
lo gue ellos liaman zona de trangicién (ver Introduccién).   
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ENERGIA POTENCIAL

ASI > ° =
sw WoW 125" & 120H 10SH

ALA-INTERFASE 6 ENERGIA POTENCIAL DE HESOESCALA-INTERFASE 7

    
       135M «10H i20H _ LISH sw (3oN—S2SH og st2onsw TON «10SH

Figura 22, P* (m3/s2) te y vmm: a) 0.2; Oy 3.4 b)O.1; 0 y 2.1 -)0.02; 0 y0.4
d) 0.01; Oy 0.27.  
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Las 4reas en las cuales se realizé el andlisis energético
(fig. 15), fueron selecclonadas en base a las caracteristicas
del flujo medio, topografia de fondo y distribuciénes de K' y
de difusividad turbulenta. Sin embargo, como sefialan varios

autores, existe el riesgo de que al integrar flujos que tomen-
grandes valores positivos y negativos puede conducir a la
errénea conclusién de que. los mismos son pequefios alli. Por
otro lado en varias de las cajas del diagrama de flujos la
sumatoria de los flujos est& lejos de ser cero, y esto se
debe principalmente a dos causas. En primer lugar el cAlculo
de las derivadas locales fué realizado para un intervalo de
tiempo igual al intervalo de muestreo que es de 4 dias, y en
segundo lugar existen residuos debido a que, por ejemplo

aK
7"?

debido a que la serife no es infinita, lo cual se refleja como
una tendencia en los datos. Hall (1986) menciona el mismo
problema en el tratamiento de sus datos siendo sus residuos
del mismo orden que los nuestros. Por otro lado McWilliams et
al. (1978) discuten el problema del cAdlculo de la tendencia
de los datos en series finitas.

En la figura 23a se presenta esquematicamente el diagrama
de flujos con la identificacién de cada proceso, (por
simplicidad, para un modelo de dos capas). En las. figuras
23b,c,d,e se muestran los resultados obtenidos para las 4dreas
1,2,3 y 4 respectivamente. En general, y para todas las dreas
vemos gue por encima de la termoclina los flujos de energia
medios prevalecen sobre aquellos de las perturbaciones.
Debajo de la misma esta situacién se invierte. Esta es la
razén por la cual los patrones de circulacién total se
asemejan a los dela circulacién media por encima de la
termoclina, y a los de la mesoescala por debajo de ella (fig.
4,5 y 6). De esta forma podemos afirmar que la circulacién
profunda est4 dominada por las perturbaciones las cuales se
propagan verticalemente a través de un esfuerzo inviscido en
las interfases. Este resultado es comin a todos los modelos
CG realizados hasta el presente y es uno del los hallazgos
més relevantes acerca de la circulacién océanica profunda. El
experimento POLYMODE confirmé esta prediccién dinémica. Del
anélisis de flujos surge que el principal recorrido realizado
por la energia es como sigue: el viento incrementa la energia
cinética del flujo medio (FR) la cual o bien fluye a través
de las fronteras (K+) o es transformada en energia
potencial media (K+F). Luego esta ltima es convertida | en
energia potencial de mesoescala (P') y en K' por procesos| de
inestabllidad baroclinica (P+P' y P-+K'). Hasta aqui esto
ocurre principalmente por encima de la termoclina. Luego la  
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energia K' es transferida verticalmente a través de las
interfases, y disipada por friccién lateral y de fondo, o
bién propagada horizontalmente a traves de las fronteras y a
diferentes profundidades (K'+f; K'aW; K’3W,). Esta
descripcién muestra un buen acuerdo con los resultados de Lee
(1988), tanto cualitativa como cuantitativamente. La
produccién de energia cinética de mesoescala por accién del
viento es practicamente nula. Un resultado similar hallan
McWilliams et al. (1978) en su modelo de la Corriente
Circumpolar’ Antartica.

El hecho de que la friccién lateral sea mayor que la de
fondo, puede ser debido a dos factores principalmente. En
primer, lugar no se ha incluido el efecto de la topografia en
el término de f£riccién de fondo, tal como lo hacen Semtner y
Holland (1978). En segdéndo lugar, todos los experimentos
numéricos hallados en la literatura (que realizan un andlisis
de flujos de energia) han empleado friccién biharménica
cuando incluyen la friccién de fondo (recordemos que la
friccién laplaciana es més efectiva en la disipacién de ondas
con escalas mayores a 90 km que la friccién biharmonica).

Segin Harrison (1980), la eleccién del mecanismo friccional
por parte del modelista es un factor de peso en la
determinacién de la importancia que tendrdn los remolinos.
Cuando la friccién lateral domina sobre la de fondo, las
ondas en general no revisten de gran importancla. Por otro
lado Holland (1978) sefiala que la friccién lateral puede
tomar gran importancla en regiones préximas a fronteras que
tengan condicién de no deslizamiento, como es el caso de este
modelo.

Otra caracteristica coman a todas las 4reas analizadas
est4 dada por la gran efectividad de las ondas en disipar
energia 31 la comparamos con el flujo medio. En todos ‘los
casos los flujos de energia cinética son despreciables frente
al balance principal (KR-uR, K'su'k’, K'wuk', RaW). Este
resultado también concuerda con lo hallado por Lee (1988). ;

En la figura 23. se observa que la inestabiildad
baroclinica es el principal mecanismo de generacién de ondas.
Dentro de una regién dada la actividad de la mesoescala puede
ser incrementada o disminulda dependlendo del signo de los
flujos a través de las fronteras. En la figura 24 vemos que
existe una relacién practicamente lineal entre K' y la
produccién de ella por inestabilidad baroclinica y el flujo
de K' a través de las fronteras (cada punto representa una
regién diferente y los valores se hallan integrados
verticalmente. Se incluyé un quinto punto correspondiente a
un experimento adicional que ocupa la mitad este de la zona
4). Aclaremos que estos flujos a través de las fronteras son
equivalentes, en las ecuaciones de cantidad de movimtento, al
trabajo realizado por las fuerzas de presién a lo largo de la   
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frontera, en tanto que el término x'+s se debe unicamente a
la presencia de ondas no lineales, (Lee, 1988). Enténces
estos flujos que pasan a través de los limites de las dreas
escogidas reflejan el efecto de propagacién de las ondas en
forma cuantitativa (Lee, 1988), ya que no existe informacién
direccional sobre los mismos (los flujos para cada drea se
calculan como la suma sobre las celdas comprendidas en cada
Area y no empleando el teorema de divergeancia de Gauss).

Es realmente notable que todas las 4reas tienen un flujo
neto (integrado verticalmente) con signo negativo. Esto
significa que la zona del SCC comprendida entre 23°N y 38°N
es una fuente de ondas para el Pacifico Norte. Los flujos de
frontera correspondientes a. la mitad este de la zona 4
(experimento adicional), fueron de -128 arg.dia’'cm™’ en tanto
que el valor de los mismos para toda la zona 4 se reduce a
~49 arg.dia’'cm”’, Para esas Areas las conversiones de energia
potencial media a P' fueron respectivamente de 346 (la mayor
de todo el sistema) y 167 arg.dia‘cm”. Como se aprecia de/la
figura 25a la mitad oeste de la zona 4 posee sectores con
gran difusividad negativa (veremos que esto implica oclusién
de la inestabilidad baroclinica con cascadas hacia escalas
mayores). Entonces la energia cinética K' generada en la
mitad este de la zona 4 (principalmente por inestabilidad
baroclinica) fluye hacia a el oeste y suroeste como se
aprecia de los diagramas de fase x-t e y-t y de las
relaciones de dispersién (ver figuras 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 través de las
fronteras. :

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

tanto que los flujos |F|+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 energia ganada
desde el este por esta regién y desde el. norte por la zona 1
debido a la propagacién de perturbaclones. Notemos que las
zonas 1,2 y 4 tienen muy préxima una frontera fisica hacia el
este y por lo tanto no pueden recibir mucha energia desde esa
direccién, Para la zona 1 las pérdidas de energia por
propagacién de ondas fueron de -146 arg.daia'cm’, Es de
destacar que Lee (1988) tamblén obtiene pérdidas de energia
en sus 4reas m4s orientales.

