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Resumen de la tesis que presenta Héctor Salvador Torres Gutiérrez como requisito parcial para la
obtencidn del grado de Doctor en Ciencias en Oceanografia Fisica.

Surgencias costeras y remolinos subsuperficiales en la parte sur de la Corriente de California

Resumen aprobado por:

Dr. José Gomez Valdés
Director de tesis

Los procesos de surgencia costera y de remolinos subsuperficiales en la parte sur de la Corriente de
California son investigados usando observaciones de campo y simulaciones numéricas realistas. Ambos
procesos ocurrieron en la misma ventana temporal, otofio de 2009. Con base en observaciones de
campo se encontrd que la respuesta del océano a un evento de relajacién del viento favorable a
surgencia fue la presencia de un flujo hacia el norte en lugar del flujo hacia el sur confinado al frente de
surgencia. El uso de la teoria cuasigeostréfica condujo al hallazgo de una circulacidon ageostroéfica
transversal a la costa, no solo en el frente de surgencia, sino también cerca del quiebre continental. La
circulacidon ageostrofica estuvo ausente durante el evento de relajacién, debido a la ausencia de
gradientes laterales de densidad. El flujo hacia el norte capturado por las observaciones de campo fue
también capturado por las simulaciones numéricas e informacidn satelital, ambos conjuntos de datos
muestran la propagacion hacia el norte de una anomalia calida con punto de origen en Bahia Vizcaino. La
anomalia calida no solo afectd a la surgencia costera, sino también a la estabilidad de la Contracorriente
Subsuperficial de California, que fluye a lo largo de la pendiente continental. La propagacién hacia el polo
de la anomalia cdlida induce la separacién de la contracorriente formando un meandro, que evoluciona
hasta convertirse en una estructura coherente de tipo remolino de mesoescala. Tal estructura
evoluciona en un remolino con un nucleo subsuperficial andmalamente calido, rasgo distintivo de los
remolinos formados a expensas de la Contracorriente Subsuperficial de California. Durante la fase inicial
del remolino, éste presenta una estructura de forma cénica, con la maxima amplitud de vorticidad
relativa en superficie. Posteriormente, los efectos inviscidos de la irregularidad del fondo marino alteran
tanto la trayectoria como la forma inicial del remolino: la trayectoria del remolino cambia de norte-sur a
suroeste; la forma cdnica inicial cambia a lente subsuperficial, con la maxima amplitud de vorticidad
relativa a 150 m de profundidad. La interaccidn entre el remolino y el fondo marino irregular
desencadenan flujos de calor desde el exterior del remolino hacia su interior a través de la componente
ageostrofica horizontalmente-divergente del campo de velocidad, acelerando su decaimiento. Para el
caso de otofo de 2009, el remolino fue lo suficientemente débil para ser disipado corriente-abajo del
obstdaculo topografico. Esta tesis muestra la importancia de los eventos sindpticos del esfuerzo del viento
y la irregularidad del fondo marino en la circulacién de mesoescala de la zona de transicidn ocednica
frente a Baja California.

Palabras clave: Corrientes Limitrofes Orientales, Corriente de California, Contracorriente Subsuperficial
de California, surgencias costeras, circulacion ageostroéfica, remolinos subsuperficiales,
interaccion remolino-topografia
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Abstract of the thesis presented by Hector Salvador Torres Gutiérrez as a partial requirement to obtain
the Doctor of Science degree in Physical Oceanography

Coastal upwelling and subsurface eddies in the southern part of the California Current

Abstract approved by:

Dr. José Gomez Valdés
Thesis Director

Coastal upwelling and subsurface eddies phenomena that occur in the southern part of the California are
investigated using shipboard observations and realistic numerical simulations. During October 2009,
both phenomena occurred simultaneously. The use of the quasigeostrophic theory led the finding of a
cross-shore ageostrophic circulation during an upwelling event, not only in the upwelling front, but also
near the continental shelf break. It was also found that the ocean response to an upwelling favorable-
wind relaxation event was the presence of a poleward flow in place of the equatorward flow confined to
the frontal upwelling dimensions. The ageostrophic circulation was missing during the relaxation event,
due to the absence of lateral density gradients. The poleward flow defined by the shipboard
observations was also defined by numerical simulations and satellite information. The latter
representations showed a poleward warm anomaly propagation whose origin was Vizcaino Bay. The
warm anomaly affected coastal upwelling and the stability of the along-slope California Undercurrent.
The poleward warm anomaly propagation induced the separation of the California Undercurrent from
the slope forming a meander-like structure, which evolved into a mesoscale eddy-like structure.
Posteriorly, such eddy-like structure evolved in subsurface eddy with a warm anomaly core, a distinctive
feature of the eddies formed from the California Undercurrent. During the initial stage of the eddy, it
presented a cone-shape form with the maximum amplitude of the relative vorticity at the upper part of
it. Posteriorly, the inviscid effects of the irregular bottom topography altered both the initial eddy
trajectory and the initial eddy shape: the trajectory of the eddy changed from north-south to southwest;
the initial shape changed from a cone-shape to a subsurface lens-type, with the maximum amplitude of
the relative vorticity at 150 m depth. The eddy-topography interaction triggered inward heat fluxes from
the environment toward the eddy through the horizontally-divergent ageostrophic component of the
velocity field, accelerating the eddy-decay. In addition, surface filamentation processes erode the upper
part of the eddy. During October 2009, the eddy was weak enough to be dissipated downstream the
topographic obstacle. This thesis shows the relevance of the synoptic wind stress events and the
irregularity of the bottom topography on the mesoscale circulation in the southern part of the California
Current.

Keywords: Eastern boundary currents, California Current, California Undercurrent, coastal upwelling,
ageostrophic circulation, subsurface eddies, eddy-topography interaction
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Capitulo 1. Introduccidn general

1. Introduccidn general

Esta disertacidon aborda los procesos oceanograficos que ocurren en la zona de transicién oceanica frente
a Baja California. Dentro de la zona de transicidn oceanica la surgencia costera, filamentos y remolinos,
principalmente, modulan el transporte de momento, trazadores y energia hacia el océano abierto en las
corrientes limitrofes orientales. Cada uno de estos procesos oceanograficos (surgencia, filamentos y
remolinos) ha sido estudiado, por décadas usando observaciones de campo, experimentos numeéricos y
de laboratorio idealizados para simplificar y aislar los mecanismos fisicos involucrados en su nacimiento,

evolucion y decaimiento.

1.1 Surgencias costeras

La surgencia costera es uno de los procesos oceanograficos de alto impacto en la zona costera. El acarreo
de agua profunda rica en nutrientes hacia la superficie, tiene un impacto directo sobre la productividad
bioldgica primaria dentro de la plataforma continental. Las escalas de variacion y los flujos entorno a la
surgencia son dictaminados, principalmente, por las fluctuaciones de la componente del esfuerzo del
viento paralela a la linea de costa (Allen, 1980). Los eventos sindpticos del esfuerzo del viento del orden
de 2 a 10 dias son recurrentes en la costa oeste de América del Norte (Send et al., 1987), donde el
evento de viento de mayor ocurrencia es el evento noroeste. Este es el tipo de evento responsable de la
presencia de la banda de agua fria visible desde la peninsula de Baja California, México hasta las costas
de Oregdn en Estados Unidos, en respuesta a la surgencia costera (Hickey et al., 1998). El segundo
evento de mayor ocurrencia es el evento de relajaciéon del viento favorable a surgencia (Send et al.,
1987). La dindmica entorno a ambos procesos ha sido examinada mediante observaciones de campo
(satélite, campanas oceanograficas, anclajes) y simulaciones numéricas idealizadas. El impacto del
evento de relajacién del esfuerzo del viento sobre la dindmica establecida durante la surgencia tiene tres
facetas: 1) marca el inicio del ajuste geostréfico del frente de surgencia; 2) desencadena la propagacion
de un gradiente de presién a lo largo de costa en forma de ondas atrapas a la costa; 3) permite la libre
evolucidn de las estructuras formadas durante la surgencia costera, por ejemplo filamentos (Wang,
1997; Gan y Allen, 2002). Ademas, la dinamica a escalas espaciales durante la surgencia y relajacién ha
tomado auge en la ultima década, debido al advenimiento del cémputo de alto rendimiento y a
mediciones de campo con resolucién espacial menor o igual a 5 km (Thomas, 2005; Pietri et al., 2013). A

estas escalas, el régimen de submesoescala (1 km — 10 km) gana importancia, relativa a la mesoescala.
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Su importancia radica en que los procesos que ocurren a estas escalas son capaces de romper el balance
establecido por la rotacién de la tierra y el gradiente de presién. Lo que implica que el régimen de
submesoescala tiende a disipar energia hacia escalas espaciales menores, resultando una cascada directa
de energia (Molemaker et al., 2005). Durante el proceso de disipacion, una intensa mezcla vertical local
ocurre intercambiando propiedades de la superficie con el interior del océano. Lo que tiende a

intensificar la productividad biolégica primaria (Mahadaven, 2016).

A pesar de la importancia para la fisica y la biologia, estudios sobre surgencia costera son escasos en Baja
California (Gomez-Valdes, 1982; Pérez-Brunius et al., 2006) y aln mas escasos los estudios relacionados
con el evento de relajacion del esfuerzo del viento favorable a surgencia. Los trabajos sobre surgencia
costera en Baja California se han enfocado en describir su variacion estacional (Gomez-Valdes y Vélez-
Mufioz, 1982; Pérez-Brunius et al., 2006; Pérez-Brunius et al., 2007). La surgencia inicia su desarrollo en
primavera y se extiende hasta la estacion de verano. Una banda de agua fria caracteriza la zona de
transicion ocednica. La profundidad fuente de las aguas de surgencia en promedio es de la haloclina
(Pérez-Brunius et al., 2006). Con respecto a la variacion sindptica, Barton y Argote (1980) capturaron la
transicién de un evento de surgencia a relajacion en campafias oceanograficas y anclajes frente a Punta
Colonet. Ellos encontraron que el flujo hacia el sur asociado al frente de surgencia es debilitado y
eventualmente la direccién del flujo se invierte hacia el polo, marcando el evento de relajacién. Durante
el otofio de 2009 un crucero oceanografico fue llevado a cabo frente a las costas de Baja California. El
derrotero del barco abarco la zona de transicién frente a Punta Colonet y se extendid hacia el sur frente
a Punta Baja. La principal cualidad del plan de toma de muestras fue la alta resolucién (5 km)
perpendicular a la costa. Tal resolucion es capaz de resolver parte del espectro de submesoescala. El
régimen de submesoescala se define como todas aquellas escalas horizontales menores al radio de
deformacién baroclinico local (35 km para Baja California, Chelton et al., 1998) y mayores a 1 km, y con
una escala vertical aproximada al primer modo baroclinico (< 100 m, Sasaki et al., 2014). Durante el
crucero, un evento de surgencia y la transicion al evento de relajacién fueron capturados. El primer
objetivo particular de esta tesis es mejorar el conocimiento del fendmeno de surgencia y del evento de

relajacién desde el punto de vista de la submesoescala.

1.2 Remolinos subsuperficiales

Los remolinos ocednicos de mesoescala son estructuras presentes en el océano global. Son estructuras
capaces de capturar propiedades termohalinas de su lugar de origen y transportarlas hacia el interior del
océano (Nagai et al., 2015). En las Corrientes Limitrofes Orientales se genera, en particular, un remolino

anticicldnico caracterizado por tener un nucleo calido subsuperficial (debajo de la termoclina estacional).
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Su origen esta ligado a la Contracorriente Subsuperficial de California que fluye a lo largo de la pendiente
continental. Esta contracorriente advecta agua relativamente calida y salina confiriendo al remolino un
agua-tipo caracteristica, a estos remolinos se les llama: “Calfornia Undercurrent Eddy” o “Cuddy”
(Garfield et al., 1999) para aquellos generados a partir de la Contracorriente Subsuperficial de California;
“Meddy” para aquellos formados en la pendiente continental Ibérica (Bower et al., 1997). Casos

similares ocurren en el sistema de la Corriente de Peru-Chile (Hormazabal et al., 2013).

La formacion de los remolinos subsuperficiales estd asociada a la separacién de la corriente de la
pendiente continental (D’Asaro, 1988; Molemaker et al., 2015). Curvaturas prominentes en la linea de
costa, cafiones submarinos fomentan la ruptura del balance entre la inercia de la corriente y la friccién
de fondo (Molemaker et al., 2015). Sin embargo, este esquema funciona siempre y cuando haya un
agente desencadenante que intensifique la corriente y sobrepase un umbral. De acuerdo a estudios
observacionales (Thomsen et al., 2016) y numéricos (Molemaker et al., 2015) la magnitud de la velocidad
de la contracorriente debe superar los 0.1 m/s. En promedio la contracorriente subsuperficial en las
Corrientes Limitrofes Orientales es de 0.07 m/s (Pelland et al., 2013; Durazo, 2015; Thomsen et al.,
2016), en Baja California es de 0.05 m/s (Durazo, 2015). La intensificacion de la Contracorriente

Subsuperficial de California ha sido asociada a Ondas Atrapadas a la Costa (Melton et al., 2009).

Jeronimo y Gomez-Valdes (2007) fueron los primeros en detectar un remolino subsuperficial frente a
Baja California usando datos de una campafia oceanografica llevada a cabo en verano de 2004. Los
datos de campo usados pertenecen al programa “Investigaciones Mexicanas de la Corriente de
California” (IMECOCAL, por acrénimo en espafiol). La localizacion del remolino fue fuera de la zona de
transicion ocednica frente a Baja California. Las propiedades termohalinas del nucleo del remolino
fueron consistentes con las de la Corriente Subsuperficial de California, para la estacidon de otofio. A
partir de esta campafa oceanografica, se disefié una nueva campana oceanografica destinada a estudiar
la Contracorriente Subsuperficial de California y los remolinos asociadas a inestabilidades de ella. La

campafia oceanografica tuvo como nombre “Corrientes y Remolinos” (CyR).

La red de estaciones de la campafia oceanografica CyR fue un subdominio del programa IMECOCAL. El
dominio abarcé desde Punta Colonet hasta Punta Baja y se extendid hasta la frontera ocednica de la
zona de transicién. La zona de estudio fue delimitada de acuerdo a la hipdtesis sobre la zona de
generacidn de remolinos subsuperficiales: La velocidad de la Contracorriente Subsuperficial de California
alcanza valores mdximos en su magnitud en la zona comprendida entre Punta Colonet y Punta Baja

(Durazo, 2015), aunado con la presencia de linea de costa y topografia del fondo marino irregular,
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sugieren un punto de generaciéon de remolinos desprendidos de la Contracorriente Subsuperficial de
California en esta zona. La hipdtesis fue parcialmente comprobada, ya que las observaciones de campo
bisectaron un remolino subsuperficial frente a la costa de Punta Baja. El nucleo del remolino capturé

propiedades termohalinas similares a las de la Contracorriente Subsuperficial de California.

El segundo objetivo particular de esta tesis es examinar la evolucién espacio-temporal del remolino
detectado en la campaia CyR. El seguimiento tiempo a tiempo del remolino requiere bisectarlo de
manera continua. Los datos de la campafia CyR pertenecen a un estadio en su tiempo de vida. Asi que
para lograr el objetivo, se implementéd un modelo numérico realista “hindcast”, capaz de resolver el
remolino observado en otofio de 2009. De esta manera es posible examinar su punto de origen, su

trayectoria y su punto muerte.

1.3 Panorama general de la tesis

El capitulo 2 esta enfocado en describir un evento de surgencia y un evento de relajacidon consecutivos
capturados mediante observaciones oceanograficas de alta resolucion (5 km) frente a las costas de Baja
California. La alta resolucién permitié resolver parte del espectro del régimen de submesoescala. El
mayor hallazgo estd relacionado a la presencia de circulacion ageostréfica durante el evento de

surgencia y ausente durante el evento de relajacién.

El capitulo 3 esta enfocado en examinar la evolucidn temporal de un remolino con nucleo subsuperficial
formado en la zona de transicién ocednica frente a Baja California, usando una simulacidon numérica
regional realista. Dentro del capitulo se describe el modelo numérico utilizado y la validacién de las
simulaciones numéricas. El hallazgo de interés general es la interaccién del remolino con la topografia
irregular que caracteriza la zona de transicién oceanica frente a Baja California. El mayor impacto de la
interaccion, es el decaimiento acelerado del remolino al cruzar el obstaculo topografico. Este resultado

implica que la configuracién del fondo marino juega un rol mas importante de lo esperado.

El capitulo 4 contiene las conclusiones generales y el alcance de este trabajo en la oceanografia regional
y global. Los capitulos 2 y 3 son adaptaciones de articulos publicados o en revisién derivados de esta
disertacion. Finalmente el efecto de la topografia irregular sobre flujos inducidos por el viento es

abordado en un apéndice.



Capitulo 2. Surgencia costera

2. Circulacion costera inducida por vientos sindpticos favorables a
surgencias frente a Baja California

2.1 Introduccion

La surgencia inducida por el viento a lo largo de la costa y la relajacién de la misma son eventos que se
generan frecuentemente en las zonas costeras de las Corrientes Limitrofes Orientales. En el Sistema de la
Corriente de California, estos eventos han sido ampliamente estudiados; en este sistema, la escala
sindptica es la escala dominante en el campo del esfuerzo del viento. Los cambios en la intensidad y la
posicion del centro de alta presion del Pacifico Norte sobre la superficie del nivel del mar y la anomalia
térmica sobre la parte occidental de Estados Unidos causan la variacién estacional de los vientos (Reid et
al.,, 1958). Frente a la costa norte de California, en particular, los eventos de surgencia se producen
frecuentemente durante la primavera y el verano (Shulman et al., 2010); en estas estaciones, los
esfuerzos favorables a surgencia son regularmente intensos y organizados sobre la plataforma
continental (Winant et al., 1988). Las perturbaciones de escala sindptica son mas frecuentes durante la
migracion andmala del centro de alta presion del Pacifico Norte inducida por variaciones interanuales,
como por ejemplo, El Nifio-Oscilacion del Sur (ENSO, por sus siglas en inglés) (Lynn et al., 1998) y la
Oscilacion Artica (Cohen et tal., 2010). Los procesos a escala local, tales como la inversién de la capa
marina también pueden generar perturbaciones en el campo del esfuerzo del viento a escala sindptica

(Nuss et al., 2000).

Al sur de Punta Concepcién, en la costa de California, E.U.A., la influencia de la morfologia de la linea de
costa es también un factor que influye en la variabilidad sindptica. Winant y Dorman (1997) reportaron
que el campo del esfuerzo del viento en esta regidn se ve afectado por la orografia de California. Harms y
Winant (1998) observaron que los periodos caracteristicos del esfuerzo de viento favorable a surgencia
en el canal de Santa Barbara son de aproximadamente 4 dias de duracidn, entre primavera y el otofio;
ellos también reportaron que los periodos de relajacion de dicho campo vectorial son de
aproximadamente 4 dias. Zaytsev et al. (2003) reportaron periodos cortos (5 dias) del esfuerzo del viento
favorable a surgencia en la zona costera de Baja California, durante la primavera. Acerca de esta ultima
region, Gomez-Valdes y Vazquez (2011) encontraron que los eventos de esfuerzo de viento favorables a

surgencia y sus relajaciones ocurren con frecuencia, y regularmente son de corta duracién. Para los dos
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eventos de viento, Gomez-Valdes y Vazquez (2011) reportaron una moda en su distribucion de 4 dias.
En este trabajo, nos proponemos estudiar un evento de esfuerzo de viento favorable a surgencia, con un
periodo de 4 dias, y un evento de relajaciéon de 3 dias de duracién. Pocos estudios cientificos se han
llevado a cabo para estudiar las surgencias costeras en la regidn de Baja California. Entre ellos se
encuentra el estudio de Barton y Argote (1980), quienes examinaron la respuesta del océano 1976 a las
condiciones de viento de verano (junio 1976); ellos encontraron que las variaciones en la intensidad de la
surgencia estaban relacionadas a las variaciones en la intensidad del esfuerzo del viento. Pérez-Brunius
et al. (2006) utilizaron observaciones realizadas entre mayo de 1997 y junio de 2004 para estudiar los
efectos del fendmeno ENSO sobre la surgencia costera de Baja California, para los afios de 1997-1998 y
2002-2004. Ellos reportaron un evento intenso de surgencia, en mayo de 2002, donde la haloclina
alcanzd la plataforma continental. Por otro lado, estudios sobre la respuesta del océano a la relajacién de

eventos de surgencia en la region de Baja California son todavia mds escasos en la literatura.

La dinamica del proceso de surgencias costeras bajo un esfuerzo de viento variable es tridimensional y
dependiente del tiempo (Wang, 1997; Gan y Allen, 2002) y es comunmente estudiado con modelos que
involucran las ecuaciones primitivas del océano. Sin embargo, algunas de sus caracteristicas pueden ser
estudiadas usando modelos idealizados. Por ejemplo, el modelo de Csanady (1977) de dos capas para
estudiar el chorro de surgencias costeras explica las caracteristicas basicas de la transicién de primavera
frente al norte de California. Ademas, se ha probado que la teoria cuasigeostréfica es una herramienta
util para analizar la estructura vertical de frentes oceanicos (Pollard y Regier, 1992; Pallas-Sanz et al.,
2010) y para analizar las caracteristicas de la circulacidon inducida por el viento a través del uso del
concepto de vorticidad potencial (PV, de aqui en adelante) (Deremble et al., 2014). Debido a que el
proceso de surgencias implica la generacion de un frente costero por un esfuerzo del viento favorable, la
teoria cuasigeostrofica se puede aplicar a la dinamica de frentes si el frente estd suficientemente alejado

de la costa.
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Figura 1. Descripcion general de la campaia oceanografica llevada a cabo en la region de surgencias de
Baja California. Los puntos negros representan lances de CTD/LADCP organizados en lineas. La
enumeracion de las lineas sigue la nomenclatura de CalCOFI. Las flechas delgadas indican el
sentido de navegacion del barco. En la figura se marcan las isobatas de 500m (linea continua)
y 1.500m (linea discontinua). El sistema de coordenadas utilizado en este estudio también se
incluye en la figura. El recuadro muestra el dominio del viento.

En este estudio, se compara la estructura bidimensional (x-z) de un evento de surgencia con la estructura
bidimensional de un evento de relajacién, los dos eventos inducidos por perturbaciones de escala
sindptica de corto periodo, utilizando la teoria cuasigeostrofica. El estudio se basa en mediciones de alta

resolucidn (permite resolver parte del espectro de la sub-mesoescala en la direccion perpendicular a la
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costa) realizadas a bordo del Bugue Oceanografico Francisco de Ulloa en octubre de 2009 frente a la
costa occidental Baja California (Figura 1), en conjunto con variables obtenidas por satélite, tales como el
viento, temperatura de la superficie del mar y la anomalia del nivel de la superficie del mar. El trabajo
estd organizado de la siguiente manera. La seccion 2 describe los métodos usados para sintetizar las
variables obtenidas por satélite y las mediciones a bordo del buque. La seccion 3 describe los resultados
de la sintesis de las variables obtenidas por satélite y de las mediciones a bordo del buque. La seccién 4
describe los modelos tedricos para explicar los procesos fisicos involucrados en la investigacidon. La

discusioén se lleva a cabo en la seccién 5. Las conclusiones estédn en la seccion 6.

2.2. Metodologia

2.2.1. Variables satelitales

Se analizd la base de datos de vientos superficiales (10-m sobre el nivel del suelo) de la Cross-Calibration
Multi-Platform (CCMP, por sus siglas en inglés). Los vientos CCMP fueron proporcionados por el Centro
de Distribucion de Datos de Oceanografia Fisica de la NASA (NASA-PODAAC, por sus siglas en inglés). Las
resoluciones horizontales y temporales de los vientos CCMP fueron 0.25°y 6h, respectivamente. Nuestro
analisis de los vientos se concentrd en la zona comprendida entre las latitudes 27°N y 35°N y entre las
longitudes 113°W y 125°W (insercidn en la Figura 1). Se analizd la serie de tiempo de los vientos que van
desde enero 1992 a diciembre 2011. El esfuerzo del viento se calculd siguiendo a Large y Pond (1981). La

metodologia para el andlisis de los campos del esfuerzo del viento fue la siguiente.

Para visualizar las cartas sindpticas, un ajuste de una funcién de corriente se aplica al campo del
esfuerzo del viento en la superficie siguiendo a Wei et al. (2008), quienes utilizaron un método de
interpolacién dptima multivariado para examinar los patrones del flujo de la Corriente del Golfo a partir

de mediciones con un Acoustic Doppler Current Profiler (ADCP). Se utilizé una funcién exponencial de

autocorrelacion en la forma F(r) = e™""/2*, donde r = J(Ax)2 + (Ay)?, (Ax,Ay) =0.25y L es la
escala de decorrelacién. Nuestra escala de decorrelacién fue de 50 km, la cual fue determinada usando

un variograma.

Para examinar las estructuras de temperatura superficial del mar (SST, por sus siglas en inglés), se utilizé
la base de datos de nivel 3 del Moderate Resolution Imaging Spectro-Radiometer (MODIS-Aqua) de la
NASA, que fue proporcionada por el grupo de trabajo de color del océano de la NASA. Sus resoluciones
temporales y horizontales son de un dia y 4 km, respectivamente. Ademas, para examinar la estructura

de la anomalia de la altura de la superficial del mar (SSHa, por sus siglas en inglés), se utilizaron los datos
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de AVISO, donde las resoluciones de datos son 25 km x 25 km en el dominio espacial y de 7 dias en el
dominio temporal. El campo de velocidad se calculé a partir de SSHa utilizando el método de Stewart
(2008) para corrientes superficiales a partir de la altimetria. Las imagenes de SST y de la velocidad
geostrofica fueron analizadas de agosto a octubre del 2009 en el mismo dominio espacial que los

productos del esfuerzo del viento.

2.2.2. Mediciones en buque

Una campafia oceanogréfica se Illevd a cabo del 9 al 19 de octubre de 2009 en la parte sur de la
Corriente de California (frente a la costa occidental del Baja California). El area de estudio abarcé las
latitudes 31°07’31.10”’N y 29°06’44.49”’N y longitudes 115°15’W y 117°30°0 (Figura 1). Ocho transectos
(lineas hidrograficas o simplemente lineas) en la direccidon perpendicular a la costa fueron realizados
durante la campafia oceanografica. La numeracion de las lineas se hizo de acuerdo a la nomenclatura de
las lineas CalCOFI. La separacion entre lineas adyacentes fue de 37 km. Se colocaron veinte estaciones en
cada linea, excepto en la linea 105, donde sélo 11 estaciones fueron llevadas a cabo. La distancia desde
la costa hasta la primera estacién fue de 15 km para la mayoria de las lineas. La distancia entre las
estaciones fue de 5 km en cualquier linea, excepto en la linea 105 donde la distancia fue de 10 km. En
cada estacion, datos de conductividad, temperaturay profundidad (CTD, por sus siglas en inglés) fueron
tomados desde la superficie hasta 1000 m de profundidad o hasta donde la profundidad lo permitid,
utilizando un CTD-9/11 SeaBird Electronics Inc.; un sensor de oxigeno disuelto SBE43 fue agregado en el
instrumento. Los sensores de medicion fueron calibrados por el fabricante antes del crucero. Los datos
del CTD fueron procesados utilizando el software SeaBird-Post Processing. La temperatura potencial, la
salinidad y la densidad potencial se derivaron de los datos de CTD mediante la ecuacién de estado EOS-

80 (Foffonof y Millard, 1983).

Para obtener valores representativos de la capa de mezcla, la salinidad, la temperatura y la densidad
potencial calculadas a cada decibar fueron promediados verticalmente desde la profundidad de la capa
de mezcla (MLD, por sus siglas en inglés) hasta la superficie del mar. La MLD se estimé siguiendo a Kara
et al. (2000). Debido a que este método requiere la determinacién de un valor 6ptimo (A@) para la
temperatura potencial, una estimacion subjetiva (visual) de la profundidad de la capa se realizd para
cada perfil de la temperatura potencial. Basado en un procedimiento de regresion lineal entre la MLD del
método objetivo y la MLD del método subjetivo, se encontré que A8 = 0.2 °C fue el valor apropiado
(6ptimo), de acuerdo con el valor éptimo obtenido por Jeronimo y Gomez-Valdes (2010) en su analisis de

la MLD para la region sur de la Corriente de California.
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Durante el crucero, los perfiles de velocidad total fueron obtenidos utilizando un RDI /Teledyne Lowered
Acoustic Doppler Current Profile (LADCP) en combinacién con los perfiles de CTD. El LADCP fue
programado para grabar los datos de velocidad en paquetes de informacidon cada 8-m, donde la
frecuencia acustica fue de 300 kHz, de acuerdo a estos pardmetros, el error asociada a cada medicién es
de 0.04m/s. Los datos de LADCP fueron procesados junto con los datos del CTD y con los del GPS del
barco, utilizando la version IX.7 del software LDEO (Thurnherr, 2009). Durante el procesamiento de
datos, se eliminaron valores extremos; por ejemplo, se excluyeron los valores atipicos de las velocidades
LADCP que superaron 2.8 veces la desviaciéon estandar con respecto a la media. El ultimo paso en el

procedimiento fue iterativo para alcanzar la mas alta calidad del conjunto de datos LADCP

Los datos LADCP fueron filtrados para excluir la sefial de marea utilizando el modelo de marea
barotrdpica de Egbert y Erofeeva (2002). Para comparar el campo de velocidad observada a partir de los
datos de LADCP con el campo de velocidad estimada a partir de los datos de CTD (corrientes
geostroficas), la componente geostrofica a lo largo de la costa, entre un par de estaciones de CTD, se
calculé siguiendo el método de Csanady (1979), método que permite conservar informacion cerca de la
plataforma continental. Siguiendo a Yasuda et al. (2001), la diferencia entre la componente geostrofica a
lo largo de la costa y la componente LADCP en la misma direccion se redujo al minimo mediante el
ajuste de la velocidad de referencia a través de un ajuste por minimos cuadrados. Una comparacion
entre la velocidad observada (LADCP) y la velocidad estimada (CTD) requiere una estimaciéon de los
errores asociados con cada uno de ellas. Tres fuentes de error son comunes en el método geostréfico:
(1) de la estacién de posicionamiento; (2) de la incertidumbre en la estimacidn de altura dindmica (en
relacidn con la temperatura y la precision de conductividad); y (3) a partir de la velocidad de referencia
(Beal y Bryden, 1999). Bajo el supuesto de que las tres fuentes de error estuvieron no correlacionados en
nuestros datos, el error asociado con el método geostréfico se calculd de acuerdo a Johns et al. (1989)

de la siguiente forma:

e, = J(sAD)Z ()2 + (erep)?, o

donde cada término en el lado derecho representa una de las fuentes de error; el primero es el error de
la altura dindmica, el segundo es el error de la estacidn de posicion, y el tercero es el de la velocidad de
referencia. El nivel de referencia fue de 700 decibares. La definicidn de cada tipo de error es la siguiente:
gap = dAD/fL, donde dAD es la incertidumbre en la estimacion de altura dinamica, f es el parametro
de Coriolis, y L es la distancia entre estaciones adyacentes; €;, = dLv/ L, donde dL es la incertidumbre

en la distancia de la estacion, v es la velocidad media entre estaciones adyacentes; y &.of = dVyer,
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donde dv,. es la incertidumbre asociada a la velocidad de referencia. La ultima fuente de error fue

tomada del LADCP (error de £0.04 m / s).

Una interpolacién éptima se implementd para filtrar los procesos transitorios (por ejemplo, las ondas
internas) siguiendo el método de Roemmich (1983). Se utilizé una funcién de correlacién Gaussiana.
Tanto los campos escalares como los vectoriales fueron interpolados de forma dptima. Los puntos de la

rejilla resultante de este procedimiento fueron utilizados en el esquema de diferencias finitas.
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Figura 2. Diagrama de astillas del esfuerzo del viento muestreado a un punto (30.5° N, 116.5° W) entre
Punta Colonet y Bahia San Quintin, y la evoluciéon temporal de la funcion de corriente del
campo del esfuerzo del viento. El esfuerzo del viento fue calculado a partir de la velocidad del
viento a 10 m de altura. El campo del esfuerzo del viento fue mapeado en una funcién de
corriente sobre la region de Baja California. Las lineas de corriente estan a intervalos de 0.1
grados Pa.