8i bien la tinestabilidad baroclinica es un proceso
interno del océano, el hecho de que al sur de 28°N el flujo
tenga direccién aproximadamente hacia el oeste, se debe'a la
distribucién del viento superficial dadaen la figura 1
(comparar con Nelson, 1977). Ese sentido del flujo medio es,
como ya vimos, més sensible a la produccién de perturbaciones  
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gue el resto de los flujos del sistema. En esta drea ‘se
observé, segin el presente andlisis energético, la mayor
concentracién de K' y la mayor produccién de la misma por
procesos convectivos. Las relaciones entre la produccién de
P' de cada 4rea y la del experimento adicional (mitad este de
la zona 4) son:

Al=0.05 A2=0.18 A3=0.13 A4=0.5

Analizemos ahora, el término P/F,

—) oyeh
~i--f{mamahi, vib) syL)acay +

$0"ahhy,dr (19)
\

en donde 7, es el vector velocidad de las perturbaciones
medido en las interfases, n es el vector normal a la
superficie en consideracién y dr es el diferencial de linea a
lo largo de la frontera. El primer término de (19) representa

la produccién neta de P' dentro de cada drea deblido a flujos
de temperatura contragradiente. El segindo término es el
flujo neto a través de las fronteras de esa regién (notemos
que (19), es en la figura 23a, el flujo que entra en la caja
de P', en tanto que el primer término es el flujo saliente de
la caja de F). Al integrando del primer término lo podemos
expresar como: a

Vihy.Vh,=-A;|VR, |? (20)

en donde Ay es el coeficiente de Austausch o coeficiente de
difusién turbulenta definido como menos el cociente entre el
flujo y el gradiente de una determinada propiedad escalar.
Entonces, i

Parr[{Arividxay+ $VahRar (21)
Vemos que un coeficiente de difusién positivo implica una
generacién de actividad de mesoescala a través de la
inestabilidad baroclinica mientras que el segindo término nos
dice que si ? es perpendicular a la zona escogida, el flujo
sallente o entrante es m&ximo, y nulo si.el mismo es paralelo
a la frontera (en la seccién siguiente nos extenderemos en la
descripcién y andlisis de la difusién turbulenta). De los
diagramas de flujo vemos que para la zona 1 y por encima de
la termoclina el flujo neto (segaéndo término) tiene el efecto

\   
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de reducir la produccién de P'. Para las zonas 2,3 y 4 el
efecto es el opuesto, es decir incrementar la produccién de
Pf, :

. De los diagramas de flujos se aprecia que los términos.
KK' son débiles en comparacién con el resto de los flujos
(tipo 2 segin Harrison y Robinson, 1978). Sin embargo, se
observa una constante para las cuatro zonas analizadas’ y es
que en la capa del fondo la topografia parace tener un efecto
estabilizante, es decir, que los mencionados flujos llevan
energia a escalas mayores.

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

‘ . ——— :PiieK, & woah (22)
a 2 2

en donde h' es proporcional a la perturbacién de temperatura

(T'). A Wha la podemos escribir de (2) y (7) como

wise T(Mear Veet) + J (Resse Mies) + J( Meas Meet)

ah’
teh

uf Riir Via )-> (23)

y substituyendo (23) y (6c) con (7) en (22) obtenemos

wh=-{(Vh..Vh)+VA.VA} (24)
!

donde V=V+V'. Con la definicién (20) aplicada al segéndo
término y reacomodando el primero, obtenemos \

=r ] Tho — ;

wh =-5VVh +Ar|VA|? (25)

Notemos que la conversién P'+K' depende en parte del
coeficlente de difusién turbulenta . Si este es positivo
implica produccién de kK‘. El primer término representa la
adveccién de P' o lo que es igual la divergencia de su flujo.
Por lo tanto si existe una convergencla del mismo (sumidero)
eso implica que P' disminuye en esa 4rea y que por lo tanto
debe aumentar K'. De una forma similar podemos derivar que el

término iP1>P’ puede representarse como  



--9' f{Ar|VRPaxay (26)

lo cual implica que la conversién de energia potencial ‘entre
ambas escalas' es funcién solamente de la difusividad
turbulenta del fluldo.

|P|~P

11.5 Difusividad Turbulenta

En las ecuaciones de movimiento completas para un fluido
geofisico (Navier-Stokes), existen dos téxminos! que
representan sumideros de energia. Uno de ellos es la friccidén
de origen molecular y es una propiedad de todos los fluidos,
El coeficlente de friccién molecular es siempre positivo y
actha en las escalas menores. El otro término representa la
pérdida de energia debido a procesos turbulentos ocasionados
por la alinealidad del movimiento la cual produce
transferencias o cascddas de energia hacia escalas mayores y—
menores. Usualmente en modelacién 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 que ‘'‘siente’ el modelo) requiere un aumento del
coeficlente difusivo para evitar que la energia se acumule en
la escala de las celdas del modelo. En nuestro caso la alta
resolucién horizontal hace posible tomar un coeficiente de
friccién pequefio, lo cual permite representar procesos
turbulentos y ondulatorios, caracteristicos de la circulacién
general del océano. En modelos de poca resolucién horizontal,
enténces, el coeficiente de difusién turbulento parametriza
el efecto de los remolinos (ver Rhines y Young, 1982b) |

Siguiendo el procedimiento para obtener la ecuacién (9),
podemos derivar la correspondiente ecuacién para el ‘flujo
perturbado:

229.0V'Q)- 1.O)=-V"VO-V.VQ'+F'-D' (27)

Multiplicando (27) por Q' y, promediando en el tiempo
obtenemos la ecuacién para la conservacién de la enstrofia,

 12Q7 | l ' |
srtSY:VQ'*=-VO.VO+FQO-DQ (28)

El primer término lo podemos suprimir si la serie de tiempo
empleada es suficientemente larga. Lejos de la superficie o
en zonas con forzamiento débil, :  
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VO.vO+30.V07--DO (29)

Si ahora tomamos el cociente entre el segindo 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 variacién de Q, resulta

LO «clro

y como IL debe ser Q'«§ para que la suposicién [de
turbulencia débil se cumpla. Es decir que se satisface ja
relacién (11). Por lo tanto, (29) se reduce a |

VQ.VO=DQ (30)
implicando que si y«l (campo perturbado débil), sdélo
tendremos flujos contra gradiente, es decir que el primer
miembro constituye 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,

—_—<$<———

%, = ViCe(t)-%,(0)) (31)

de tal forma que es posible definir a Q' como:

, a0
Q (%(0),¥(0),0)= (x(t) - xCO) STE (32)

en donde x,(0) es la posicién inicial de tal forma que si la
particula se desplaza conservando vorticidad potencial a lo
largo de los contornos geostréficos, Qt=0. Con (31)
expresamos el flujo de vorticidad potencial como,

Vid = ~%,,,52+0(V) (33) -
entonces y en forma vectorial vemos que,

Twin’ oA
V'Q'.VO

-_— _ (34
a val? (34)
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el cual es igual, siempre a orden ¥, a la difusividad

lagrangiana ¥,,. Vemos entonces la gran importancia que
revisten los flujos de vorticidad potencial en el estudio de

los procesos de induccién del flujo medio. La difusividad x,,

es muy «til por reflejar el efecto de las perturbaciones
sobre el flujo medio. Una zona en donde 4,>0 es generadora de
perturbaciones en tanto que en donde ese coeficiente sea
negativo tendremos un decaimiento espacial o temporal de las
mismas o que el forzamiento esta teniendo un papel importante
(ver (28)). En la atmésfera, por ejemplo, se ha hallado gue
los coeficientes de difusién negativos son vitales en el
establecimiento de la circulacién general. Otros sistemas
fisicos han evidenciado el mismo fenémeno como por ejemplo
las galaxias en espiral (Necco, 1980).

Con la ecuacién (2) y similarmente a lo hecho para hallar
Ag, es posible obtener (21), es decir, el coeficiente de
difusién de temperatura. En las Interfases superficlales, en
donde domina la distribucién de masa en la expresién (6a),
ambos coeficlentes deben ser similares. Se aprecia de las
figuras 25 y 26 la distribucién espacial de ambos
coeficientes. Notamos que en superficie el campo de estas
difusividades es semejante. En las capas 6 y 7 el valor de Ag
no sobrepasa 2,10%cm*seg"', en tanto que en superficie los
mayores valores son de 1,10"cm*sag"' (el cual se da en la zona
4). En experimentos llevados a cabo en el Atldntico Norte se

calcularon lo elementos de la diagonal de «,, por medio de
derivadores superficiales y de profundidad (boyas SOFAR). En
superficie se obtuvieron valores de 1.10%:m’sag"' para las
regiones més activas de la Corriente del Golfo y de
a.10’cm?eag"' para zonas de flujo débil. En zonas profundas y de

flujo débil se computaron valores de 3.10‘cm*seg”' y menores.
Dichas mediciones se hicieron aproximadamente a 28°N.