12

2.3. Resultados

2.3.1. Descripcion de variables derivadas de datos satelitales

Eventos de viento de periodo corto dominaron la variabilidad durante octubre 2009. La Figura 2 muestra
un diagrama de astillas filtrada utilizando un filtro Lanczos con un periodo de corte de 1 dia, para un
punto cercano a la costa situada entre Punta Colonet y San Quintin, y ocho cartas sindpticas del esfuerzo
del viento (lineas de flujo) cada dos dias a partir del 01 de octubre hasta el 15 de octubre de 2014. Un
evento de viento favorable a surgencia empezé el viernes 08 de octubre y termind el 11 de octubre; los
esfuerzos del viento fueron de magnitud moderada (0.06 Pa). Posteriormente, un evento de relajacion
ocurrié, abarcando el lapso del 12 al 14 de octubre. La carta sindptica del esfuerzo del viento también
indica un evento de esfuerzo de viento favorable a surgencia para el 15 de octubre, pero no es discutido

en este estudio.

Una posible explicacién para las fluctuaciones de periodo corto del campo del esfuerzo del viento podria
estar vinculada a una teleconexién de un evento extremo de la Oscilacién Artica durante invierno 2009-
2010 (Cohen et al., 2010). De acuerdo con los cuadros sindpticos de la presidon atmosférica a 700 hPa
proporcionada por la Divisién de Ciencias Fisicas de la NOAA, en Boulder, Colorado, al inicio de la
campafia oceanografica (9 de octubre), el centro de alta presion del Pacifico Norte se localizaba cerca del
punto 40°N, 130°W, y el centro de baja presidn de las Aleutianas estaba en la posicidn entre 50°N y 55°N
cerca de 170°W. Durante el 11 de octubre, el centro de alta presién del Pacifico Norte mostré una
migracion hacia el sur, acompafiado de una migracién hacia el este del centro de baja presién de las
Aleutianas. Tres dias mas tarde (14 de octubre), el centro de las Aleutianas se posiciond al sur del Golfo
de Alaska (40°N, 140°W), mientras que la alta presion se desplazé hacia el sur. El 15 de octubre, ambos
centros de presion vuelven a la posicion que tenian el 9 de octubre. Cambios frecuentes de corta
duracidn en las posiciones relativas de estos dos centros fueron evidentes durante toda la temporada de

otono de 2009.
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Figura 3. Evolucion temporal de la temperatura superficial del mar (° C) ente el intervalo del 1 de
octubre al 15 de octubre de 2009 y la velocidad geostréfica (m/s) cada 7 dias es superpuesta.

Mapas de SST y corrientes geostroficas con periodos de dos dias se muestran en la Figura 3. A pesar de
gue el efecto de nubes impidié la coleccidn de buenas imdgenes, algunas peculiaridades se revelan a
partir de los mapas. Una banda de agua fria a lo largo de la costa es visible desde 07 hasta 11 de octubre;
es mas intensa frente a Punta Colonet. Esta peculiaridad estd relacionada con el evento de surgencia
inducido por el evento de esfuerzo de viento del noroeste. La distribucidn SST del 13 de octubre muestra
dos intrusiones de agua cdlida de sur a norte: una en la plataforma, teniendo como punto de partida
Sebastian Vizcaino, y la otra en el océano abierto, la cual emerge de 28°N. Estas estructuras estan
relacionadas con el evento de relajacidn. Dos remolinos ciclénicos son visibles en los mapas de las
corrientes geostroéficas correspondientes al 01 de octubre, 07 de octubre y 15 de octubre. Uno de los
remolinos se encuentra centrado en 30°15’N, 117°W y el otro en 28° 45° N, 116°15’W. Su origen esta
relacionado con las variaciones del campo del esfuerzo del viento. El mapa geostréfico del 15 de octubre

muestra un debilitamiento de los remolinos ciclénicos descritos.

Ademas, la imagen de SST relacionada con el evento de relajacién muestra dos respuestas: (1) en la
plataforma continental y (2) en el océano abierto. Analizando una secuencia de imagenes de SST de 20-
dias (1-20 octubre de 2009) se concluyé lo siguiente. (1) El cuerpo costero de agua célida se propaga con

un ancho de aproximadamente 20 km y una velocidad aproximada de 24 km/dia. Esta velocidad esta en
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el intervalo de velocidad de 10-30 km/dia reportado por Melton et al. (2009) para los pulsos de agua
calida encontrados por ellos frente a la costa de California. (2) El cuerpo oceanico de agua calida se
propaga mas rapido que la sefial costera; la intrusion de agua calida mostré una anchura de
aproximadamente 90 km y una velocidad aproximada de 200 km/dia. Este patron de propagacién de
agua cdlida durante el evento de relajacidn, es similar al reportado por Send et al. (1987) durante un
evento de relajacidn al sur de Punta Reyes en California. Ellos adjudicaron las escalas de variabilidad de

la propagacién a procesos de adveccion.

2.3.2. Descripcion de las mediciones en buque

La secuencia de eventos del esfuerzo del viento durante el crucero oceanogréfico fue la siguiente. En
primer lugar, un evento de viento favorable a surgencia de 4 dias empezd el 8 de octubre y termind el 11
de octubre; en segundo lugar, un evento de relajacion de 3 dias empezd el 12 de octubre y terminé el 14
de octubre; y tercero, un evento de viento favorable a surgencia de 2 dias se inicié el 15 de octubre y

termind el 16 de octubre.

2.3.2.1. Masas de agua

Dos masas de agua sobresalen en el diagrama de temperatura-salinidad (B8-S), donde también se incluye
la variable de oxigeno disuelto (Figura 4). La capa superior, arriba de 25.0 kg/m>cy (en lo sucesivo, las
unidades no seran escritas de manera explicita), es célida (14-20°C), poco salada (33.3-33.8), y con alta
concentracion de oxigeno (~270 umol/kg). Ademds, las aguas a lo largo de la isopicna 25 gy son de
baja temperatura (13°C), baja salinidad (33.25), y alta concentracién de oxigeno (270 umol / kg), estas
caracteristicas definen las aguas de origen subdrtico, llamada Agua Subartica (SAW, por sus siglas en
inglés), transportadas por la Corriente de California (Lynn y Simpson, 1987). El nicleo de la Corriente de
California contiene el minimo de salinidad (33.2) y el maximo de concentracidon de oxigeno disuelto
(270 umol / kg) (Talley, 1985). Las aguas situadas a lo largo de la isopicna 26.5a4 tienen temperaturas
de 10°C, alta salinidad (34.4), y baja concentracién de oxigeno (100 umol / kg), estas aguas son
identificadas como Agua Ecuatorial Subsuperficial (ESsW, por sus siglas en inglés) (Durazo y
Baumgartner, 2002), transportada por la Contracorriente Subsuperficial de California (Durazo vy
Baumgartner, 2002; Pérez-Brunius et al., 2006). Las aguas entre las isopicnas de 25.004 y 26.504 se ven
afectadas por la mezcla entre SAW y ESsW. Cabe hacer notar que mezcla diapicna es observable a través

de la isopicna 26.0ag mirando la distribucién de la concentracién de oxigeno.
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Figura 4. Diagrama de temperatura potencia (° C)-salinidad para el total de lances del crucero. Los
colores indican la concentracién de oxigeno en pmol/kg. Las lineas negras representan la
densidad potencial (kg/m?). Las masas de agua estan delimitadas en: Agua Subartica y Agua
Subsuperficial Ecuatorial.

La distribucion de las propiedades de la capa de mezcla estd relacionada en parte con la circulacién
superficial inducida por los dos remolinos ciclénicos (Figura 5). Ahi se registra una estructura de tipo
hongo que emerge de la linea del extremo sur y alcanza los 30°N; esta estructura nos sugiere la intrusion
de sur a norte de agua calida (21° C), salina (33.6), y con baja concentracién de oxigeno (230 umol/kg), la
cual se encuentra localizado arriba de 24aggen el diagrama 0-S. Este flujo cerca de la superficie se asocia
en parte con el remolino ciclénico de la parte sur del area de estudio. También se registra un lente
circular fuera de Punta Colonet con alta temperatura (Figura 5 (a)), baja salinidad (Figura 6 (b)), y baja
concentracién de oxigeno (Figura 5 (c)); tales caracteristicas se asocian con el nucleo del remolino
cicldnico de la parte norte del area de estudio. Por otra parte, dos l6bulos de baja temperatura (18°C),

baja salinidad (33.45) y alta concentracién de oxigeno (260 zmol /kg) a lo largo de la plataforma son

registrados, uno de ellos frente a Punta Colonet y el otro frente a Punta Baja. Los dos Iébulos sugieren
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surgencias costeras. También es de destacar que existe un frente de densidad en el extremo sur de cada
I6bulo. De acuerdo con Wang (1997), los frentes de densidad horizontales generalmente indican la
ocurrencia de una relajacion del esfuerzo del viento favorable a surgencia. Sus resultados son
consistentes con lo reportado en este trabajo. Ademas, un frente de densidad se registra frente a San
Quintin inducido por el remolino ciclénico en la parte sur de la regién. En este caso, tal estructura
penetra en las zonas de surgencias al sur de San Quintin y al sur de Punta Baja. Por ultimo, un lente
calido, salino y de baja concentracién de oxigeno se localizé al sur de Punta Cono, que se asocia con un

acarreo de agua de origen surefio a lo largo de la costa.

a) 0 (°C) b) Salinidad
22 33.70
31°N ? Punta Colonet Punta Colonet
21 33.65
San Quintin San Quintin
30°N 20 33.60
Punta Baja
19 \ 33.55
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Figura 5. Distribucion horizontal de las propiedades de la capa de mezcla. (a) Temperatura potencial (°
C), (b) salinidad, (c) oxigeno disuelto (umol/kg) y (d) densidad potencial (kg/m?>).

En las siguientes secciones, se analizan algunas de las caracteristicas de la descripcién anterior. En
particular, se presenta el evento de surgencia frente a Punta Colonet (linea 103) y el evento de relajacién

frente a San Quintin (linea 107).
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2.3.2.2. Linea 103

Al comienzo del estudio (09 de octubre), cuando la linea 103 fue ocupada, un evento de esfuerzo de
viento favorable a surgencia estaba en curso. En esta linea, la trayectoria del barco fue desde la costa
hacia mar abierto siguiendo la linea. Las mediciones hidrograficas realizadas en esta linea se describen

en esta seccion.
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Figura 6. Secciones transversales para la linea 103. (a) Temperatura potencial (° C), (b) salinidad, (c)
oxigeno disuelto (umol/kg) y (d) densidad potencial (kg/m?®). Las lineas punteadas
representan la capa frontal. Las lineas punteadas representan el intervalo donde se localiza el
nucleo de la Corriente de California.

Las secciones transversales de la temperatura potencial, salinidad, concentracién de oxigeno disuelto, y
la densidad de potencial se muestran en la Figura 6 (a-d). Una inclinacion hacia arriba en direccidn hacia
la costa de las isolineas en la capa superior, es una caracteristica comun en las secciones transversales.
Siguiendo la terminologia de las surgencias costeras sugerida por Mooers et al. (1976), la zona frontal se
encuentra en la isopicna de 24.10y, donde alcanza la superficie, y la capa frontal se encuentra en el
rango de 24.1 a 25.0 gy. Agua de baja salinidad (<33.5) y alta concentracién de oxigeno (~270 umol /
kg) sigue la capa frontal. Baja salinidad y alta concentracion de oxigeno disuelto son caracteristicas

tipicas del nucleo de la Corriente de California frente a Baja California (Lynn y Simpson, 1987). La
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termoclina estacional y la haloclina estan delimitados por las isolineas de 18-12°C y 33.5-34.0,
respectivamente. La haloclina estd por debajo de la termoclina estacional, que es una situacién tipica en
esta regién (Jeronimo y Gomez-Valdes, 2010). La oxiclina(170 — 230 umol / kg) sigue la haloclina. En la
capa inferior, que esta por debajo de la haloclina, las isotermas y las isopicnas se curvan hacia abajo en
direccién hacia la costa, y, por el contrario, las isopletas de oxigeno muestran una inclinacién hacia arriba
en la direccidn hacia la costa. De acuerdo con la ecuacién de viento térmico, estas caracteristicas
sugieren la presencia de una corriente hacia el polo confinada al talud continental, transportando aguas

calidas, saladas y de bajo contenido de oxigeno disuelto.
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Figura 7. Similar a la figura 6, pero para la linea 107.

2.3.2.3. Linea 107

El 12-13 de octubre, cuando un evento de relajacién estaba en curso, la linea 107 fue ocupada. En esta
linea, el barco navegd desde la costa hacia el mar abierto siguiendo la linea hidrogréfica. Las

observaciones hidrograficas realizadas en esta linea se describen en esta seccién.
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Figura 8. Seccion transversal de la velocidad a lo largo de la costa para las lineas 103 y 107. El renglén
superior muestra la velocidad medida por el LADCP, el renglon central muestra la componente
geostrofica y el renglon inferior muestra la diferencia entre ambas representaciones. El color
azul indica un flujo hacia el ecuador y el color rojo indica un flujo hacia el polo. Las unidades
son en m/s.

Las secciones transversales de la temperatura potencial, salinidad, concentracién de oxigeno disuelto, y
la densidad de potencial se muestran en la Figura 7 (a-d). No hay evidencia de una zona frontal. La capa
frontal (24.1 — 25.0 gp) es cuasi horizontal, como se ve en la seccidn transversal de densidad potencial
(Figura 7(d)). La termoclina (18-12 °C), el minimo de salinidad del agua superficial (33.2), y el madximo de
concentracion de oxigeno (~270 umol / kg) se encuentran en la capa frontal. La haloclina (33.5-34)
estd por debajo de la capa frontal. La oxiclina(170 — 230 umol / kg) sigue la haloclina. Parece ser que
la capa inferior (debajo de la haloclina) esta desconectada de la capa superior y se ve afectada por un

remolino anticicldnico subsuperficial como el reportado por Jeronimo y Gomez-Valdes (2007). La
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deflexidn hacia arriba de la isoterma de 12°C y hacia abajo la isoterma de 8°C indica un flujo hacia el

polo, de acuerdo al balance de viento térmico.
2.3.2.4. Campo de velocidad en las lineas 103 y 107

La componente de velocidad a lo largo de la costa es estimada a partir de dos conjuntos de datos

diferentes, LADCP y CTD, que se muestran en la Figura 8. La diferencia entre ellos se define de la

siguiente forma, dV =V spcp — V), donde V|_ADCP es la componente de velocidad a lo largo de la costa 'y

Durante el evento de surgencia, en la capa superior, hay una corriente con direccién sur cerca del borde
de la plataforma continental, y dos flujos con direccién norte, uno lejos de la costay el otro a lo largo
de la pendiente continental a 200 m por debajo de la superficie. La corriente hacia el sur es de ~15 km
de ancho y ~100 m de profundidad, con una velocidad maxima de 0.2 m/s (Vyapcp)- El flujo hacia el
norte localizado en mar abierto es de ~20 km de ancho y ~150 m de profundidad, con una velocidad
maxima | Viapcp | = 0.1 m / s. Es parte de la rama oriental del remolino cicldnico de la parte norte del
area de estudio. El nucleo del flujo hacia el polo por debajo de la superficie es de ~5 km de ancho y su
velocidad mdaxima es de | Viapcp| = 0.1 m /s. Esta estructura es evidencia de la Contracorriente
Subsuperfical de California. EIl campo de velocidad geostréfica es diferente del campo de velocidad
LADCP, particularmente en la zona frontal y cerca del talud continental. La corriente local geostrodfica
hacia el sur muestra una velocidad maxima de 0.1 m / s, y se encuentra en la esquina occidental de la
linea. La corriente hacia el norte en mar abierto estd mejor definida, muestra una velocidad maxima
de|V; | =0.1m /s a 100 m de profundidad. La rama oriental del giro cicl6nico esta mejor resuelta en
este conjunto de datos. EIl nucleo del flujo geostréfico subsuperficial es de ~10 km de ancho y su
velocidad maxima es de ~0.15m /s. Las diferencias principales (| dV | > 0.04 m / s) entre las dos
representaciones residen en la zona frontal y debajo de ella, donde las velocidades directas (hacia el sur)
exceden las velocidades geostréficas, y cerca del talud continental, donde las velocidades geostroéficas

(hacia el norte) superan a las velocidades directas.

En la linea 107, las estructuras verticales de Vyapcp Yy V; son similares. En la capa superior, la estructura
V. apcp muestra tres nucleos de maxima velocidad bien definidos. El primero de ellos se encuentra cerca
del borde de la plataforma, el segundo en el medio de la seccién transversal, y el Ultimo en el extremo
occidental de la seccion. El primer nucleo es de ~10 km de ancho y se extiende hasta 200 m de
profundidad; su velocidad maxima es de ~0.07 m / s. El segundo nucleo es de ~18 km de ancho y

~120 m de profundidad, con una velocidad maxima de 0.1 m/s cerca de la superficie. Una caracteristica
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destacada es la ubicacidn de la rama oriental del remolino cicldnico; mientras que el campo Vyapcp la
capturo casi en su totalidad, es casi imperceptible en el campo Vj. El nicleo del flujo subsuperficial no
esta bien definido sobre la pendiente continental. Sin embargo, una estructura de ~10 km de ancho,
con una velocidad de ~0.05m /s aproximadamente a 350 m de profundidad sugiere su presencia a
~10 km de la primera estacidon. Las diferencias entre los componentes geostréficas y LADCP de la
velocidad residen en las posiciones de los nucleos de velocidad maxima. Estas diferencias se manifiestan

en las regiones donde existe la mayor amplitud de dV, superando los valores de 0.05 m/s.

Las diferencias observadas entre los campos V;apcp YV sugieren que existe una fuerte componente
ageostrofica en las mediciones del LADCP, en particular, en la linea 103. Para dilucidar el origen de las
desviaciones al campo geostrofico, se llevd a cabo un analisis de la vorticidad potencial en las dos lineas

(103 y 107).

2.4. Aspectos dinamicos
2.4.1. Parametros de surgencias costeras

El impulso del esfuerzo del viento que produce una capa frontal, a menudo se describe mediante el uso
de un modelo de gravedad reducida (Csanady, 1977; Cushman-Roisin y Beckers, 2011). A partir de esta

teoria, el impulso del esfuerzo del viento se define como sigue:

1ty
I=0= ftl T,dt, (2)

donde H es la profundidad de la interface de la capa superior del estado de reposo, pg, es la densidad
potencial de referencia, t; y t, son el comienzoy el final del evento del esfuerzo del viento favorable a
surgencia, respectivamente, 7,, es la componente y del esfuerzo del viento y dt estd relacionada con la
resolucidon temporal de los datos del esfuerzo del viento (en nuestro caso, (dt = 6h)). Para estimar el
grado de la estratificacién en cada linea, se calcula el cuadrado de la frecuencia de Brunt-Vaisala
utilizando la siguiente férmula:

dpg
N? = - 22 3
Poo 0z ( )

donde g es la aceleracién de la gravedad, pg, es la densidad potencial de referencia, pg es la densidad
potencial, y z es la coordenada vertical. La profundidad de la maxima N? también se calculé. Para fines

de comparacion, se tomé el perfil vertical central de cada linea hidrografica.
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En la teoria de las surgencias costeras, es Util estimar el radio de deformacién de Rossby del frente de
surgencia, el que fue calculado siguiendo Cushman-Roisin y Beckers (2011), el mismo que para el
modelo de dos capas se define como:

R = v g'(Hi{Hp/Hy+Hy)

P @)

dondeg’' =g (%) es la gravedad reducida, 4pg = (P2 — Po1), Po1 Y Pe2 Son la densidad potencial de

la capa superior e inferior, respectivamente, y f es el parametro de Coriolis. La definicién de la capa
superior (H;) y la capa inferior (H;) es relativa a la profundidad de la haloclina (configuracion de dos

capas).

Tablal Los parametros que caracterizan a la surgencia: impulso del viento, estratificacion, y el radio de
deformacién de Rossby (interno). N (1/s) representa la frecuencia de flotabilidad.

Linea 103 Linea 107
Impulso del viento (m/s) 0.52 0.05
N (1/s) 0.0017 5.5x10™
Maxima profundidad N (m) 32 32
Radio interno de deformacidn de Rossby (km) 13.6 12.8

2.4.2. Célculo de los parametros de la surgencia

Los parametros de la surgencia, a partir del modelo de gravedad reducida, se muestran en la Tabla 1. El
impulso del esfuerzo del viento es 10 veces mayor en la linea 103 que en la linea 107. Debido a que la
profundidad maxima de N”es la misma en los dos casos, la discrepancia entre los dos impulsos es debido
a la magnitud del esfuerzo del viento, que es mas grande sobre la linea 103 que sobre la linea 107. La
estratificacion local, a 45 km de la costa (lado izquierdo del frente) es alta en la linea 103 y baja en la
linea 107. La alta estratificacién en el lado izquierdo de la zona frontal en el evento de surgencia se

asocia con la presencia del remolino cicldnico, que tiende a aumentar el gradiente de densidad vertical.
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2.4.3. Modelo dinamico

Para evaluar los procesos dindmicos relacionados con la circulacion cerca de la pendiente continental, se
llevo a cabo un analisis de vorticidad potencial conforme a Deremble et al. (2014). En nuestro estudio,
este andlisis se pudo hacer porque las mediciones de CTD y LADCP se hicieron simultdneamente (ver por
ejemplo, Ochoa et al., 2001). Para un movimiento adiabatico y sin friccién, la vorticidad potencial se
conserva siguiendo la particula de fluido, donde la variable se define como:

PV = — (20 + V x &) - Vp, (5)

Poo

= —
donde pgy, representa la densidad potencial de referencia, {1 es la velocidad angular de la Tierra, ues la

velocidad del agua en relacién con la Tierra, y pg es la densidad potencial.

Segun Pollard y Regier (1992) la ecuacién PV se puede expresar en términos de la frecuencia de Brunt-
Vaisala; utilizando el balance de viento térmico,
—(fpgo/g)((av/az), — (au/az)) = ((apg/ax), (6p9/6y)), la ecuacién PV (5) se puede escribir en

la siguiente forma:

P =" 2o () + ) ©)

donde { = ((av/f)x) — (au/ay)). Por otra parte, en el lado derecho, el primer término es la vorticidad

planetaria, el segundo término es la vorticidad relativa, y el tercer término es el estiramiento.

Para el calculo de la derivada espacial, se utilizé una malla obtenida con interpolacién éptima. El par de
lineas 103 y 105 se utilizd para calcular la derivada-y para el evento de surgencia y el par de lineas 107 a
109 se utilizé para el evento de relajacién. Todas las derivadas se llevaron a cabo utilizando un esquema

de diferencia central.

La circulacion ageostréfica en el frente de densidad ocednico también puede ser descrita por medio de la
aproximacion cuasigeostrdfica (Pollard y Regier, 1992; Rudnick, 1996). La ecuacién omega derivada de
esta teoria es comuUnmente usada para estimar la velocidad vertical en funciéon de los gradientes
espaciales de la velocidad geostrofica (Hoskins et al., 1985). El marco teorético descrito por Pollard y

Regier (1992) para la estimacion de la circulacién ageostréfico en el plano x-z se describe a continuacion.

Si se supone que las variaciones a lo largo del frente son mas pequefias que las variaciones a través del

frente, la ecuacion de continuidad para la parte ageostréfica se reduce a (du,/dx) + (dw/dz) = 0,
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donde u, es la componente-x, w es la componente-z del campo bidimensional ageostréfico, lo que nos

permite definir una funcién de corriente ageostrdéfica (i) de la siguiente forma:

L) _a
Ug = =5, W=5¢-

Por lo tanto, la circulacion en el plano x-z puede ser diagnosticada mediante la solucién de:

3 (V2 50) + 1ot =2r (5252

(7)

(8)

dondeuy, y v, son las componentes geostroficas. La ecuacion anterior se resolvio utilizando un método

de relajaciones sucesivas siguiendo a Pollard y Regier (1992).

Las condiciones de frontera utilizadas en este estudio fueron los siguientes: ausencia de flujo a través de

las fronteras, es decir, en w=0, z=0y z=500, y u, = 0 en los limites este y oeste.

a) Linea 103 b) Linea 107
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Figura 9. Seccion transversal de la vorticidad potencial (1/ms) para las lineas 103 y 107. Las lineas

negras continuas representan las isopicnas de 24.1, 25.0, 25.7, 26.3 y 26.90.
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2.4.4. Balance de PV y circulacion ageostréfica

Las secciones transversales de PV estimadas para las lineas 103 y 107 se muestran en la Figura 9. Dos
caracteristicas coinciden en ambas lineas. La primera de ellas es la presencia de una franja con altos
valores de PV, entre 25 m y 75 m de profundidad, que actia como una barrera entre la capa mezclada y
el interior del océano. La posicion de esta franja coincide con la posicién del remolino ciclénico. La
segunda caracteristica la representan los valores de PV cercanos a cero situados cerca de 450 m de
profundidad. Sin embargo, diferencias marcadas entre estos dos rasgos son visibles en la figura. En la
linea 103 (Figura 9 (a)), los valores bajos de PV se producen entre las isopicnas de 24. 1gy y 25.0 g, en la
misma posiciéon que el frente de surgencia. También hay una reduccién de PV por debajo de la capa
frontal. En contraste, la seccidn transversal de PV para la linea 107 (Figura 9 (b)) muestra que los valores
de PV disminuyen mondtonicamente con la profundidad por debajo de la franja de valores altos. La
disminucién de PV en la linea 103 y los altos valores de PV en la linea 107 podrian estar asociados con el
sesgo del campo geostréfico. En adelante, nos centraremos en el andlisis de cada término de la ecuacién

de PV (5) para determinar su importancia relativa.

Con base en las observaciones hidrograficas, hay dos isopicnas de interés, 24.1g4 y 26.00, los procesos
que se llevan a cabo a lo largo de estas isopicnas pueden explicar las desviaciones relativas al campo
geostrofico, favoreciendo la generacidn de la circulacidn ageostréfica. La frontogénesis se produce en la
isopicna 24.1agy el corte vertical alrededor de la isopicna de 26.00y. Debido a que la PV se conserva
sobre superficies isopicnicas (Deremble et al., 2014), cada término de la ecuacion PV se estimo para
estas isopicnas en las lineas 103 y 107. La contribucién de cada término se calcula a partir de la costa

hasta 50 km mar abierto, evitando el efecto del remolino ciclénico.

El promedio espacial de cada término de la ecuacion de PV se muestra en la Tabla 2 para la isopicna
24.104 y en la Tabla 3 para la isopicna 26.00y. La vorticidad planetaria es el término mas importante (O
(10”%)) en las dos isopicnas. En la capa superior (24.10y) de la linea 103, el término de vorticidad relativa
es mayor que el término de estiramiento; ambos son del mismo orden en la capa superior en la linea
107. Es de destacar que la variabilidad (desviacidn estandar) de la vorticidad relativa es superior a la
media durante la relajacidn. Esta variabilidad podria estar asociada con los nucleos de maxima velocidad
que ocurren durante la relajacion. El término de estiramiento es mayor durante el evento de surgencia
gue durante el evento de relajacion. En la capa inferior (26.0 gy), la vorticidad planetaria sigue siendo
constante en las dos lineas. Por otra parte, la vorticidad relativa y el estiramiento son mds altos durante

el evento de surgencia que durante los eventos de relajacion.
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Tabla 2 El promedio y la desviacion estandar de cada término de la ecuacion PV a lo largo de la

isopicna 24.1 o¢. Las unidades son 1/ms.

Linea fN?/g N2{/g —f((8v/8z)*?
+ (0u/92)?)
103 26x107°+ 4.2 1.2x 107194+ 87 —5.0x10711+ 7.3
x 10711 x 10711 x 10712
107 3.0x 1072+ 2.6 3.0x 10711+ 1.3 —32x10711 + 44
x 10711 x 10710 x 10712

Tabla 3 El promedio y la desviacion estandar de los términos de la ecuacion PV a lo largo de la isopicna

26.0 0. Las unidades son 1/ms.

Linea fN%/g N2%{/g —f((0v/8z)?
+ (0u/02)?%)
103 1.4%x107°+ 7.0 44x10711 + 38 —20x10710+ 1.3
X 10—11 X 10—11 X 10_10
107 14%x107°+ 5.4 29x 10711 + 6.0 —59x%x 10711+ 6.0
x 1011 x 10~11 x 10711

La Figura 10 (a) muestra la circulacion ageostréfica en la linea 103 estimada a partir de la funcidn de

corriente. Dos celdas de circulacion se localizan cerca del talud continental; uno de ellos en el lado

izquierdo del frente de surgencias (24.10y), donde la velocidad vertical es maxima, 14.7 m/dia a 20 m de

profundidad. Alli, la velocidad ageostréfica hacia la costa fue de 3.0 X 103m/dia a 25 m de profundidad.

La capa de retorno se encuentra a 30 km de la costa. Una cadena de celdas de circulacion se produce en

el lado ligero del frente, mientras que la velocidad vertical es generalmente hacia abajo en el lado

pesado del frente. La formacidn de la celda de circulacidon se describe a continuacidn. El frente de

surgencia se localiza entre el chorro hacia el sur de surgencia y el flujo superficial hacia el norte; en esta
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configuracién, se induce un patrén alternado en el signo de la vorticidad relativa. Para conservar PV, la
parcela agua que se mueve desde el frente de surgencia hacia el lado ligero debe ajustar su vorticidad
relativa para que coincida con el agua circundante, por lo que el espesor de la columna de agua se ajusta.
Este ajuste requiere de una velocidad vertical. Cuando el espesor entre las capas isopicnicas disminuye,
la velocidad vertical también disminuye, y se genera una capa de retorno profunda para cerrar la celda
de circulacion, donde la parcela de agua se mueve desde el lado anticicldnico (lado izquierdo de frente)
hasta el lado ciclénico (lado derecha de frente). Asi, la velocidad vertical inducida advecta agua del

interior a la superficie del océano.

La otra celda de circulacién ageostrdfica que es notoria en la linea 103 esta centrada en la isopicna
26.00y, cerca del talud continental. Sus dimensiones son de ~17 km de ancho y ~125 m de espesor. La
velocidad maxima fue de 12.0 m/dia cerca de 120 m de profundidad, y la velocidad en direcciéon hacia la
costa fue de 1.7 X 103 m / dia a 75 m de profundidad. Esta celda de circulacién se encuentra debajo del
chorro hacia el sur y la parte superior del flujo subsuperficial hacia el norte, donde el nimero de Froude,
F = ((0u/0z)? + (0v/9z)?/N?), presenté valores altos, debido al corte vertical de la velocidad. La
confluencia de los dos flujos genera intensos gradientes verticales. Por lo tanto, el espesor entre las

superficies isopicnas aumenta para conservar PV.

a) Linea 103 b) Linea 107
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Figura 10. Velocidad ageostrofica en el plano x-z estimada a partir de la teoria cuasigeostréfica para (a)
la linea 103 y (b) la linea 107; las unidades son m/s. La densidad potencial (kg/m’) es
representada por la paleta de colores y las isopicnas en lineas negras. Las lineas negras
delgadas representan las isopicnas de 25.0, 26.3 y 26.90.



28
En contraste, las celdas de circulacidn ageostréficas no estan presentes en la linea 107 (Figura 10 (b)). La
Unica evidencia de dicha circulacidon se encuentra en el extremo occidental de la seccidn transversal,
donde se localizd el remolino cicldnico. Sin embargo, el campo de densidad muestra un rasgo particular
cerca de la costa que sugiere la presencia de un frente de surgencia. Sin embargo, la red de muestreo
usada no captura informacién cercana a la costa en esta linea. Es de destacar que el espesor entre las

superficies isopicnicas se mantiene constante durante la relajacion.

2.5 Discusion

Variaciones sindpticas de periodo corto del esfuerzo del viento y la respuesta del océano a estas
perturbaciones en la regién norte de la peninsula de Baja California han sido examinadas. Mediante
mediciones a bordo de barco capturamos la respuesta del océano a una fluctuacién del esfuerzo del
viento con periodo de 4 dias. Sugerimos que esta fluctuacién se generd a partir de un evento extremo
de la Oscilacién del Artico en invierno del 2009 al 2010. De septiembre a noviembre de 2009, el indice de
la Oscilacién del Artico presenta fluctuaciones con periodos aproximadamente de 7 dias. Gomez-Valdes y
Vazquez (2011) reportaron variaciones del esfuerzo del viento de periodo corto para esta region.
Encontraron que los eventos de viento recurrentes son los vientos noroeste, favorables a surgencia, vy el
tiempo de duracidon de estos eventos es aproximadamente de 4 dias. También encontraron que los

eventos de relajacién de los vientos noroestes son frecuentes y su tiempo de duracion es de 3 dias.

La respuesta del océano a un esfuerzo de viento de 4 dias favorable a surgencia frente a Punta Colonet
se documenta aqui. Siguiendo el modelo de surgencias idealizado propuesto por Csanady (1977), es facil
demostrar que la duracidn del evento no es suficiente para generar afloramiento de agua en superficie.
Sin embargo, los campos hidrograficos mostraron evidencia irrefutable de afloramiento, lo que implica
que el modelo de Csanady (1977) sélo funciona para condiciones de viento intenso (por ejemplo, la
transicion de primavera frente al norte de California). Por lo tanto, la cuestién es la siguiente: bajo
vientos favorables a surgencia de periodo corto, moderados, ¢Cuadles son los otros mecanismos para
mover el agua de la capa subsuperficial a la capa superior del océano? Para responder a esta pregunta,

se llevaron a cabo célculos de PV y la estimacién de la circulacidn ageostroéfica.