Al sur de 28°N el modelo genera los mayores valores de
difusividad turbulenta, lo .cual, como se presentéd en la
seccién anterior, esta asociado con gran produccién de
energia K' por inestabllidad baroclinica. Por otra parte la
regién de la CC (mayores velocidades del flujo medio) es una
zona de difusividad negativa de temperatura (flujos a fayor
de gradiente), lo cual implica que existe una inhibicién:de
la inestabllidad baroclinica por parte del dltimo términoide
(25). Por lo tanto, y tenlendo en cuenta que en_ el diagrama
de flujos de la zona 1 (fig, 23b) el término wk’ es positivo
(iInestabilldad baroclinica), el pentltimo término de (25)
debe ser positivo (sumidero de Pt) y mayor en valor absoluto
que su Altimo término. Otra posibilidad, aungue menos
factible, es que en las 4reas 4,y<O este ocurriendo un  
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COEFICIENTE DE AUSTAUSCH AQ - CAPA 1
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Figura 26. Coeficiente de difusividad turbulenta de vorticidad potencial (m2/s). ic y vmmt

4)500; -6500 y 10000 b) 300; -3500 y 3400 c)200; ~3500 y 4300

d) 00; -1000 y 2900.  
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decaimlento temporal de P'. E1 flujo [Fior' tiene el ‘menor
valor superficial de todas las Areas estudiadas ya que ‘seguin
(26), e€1 mismo sélo es funcién de Ary. :

Analizemos ahora, la dindmica impuesta por la. ecuacién
(29). Notamos que si el primer término prevalece en magnitud
sobre el segindo, los flujos_VQ deberdn guardar alguna
relacién con la geometria de Q, en tanto que si domina el
segundo término sobre el primero, los flujos de vorticidad
potencial deberén relacionarse con los contornos de @7
(Marshall, 1984). S414 comparamos los flujos VQ". de la: capa
superior (fig. 29a) con el respectivo campo de. Q7 (fig. 28a)
apreciamos que su geometria controla la distribucién de los
flujos de vorticidad potencial. En las capas siguientes, si
bien el segindo término de (29) parecer ser importante, los
flujos contragradiente prevalecen en la mayor parte de la
Cuenca, indicando que la distribucién de @ controla los
flujos de vorticidad potencial. i

Entonces en la capa 1 la fuerte circulacién superficial
advecta enstrofia potencial y por lo tanto, segén (29),
obtenemos flujos contra y a favor de gradiente lo cual se
refleja en coeficientes positivos y negativos de Ag
respectivamente. En las capas inferlores (debajo de la
texmoclina) el flujo medio es débil (G-By) y las advecciones
de Q@° son menores que en superficie. Es por esa razén que
apreciamos en la mayoria de la cuenca flujos contragradiente.
Esto mismo se observa también en la representaclén de Ag=A9(4)
en donde ¢ es la latitud (flg.27). De allf vemos que en las
Capas superficiales la zona 4 posee una elevada produccién de

enstrofia por inestabllidad del flujo medio, mientras que las
capa inferiores muestran Ag>0 en casi toda la cuenca (aunque
si bien existen 4dreas con valores negativos estos son mucho
menores en valor absoluto que los positivos y es por eso que
la figura 27 muestra predominio de estos). Se infiere de ésto
que alli es posible simplificar el andlisis del problema
empleando la aproximacién de dos escalas (11) (que se cumpla
(11) no es muy importante si los remolinos son ondas con
alinealidades débiles). Existen otras teorlas de circualcién
océanica basadas en la validez de (11) como por ejemplo ‘la
teor{a de homogenizacién de vorticidad potencial (Rhines -y
Young, 1982b). Notemos que si y«l, el flujo medio sigue
aproximadamente contornos geostréficos (por (11)) y por lo
tanto el tratamiento de la dindmica CG se simplifica
considerablemente. Por ejemplo, se han hallado algunas
soluciones exactas a las ecuaciones CG alineales mediante la
técnica de Integracién a ‘lo largo de los contornos
geostréficos.  
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Rhines y Holland (1979) demuestran . que los flujos
horizontales de vorticidad potencial son equivalentes a
flujos verticales de cantidad de movimiento y de hecho este

es el mecanismo por el cual se induce la circualcién
profunda, la cual no podria existir sin la presencia de
perturbaclones ya que al

J(9,0)=0 9% Bu=0 9% w=0
y por lo tanto no existe movimiento en la cuenca,

Por lo tanto los flujos de vorticidad potencial
contragradiente, al inducir la cascadas de enstrofia

(caracteristica’ principal de la turbulencila geostréfica),
proveen alas particulas del forzamiento necesario' para
cruzar los contornos geostréficos y con ello evitan el reposo
de las capas profundas del océano. En tanto en superficie se
suma el efecto de las advecciones de enstrofia y del forzante
externo.

11.6 Ondas y Turbulencia Geostréfica

11.6.1 Introduccién :

Como consecuencia de la hipétesis CG sélo las ondas que
tengan un periodo mucho mayor al inercial serdn soluciones de
la ecuacién (1). Las ondas de Rossby planetarias y
topogrd4ficas son soluciones conocidas de las ecuaciones CG de
tal forma que si suponemos una solucién lineal en ‘modos
normales obtenemos la correspondiente relacién de dispersién,

Bk+5°K,Vb |
0 REERE ©)

en donde k y 1 son las componentes del vector ntmero de onda
R, K=|R| y nes el namero del modo (0 es el modo externo, 1
el primer modo interno, etc.). Sin embargo para derivar (35)
no se tuvieron en cuenta los efectos alineales ni la
presencia de un flujo medio sgbre el cual evolucionan las
perturbaciones. Uno de los efectos mds importantes de los
términos alineales es el de permitir el surgimiento
espontdneo de cascadas de energia y enstrofia hacia .escalas
mMayores y menores. Esto es posible gracias alas pequefias
oscilaciones de las superflcies isopicnicas las cuales
producen deformacién de los tubos de vértice y por lo tanto
le dan al presente problema un cardécter espacialmente
tridimensional. Usualmente se emplea el término "turbulencia
geostréfica" para referirse al caso de la turbulencia CG pues

w
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gi blen el efecto tridimensional es de. gran importancia
dindmica la escala vertical de movimiento es tres d6rdenes
menox que su respectiva escala horizontal (en el: caso

estrictamente 2-D la turbulencia no puede existir ya que los
gradilentes del campo de velocidad se encuentran en un plano
normal a la componente vertical del vector vorticidad

réelativa).

Empleando leyes tintegrales de conservacién para la
enstrofia y la energia clnética, Rhines (1977) demuestra como

las cascadas de energia hacia escalas mayoreas pueden dar
origen al fenémeno de barotropizacién. La interacecién entre

dos remolinos genera otro con longitud de onda mayor al que
le dié origean. Ese aumento de tamafio debe ser compensado por
una cascada de enstrofia hacia escalas menores, en tanto que
la energia cinética es transferyida por las ondas menores a la
mayor. La energia cinética, de acuerdo con este mecanismo, es
transferida por los modos baroclinicos al modo barotrdépico
que propaga su energia en forma mucho mas veloz. | El
movimiento de las interfases es el responsable de acoplar
verticalmente ondas incialmente baroclinicas o bién de
incrementar la escala vertical de una onda superficial (capas
inferlores inicialmente en reposo). Sin embargo existen

factores que tilenden a oponerse a esta cascada de energia
hacia el modo 0. Rhines (1977) sefiala como causas de oclusién
de la barotropizacién a la intermitencia del campo de los
remolinos, a gxandes fuentes o sumideros de energia, a la
rugosidad del fondo ya una termoclina muy somera entre

otras.

Consideremos ahora, que las ondas se mueven en un medio
no estdético como es el flujo medio. Uno de los efectos mds
importantes que produce el flujo medio es el de no permitir
la existencia de modos que se propaguen a menores velocidades
que 61. Por otra parte Pedlosky (1979) sefiala que la
presencia del flujo medio tiene los efectos de aumentar o
disminuix (dependiendo de los sentidos de propagacién de las
ondas y del flujo) la rapidez de fase de la onda (corrimiento

Doppler) y el de aumentar o disminulr la rapidez de fase de
la onda relativa al flujo medio. En este AGltimo caso, y
dependiendo del sentido del flujo medio, el efecto beta puede
verse alterado en magnitud. Por ejemplo en flujos zonales
hacia el oeste el efecto beta es disminuldo por el flujo_
medio pudiendo llegar a desaparecer. Es por este motivo que
los flujos hacia el este son mucho més estables que los
flujos hacia el oeste. Como consecuencia directa del efecto
Doppler la frecuencia de corte de las ondas estables de

Rossby wW,=8R./2 también se ve alterada ya que por ejemplo en

flujos zonales la misma cambia segin w,=R4/2-u/Rs. Este
periodo minimo nos permite establecer si una onda observada
puede ser considerada ono como onda de Rossby. Aqui es  



importante destacar que los remolinos poseen en general
caracteristicas, como ser propagacién al oeste y rapidez de
fase, simllares a las ondas de Rossby lineales. Esa similitud
de propiedades es més notorla adn a medida que la turbulencia
geostréfica va incrementando su escala, enténces el efecto
beta se acentéa y las ondas que antes poseian fuertes
alinealidades ahora se transforman en ondas de Rossby
cuasi-lineales. Rhines (1975) compara los términos lineales y
alineales en la ecuacién de vorticidad potencial de tal forma

que,

2 i_ término alineal | 2Uk ~ (36)

término lineal — B C;

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

 

kg x , (7)

Se observa que para Kk<k, los efectos alineales son
Ppequefios y las ondas son ondas de Rossby lineales que
interactéan muy debilmente entre si. Por esta causa cuando

k~k, las cascadas de energia practicamente se detienen. Para
némeros de onda menores que (37) las triadas requieren ahora,
adem4s de superposicién en el espacio fisico, resonancia en
el espacio w-K y por lo tanto las transferencias de energia
a mayores escalas es mds lenta y dificultosa.