Siguiendo a Pollard y Regier (1992) se encontrd que el corte lateral y la deformacién en el frente de
surgencia contribuyeron al incremento de la velocidad vertical. Por otra parte, la zona frontal se debilita
o desaparece cuando se relaja el esfuerzo del viento. Este resultado implica que el esfuerzo del viento

sobre el frente de surgencia ha establecido una zona frontal. La evidencia del efecto del esfuerzo del
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viento en la capa superior se encuentra en los valores de PV sobre la isopicna de 24.1g4. En esta
isopicna, el PV varia cerca del frente de surgencia de 2.5 x 107° 1/ms a la posicién de 35 km de la costa
a1.7x107° 1 / ms a la posicién de 20 km de la costa. Se ha demostrado que la pérdida de PV en la
capa superior del océano esta asociado con el esfuerzo del viento paralelo al frente de surgencia
(Thomas, 2005). Los valores bajos de PV son en respuesta a las fuerzas de friccion (Pallas-Sanz et al.,

2010).

Una vez que el efecto del esfuerzo del viento en el frente de surgencia ha actuado, el mecanismo
generador de la velocidad vertical es inferido, si se tiene en cuenta que el término de la vorticidad
relativa sobre la isopicna de 24.104 es mas grande que el término de estiramiento. Un viento que sopla
corriente-abajo del chorro de surgencia induce un transporte de Ekman que advecta agua pesada sobre
agua ligera en una direccién perpendicular al chorro frontal y tiende a inducir un afloramiento de agua
pesada a lo largo del frente y un hundimiento en el lado ligero del frente, lo que favorece el
establecimiento de una circulacién ageostrofica. Por lo tanto, la interaccién entre el esfuerzo del viento y

el chorro de surgencia lleva a un transporte de Ekman no-lineal.

Por otro lado, las variaciones en el transporte de Ekman no-lineal resultan en un bombeo de Ekman no-
lineal (Stern, 1965). Siguiendo este estudio y suponiendo que el flujo es independiente de la direccion
paralela a la costa, la velocidad vertical se puede expresar en la siguiente forma:

we_ 1t %%, w
Poo(f+Q) x  pgo(f+{)?dx’

(9)

donde 7yes la componente del esfuerzo del viento paralela al frente de surgencia. Se ha demostrado que
la vorticidad planetaria es O (10™°) y la vorticidad relativa es O (1071%) durante la surgencia, mientras
que la vorticidad planetaria es O (10™°) y la vorticidad relativa cae a O (10711) durante la relajacién.
Tomando los valores caracteristicos de la zona de estudio, es decir, f = 7.27 x 1071 /s, oV /dx =
1x 107> 1/ s (lado pesado), dV/dx = 2.5 x 107> 1/ s (lado ligero), 7, = 0.03 Pa, y d7,,/dx = 5.0 X
107 Pa / m, la velocidad vertical (w) es entonces ~5m / dia en el centro de la zona frontal. En
comparacién con la velocidad vertical maxima estimada a través de la ecuacién omega (8), w es menor
de lo esperado. Esto sugiere que el esfuerzo del viento y la deformacidn horizontal de mesoescala son
los principales mecanismos de circulacidn ageostréfica. Por lo tanto, la adveccién inducida por el viento
hacia la costa y fuera de ella modifica los gradientes espaciales de densidad, los cuales tienden a cambiar
el chorro frontal, y la circulacién ageostrofica tiende a restaurar el balance de viento térmico (Hoskins y

Bretherton, 1972).
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La respuesta del océano a un evento de relajacion de surgencia de 3 dias consiste en una capa frontal
cuasi-horizontal con un pequeno gradiente, relativo a la surgencia. La relajacién del esfuerzo del viento
de 0.06 Pa a valores inferiores a 0.02 Pa provocd la migracidn hacia la costa de agua cdlida y salina. Es de
destacar que la circulacién ageostréfica no esta presente en la capa superior de la linea 107. Usando el
argumento de conservacién de PV, encontramos que la componente vertical de la velocidad no es
necesaria durante la relajacidon porque la vorticidad relativa y el término de estiramiento a lo largo de las

isopicnas son del mismo orden de magnitud. Lo que sugiere que ambos términos estan en balance.

La circulacién ageostrdfica en la celda de la capa inferior es un resultado inesperado. Su generacién
puede estar vinculada con el término de estiramiento de la ecuacién PV ya que este término es un orden
de magnitud mayor que el término de la vorticidad relativa a lo largo del isopicna 26.00y. Por otra parte,
un intenso corte vertical puede producir mezcla diapicnica. Nuestro diagrama 8 — S da evidencia de la
mezcla diapicnica a través de la isopicna de 26.00y. Varios procesos pueden desencadenar un corte
intenso en la vertical en las capas subsuperficiales, por ejemplo, el rompimiento de ondas internas, la
inestabilidad de Kelvin-Helmholtz, la inestabilidad anticiclénica ageostréfica o la inestabilidad simétrica.
Nosotros analizamos cada proceso, encontrando que la inestabilidad simétrica es el proceso mas
probable que se generd en la celda ageostrofica de la capa inferior. Segin Nagai et al. (2012), los
criterios para la aparicion de la inestabilidad simétrica se pueden expresar como (1 + Ry)R; < 1, donde
R, es el nimero de Rossby y R; es el nimero de Richardson. De acuerdo a nuestras observaciones de
campo, se encontré que Ry = 0.1y R; = 0.8, lo que indica que los criterios para el desencadenamiento
de la inestabilidad simétrica se satisfacen. Por lo tanto, la vorticidad anticicldnica y el corte vertical son

los mecanismos necesarios para reducir la PV y romper el balance geostréfico en la capa inferior.

Para terminar, nosotros especulamos que la interaccidén entre las celdas ageostréficas durante las
surgencias promueven un intercambio de informacion entre la capa limite atmosférica y el interior del

océano.

2.6 Conclusiones

1. Con base en las observaciones de campo, se identificaron dos flujos cerca de la pendiente
continental durante las surgencia: (1) un flujo hacia el sur en superficie y (2) un flujo hacia el
norte subsuperficial a lo largo de la pendiente. El flujo subsuperficial es una manifestacion
organizada de la Contracorriente Subsuperficial de California. Eventos de esfuerzo de viento de

corto periodo y magnitud moderada sobre la zona costera de Baja California fomentaron el
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afloramiento de aguas, principalmente de la termoclina estacional que contienen aguas de baja
salinidad y alto contenido de oxigeno. La velocidad vertical observada durante el otofio de 2009
fue intensificada por el corte lateral y la deformacién del campo de velocidad, favoreciendo las
condiciones para el desarrollo de las celdas de circulacién ageostréficas.

La capa frontal es horizontal durante el evento de relajacion. El flujo superficial hacia el sur no
fue capturado y la Contracorriente Subsuperficial de California estuvo desorganizada. En cambio,
se establece un flujo hacia el norte que alcanza 500 m de profundidad cerca del talud
continental.

La teoria cuasigeostroéfica es una herramienta util para dilucidar las diferencias entre los eventos
de surgencia y relajacién lejos de la topografia. Nuestra aplicacién de la teoria reveld que la
principal diferencia entre la dindmica entorno a eventos de surgencia y de relajacién es el grado

de importancia de la circulacidn geostrdfica.
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Capitulo 3

3. Evolucion de un remolino subsuperficial sobre topografia irregular

3.1 Introduccion

El Sistema de la Corriente de California (SCC) es una de las corrientes limitrofes orientales mas
estudiadas del mundo. El sistema estd localizado en el brazo oriental del giro Subtropical del Pacifico
Norte. Los vientos prevalecientes a lo largo del afio son del noroeste, tales que inducen el desarrollo de
surgencias costeras desde Baja California hasta el estado de Oregdn, E. U. A. Las corrientes de gran-
escala que caracterizan la SCC son (1) la relativamente fria (10° C — 20° C) Corriente de California en
superficie (0-200 m) con direccion hacia el ecuador, y (2) la relativamente calida Contracorriente
Subsuperficial de California, que fluye a lo largo de la pendiente continental entre 100 — 300 m de
profundidad con direccién hacia el polo (Hickey, 1998). En verano y otofio, estas corrientes prevalecen
en la parte norte de la peninsula de Baja California con una intensificacion de la Contracorriente
Subsuperficial de California (Durazo, 2015). Tal intensificacidon favorece el incremento del corte vertical
en la velocidad, asociado con inestabilidades baroclinicas, mecanismo precursor en la generacién de

vigorosos remolinos de mesoescala (Marchesiello et al., 2003).

La actividad de remolinos de mesoescala ha sido ampliamente estudiada en el SCC usando informacién
de altimetria (Strub y James, 2000; Chelton et al., 2007; Kurczyn et al., 2012), mediante las trayectorias
de derivadores ocednicos (Garfield et al., 1999) y simulaciones numéricas (Kurian et al., 2011). Estos
estudios han contribuido al conocimiento sobre las propiedades cinematicas, principales puntos de
generacion, estacionalidad y el efecto de los cabos en la linea de costa. En particular, la generacién de
remolinos debida a inestabilidades de la Contracorriente Subsuperficial de California ha recibido una
atencién especial, en parte porque en su estado primigenio de generacién involucra inestabilidades en el
régimen de submesoescala altamente energéticas (Molemaker et al., 2015). Por otro lado la estructura
vertical media de estos remolinos funge como enlace entre los procesos que ocurren en superficie y en
el interior del océano (Pelland et al.,, 2013; Nagai et al.,, 2015), y finalmente porque transportan
materiales traza desde la costa hacia mar abierto, alterando el ecosistema subyacente de la regién

(Thomsen et al., 2015).
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Las zonas de maxima energia cinética turbulenta situadas en la zona de transicidn costera en SCC (Strub
et al., 1991) sugieren interacciones entre el flujo medio y el turbulento (Colas et al., 2012) y la presencia
de flujos turbulentos de calor (Colas et al., 2013) debido a la correlacién temporal entre la anomalia de
temperatura T’ y la anomalia del campo de velocidad u’, w'T’. Mediante simulaciones numéricas de
escala regional Colas et al. (2013) determinaron que los flujos de calor turbulentos tienden a seguir la
direccion gradiente abajo del gradiente de temperatura media; en regiones de surgencia tienden a tener

una direccion preferencial hacia la costa y en el interior del océano hacia fuera de ella.

Con respecto a la estabilidad de los remolinos subsuperficiales, estos tienden a tener una vida larga (>
180 dias) en ausencia de topografia irregular (Pelland et al., 2013). La erosién de estas estructuras se
lleva a cabo mediante intrusiones laterales que fomentan el intercambio de propiedades entre el nucleo

del remolino y su entorno (Elliot y Sanford, 1998).

Sin embargo, la direccion de los flujos de calor turbulentos y la vida del remolino puede ser interrumpida
por la presencia de topografia irregular. Lu et al. (2016) notaron que el efecto de la topografia irregular
yace en el cambio en la direccion del flujo de calor turbulento. Enfatizaron que la presencia de montes
submarinos y cordilleras ocednicas desencadenan flujos de calor turbulentos gradiente arriba de la
temperatura media, es decir, la direccidon del flujo de calor turbulento es en el mismo sentido que el
gradiente de temperatura media, energizando al flujo medio. Con respecto a la vida del remolino, esta se
ve afectada por el impacto contra montes submarinos o cordilleras oceanicas (Zavala-Sansén, 2002;
Herbette et al., 2003,2005). El efecto de esta colision es observada mediante la fragmentacién del

remolino.

Aunque la variabilidad de mesoescala del SCC frente a la peninsula de Baja California ha sido establecida
usando las mediciones oceanograficas del programa “Investigaciones Mexicanas de la Corriente de
California” (Durazo y Baumgartner, 2002; Gomez-Valdes y Jeronimo, 2009; Jeronimo y Gomez-Valdes,
2010; Durazo, 2015), muchos aspectos de la oceanografica fisica pertenecientes a la zona de transicion
permanecen oscuros, en parte por la carencia de informacion en esta zona que impide tener una
estimacion fiable; en particular, las interacciones entre el flujo medio y turbulento merecen un estudio
en detalle. Aqui es donde las simulaciones numéricas son de utilidad para caracterizar los flujos
turbulentos y las interacciones entre escalas de variacion que puedan llegar a ocurrir en la regién.

Ademas, las simulaciones numéricas pueden ayudar a develar el papel que juega la topografia sobre las
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estructuras (remolinos, frentes) formadas en la zona de transicion de Baja California. Recientemente,
Nikurashin et al. (2015) demostraron, mediante simulaciones numéricas, que una de las rutas para
disipar energia es a través de ondas inercio-gravitatorias emitidas por el efecto de la rugosidad del fondo
marino sobre flujos geostroficos. Ellos argumentan que los flujos geostréficos son susceptible a perder
energia cuando entran a regiones donde el relieve topografico es irregular. Poniendo en contexto este
hallazgo y el efecto de la topografia sobre la estabilidad de remolinos en |la oceanografia regional de Baja
California, es posible que los frentes de surgencia, los remolinos superficiales y subsuperficiales sean
afectados por el conjunto de montes submarinos que alberga la zona de transicidon de Baja California. A
la fecha, no hay estudios que aborden este tépico en la oceanografia regional; asi que el presente
trabajo tiene como justificacién abonar al conocimiento del efecto de la topografia del fondo del mar
sobre las estructuras de mesoescala generadas en la zona de transiciéon de Baja California y el posible
efecto sobre la distribucion de los flujos turbulentos de calor, mediante simulaciones numéricas

realistas.

La motivacion de este trabajo proviene de las observaciones oceanograficas descritas en el capitulo
anterior. Durante la campafa oceanografica (octubre de 2009) se detectd un remolino subsuperficial
frente a Punta Baja. Una de las estructuras sobresalientes del remolino fue una asimetria en la velocidad
azimutal asi como en la estructura termohalina justo donde se localiza el mayor monte submarino de la
region. Nuestra hipdtesis es que el monte submarino promueve la desestabilizacidn del remolino
desencadenando un intercambio de calor entre el interior del remolino y su ambiente alrededor. Para
seguir la variacion espacio-temporal del remolino subsuperficial detectado en la campafia oceanografica
y caracterizar los flujos de calor turbulentos durante el tiempo de vida del remolino, se llevé a cabo un
"hindcast" a través de una simulacidn numérica regional, cubriendo la parte sur del estado de California,
E.U.A. y la region norte de la peninsula de Baja California, México. La simulacién abarcé el lapso del
2009-2012. En este capitulo se analizan las salidas de verano-otofio de 2009. En las seccion de resultados
se describe por primera vez la fragmentacion y muerte de un remolino subsuperficial de la Corriente de
California. En la seccién de discusidon se pone en perspectiva el efecto de la fragmentacién sobre las

corrientes principales de la region.
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Figura 11. Mapa del area de estudio y batimetria. El recuadro muestra el dominio numérico.
3.2 Modelo numérico

El modelo de circulacidn del océano nombrado Regional Ocean Model System (ROMS, por sus siglas en
inglés) fue configurado para simular de manera realista la regién subtropical del SCC. El modelo ROMS es
un modelo oceanico que resuelve las ecuaciones primitivas, con superficie libre, bajo un esquema

IM

temporal “split-explicit”, resuelto en una malla numérica curvilinea en la horizontal y en coordenadas
verticales tipo sigma, las cuales siguen el relieve del fondo marino (Schepetkin y McWilliams, 2005). En
este trabajo usamos la version ROMS desarrollada por el Institute de Recherché pour le Development
(Debreu et al., 2011). Este modelo ha sido implementado de manera exitosa en la Corriente de California

(Marchesiello et al., 2003; Centurioni et al., 2010; Davis y Di Lorenzo, 2015).

El dominio numérico incluye el SCC desde los 39°N hasta 20°N y se extiende aproximadamente 1000 km
en direccion fuera de la costa (Figura 11). La topografia de fondo fue construida a partir de una
interpolacion lineal usando los datos del programa ETOPO1 (Amante y Eakins, 2009). La resolucion
horizontal fue de 5 km y 32 niveles verticales sigma. La resolucién horizontal fue menor que el radio de
deformacién de Rossby frente a Baja California (< 35 km) (Chelton et al., 1998), por lo que el modelo es

capaz de resolver la variacion de mesoescala en esta region. Siguiendo a Song y Haidvogel (1994), los
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pardmetros geométricos para discretizar la coordenada vertical fueron 6, =7 y 6, = 0; asi los 32 niveles
verticales fueron distribuidos en la columna de agua de tal manera que 20 niveles sigma cubren los

primeros 200 m de profundidad.

Para reducir el error asociado al gradiente de presidn y evitar sefiales espurias, la batimetria fue
suavizada hasta satisfacer la condicidon 8h/h < 0.18, donde h es la profundidad total de la columna de
agua y 6h es la diferencia en profundidad entre puntos adyacentes de la malla (Marchesiello et al.,

2003). Las profundidades menores a 50 m fueron restablecidas a 50 m.

La estrategia de modelado consta de dos etapas: 1) una simulacion climatoldgica y 2) una simulacién
interanual. El objetivo detrds de esta estrategia fue resolver la variacién de alta frecuencia, relativa a la
climatoldgica, y examinar la respuesta dindmica al ciclo surgencia/relajacidén para futuros estudios. La
etapa 1 fue llevada a cabo usando la informacidn descrita a continuacion. Las condiciones iniciales y las
condiciones de frontera fueron tomadas del conjunto de datos mensuales del programa Simple Ocean
Data Analysis (SODA) posteriormente interpoladas al dominio numérico en cuestion (Carton y Giese,
2008). Los forzamientos atmosféricos climatoldgicos (flujos de calor y precipitacion-evaporacion) fueron
provistos por el programa Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set (COADS). La informacidn aplicada
a las fronteras y los forzamientos climatolégicos se incorporaron al modelo cada 15% dia del mes. El
esfuerzo del viento mensual fue computado a partir del conjunto de datos Quick-Scatterometer
(QuickSCAT). Una vez que la simulacién climatolégica alcanzé su estado de equilibrio estadistico, el
campo instantdneo de la simulacion climatolégica fue usado al inicio de la simulacién interanual. Las
condiciones de frontera para esta nueva simulacién fueron tomadas del conjunto de datos
pertenecientes al programa Estimating the Circulation and Climate of the Ocean, fase Il, (ECCO-2). Esta
informacidn se caracteriza por tener informacién actualizada cada 3 dias, la resolucidn espacial es de
0.25°. Los flujos superficiales de momento, calor y precipitacién-evaporacién fueron computados usando
la férmula propuesta por Large y Yeager (2004). Para obtener tal informacion, los datos del North
American Regional Reanalysis (NARR) (Mesinger et al., 2006) fueron usados. La resoluciéon temporal de
los forzamientos superficiales es 3-horas. Para prevenir la divergencia entre la SST estimada por el
modelo y la observada, una correccion de flujo calor fue usado, lo que permite al océano regresar calor a
la atmodsfera (Barnier et al., 2006). Se implementaron condiciones de frontera de radiacidén-relajacion
para permitir un mejor ajuste entre la informacién que entra-sale y evitar divergencia en las fronteras
(Marchesiello et al., 2001). Para reforzar el ajuste en las fronteras, una capa de esponja se configurd para
amortiguar la informacién saliente (ondas, remolinos). La simulacién interanual fue integrada en el

periodo 2006-2012. Las salidas fueron promediadas diariamente.
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Validacién del modelo

El modelo ROMS ha sido ampliamente implementado para simular procesos regionales en el SCC, por
ejemplo las estructuras meandricas (Centurioni et al., 2008) y procesos locales en la Bahia de Todos
Santos (Mateos et al., 2009). Sin embargo, nuestra configuracién numérica implementada para la region
norte de Baja California es nueva. En lo sucesivo, esta seccién estd enfocada en evaluar las habilidades

del modelo.

Circulacion geostrofica: AVISO vs. ROMS
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Figura 12. Circulacidon geostréfica estacional. Panel superior: lineas de corriente para el flujo
geostrofico estimada a partir de la topografia dinamica absoluta. Panel inferior: lineas de
corriente para el flujo geostréfico calculado a partir de las salidas del modelo numérico.

Circulacion geostréfica estacional

Se evalué el desempeiio del modelo para reproducir el campo promedio estacional del flujo geostrofico
integrado en la columna de agua (0-1000 m). Seguimos el procedimiento descrito por Penven et al.
(2005) para calcular la funcion de corriente. Ellos usan la solucién de la ecuacién de Laplace parta
obtener el campo no-divergente del flujo. Las estimaciones del flujo geostréfico del modelo fueron

comparadas con el flujo geostréfico estimado a partir de datos de satélite. Se usaron para el calculo del
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flujo geostrofico cuatro afios de informacion de la Topografia Dinamica Absoluta computada por el
Archiving, Validation and Interpretation of Satellite Oceanographic data (AVISO), la serie de datos
semanales de datos de altimetria y la topografia dindmica media (Rio y Hernandez, 2004). Finalmente, el
flujo geostroéfico del modelo fue suavizado usando una funcidn gaussiana con una ventana de filtro de 5

puntos para asemejar la resolucion espacial de los datos de satélite.
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Figura 13. Temperatura superficial del mar para las estaciones de primavera y verano. Temperatura
superficial del mar a partir de informacidn satelital (paneles de la izquierda) y la temperatura
superficial del mar calculada por el modelo numérico (paneles de la derecha).

Los campos geostroficos simulados y estimados exhiben similitudes entre los patrones de escala-grande
y las variaciones estacionales (Figura 12). La Corriente de California es observable en las cuatro
estaciones del afo. La incipiente incursion de la Corriente de California hacia la costa inicia en Febrero-
Marzo-Abril (FMA), pero es hasta Mayo-Junio-Julio (MJJ) que el flujo es organizado y paralelo a la costa.

Durante Agosto-Septiembre-Octubre el flujo hacia el sur es sinuoso y desorganizado. Entre las
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coordenadas 30°N - 32°N y 118°W se observa una circulacién anticicldnica. Posteriormente, en
Noviembre-Diciembre-Enero el flujo principal de la Corriente de California migra hacia fuera de la costa.
Lynn y Simpson (1987) y Strub y James (2002) reportaron patrones similares usando informacién de las

campanas oceanograficas CalCOFI e informacidn satelital.

Temperatura superficial del mar

La SST en la Corriente de California frente a Baja California es, principalmente, modulada por el ciclo
estacional (Durazo, 2015). La habilidad del modelo para simular la variacién estacional de SST fue
evaluada mediante la comparaciéon de la SST de datos de satélite procesados y distribuidos por el
programa Multi-Scale Ultra High Resolution Sea Surface Temperature (MUR-SST) (Chin et al., 1998). El
producto satelital combina diferentes sensores para mejorar la resolucidon espacial y temporal de las

observaciones. La resolucién espacial es de 1 km y la resoluciéon temporal de 1 dia.

La Figura 13 muestra la distribucién espacial de la SST del producto satelital MUR-SST y la simulada por el
modelo ROMS durante FMA y MJJ. La distribucion espacio-temporal de la SST del modelo fue consistente
con los datos satelitales. Durante la fase fria, el pulso de la Corriente de California fue evidenciado por la
presencia de agua a ~ 13° C al norte de la regién. Una banda de agua fria se extiende a lo largo de la
costa frente a Ensenada (32°N) hasta Punta Baja (30°N). Esta es la zona de surgencia frente a Baja
California norte. Durante la fase cdlida, un incremento en la temperatura de 2.5°C frente a San Diego es
un rasgo sobresaliente. La banda de agua fria a lo largo de la costa es también identificada en esta fase.
La diferencia en la intensidad de la surgencia costera es consecuencia de la baja resolucidon de la
estructura del campo de viento cerca de la costa (Capet et al., 2004). No es sorpresa que la soluciones
numéricas aqui mostradas sean consistentes con los datos de satélite, ya que se usé un corrector de flujo
de calor en superficie. Para tener una perspectiva del alcance y limitaciones de la solucién numérica, la
siguiente subseccidn muestra la evaluacion entre la estructura vertical de la temperatura y la velocidad

observada en octubre de 2009 durante la campafia oceanografica descrita en el capitulo anterior.

Energia cinética turbulenta (ECT)

El dltimo proceso de validaciéon es acerca de la distribucion de la ECT. En la literatura, es comun
encontrar metodologias para calcular ECT basadas en la separacién del flujo en dos partes; una parte
asociada al flujo medio y la otra asociada al flujo turbulento. Sin embargo, el procedimiento requiere un
conjunto de datos con suficiente cobertura temporal para definir al flujo medio de menara
estadisticamente confiable (Flierl y McWilliams, 1977). En nuestro caso, la cobertura temporal es

relativamente corta (2008-2012) para establecer un promedio de largo-periodo o usar un promedio
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climatolégico para definir al flujo medio. Es entonces, que decidimos usar un filtro pasa-bajas para

descomponer el flujo como la suma de la componente pasa-baja del flujo y la anomalia con respecto a

dicha componente. La expresion general de la descomposicion es @ = @ + @', donde ¢ es la variable

de altimetria o cualquier variable del modelo, @, es la componente pasa-baja de ¢ (de aqui en adelante
componente lenta) y @' es la anomalia (de aqui en adelante componente rapida). La energia cinética

turbulenta queda definida como: ECT = (%)(u '2+V'2) .

El elemento clave en la descomposicidn es encontrar el ancho de la ventana del filtro éptimo, tal que
permita retener el ciclo de variacion natural del sistema (estacional), pero con confianza estadistica. Una
técnica util para determinar el ancho de la ventana de filtro es analizar el espectro de varianza
conservada de la corriente geostrofica estimada de altimetria y del modelo (Jouanno et al., 2012). El ciclo
anual fue previamente removido ajustando un armdnico anual a la corriente geostréfica para ambos
conjuntos de datos. Ambos espectros muestran una consistente concentracion de energia en la banda de
50 y 100 dias. Usando datos de altimetria, Kurczyn et al. (2012) encontraron que el mayor porcentaje de
remolinos frente a la peninsula de Baja California tiene una vida media entre 70 y 100 dias.
Argumentamos que las bandas de mayor energia capturadas en el espectro de varianza conservada
estdn asociadas con el tiempo de vida caracteristico de los remolinos. Con base en esta légica, usamos
un promedio corrido con un ancho de ventana de 120 dias. El filtro fue aplicado a las variables traza y de

momento.

La distribucion espacial media de ECT-ROMS es consistente con la distribuciéon espacial media de ECT-
AVISO estimada con altimetria (Figura 15). Ambas estimaciones muestran altos valores de ECT entre
125°W - 120°W y 31°N — 34°N como evidencia de la actividad de remolinos al sur de Punta Concepcién
(Kurian et al., 2011). La actividad de remolinos frente a Punta Eugenia es caracterizada por tener valores
altos de ECT, lo cual es consistente con resultados previos realizados usando algoritmos de deteccion de
remolinos frente a Baja California (Kuyczyn et al., 2012). Aunado con las dos zonas de alta actividad de
remolinos, frente a la costa de San Quintin (30°N — 31°N) estd localizado otro nucleo de maxima
velocidad. Es precisamente en esta zona donde el flujo hacia el sur y el flujo hacia el polo tienden a
intensificarse en verano y otofno (Durazo, 2015). Otra ventaja de contar con simulaciones numeéricas es la
habilidad de analizar el ciclo estacional de ECT (Figura 2.5). Cabe resaltar la consistencia de ambos
productos en capturar el pico en ECT durante los meses de JJA y los valores minimos durante JFM.

Sorpresivamente, el maximo relativo en julio es capturado en ambos conjuntos de datos. Desde el punto
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de vista regional, la simulacién aqui desarrollada sobreestima la ECT (Figura 14c, rectangulos azul y
negro). Capet et al. (2008) argumentan que la sobreestimacion se debe a la presencia de estructuras con
escala horizontal imperceptible para el satélite (resolucién horizontal 50 km) y que tales estructuras

estdn involucradas en la produccién de ECT.
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Figura 14. Variacion espacio-temporal de la energia cinética turbulenta ECT. (a) ECT estimada del
programa satelital AVISO. (b) ECT estimada a partir de las salidas del modelo numérico. (c)
Ciclo estacional de la ECT: la linea en negro representan la ECT a partir de AVISO y la linea azul
es la ECT a partir del modelo numérico.

En resumen, al considerar la consistencia de las simulaciones en capturar la variabilidad de mesoescala y

el ciclo estacional de ECT. Esto conduce a tener confianza en la interpretacion de los resultados.
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Figura 15. Temperatura (lineas negras) y la componente de la velocidad a lo largo de la costa (colores):
El panel de la derecha muestra los datos in-situ tomados durante la campaina oceanogréfica a
bordo del Buque Oceanografico Francisco de Ulloa. El panel de la derecha muestra la salida
instantanea para el 14 de octubre de 2009. El recuadro representa la secciéon transversal
realizada en la campaila oceanografica en octubre de 2009 frente a las costas de Baja
California.

3.3 Simulacion del remolino subsuperficial

3.3.1 Remolino anticiclénico

Una campafa oceanografica se llevd a cabo en octubre de 2009 frente a Baja California. El propdsito de
la campaifia fue caracterizar y detectar corrientes y remolinos durante la condiciones de otofio. Una
caracteristica importante del plan de estaciones fue la alta resolucion (5 km) en la direccion
perpendicular a la costa. Tal resolucién permitid capturar parte del espectro del régimen de

submesoescala.

La Figura 14 resalta la presencia de un remolino anticicldnico frente a las costas de Baja California. La
mayor diferencia entre la solucion numérica y las observaciones yace en la estructura vertical de la
componente de velocidad a lo largo de la costa. (Figura 14 a y b). Las salidas del modelo subestiman la
amplitud de la velocidad por un factor de 2. Debido al proceso de suavizado espacial del modelo
numérico para filtrar las escalas cercanas a la longitud de onda de Nyquist (dx = 5km), las estructuras de

submesoescala capturadas por el crucero oceanografico alrededor del monte submarino Mariano
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Matamoros fueron filtradas. Incluso, el monte submarino fue suavizado para mitigar el error asociado al
gradiente de presién. Sin embargo, el modelo es capaz de resolver la estructura de mesoescala, por
ejemplo, la asimetria en la posicidn relativa de los nucleos de méaxima velocidad del nucleo positivo es

somera que el nucleo negativo.

Formacién del remolino

Como primer analisis, esta subseccidon estd enfocada en describir la respuesta del océano al esfuerzo del
viento de periodo corto durante el lapso comprendido entre agosto y otofio de 2009. La Figura 16
muestra la variacidn temporal del esfuerzo del viento horizontalmente promediado (panel superior), asi
como mapas instantaneos de temperatura (colores) superpuestos por el campo de velocidad (|v| > 0.07

m/s) (flechas) a 50 m de profundidad.

La direccion preferencial del esfuerzo del viento fue favorable al desarrollo de surgencias costeras de
agosto a octubre. Sin embargo, su magnitud mostrd variaciones. Un rasgo sobresaliente es el minimo
global (|T] < 0.02 Pa) que ocurrid entre el 30 de agosto y el 2 de septiembre. Este evento fue
categorizado como evento de relajacién. Después de este evento el esfuerzo del viento fue favorable a
surgencia. La variacion de mesoescala fue caracterizada por la presencia de una estructura de tipo-

remolino y corrientes costeras.

La cronologia de eventos fue la siguiente: Un flujo hacia el polo a lo largo de la plataforma continental
fue generado en respuesta al evento de relajacion (08/09). Este flujo tiene como origen Bahia Vizcaino.
La maxima rapidez fue de 0.3 m/s. Una estructura de tipo-meandro con radio de curvatura fue de 40 km
localizado corriente-abajo de Punta Baja. El radio de curvatura fue consistente con el radio circunscrito
por la linea de costa en Punta Baja. La amplitud del meandro aumenté hasta romper en una estructura
de tipo-remolino y se desarrollé hasta convertirse en una estructura coherente cerrada centrada en las

coordenadas 30°N y 116°W (18/09).
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Figura 16. Diagrama de astillas del esfuerzo del viento (panel superior) horizontalmente promediado
en el dominio mostrado en los mapas de temperatura potencial a 50 m de profundidad
(Paneles inferiores). El campo de velocidad (flechas negras, |v| > 0.07 m/s) esta superpuesto al
campo de temperatura

Identificacién del remolino

Para identificar de manera objetiva el nacimiento y muerte del remolino, implementamos un algoritmo
de deteccién automatica (Chelton et al., 2011). Debido a la proximidad con la costa y la presencia de
cabos el flujo es deformado constantemente; por lo tanto detectar remolinos de este tipo no es una
tarea facil. Comunmente se usan métodos geométricos para separar la contribucién de filamentos y
vortices sobre el campo de vorticidad. Sin embargo, estos métodos fallan en lugares donde el flujo es
deformado permanentemente (cerca de la costa) (Roulllet and Klein, 2010). Para evitar resultados falsos,
seguimos el método de Roullet y Klein (2010). Ellos sugieren que el parametro de Okubo-Weiss usado
junto con un criterio que sirve para discernir entre vortices y filamentos. Para examinar el
comportamiento del remolino durante su tiempo de vida, usamos el nimero de Rossby local, el cual esta

definido como el cociente por la division de la componente vertical de la vorticidad relativa £ entre el

parametro de Coriolis f, RO = % .