De (36) apreciamos que un incremento en la escala de la
turbulencia trae como consecuencla un aumento de Bu
linealidad. Esto nos suglere que la turbulencia geostréfica,
ironicamente, es generadora de ondas lineales dispersivas. Es
esta la razén, el efecto beta, por la cual los remolinos no
pueden crecer més all4 de una determinada escala. Este limite
en la escala horizontal lo apreciamos en el campo de
vorticidad total Q (figura 32a,b) en donde vemos que en la

zona 4 (que como se viéd posee gran actividad de las
perturbaciones) parece existir’ una escala maxima para la
turbulencia alli presente. Rhines (1979) sugiere que la
escala de transicién de ondas a turbulencia esta dada por,

nk; (38)  



Los causas de generacién de ondas de Rossby pueden ser
resumidas en tres mecanismos badsicos; a} Inestabilidades
hidrodindmicas, las cuales son favorecidas en la escala del
radio de deformacién de Rossby. Las perturbaciones generadas
aumentan luego su escala por interacciones alineales hasta

llegar al némero de onda sk, en donde comienzan ' a propagarse
como ondas de Rossby lineales. b) Pendiente del fondo. La
cual actéa en forma equivalente al efecto beta favoreciendo
la propagacién en la direccién normal a la pendiente del
fondo en gran escala. c) El viento. Con respecto a’ este
factor existen dos teorlas (no mutuamente excluyentes). White
et al, (1981) muestran como el clclo anual del bombeo de
Ekman, ocasionado a su vez por el ciclo anual del rotor del
viento, genera ondas baroclinicas con propagacién al oeste,
periodo anual y amplitudes y fases similares a= las
observadas. El otro mecanismo (Mysak, 1983) propone que las
fluctuaciones anuales de las corrientes de frontera
orfentales (debido a fluctuaciones anuales del esfuerzo del
viento) son una fuente de ondas largas de Rossby. Agreguemos
que McCreary (1976) desarrol1é un modelo en el cual ondas de
Kelvin propagd4ndose hacia el polo en fronteras este podrian
generar ondas largas baroclinicas propag&4ndose hacia el
oeste, Estos dos Gltimos mecanismos no son considerados en la
ecuacién (1).

11.6.2 Perturbaciones an el espacio x-t
\

En la figura 30 se observan los diagramas de fase para el
campo de las perturbaciones a diferentes latitudes y niveles.
Se obgerva que la propagacién es hacia el oeste en todos 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 también se aprecia una onda més larga (entre los
meses 6 y 22) cuya rapidez 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 largas de
Rossby, primer modo baroclinico, es de 3.82 km/dia). , Este
aumento de la rapidez de fase con el tiempo y la distancia a
la costa se aprecia en casi todo el diagrama y as
probablemente ocasionado por las interacciones alineales
entre las diferentes ondas presentes. La velocidad de las
particulas toman valores de entre 5 y 9 km/dia lo ‘cual
implica segén (36), que los términos alineales son de mayor
peso que los lineales. En general, y para todas las latitudes
de la capa 1, e] valor de n fué de 2~3. También se observa
que la estructura horizontal de estas ondas se repite en la
vertical (figura 30a,b,c,d) aunque con diferente intensidad.
A 28°N (figura 30f) se calcularon rapideces de fase de 2.26 y
3.30 km/dia’ siendo la rapidez teérica para el primer ‘modo  
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DLAGRAMA DE FASE-28 N-CAPA 1 DIAGRAMA DE FASE-28 N-CAPA 3
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baroclinico de 3.20 km/dia. 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 teérico=2.4 km/dia). A 35 y 386°N las rapideces
de fase son menores que en el sur debido a la disminucién ‘del
radio de deformacién de Rossby con la 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 registré una raplidez de fase
1.21 km/dia (valor teérico=1.86 km/dia).

En la figura 3la,b se muestra el diagrama de fase y-t a
125°W. En general se ve que la propagacién meridional de la
rapidez de fase es hacia el sur. Entre 23°N y 30°N la misma
tiene un valor aproximado de 1.78 km/dia en tanto que para la
capa 3 es de aproximadamente 1.5 km/dia.

En la figura 3lc se ve como la interfase correspondiente
a la termoclina a 25°N se propaga hacia el oeste con
rapideces de fase que varian entre 1,2 y 2.5 km/dia
aproximadamente. Aqui también se observa que la rapidez de
fase aumenta con el tiempo y la distancia a la costa.

El hecho de que algunas de las rapideces de fase
observadas no coincidan exactamente con los valores tedédricos
puede atribuirse en parte al efecto que tiene el flujo medio
sobre la onda (ver 11.6.1) ya los efectos alineales no
contemplados en la obtencién de (35). También es probable que
las ondas de menor escala, mds sensibles ala disipacién
friccional, vean alterada por ese motivo su velocidad de
propagacién. De hecho, en altas latitudes en donde &4 es-
menor, las ondas son disipadas més facilmente que en bajas
latitudes. En las grdéficas sin filtrado (y aén en las
presentadas aqui) se apreclan gran namero de rapideces de
fase lo cual se debe muy probablemente a efectos alineales de
interaccilén (superposicién de ondas lineales y/o turbulencia
geostréfica).

En la figura 33 se presentan las auto-correlaciones de
wy. Se ve en general, que para todas las latitudes y para la
capa 1 que las mayores correlaciones se obtienen en ondas que
se propagan hacia el oeste mientras que las mismas disminuyen

con la profundidad en forma gradual. Sélo las mayores escalas
evidenclan alta correlacién en las capas profundas.

II.6.3 Perturbaciones en el espacio wrk

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 vw para
diferentes latitudes y profundidades (los datos de las series
temporales y espaciales son los graficados en los diagramas
de fase de la seccién anterior). Los espectros al 99% de  
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conflanza se presentan en la figura 34 en donde las rectas
oblicuas corresponden a las relaciones de dispersidén de los
dos primeros modos baroclinicos para el caso L»R,, mientras
que la recta vertical sobre la izquierda de la grdfica
representa la escala (38).

Una caracteristica comin a todos los espectros estdA dada
por la gran concentracién de energia en escalas grandes
(T>180 dfag-A>500 km). A 25°N yen la capa l (fig. . 34a)
existe un maximo de energia con periodo 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 pico posee la misma
frecuencia que en la capa superior, mientras que la longitud
de onda en estas tres dltimas capas es ae 720 km
aproximadamente. En los espectros de 28°N y 33°N existe un
maximo superficial de energia con periodo de 376 dias, y
longitudes de onda de 1960 y 1550 km respectivamente (pero (de
igual longitud de onda en grados). A 35°N y 38°N no [se
observaron picos lo cual indicaria que la mayor energia
estaria en el flujo medio. Lo anterior parece sugerir que los
maximos observados a 25, 28 y 33°N podrian estar relacionados
con la frecuencia anual del viento. Estas ondas de Rossby
cuasi-lineales podrian haber sido generadas por el.mecanismo
propuesto por White et al. (1981) (ver 11.6.1), ya que
también poseen la propiedad de estar propagdndose con. una
velocidad cercana a la del primer modo interno (¢,=~P3). El
hecho de que la ‘frecuencia y el namero de onda a 25°N : sean
mayores que en el resto de las latitudes puede ser ocasionado
por la gran actividad turbulenta alli existente debido a las
condiciones de inestabilidad. Esto favorece la interaccién
entre las diferentes escalas de ondas presentes (nétese que a

esta latitud la escala (38) se encuentra mds préxima al
maximo espectral que en las demds latitudes).