Seguimiento
Para examinar el comportamiento del remolino, su trayectoria es graficada en la Figura 17, de acuerdo
al algoritmo de deteccién automatica. El remolino fue detectado por primera vez el 19 de septiembre a

30° N (circulo gris), al norte de Punta Baja, y finalmente es erosionado fuera de la zona de transicion el
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05 de noviembre aproximadamente a 117° W (cruz negra). La trayectoria del remolino se divide en dos
partes: una que migra hacia el sur en direccidn hacia el promontorio; y la otra cuando el remolino migra
hacia el suroeste, atravesando el promontorio, dando lugar a que el remolino interactie con el
promontorio. La trayectoria muestra que el remolino fue lo suficientemente fuerte para escalar y cruzar

el promontorio. Asi que se puede catalogar como una interaccién fuerte (Zavala-Sansdn, 2002).

La estructura vertical media del remolino fue reconstruida usando la informacién obtenida a partir del
algoritmo de deteccion. Debido a que el remolino se desarrolla cerca de la pendiente continental, se
proyecté u’ a un perfil paralelo a la costa (y’). La estructura media se construyd a partir de un compuesto

durante el tiempo de vida del remolino.
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Figura 17. Trayectoria del remolino de acuerdo al algoritmo de deteccidn. El circulo gris representa la
posicidn inicial y la cruz negra representa la posicion final. Las lineas grises representan las
isobatas de 250 m, 1000 m y 1500 m.

La estructura vertical media de la componente vertical de la vorticidad muestra un vortice de mesoescala
gue se extiende hasta una profundidad de 600 m (Figura 17a). El nucleo de maxima vorticidad relativa (-
0.2f) estuvo localizado a una profundidad de 150 m. Una asimetria es capturada en la estructura vertical
de la componente perpendicular a la costa (u’) (Figura 17b): el ndcleo negativo es somero relativo al
nucleo positivo. Esta estructura es similar a la mostrada en la figura de la componente de velocidad a lo

largo de la costa (Figura 14a y 14b).
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Figura 18. Biseccidn paralela a la costa del remolino subsuperficial a partir de un ensamble durante el
tiempo de vida. (a) Vorticidad relativa normalizada por el parametro de Coriolis. (b) Anomalia
de temperatura T’ (colores) con respecto a la baja frecuencia y la anomalia de la componente
de velocidad transversal a la costa (contornos negros). (c) Perfil vertical de la rapidez de giro
(linea continua), el error asociado (lineas discontinuas) y la rapidez de propagacion (linea negra
gruesa). (d) Perfil vertical del transporte de calor turbulento (linea continua) y su error
asociado (lineas discontinuas).

Un rasgo sobresaliente es observado en la estructura térmica vertical media; un sesgo hacia el norte de
la anomalia térmica (Figura 17b). Tal sesgo sugiere un transporte de calor preferentemente hacia la

costa. Para probar la sugerencia, se estimé el transporte turbulento de calor segin a Zhang et al. (2013).

La cantidad pCpU'T ' donde p es la densidad potencial, Cp es la capacidad calorifica del agua de mar, u’

es la anomalia de la componente de velocidad perpendicular a la costa y T’ es la anomalia de
temperatura, es integrada a través de la seccion del remolino. Ademas, se cuantificd el calor turbulento
neto atrapado dentro del remolino, la profundidad de atrapamiento se calculd de acuerdo a Zhang et al.

(2013). La Figura 17c muestra el perfil vertical medio de la velocidad de rotacion c y la velocidad de
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translacion media U. La razén U/c proporciona informacion sobre la profundidad a la cual el remolino
tiene la capacidad para retener calor: cuando la velocidad de rotacidn es mayor que la velocidad de
translacion, el remolino es capaz de retener calor. Bajo esta aproximacién, la profundidad de
atrapamiento fue de 300 m. Consistente con un sesgo hacia el norte mostrado anteriormente, el perfil
vertical medio del transporte turbulento de calor tiene marcados valores positivos entre 100 m y 300 m
de profundidad (transporte hacia la costa). Mientras que los valores negativos en la misma posicidon que
la anomalia fria. El calor turbulento neto calculado desde la superficie hasta 300 m de profundidad fue
7.7 + 3.6 x 10" W, el cual es comparable al reportado por Chaigneau et al. (2011) (3.3 x 10" W),
correspondiente a remolinos formados en el Océano Pacifico Oriental en el Hemisferio Sur y 2 orden de
magnitud inferior al reportado por Kurczyn et al. (2013), 105 x 10" W, correspondiente al Pacifico

Tropical-Subtropical mexicano.
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Figura 19. Serie de tiempo de (a) la altura de la superficie del mar SSH, (b) vorticidad relativa
normalizada por el parametro de Coriolis, (c) tasa de deformacion normalizada por el
parametro de Coriolis. (d) Profundidad del fondo marino interpolada a las coordenadas del
centro del remolino.
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Evolucion temporal del remolino
De acuerdo a la estructura vertical media del remolino anticiclénico, el nicleo de méxima vorticidad se
localizé a 150 m de profundidad. Para examinar la evolucion del remolino se construyd una serie de
tiempo de Ro perteneciente al centro del remolino (z, = 150 m). Ademds, para examinar la sefial del
remolino en superficie, la anomalia de la altura del nivel del mar (SSHa) fue interpolada al centro del
remolino. Y finalmente, para tener un punto de referencia de la posicidn del remolino se interpolé Ila

profundidad del fondo marino al centro del remolino para cada instante de tiempo.

La serie de tiempo de SSHa muestra el decaimiento de la sefial del remolino en superficie al escalar el
promontorio. Durante el lapso comprendido entre el 19/09 y 04/10 la amplitud de SSHa, en promedio,
fue de 0.3 m. Después que el remolino escald el promontorio topografico la sefial de SSHa disminuyo de

0.3 m a 0.2 m. Posteriormente, la amplitud de SSHa permanecid constante con un valor de 0.2 m.

La serie de tiempo de Ro a 150 m muestra la continua erosién del remolino durante su tiempo de vida. El
estado inicial del remolino se caracterizd por alcanzar los valores altos de vorticidad relativa. Después del
maximo de vorticidad (24/09), ocurrié una disminucion del 20% del maximo de vorticidad. La proximidad
del remolino con la frontera lateral pudo ser el mecanismo causante de la disminucidn. A partir del dia
29/09 comenzd el decaimiento paulatino en la amplitud de la vorticidad relativa. Pero al momento que el
remolino encontrd el promontorio topografico (07/10), frente a Punta Baja, experimenté un salto en su
vorticidad relativa, de 0.6 a 0.8 unidades. Este salto se mantuvo hasta que el remolino bajé la estructura
topografica, pasando de 0.6 a 0.4 unidades. Posteriormente, el remolino contindo con su decaimiento

pendiente-abajo del escalon hasta que fue erosionado por completo (07/11).
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Figura 20. Diagrama de Hovmoller del pardametro Ro en el centro del remolino como funcién del
tiempo y la profundidad.

Las series de tiempo de SSHa y el parametro Ro muestran una continua erosién del remolino. Para tener
una descripcion del cambio en la estructura vertical de la vorticidad se construyd un diagrama de
Hovmoller correspondiente al perfil vertical de la vorticidad relativa en el centro del remolino. La Figura
20 muestra la evolucidn temporal del perfil vertical del parametro Ro en el eje central del remolino. El
remolino fue perceptible desde la superficie hasta 600 m de profundidad. Conforme el remolino inicié su
ascenso al promontorio, la vorticidad relativa anticiclénica superficial gand vorticidad ciclénica. Esta
ganancia de vorticidad ciclénica coincidié con la disminucion en la sefial de SSHa. Cuando el remolino
anticiclénico se monté al promontorio hubo un incremento en la vorticidad relativa subsuperficial (z = -
150m), mientras que en superficie la vorticidad anticiclénica fue perdiendo intensidad. La intensificacion
de la vorticidad relativa anticiclonica subsuperficial indica una transferencia de momento hacia el interior
del océano. Este patrén fue reportado por Hyuan y Hogan (2008) usando experimentos idealizados para
examinar el impacto de un remolino anticiclonico sobre la pendiente continental. Al momento que el
remolino inicio su descenso del promontorio, la magnitud en la vorticidad relativa anticiclénica

disminuyd, indicando un ganancia de vorticidad relativa cicldnica.
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De acuerdo a la informacion obtenida en la serie de tiempo de la vorticidad relativa, podemos catalogar
3 estadios durante el tiempo de vida del remolino: 1) antes, 2) durante, 3) y después de la interaccion
con el promontorio topografico. La siguiente subseccién esta enfocada en analizar la estructura

horizontal y vertical del remolino anticicldnico asociada a cada estadio.

La estabilidad del remolino es comprometida por la presencia de topografia irregular (promontorio
topografico) y cambia la trayectoria original del mismo. La Figura 21 presenta el comportamiento del
remolino en la que su trayectoria es trazada con una linea negra en cada mapa instantaneo. De acuerdo
con el algoritmo de deteccidn, el remolino anticiclonico en cuestiéon nacié el 21 de septiembre (circulo
gris en la Figura 21). El remolino emerge como una estructura pequefia (relativa al radio de deformacion
baroclinico local) frente a la pendiente continental. En su fase inicial alcanza un nimero de Rossby local
de -0.4 en superficie (z = -100 m) y -0.2 a una profundidad de 300 m. Su radio caracteristico fue de 40
km. Durante su trayectoria hacia el suroeste, el remolino experimenté una interaccion fuerte con el
promontorio topografico de acuerdo a la categorizacidon hecha por Zavala-Sansén (2002), al cruzar frente
a Punta Baja. Cuando el remolino inicié su ascenso al promontorio (08/10/2009), su forma cambié a ser
ligeramente eliptica, con su eje mayor cuasi-paralelo a las isobatas. El nimero de Rossby local disminuyd
como evidencia de la erosion de la vorticidad relativa. En la capa subsuperficial (z = -300 m) fue visible la

formacidn de un filamento en la parte norte del remolino.
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Figura 21. Distribucién horizontal de la vorticidad relativa normalizada por el parametro de Coriolis a
150 m (columna izquierda) y a 300 m (columna derecha). Los puntos negros muestran la

trayectoria del remolino. Las lineas negras delgadas muestran las isobatas de 200 m y 1000 m.
Las lineas negras gruesas representan la seccion mostrada en la figura 22.
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En la cima de la cordillera (21/10/2009), el eje mayor de la elipse es perpendicular a las isobatas.
Estructuras filamentarias son evidentes en las dos capas. El remolino experimenta una separacion de

masa en la capa superior (z = - 100 m) como resultado de la filamentacién.

Pendiente abajo de la cordillera (28/10/2009) el remolino es fragmentado, perdiendo parte de su masa
inicial. La vorticidad relativa es fuertemente erosionada en superficie, el pardmetro Ro pasa de |Ro| =
0.2 a |Ro| =0.1. En la parte inferior del remolino, la vorticidad relativa también es erosionada, pero la

sefial del remolino es aun visible.

En este momento, la estabilidad del remolino queda comprometida, hasta que la estructura coherente
del remolino es disipada por completo (07/11/2009). La vorticidad ciclonica alrededor del remolino (ver
08/10/2009 -- 28/10/2009) contribuyd a producir la forma eliptica del remolino, cuando este cruzaba la
cordillera. El proceso de elongacion del remolino y la formacién de filamentos ambos estan asociados a
la presencia de vorticidad ciclonica localizada alrededor del promontorio topografico (Zavala-Sanson,

2002).

Para completar el cuadro de la fragmentacién del remolino inducida por la topografia, la Figura 22
muestra la estructura vertical de remolino en los instantes de tiempo desplegados en la Figura 21. La
seccion de velocidad, temperatura y Ro desplegada en los paneles superiores muestra la estructura
vertical del remolino en su fase madura. La velocidad perpendicular a la seccidon es consistente con la
estructura vertical de la temperatura, de acuerdo al balance de viento térmico. La estructura vertical de
estas variables no presenta distorsidon, tiende a ser simétrica. Es decir, el espesor entre isotermas
permanece constante tanto en el flanco positivo como en el flanco negativo, dando lugar a que la

estructura vertical de la velocidad sea simétrica.
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Figura 22. Secciones transversales instantaneas del remolino subsuperficial (la posicion de la seccion
en el plano latitud-longitud se muestran en la figura 21). La componente de velocidad
transversal a la seccidn (colores) y la temperatura potencial (contornos negros) se muestran en
la columna izquierda. La vorticidad relativa normalizada por el parametro de Coriolis en la
columna derecha.

Cuando el remolino inicié su ascenso al promontorio topografico (08/10), el flanco positivo es levantado
ligeramente, relativo al flanco negativo. Tanto las isotermas como la velocidad muestran el efecto de la
topografia sobre la estructura vertical del remolino. La isoterma de 10°C es levantada en el extremo

izquierdo del remolino, inicialmente (08/10) se localizaba a una profundidad ~ 200 m, posteriormente es
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levantada hasta alcanzar una profundidad ~ 100 m. Al impactar con el promontorio, el remolino
presenté una estructura alargada en la vertical. Como producto del impacto, los nucleos de maxima
velocidad son reacomodados. Debido a la compresién y pendiente abrupta de las isotermas en
superficie, el nucleo de velocidad positiva es somero, relativo al nicleo negativo. La amplitud de la
vorticidad relativa anticiclénica dentro del remolino es erosionada (de Ro = -0.4 a Ro =-0.2) a causa de la

distorsidn en la estructura vertical de la velocidad.

Cuando el remolino se localizé en la cima del promontorio (21/10), el remolino gané vorticidad relativa
anticicldnica. La estructura del remolino cambié de nuevo, el radio del remolino a 150 m profundidad
pasd de 57 km a 63 km. Basicamente, el remolino fue reestructurado a causa del cambio en la

profundidad del fondo marino.

La sefial del remolino es fuertemente erosionada (principalmente en superficie) pendiente abajo de la
cordillera (28/10). El flanco positivo de la velocidad es deformado en la superficie, mientras que a 200 m
de profundidad un nucleo positivo es definido. El flanco negativo presenta sefial en superficie, con un
maximo a 100 m de profundidad. A diferencia de la seccién correspondiente a la fecha 08/10, el nicleo
negativo de la vorticidad relativa es somero pendiente abajo del promontorio topografico. Esta
diferencia es en respuesta al levantamiento y pendiente abrupta de las isotermas en el extremo derecho
del remolino. El pardmetro Ro muestra una disminucidn en superficie, dando evidencia de la intensa
erosion de la vorticidad relativa en superficie. A la profundidad de 200 m, el pardmetro Ro disminuye de

0.2 en la fecha previa a 0.15.

Finalmente, conforme el remolino se aleja de la cordillera su estructura coherente no es clara (05/11).
Las isotermas pierden la forma cdncava que define al remolino anticicldnico subsuperficial. El pardmetro
Ro muestra una divisidn del nucleo que define al remolino a ~ 300 m de profundidad. A este momento el

algoritmo deja de detectar la sefial del remolino.

Interaccién remolino-topografia

Para tener una visidn de la forma del remolino, la Figura 22 muestra la estructura tridimensional (3D) de
la velocidad asociada al remolino a deferentes niveles verticales: en la capa superior (50 m) y de 100 m a
1000 m cada 100 m de profundidad, para los tiempos correspondientes al ascenso, en la cima y en el
descenso del promontorio topografico. Ademds, se muestran isosuperficies del parametro Ro
correspondientes a 0.7, 0.1 y 0.2. Las capas muestran la estructura horizontal desde el centro del

remolino hasta una distancia de 50 km.
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Figura 23. Estructura tridimensional del remolino subsuperficial durante el ascenso (izquierda), en la
cima (centro) y descenso (derecha). Campo de velocidad (flechas negras) y magnitud de la
velocidad (colores) (paneles superiores). Estructura tridimensional del parametro Ro:
isosuperficies de 0.07, 0.1y 0.2.