En la grdéfica correspondiente a la capa la 25°N existe
un maximo secundario con perfodo de 125 dias y longitud de
onda zonal de 276 km (C,=~-2.2km/dta) muy préximo a la escala

de transicién nx,'. Cuando n=1, la turbulencia se convierte en
ondas de Rossby, entonces las transferencias de energias
entre ondas de diferentes escalas se torna més lenta y
dificultosa ya que las triadas intervinientes deben, ademds
de superponerse en el espacio fisico (inico requisito (para
n=l), rvesonar en frecuencia y nimero de onda para gue la
transferencla tenga lugar (eso es debido a que las ondas
lineales, n<l, deben cumplir la relacién de dispersiédn). En
resimen, cuanto menor sea n més débiles ser4n los’ términos
alineales y por lo tanto las cascadas de energia tendr4n mds
condicionada su existencia,.  
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Segain Haldvogel (1983), la acumulacién de energia enla
escala k~k, es un fenédmeno esperable cuando #0, Esto parece
indicar que dicho mdximo secundario podria atribuirse a la

proximidad de la escala 4 ya que el crecimiento de las
perturbaciones por interacciones alinealas, fendmeno
espéntaneo, no se halla adn condicionado por la resonancia. A
38 °N y para ila capa 1 también se observé6 un maximo
secundario préximo a la escala (38) con un periodo de 263
dias y longitud de onda de 200 km aproximadamente.

En la figura 35a,b se muestran los espectros en
frecuencia de ywpara el meridiano de 130°W a cinco latitudes
diferentes y para la capa 1. Se aprecia que a 25°N existe un
m&éximo 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 dnico mdéximo con un
perfodo cercano a los 180 dias. Dos grados m4s al norte se
registra un m&ximo absoluto préximo alos 500 dias y un
maximo secundarlo en 180 dias mientras que a 38°N se observa
un méximo en 500 dias aproximadamente.

En la figura 36a,b se presentan los espectros
conservadores de energia (espectro * frecuencia) de las
componentes de la velocidad u' y v' a 25°N y para 125°W y
129"W respectivamente. En general vemos que en frecuencias_
bajas es m&s energética la componente u' en tanto que en
frecuencias altas prevalece v'. En la zona sur de los
experimentos de Lee (1988) y en las observaciones
hidrogr4ficas de Niller y Hall (1988) (hechas a 28"N) ocurre
el mismo hecho, En este caso vemos que el md&ximo de.u' a
125°W (fig. 36a) ocurre cercano a los 180 dias en tanto que
v' presenta un m&ximo absoluto en 100 dias y uno secundario
en 55 dias. Esto se compara bien con los mdximos en 200 y 120
dias para u' y v! respectivamente obtenidos por Lee (1988).
Cuatro grados m4s al oeste el mé&ximo de u' se ubica en
aproximadamente 220 dias pero con un tercio de la energia que
en 125°W. Es posible que esa disminucién en frecuencla se
deba a un crecimiento en la escala de la onda por
interacciones alineales con otras ondas, en tanto que la
disminucién de energia puede atribuirse a interacciones con
el flujo medio ya que entre esos dos meridianos existe una
zona de elevada difusividad negativa (figura 25a). En 28°N y
125 "Ww (fig. 37a) también las frecuencias bajas son
controladas por u' y las altas por v' con mdximos en 210 dias
aproximadamente para la componente zonal y 110 dias para la
componente meridional. Un espectro computado cinco grados
hacia el oeste (fig. 37b) muestra un gran aumento del mdximo
de u' pero ahora cercano a los 240 dias. El pico secundario
de v' experimenté una reduccién del 30% en su energia en
tanto que su frecuencia no varia significativamente. El hecho
de que la relacién de energias u'(w)/u'(w) aumente hacia el  
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Figura 38, Espectros en frecuencia en a) 36°N y 127°W b) 36°N y 130°W
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oeste es probablemente debido a la diferente direcclén e
intensidad del -flujo medio entre esos puntos. Un efecto
similar se aprecia en la figura 38a,b,c en donde se observa
que al alejarnos del flujo principal de la CC la relacién
u'(w)/v'(w) aumenta a mayor distancla del eje principal de
la corriente. Notemos que a diferencia de los espectros
anterlores la componente u'! es mds energética que la
componente v' (mdximo en 500 dias} en toda la banda de
frecuencias y para las figuras 38a,b. Sin embargo la figura
38c (flujo principal) muestra un mdximo de energia para la
componente v' (500 dias). La comparacién de esos tres pares
de espectros muestra la transicién que experimentaria la onda
desde su generacién por inestabllidad del flujo medio hasta
su alejamiento del mismo por propagacién. Similares
resultados obtiene Lee (1988). empleando un modelo CG de 3
capas, sin topografia y con forzamiento estacionario. |

11.6.4 Andlisis de estabilidad lineal

Pedlosky (1979) y Kang et al. (1982) derivan la ecuacién
de vorticidad potencial cuasi-geostréfica linealizada’ 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 aplicado. En todos estos casos no se consideran
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 partir’ de las ecuaciones de
movimiento, hidrostética, conservacién de masa y densidad, la
ecuacién linealizada de conservacién de vorticidad potenclal
CG y sus respectivas condiciones de frontera verticales,

|

V.R-wy{2( £20)x75} (on- a
az\N?daz

da rau). d (£4) arte(ow lal eae \o~-iAK*o (3B)

== do (,dU_ dV
(V.K-w dz («SZ Xo 0

en:z=0,5000m (39)  



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

w= Re(o(zexp(i(kx+ly-wt))} (40)
en donde ¢(#) es la amplitud compleja de la onda. A (40) la
reescribimos de la siguiente forma, :

y= Re{F(z)exp(i(kx + ly-w,f+6(z))Jexp(w,t)}(41)

en donde F(z) es el médulo de la amplitud compleja y 6(#) es

el argumento de la misma. (W,/#,) es la frecuencia compleja. A
w, tamblén se la conoce como tasa de crecimiento de la onda y
mide la habilidad de la misma para extraer energia potencial
disponible de la espiral geostréfica (por la relacién del
viento térmico la espiral mide la cantidad dela energia
potenclal disponible). La parte real de la frecuencia

compleja, W,, e8 la frecuencia con que oscilla la onda en
tiempo.

En los experimentos llevados a cabo no se consideraron
gradientes horizontales de velocidad, ya que enel SCC los
migmos son muy pequefios y como se mostré enel andlisis
energético la ‘iInestabilidad barotrépica es despreciable
frente a la baroclinica. Ver Pedlosky (1979) para una
discusién sobre el tipo de crecimiento escogido (exponencial,
lineal, etc.).

8i en (39) introducimos las siguientes variables:
A’ =Qk/K, U'=(kKU+IV)/K y c=w/K, se obtiene:

,* tf do a :wr-of8(fil)ourr=
e(fer)on-iaKes (42)

(U0)eaega (43)
en 220 y 2=*oeetros.

en donde c es la rapidez de fase compleja y const ituye el
autovalor del problema mientras que $(%) representa el
autovector complejo. En otras palabras resolver el problema
de autovalores y autovectores complejos presentado significa
resolver el problema de estabilidad y de estructura vertical  
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de las diferentes ondas (estables e inestables), es decir que
se est4 computando la relacién de dispersién compleja para
ondas de Rossby cuando se est& en presencia de un flujo
medio. Debido a que no estamos consalderando alinealidades de
la solucién y'. los resultados obtenidos para las , ondas
inestables sélo son vdAlidos para describir el nacimiento y
primeras etapas: del crecimiento temporal de la onda (los
némeros de onda .empleados son todos némeros reales, por lo
tanto no se permite ‘el crecimiento o decaimiento espacial).
Pedlosky (1979, pag. 498) sefiala que el viento no afecta la
estabilidad del problema ya que su papel, a escalas CG, es, el
de definir el corte vertical de velocidad media, o lo que es
igual a distribuir la masa en la cuenca. Por otro lado las
solucitones numéricas no fisicas son descartadas mediante la
aplicacién del teorema del semicirculo de Howard.

Los trabajos de Pedlosky (1979) y Kang etal. (1982)
muestran que los flujos no zonales son slempre Inestables
(cumplen la condicién necesaria pero no suficiente): para
ondas con escalas mayores al radio de deformacién de Rossby y
que en flujos fuertes la direccién de propagacién de las
ondas coincide con la del flujo medio en tanto que! para
flujos débiles las mismas se propagan meridionalmente.
Haidvogel y Holland (1978) por medio de un andlisis de
establlidad lineal del flujo total y considerando gradientes
horizontales de velocidad hallan que las principales
caracteristicas de las ondas son predichas con éxito por el
mencionado andlisis. En el modelo CG de Lee (1988) los
menores periodos de crecimiento son de 60 (AF192 km y T=103
dias) y 160 dias (v*175 km y T2126 dias) para flujos’ con
velocidades medias mdximas de 4 y 2 cm/seg respectivamente.
En ambos casos el flujo tenia direccién hacia el oeste. Por
otra parte Kang et al. (1982) computéd, para la onda més
inestable de un flujo hacia el sudeste, un perfodo de
crecimiento de 52 dias con una longitud de onda de 420, km-
cuando el flujo tenia una velocidad media superficial de 7
cm/seg. /

Para el presente estudio se calcularon las espirales
geostréficas medias para cada una de las dreas de la figura
15 y con ellas més estratificacién y friccién, se resolvié el
sistema (42)~(43). En dos experimentos complementarios se
analizé la respuesta de las espirales 1 y 4 en ausencia de
friccién lateral. Posteriormente, y a diferencia de los
trabajos anteriores, se incluyé la. topografia del fondo en
gran escala y la friccién de fondo, de tal forma que (42) se
convilerte en: :

2  
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2 * , |woEeVon tAKOAK?#04. (44)
.en donde 7meee pra K=Vd fo:

K Hg
|

de donde se aprecia que la influencia de la topografia puede
ser maxima si la pendiente del fondo es perpendicular a x y
nula si son paralelos. De esta forma la topografia puede
actuar como factor estabilizante Qo desestabilizante
dependiendo de su relacién con el vector ndémero de onda,
Recordemos que el efecto beta’ es intrinsecamente
establlizante:ya que siempre es positivo. La condicién: (43)
se mantiene, ya que las pendientes del fondo incluidas son
muy pequefias como para generar velocidades verticales
significantes. Para resolver el problema del cAdlculo de los
autovalores y autovectores complejos se utilizé la subrutina
GVCCG de la biblioteca IMSL. La misma se basa en el método
iterativo, que si bien es lento, es més preciso que el método

de disparo.

En la tabla III se listan las principales caracteristicas
de las ondas m4s inestables de cada zona. Se aprecia que los
mayores periodes de crecimiento (inversa dela frecuencia
{maginaria) corresponden a la zona 4, en tanto que los
experimentos con. friccién nula evidenclan’ una reducclén
considerable (la mjtad aproximadamente) de los mismos. Uno| de
los motivos por el cual la rapidez de fase de la zona’ 4\es
mayor que en las demés 4reas, esta dado por el hecho de que
su namero de onda zonal es mayor gue en aquellas, lo, cual
aumenta el efecto beta. Los valores de las rapidez de’ fase
obtenidos mediante el presente andlisis son menores que los
observados de los diagramag de fase debido a la ausencia de
efectos alineales; cascadas de energia hacla mayores escalas,
por ejemplo, que tienen el efecto de incrementar la velocidad
de propagacién dela onda. Las propiedades de estas ondas
muestran, en general, un buen acuerdo con las obtenidas por
Lee y Niitler (1987) en sus Areas V y VII, las cuales
corresponden en latitud (aproximadamente) con las 4reas 1 y 4
respectivamente de este trabajo.

La distribuctén de las tasas de crecimiento de las ondas
inestables en el espacio de los némeros de onda para la zona
4 se muestra en la figura 39. Se aprecia que la propagacién
de la onda m4&s inestable coincide aproximadamente con la
dixeccién del flujo medio superficial, en tanto que su
longitud de onda es 5 veces el radio de deformacién
correspondiente. Kang et al. (1982) hallan que la longitud de
onda de la onda m4s inestable es aproximadamente 10 veces el

 (45)
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~ pometprenete

Tabla tIl. Caracterfsticas de las ondas mds Inestables.

L=longitud de onda, KCI" =perfodo de crecimiento, T=perfodo de

la onda, Cr=rapidez de fase, Rd=radio de deformacién, ‘alfa= di.

reccién de propagacién, Ascoeficlente de friccién latera}. :

 

Area Lx Ly L Kei* | |
Cy

|

oy

|

hay

|

fea| caZaey| ceu/ay| ay
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£5"
 

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

 

I 419 ~180 160 |. 87 160 0.70 336

fe0 th
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radio de deformacién con la excepcién de flujos medios
débiles en donde A~-22#Rk4. La longitud de onda zonal de esta
onda es de 262 km la cual es similar, 276 km, a la obtenida
del espectro bidimensional a 25 ‘N. En la flgura 39c,d se
grafican las amplitudes y fases de la onda mds inestable y de
una onda inestable 2.7 veces m&s larga con tasa de
crecimiento 3.6 menor y la amplitud de las perturbaclones
obtenida de K'. Se observa que las ondas largas son més
baroclinicas que las ondas cortas, tal como encuentra Lee
(1988). Nétese como las ondas largas presentan un maximo
secundarilo atrapado en la termoclina. En la figura 39e,f
observamos las relaclones de dispersién para los modos (0 y l

de las ondas de Rossby. La distribucién de frecuencias del
modo 1 parece ser levemente sensible a la direccién del flujo
medio en tanto gue la misma parece responder a la relacién de
disperslén para ondas largas baroclinicas. Se aprecia también
que las velocidades de grupo (velocidad de propagacién de la
energia) son mayores para las escalas mayores. La onda més
energética del modo externo se propaga hacia el oeste
mostrando que el efecto beta es dominante frente a los
efectos del flujo medio. Esa distribucién de frecuencias es
similar a las presentadas por Kang et al. (1982) y Lee y
Niiler (1987). Nétese como las velocidades de grupo son mucho
mayores para el modo externo (comparar tintervalos entre
contornos). En todas las zonas estudiadas los modos 2 al 7
muestran propagacién al este (con respecto al flujo medio) lo
cual implica que los mismos no pueden existir ya que su
rapidez de fase es menor que la velocidad del flujo medio.

En la figura 40a vemos como el efecto de un coeficiente
de friccién nulo produce mayor cantidad de ondas inestables,
espacialmente en escalas pequefias ya que es alli en donde el
mecanismo friccional es més efectivo. La amplitud y fase de
la onda m4s inestable se presenta en la figura 40b. Si bien
la amplitud no cambia su estructura vertical sensiblemente,
la fase muestra que el efecto de considerar el coeficiente
A=0 hace més barotrépicas a las ondas.

Los resultados correspondientes a la zona 3 se presentan

en la figura 41. Las tasas de crecimiento (flgura 41b)
muestran que las ondas m4s inestables se propagan al. sur.
Esto, segin Kang et al. (1982), es caracteristico de flujos
débiles que fluyen al sudeste (CC) (ver figura 41a). La
relacién A/Ryg es de 8.1. La relacién de dispersién para ondas
estables de Rossby correspondiente al modo 1 (fig.41.c)
muestran que los flujos de energia convergen en una onda de
295 km y T=192 dias aproximadamente. Sin embargo las
mayores velocidades de grupo (3 cm/eg) se encuentran en ondas
con A> 570 km y T > 300 dias. Las amplitudes y fases de la
onda m4s tnestable y de una onda 2.1 veces m4s larga con una
tasa de crecimlento 4 veces menor junto con la amplitud  
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obtenida de K', se muestran en la figura 41d,e. La onda mds
inestable es mds barotrépica y presenta una distribucién
vertical de la amplitud similar a la amplitud obtenida de

K'(z).

En la figura 42a se muestra la espiral resuelta para la
zona 2 y en la figura 42b la distribucién de las tasas de
crecimiento. Se aprecia aqui tamblén que la propagacién es
hacia el SSW con una A#11.524. La relacién de dispersién' para
ondas de Rossby estables modo 1 se ve en la figura 42c. Sus
caracteristicas son similares a las ya descriptas para la
zona 3. La amplitud y fase de la onda més inestable la
amplitud obtenida de K' se presentan en la figura 42e. Al
igual que en las dem4s zonas la onda més inestable es muy
baroclinica (225° entre superficie y fondo).

En la figura 43b se muestra la distribucién de
frecuenclas imaginarias para las ondas inestables de la‘ zona
1. La onda m4s inestable se propaga al sur con una longitud
de onda ocho veces mayor que el radio de deformacién. Las
ondas de Rossby estables (modo 1) muestran una distribucioén
de frecuencias (f19.43c) muy similar a las obtenidas por Kang
et al. (1982). Estos autores realizaron sus cdlculos, en
primer lugar, con un modelo de dos capas simulando las
condiciones de la CC. En segindo lugar emplearon un modelo
continuo utilizando datos hidrogréficos histéricos a 35°N y
132.5°W (comparar con Kang et al.(1982) figuras 9 y 11). Las
amplitudes y fases de la onda m4s inestable y de una onda 1.5
veces m&4s larga con una tasa de crecimiento 1.3 veces menor
que aquella y la amplitud obtenida de K' se muestran en ita
figura 43e,£. Notamos que la fase de la’onda més inestable es
la més barotrépica de lag 4 zonas estudiadas. El modo externo
se observa en la figura 43d y al igual que en la zona 4 su
mayor rapidez de fase (comparada con la velocidad del flujo
medio) no permite que la corriente media lo afecte mayormente
en su direccién preferencial de propagacién.

El experimento sin friccién para la zona 1 muestra, a
diferencia de la zona 4, que la direccién de propagacién de
la onda m4s inestable se ve mds afectada en este caso (zona
1) (£ig. 44a)(cambio de 68° vs. 6°). La dilreccién de
propagacién de la onda mds Inestable es aquella que minimiza
el efecto establlizante de beta y maximiza el flujo
contragradiente de temperatura debldo a la accién de’ las
perturbactones (el efecto de beta es nulo enla direccién
meridional en tanto que el gradiente de temperatura medio es,
por la relacién ‘del viento téxmico, perpendicular al flujo
medio). Por lo tanto ese cambio de direccién de la onda mds
inestable al suprimix la friccién (mayor Iinestabillidad) vaa
depender de la direccién del flujo medio con respecto a la de
la onda. Nétese como el efecto estabilizante de la friccién
parece reemplazar al efecto estabilzante de beta. El hecho de  
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que las ondas inestables' sean més sensibles (con respecto a
las estables) a la direcclén del flujo medio es debido a que
estas estan extrayendo energia potenclal del flujo y por lo
tanto un cambio en su direccilén implica un cambio en la
direccién del gradiente horizontal de temperatura en. gran
escala (energia potencial disponible).

En la figura  44b,c se muestra la amplitud y fase de la
onda més Inestable. Otra vez, la amplitud no varia
notorlamente comparada con el caso con fricclén, pero sil es
notable la mayor barotropicidad de las ondas (120° con
fricclén y 40° sin friccién)

A contlinuacién se verd& cual es el efecto de incluir la
pendiente y la friccién del fondo en el problema de
estabilldad. Para la zona 4 se consideraron pendientes de
1x10 y 1x10" respectivamente, en tanto que para la zona 1
fueron de Ilo" y Sxlo“, Si bien estos valores tratan de
aproximarse a la pendiente real del fondo en esas Areas, el
objetivo principal es el de estudiar el efecto cualitativo de
la inclusién de (45) y de la friccién de fondo. Se obtuvo en
ambas 4reas que las principales caracteristicas de las ondas
inestables no cambian. Por ejemplo las tasas de crecimiento
son para las zonas ly 4, 1.5 y 2% menores que en el! caso

‘sin topografia y fricclén de fondo. El periodo yi las
longitudes de onda permanecen sin cambios, en tanto que la
distribucién de las tasas de crecimiento son casi idénticas a
las mostradas en las figuras 39b y 43b.

En la figura’ 45a,b se graficaron la amplitud y fase de la
onda m4s inestable del caso con topografia y friccién de
fondo para la zonal. Se aprecia, para ila amplitud,' una
disminucién de la misma en capas profundas y un leve aumento
en capas superficiales, mientras que la fase también es menor
en comparacién con el caso de fondo plano. Dichas
disminuciones de'la amplitud y fase en capas profundas son
producidas principalmente por el efecto de la friccién de
fondo la cual es'més efectiva en longitudes de onda pequefias.

La figura 45c,d muestra las relaciones de dispersién para
ondas estables de Rossby para los modos 0 y 1. En ambos casos
el efecto es el de alterar la direccién de propagacién de las

ondas debido al efecto orientador que posee el gradiente de
la topografia (andlogo al del gradiente de la voriticidad
planetaria). En la zona 4 la amplitud y fase y las relaciones
de dispersién (no se muestran) muestran efectos similares a
los de la zona l.

En otros experimentes con direccién de la topografia
arbitraria, se observé, en algunos casos, que la
baroclinicidad puede ser incrementada por la presencia de la
pendiente del fondo, dependiendo ese incremento, del Angulo
formado por Ky vo. En todos los casos se aprecié que la  
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amplitud se reduce en las capas profundas. En resémen, el
efecto de la friccién de fondo sobre la estructura vertical

de las ondas, es el de reducir su. amplitud y baroclinicidad,
en tanto que el de la topografia en gran escala, el ‘mismo
depende de los sentidos que tengan los vectores naimero de
onda y gradiente de topografia. :
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III DISCUSIONES Y CONCLUSIONES

Los patrones de circulacién media prasentados muestran
flujos que concuerdan en general, con las descripciones
histéricas de la Corriente de California, la Corriente de
Davidson, la Contracorriente del Sur de California, la
Subcorriente de California y @l “San Francisco Eddy". :

El forzamiento edlico y las topografias de fondo y
costera son suficientes para reproducir las principales
caracteristicas de la Contracorriente del Sur de California
Co "Southern California Eddy"). Por lo tanto, la presencia de

islas y bancos (no incluidos en @l modelo) en el "California
Bight" sélo tendrian un papel secundaria y no generador como
supone Owen (19680).

El transporte geostréfico total estdA determinado por el

transporte de Sverdrup en las tres capas superiores (Cpor
encima de la termoclina principal), por la topografia del
fondo en las capas profundas y por los remolinos por debaja
de la termoclina principal. El trazado de las isobatas parace
ser un factor de gran peso en su determinacién cuali ly
cuantitativa, y debe ser tenido en cuenta para una apropiada
modelacién del mismo,

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 circulacién geostréfica media y transitoria. La
estructura vertical y horizontal del giro anticiclénico
presenta caracteristicas tipicas de las giros subtropicales
también predichas por la teoria. La extensién vertical de
este giro as la que establece la profundidad de la

circulacién inducida por @l viento. La misma se estimd en
unos 400 metros (tercer capa). Por debajo de la termoclina

principal las perturbaciones radiadas desde capas superiores

gon las responsables directas de establecar la débil
circulacién media a través del balance turbulento de
Sverdrup. La gran actividad de las perturbaciones impide que
se logre @l balance clasico de Sverdurp.

Las geometrias de la vorticidad potencial media, son de
gran importancia para conocer el régimen de la circulacién
horizontal y verticalmente. ‘En este modelo podemos
identificar cuatro tipos diferentes de regimenes. En la:capa
superior, los contornos geostréficos controlan la circulacién
media ya que la distribuciénm de masa prevalece sobre @l
efecto & (régimen inercial). En las capas 2 y 3' los
gradientes horizontales de densidad se debilitan y el efecto
beta es apreciabl@ aunqua no dominante (régimen intermedio).
En estas dos capas existe un 4rea en donde se evidencia
homogenizacién del campo de @ sienda 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, G6 y 7 el efecto de la esfericidad terrestre es
dominante ‘siendo la circulacién media muy dé@bil Crégimen
beta). En la capa 8 la distribucién de la topografia del
fondo controla el] campo de © (régimen topograéfico).

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 cinética K’, a través de las
deformaciones transitorias de los tubos de vértice, son las

responsables de mantener la circulacién profunda. Al igual
que en Lee (1988) la dindmica de las perturbaciones | esta
controlada principalmente por procesos de inestabilidad
baroclinica local, propagacién de ondas, y disipacién
friccional.

El hecho de que la mayor energia K' se encuentre al sur
de aproximadamente 28°N es un fenédmeno ya observade en al
Pacifico Norte aunque a otras longitudes. Esto eas
principalmente ocasionade por las caracteristicas del flujo
medio (que alli forma la base del giro) 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
camo lo describen Lynn y Simpson (1988) (Clos campos de P’ son

m4s aptos para medir esa interaccién que los de K’ ya que los
primeros estan intimamente relacionados con el flujo medio
por el término P>?. En los casos en que la inestabilidad
barotrépica sea dominante @l campo de K’ sara mas apropiada
para medir esa interaccién. S8in embargo ambos campos pueden
ser resumidos en el campo de enstrofia potencial perturbada).
Al este y oaste de la CC (Cregianes costera y oceanica de Lynn
y Simpson) tambien se obtiene un buen acuerdo con el trabajo
de estos autores en lo que se refiere a la dindmica que
controla esas zonas. .

De los andlisis energético y de estabilidad lineal, de
los diagramas de fase y de los espectros de energia y
basandonos en @l estudio de Lee (1988), we concluye que las

ondas generadas en el SCC se propagan al owste y suroeste
aproximadamente (debido al efecto beta y ala 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 que al sur de asa latitud lo cual
también se hace evidente de la distribucién espacial de las
tasas de crecimiento). Al alcanzar esa latitud las ondas son
generadas mds vigorosamente y las que llegan desde el norte
crecen con mayor: facilidad que en sus zonas de generacién. El
area comprendidada entre 33 y S38°N es la zona que mayor
energia pierde por propagacién de ondas.   
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No s61o los flujos contragradiente pueden ser productores
de K’ sino que también las advecciones de P’, v.Vh™, pueden
tener gran peso en su producciién, especialmente en las capas
superficiales en donde los flujos sen mas intensos y
turbulentos. i

Con el objeto de determinar si el dominia de la friccién
lateral sobre la friccidén de fondo es debido a una
caracteristica fisica del sistema en estudio o dal mecanisma
friccional escogido, seria impartante realizar un experimento

numérico como el presente empleando como mecanismo friccional
al tdérmino biharménico, A,Vv*°y.

La parametrizacién de los flujos de temperatura Ch’) y de
vorticidad potencial (Q') debido alas perturbaciones en
relacién a sus respectivos campos medios definieron el
coeficiente de difusién turbulenta de Austausch, el cual
permitid conocer las areas de generacién y decaimiento

espacial de las perturbaciones. E1 mismo presenta. gran
variacién horizontal y vertical, la cual deberia ser- tenida
en cuenta para una aproplada representacién dal efecto
difusivo de la turbulencia, en modelos de menor resolucisén

horizontal. Gin 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 variando algunos parametros
(coeficientes de friccidén, estratificacidén, etc.),
condiciones inicialeas y muy especialmente experimentos con y
sin topografias da fonda y costera, con el objeto de conocer
el papel desempefiado por cada uno de ellos en la dindamica del
SCC. Por ejemple, Holland (1986), muestra como el campo de
ondas de Rossby Ccontornos de la profundidad de la
termoclina) para el primer modo baroclinico, | es
cuasi~paralelo a lacosta en todo el ancho del océano

Atldntico Norte.

Las dreas con coeficientes de difusién negativo (el flujo
medio gana energia a expensas de las perturbaciones) son
importantes para explicar las menores producciones de energia
por inestabilidad baroclinica 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, VQ, por parte de: las geometrias de Q@ y Q
confirma (Rhines y Holland, 1979 3; Marshall, 1984) la gran
importancia de estos flujos en establecer la dindamica
cualitativa y cuantitativa de las perturbaciones. En la capa
superior las advecciones de enstrofia son de mayor peso que
los flujos de vorticidad potencial. Esto significa que los
contornos de Q7 prevalecen sobre los de Qen el control de
los flujos de vorticidad potencial y que por lo tanto la
turbulencia posee alli una gran actividad. En las restantes  
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capas, la geometria de 6 es la que ejerce el control de los
flujos perturbados de vorticidad potencial, lo cual implica
que la turbulencia as débil en las mismas.

Las variabilidades de mesoescala y secular estan
caracterizadas por ondas con periodos cercanos a los 500, 200

,110 y 55 dias y longitudes de onda prdéximas 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
Rossby. Se observaron frecuencias anuales que sugieren que el
viento es muy probablemente generador de estas dltimas (segtn

el mecanismo de White et al, 1981) en al Sistema de la
Corriente de California (su rapidez de fase es similar ala
del primer modo interno para ondas largas). Es factible que
el 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
como sefalan Schmitz et al. (1986). La presencia ide
topografia de fondo, también contribuye a este hecho a través
de la dispersién del modo barotrdpico (Cummins et al., 1988).

El andlisis de estabilidad lineal mostré, en general, un
buen acuerdo con estudios similares llevados a cabo por otros
autores CKang et al., 1982 (teédrico y datos hidrograficos);
Lee y Niiler, 1987 (datos hidrograficos); Lee, 1988 (modelo

numéricod]. Las principales discrepancias con estos trabajos
se evidencian en las comparaciones con los modelos de 2 y 3

capas, lo cual se deberia segdn Lee y Niiler (1987) a una
mala resolucién dela espiral geostrdfica, ya que para el
Pacifico Norte ellos sugieren seis niveles como minimo.. Los
periodos (zonas 1° y 4), longitudes de onda (zona 4) y
direccién de propagacién (zonas 1 y 4) de las ondas mas
inestables coinciden aproximadamente con las obtenidas de la
informacién dada por las series temporales y espaciales del
modelo. Las diferencias entre ambas estimaciones son
probablemente ocasionadas por @l efecto de la propagacién de
ondas (Lee, 1989). Nétese que las zonas 2 y 3 tienen al norte
una zona que presenta el mayor flujo de energia por
propagacién de ondas y que las mismas se propagan hacia el
sur en donde el flujo principal presenta las mayores
velocidades. Alli 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 eli sur
(del andlisis de estabilidad), y que al desplazarse en esa
direccién, la misma se 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 direccién inicial  
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y propagarse hacia el oeste. Es factible, y reforzandao lo
anterior, que interacciones con otras ondas hagan que la onda
aumente su escala, lo cual segdn (36) también aumentaria el
efecto beta (propagacién al oaste y mayor estabilidad). En el
caso en que beta sea funciédn de la latitud Can la realidad)
su efecto se incrementard atin mds debido a que la onda se
desplaza hacia el sur. Seria muy interesante verificar
experimentalmente esta dindmica mediante el fondeo de por lo

menos dos arreglos de correntémetros, uno en el flujo
principal de la CC, y otro al oeste o suroeste del primero.
En la zona 1 el efecto de propagacién de ondas seria menor
que en las zonas 2 y 3 debido a que el flujo medio al norte
de 3B°N posee carcateristicas similares que el comprendida
por esta zona o bien porque realmente esos flujos no revisten
de importancia en la frontera norte d@ la zona 1. Si blen los
flujos por propagacitn de ondas de las zonas 2y 3 json
menores que el de la zona 1, la gran actividad gener adora de
la zona 4 haria que los mismos sean despreciables frente ala
produccién local de K', haciendo de esta forma, que las ondas
alli producidas hagan praevalecer uy caracteriaticas
Clongitud, periodo y direccién).

El proceso de barotropizacién estaria ausente o
fyertementa atenuado, ya que las rapideces de fase observadas
a diferentes latitudes son cercanas y menores a las del
primer modo baroclinico. Las causas de esa inhibicidn

(Rhines, 1977) serian principalmente la topografia, el efecto
beta (por la relacién (36)) y la inestabilidad de ondas
largas que producen remolinos de menor escala
(preferencialmente en la escala del radio de deformaciién).
Los restantes modos baroclinicos no pueden existir para las
ondas estables ya que los mismos se propagan a menor
velocidad que el flujo medio, tal como encuentran Lee y
Niiler (1987) para el Pacifico Norte al oeste de 130°. De
acuerdo con Kang et al. (1982), esto implicaria que modelos
de dos o tres capas serian suficientes para obtener una
representacién modal adecuada de las ondas estables en la
zona del SCC. :

Las amplitudes de las ondas mAs inestables obtenidas del

andlisis de @stabilidad lineal presentan una estructura
vertical similar a las obtenidas de la estructura vertical de
K’. Sin embargo las fases de esas ondas evidenciaron ser
altamente baroclinicas lo cual’ na parece concordar con lo
obtenido de simples inspecciones visuales de los campos de yw
y de los diagramas de fase de esa funcién. 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 Bu estructura
vertical, al compararlas con las lineales. :
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|
El efecto de la pendiente del fondo sobre la fase de las

ondas prevalece sobre el de la friccién de fondo, ya que las
mismas son mas barotrépicas al incluir ambos efectos Can una
corriente de frontera oaste ambos efectos se sumarian). La
amplitud se ve reducida en las capas profundas debido al
efecto de la friccién del fondo. El Angulo formado por el
vector ndmero de onda y el vector gradiente de topografia nos
informa "a priori" de cudn intenso serd el efecta topografice
sobre las ondas. Por otra parte las ondas estables tienden a
propagarse enla direccién que resulta de componer, los
vectores gradiente de vorticidad planetaria y gradiente de
topografia. La direccién e@ 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.

En resdmen, la dindmica basica del sistema en estudio
Cinestabilidades, flujos por Propagacién de ondas y
disipacién por friccién) esta contenida en las ecuaciones del
modelo. Sin embargo, y como sostienen Schmitz et al. (1986),
la inclusién de las geometrias costera y de fondo, la; alta
resolucién vertical (cuatro a seis capas como minimo) yun
forzante transitorio y real, son vitales para obtener, una
representacién satisfactoria del sistema real (sus escalas
espaciales y temporales, distribucién horizontal y vertical,
transporte, etc.). Como se mencionara anteriormente, seria
cilertamente interesante realizar un estudio de variacién de
parametros, para establecer detalladamente el papel
desempeftado por los mismos en el SCC. Estudios de comparacién
con medicianes de campo, similares a los realizades por
Schmitz y Holland (1982, 1986), y dae comparacién con modelos.
de ecuaciones primitvas aplicados al SCC (Parés~-Sierra, en
desarrollo), serian también de gran relevancia para lograr un
mejor entendimiento dw la dindmica del Sistema de la
Corriente de California en particular, y de las corrientes de
fronteras este en general.
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