Un vigoroso remolino de forma cénica se observa en la fase ascendente (Figura 23, panel inferior
izquierdo). La forma circular del remolino es visible en los primeros 300 m de profundidad. La méaxima
rapidez de giro fue de 0.2 m/s. La estructura coherente cerrada del remolino es difusa debajo de la capa
de 500m. El campo de velocidad mostré un patrén de convergencia en la capa de 600 y de 700 m. En las
capas de 800, 900 y 1000 m el patrén del campo de velocidad es divergente. El eje vertical del remolino

presentd una inclinacion hacia el oeste, en la direccién de la pendiente ascendente.
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En superficie, la circulacién cerrada asociada al remolino fue difusa, mientras que la subsuperficie se
observé una estructura circular bien definida hasta los 400m de profundidad. El patrén de convergencia
en el campo de velocidad no fue observado como en la fase ascendente. La estructura 3D de Ro mostré
una forma de tipo lente-subsuperficial. La maxima amplitud de Ro (-0.1) estuvo localizada por debajo de

la capa superior del remolino.

En la fase descendente, el remolino perdié su forma tipo-lente subsuperficial. La amplitud de la rapidez
de giro disminuyé por debajo de los 0.15 m/s. Esta disminucion es sintoma de su decaimiento. La
circulacidn cerrada es desorganizada: en superficie no fue observada y por debajo de los 600 m es difusa.
En las capas inferiores, se observa un flujo coherente que fluye de norte a sur. La estructura de tipo lente
fue remplazada por una forma cénica curveada: el eje vertical del remolino es curveado, la parte
superior e inferior estuvieron alineadas, mientras que la parte intermedia presentd un desfase hacia el

oeste, en la direccidn de la pendiente descendente.

El efecto del promontorio quedd en evidencia por la reestructuracion de la forma del remolino al
cruzarlo. Convergencia y divergencia horizontal fueron necesarias para que el remolino lograra escalar el
obstaculo. Para revelar y caracterizar la convergencia y divergencia del campo de velocidad aplicamos
una descomposicion de Helmholtz. El método de Wei et al. (2008) para descomponer el flujo en su parte
rotacional (no-divergente) y divergente fue usado. La clave es ajustar éptimamente una funcidn de
corriente no-divergente, F(r) = Ae‘(r/’“)z, donde A es la amplitud de la funcidn corriente, r es la
coordenada radial y L es la escala de decorrelacidn, a cada nivel vertical. La escala L es el radio del
remolino en cada nivel vertical. De esta manera es posible construir una estructura 3D de la componente

rotacional (no-divergente) y divergente del campo de velocidad del remolino.
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Figura 24. Estructura tridimensional de la componente rotacional (paneles superiores) y de la
componente divergente (paneles inferiores) durante el ascenso, en la cima y descenso. Campo

de velocidad de U,.,; y U4;,, en flechas negras y superficies de Roen colores.

La componente rotacional U,,; (Figura 24, paneles superiores) resalta la circulacion cerrada tipica de un

remolino. La componente U, sigue los contornos del pardmetro Ro. En la fase ascendente, el remolino

es bien definido en los primeros 300 m de profundidad, entre 400 m y 500 m la forma del remolino es

eliptica, mientras que a 600 m y 700 m la circulacién cerrada no fue observada. En las capas inferiores la
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circulacion fue erratica. En la cima del promontorio, la circulacién cerrada en superficie es interrumpida
en el extremo norte, mientras que a 200 m y 500 m la circulacién es bien definida. En las capas del fondo
(600 m y 700 m) la circulacion cerrada es interrumpida en el extremo este del remolino. Finalmente, en
la fase descendente, el remolino pierde su sefial en superficie y en el fondo. La circulacién cerrada fue
observada entre 200 m y 500 m de profundidad. De 700 m a 1000 m, la circulacién de sur a norte es

capturada por la componente rotacional.

La componente divergente U ;, (Figura 24, paneles inferiores) capturd la componente de velocidad que
sale/entra al remolino, es decir la componente radial. En la fase ascendente, los vectores de U ;,
divergen dentro del remolino a 50 y 200 m de profundidad. Entre 500 y 700 m de profundidad hay
convergencia, en la base del remolino. Posteriormente, en las capas inferiores un patron de divergencia
fue observado. En la cima del promontorio, el campo U ;;;,, mostré divergencia en los primeros 300 m de
profundidad. Puntos de convergencia en la frontera sur del remolino fueron localizados a 300 y 400 m de
profundidad, mientras que a 600 m fueron localizados en la base del remolino. En la capa inferior (700
m), un patrén de divergencia fue observado. En la fase de descendente, los puntos de convergencia
fueron localizados en la frontera este del remolino, entre las profundidades de 200 y 600 m, mientras

gue puntos divergentes en la frontera oeste del mismo.

En resumen, se encontré que la sefial del remolino anticicldnico estuvo localizada entre 100 y 500 m de
profundidad durante la interaccion con el promontorio. Puntos divergentes fueron localizados dentro del
remolino en el ascenso y en la cima del promontorio. Puntos de convergencia son preferentemente
localizados en la base del remolino. Puntos divergentes fueron de nueva cuenta localizados en las capas
cercanas al fondo marino. Al oeste del promontorio, un flujo de norte a sur es bien definido por la

componente total de velocidad y la componente rotacional U,.,;.

El patrén de convergencia/divergencia observado en el campo de velocidad sugiere que es posible un
intercambio de calor entre el interior del remolino y su entorno. En el siguiente apartado se plantea un
método para estimar el flujo de calor que entra/sale del remolino, tomando ventaja de la

descomposicidon de Helmholtz expuesta en este apartado.

3.4 Flujos laterales de calor
La compresidn de las isotermas (8°C — 14°C) que definen al ndcleo del remolino implican una pérdida de
calor, especialmente, al bajar el remolino. La estructura vertical del remolino al bajar el promontorio

topografico muestra una evidente erosién de la anomalia cdlida. Para remolinos subsuperficiales
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estables, en libre evolucion, el proceso de difusidn turbulenta que se lleva a cabo en sus fronteras es el
mecanismo dominante en su decaimiento y eventual destruccién (McWilliams, 1985; Herbert et al.,
1990; Pelland et al., 2013). Sin embargo, la evolucion del remolino anticiclonico descrito en este trabajo

sugiere un intercambio de calor que aceleré su destruccion.
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Figura 25. Esquema de los flujos de calor turbulentos. u'es la anomalia de la velocidad con respecto a
la componente pasa baja de la velocidad u,, T’ es la anomalia de temperatura con respecto a
la componente pasa baja de la temperatura, 7ies el vector unitario definido a la izquierda del
movimiento, las flechas curveadas representan la componente divergente del producto de la
anomalia de velocidad y la anomalia de temperatura para definir al flujo de calor
turbulento,u'T'4;,,. Las lineas delgadas y las flechas paralelas a ella representan la
componente pasa baja de la temperatura y la velocidad, respectivamente.

Generalmente, los flujos de trazadores se han estimado a partir de bisecciones de remolinos tomadas

durante campafias oceanograficas, ya sea media cruceros (Hebert et al., 1990) o por secciones gliders

(Pelland et al.,, 2013). Por ejemplo, Pelland et al. (2013) cuantificaron la tasa de cambio de la

temperatura y esta fue asociada al flujo de calor a través de las fronteras del remolino usando una

ecuacioén similar a la usada por Hebert et al. (1990) con las siguientes suposiciones: la velocidad radial es

cero y la mezcla horizontal es el proceso dominante en la pérdida de calor. La ecuacién de balance de

calor es

or _ T("’Z_T a_T)
at Ky ar2 + ar)’ (10)
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donde T es la temperatura potencial, r es la coordenada radial, Kg es el coeficiente de difusividad
turbulenta y r es la coordenada radial. Al integrar la ecuacion dentro del radio r,que define al remolino

se obtiene
d rro T.. OT
afo TT'dT' = KHrO 5 |r=ro; (11)

El término de la derecha, en particular, K§ aT/ar es cominmente asociado a u'T’. Pelland et al. (2013)

usaron este argumento para hacer una estimacion de los flujos turbulentos de calor para remolinos
subsuperficiales a partir de un registro de 5.5 afios. Ellos reportaron un rango entre 13 x 10”°Cm/s y

113 x 10™* °Cm/s.

Este modelo funciona para cuando un remolino es bisectado. Pero cuando se tiene la estructura
tridimensional de un remolino puede llevar a tener una subestimacién de los flujos de calor. Las salidas
del modelo numérico y la separacién de las variables dindmicas y termodinamicas permiten estimar los
flujos turbulentos de calor u'T’, donde la linea superior indica un promedio temporal o en nuestro caso
un filtro pasa bajas. Sin embargo, la estimacion de los flujos turbulentos de calor en simulaciones

numéricas lleva el problema de separar la componente divergente de u'T".

Marshall y Shutts (1981) demostraron que es la componente divergente de u'T’ que tiene importancia
en la interaccién del flujo turbulento con el flujo medio. La idea es que aquellos remolinos que tienen
una componente divergente no-nula, es posible cuantificar la fuga de calor a través de su frontera
lateral. Generalmente, la componente rotacional (geostréfica y no-divergente) supera la componente
divergente (Eden, 2007). Asi que para tener una estimacion confiable de los flujos de calor entre flujos de
diferentes escalas de variacion, el flujo se descompone en su parte rotacional y divergente usando el

teorema de Helmholtz en la forma

UIT '= UIT Irot +Uu IT Idiv, (12)

Para realizar la descomposicion, es necesario establecer las condiciones de frontera para resolver la
ecuacion de Poisson para un potencial escalar (Fox-Kemper et al.,, 2003). Sin embargo, elegir las
condiciones de frontera apropiadas es una tarea dificil ya que no existe una Unica solucion al problema
(Fox-Kemper et al., 2003). En nuestro caso, debido a que la frontera oriental este cerrada y a la frontera
oeste abierta, se eligié el método de analisis objetivo para extraer la componente divergente y evitar la

ambigliedad en las condiciones de frontera (Watts et al., 2001; Bishop et al., 2012). Usando el método de
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analisis objetivo (AO) es posible encontrar la componente rotacional (no-divergente) del flujo, y es

entonces que se puede definir la componente divergente del flujo en la forma

U'T sy =uT"'=u'T ‘oa. (13)

Asi que, la componente divergente queda definida como la diferencia entre el campo total y la
componente no-divergente ajustada dptimamente. Para asegurar que los flujos divergentes de calor
cuantificados sean normales a la frontera del remolino, se definid un vector normal unitario el cual
tiende a ser 90° la izquierda de la velocidad de giro, el cual esta definido como

~ T
n= Nale (14)
donde VT’ es el gradiente de la anomalia de temperatura. Este vector normal unitario es similar al usado
por Bishop et al. (2013), pero en lugar de usar VT’ ellos usaron el gradiente de temperatura media para

cuantificar la transferencia de calor del flujo media hacia el turbulento.

Finalmente, el flujo de calor a través de la frontera del remolino es definido por la expresidn
pCph- @'T) g, (15)

donde p es la densidad del agua de mary C, es el coeficiente de capacidad calorifica del agua de mar. La
Figura 25 esquematiza los elementos del método. El flujo de calor turbulento neto a través de la frontera
queda definido como la integral de linea de la expresiéon 15 a lo largo del contorno que define al

remolino de acuerdo al algoritmo de deteccidon automatica.

Usamos la trayectoria del remolino para cuantificar en cada momento el flujo de calor siguiendo al
remolino. El flujo de calor fue horizontal y verticalmente promediado dentro del contorno del parametro
Ro que define al remolino, Ro = -0.02. De esta manera obtenemos el flujo de calor neto que salié/entré

por la frontera del remolino.
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Figura. 26. Serie de tiempo del flujo turbulento de calor a través de la frontera del remolino
pC,n- (u'T") 4i- Profundidad del fondo marino interpolada a las coordenadas del centro del
remolino.

La Figura 26 muestra la variacidon temporal de los flujos de calor a través del remolino. Los valores
positivos (negativos) indican un flujo de calor del interior (exterior) hacia el exterior (interior) del
remolino. En general, la serie de tiempo muestra que el remolino presentd una componente divergente
no-nula, particularmente, al bajar el promontorio topografico. En promedio, el remolino exporté calor
del interior del remolino hacia el exterior, como era de esperarse ya que el nucleo del remolino es
andémalamente cdlido con respecto a su ambiente alrededor. Esto significa que la expresion de Hebert et
al. (1990) se cumple en promedio. Sin embargo, los flujos de calor distan de ser independientes del
tiempo, incluso hay un cambio de signo cuando el remolino estuvo montado en el promontorio
topografico. Los valores negativos coinciden con la intensificacién de la tasa de deformacion. Los valores
positivos de los flujos de calor turbulentos han sido asociados al decaimiento del remolino por
intrusiones laterales de masas de agua pertenecientes al exterior del remolino, que en principio son frias
relativas al nucleo del remolino, asi que la intrusion de agua fria disminuye la temperatura del nucleo del

remolino por mezcla lateral (Hebert et al, 1990; Pelland et al., 2013), es decir, se sigue la
parametrizacion gradiente-debajo de la temperatura media (u'T' = —K aT/(»)T> 0). Por otro lado,

cuando el remolino estuvo montado en el promontorio, hubo una entrada de calor hacia el interior, lo

que implica que el remolino importd calor de su ambiente. Es posible que se debiera al proceso de
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reestructuracién cuando esté estuvo posicionado encima del remolino. Posteriormente, el remolino
cedid de nueva cuenta calor de su interior, pero amplificado por un factor de ~ 2, al bajar el

promontorio topografico.

Los valores negativos de los flujos de calor a través del remolino es un resultado inesperado. Para
resaltar la relacién entre la deformacién del remolino, la Figura 27 muestra mapas a 150 m de
profundidad del pardmetro Ro y la tasa de deformacién normalizada por el pardmetro de Coriolis f.
Ambas variables mostradas en la figura fueron promediadas temporalmente abarcando el lapso cuando

el remolino escald y paso a través del promontorio, 04/10/2009- 24/10/2009.

El pardmetro Ro (Figura 27a) muestra un remolino anticiclonico con forma eliptica, con su eje mayor
perpendicular a las isobatas. El remolino estuvo rodeado por estructuras con vorticidad cicldnica y
estructuras filamentarias que emergieron en la parte norte y sur del remolino. El mapa de deformacion
(Figura 27b) exhibe una intensa actividad de deformacién del flujo a lo largo del promontorio topografico
(ver flechas negras en figura): EI campo de deformacion fomentd la deformacién del remolino,

mecanismo que contribuyd a intensificar la componente divergente del flujo.
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Figura 27. Mapas verticalmente ([50, 300] m) y temporalmente (08/10/2009 - 28/10/2009)
promediados de (a) vorticidad relativa normalizada por el parametro de Coriolis y (b) del
campo de deformacion, durante la interaccidn del remolino-topografia.
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Interaccion del remolino anticiclénico con el flujo medio

Los resultados encontrados en la seccidn anterior sugieren una interaccidén entre el remolino y el flujo
medio. En esta regidon hay dos flujos principales que fluyen en direccion opuesta: 1) La Corriente de
California que fluye de norte a sur, su nucleo es bien definido en la frontera oceanica de la zona de
transicion; y 2) la Contracorriente de Subsuperficial de California que fluye de sur a norte a lo largo de la
pendiente continental. La serie de tiempo del flujo de calor a través de la frontera del remolino pone en
evidencia que el mayor intercambio de calor ocurre al bajar el obstaculo topografico. El signo del flujo
confirma que el remolino cedidé calor (= 40 kW/m?) hacia el ambiente circundante, induciendo un

calentamiento por actividad turbulenta.

Tomando ventaja de la descomposicidn de los flujos turbulentos en su parte divergente y rotacional, se
cuantifico la transferencia de calor entre el remolino y el flujo medio. Para ello, se usé la componente

divergente del flujo de calor turbulento (u’T’)div y el vector unitario definido por Bishop et al. (2013)

S

= —VT/lle. El gradiente medio fue estimado usando la fluctuacién lenta de temperatura (pasa-

bajas) y se promedidé en una ventana de 120 dias para minimizar la contribucién del producto entre el
flujo medio y turbulento. Se consideré la ventana temporal de septiembre a diciembre de 2009. Este

lapso contiene el periodo de vida del remolino.
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Figura 28. Distribucion horizontal y vertical del promedio temporal (120 dias) del flujo de calor
turbulento entre el flujo medio y turbulento.

Un panorama general acerca de la interaccion del remolino anticiclonico con el flujo medio es
desplegado en la Figura 28 a través de los mapas de la distribucidon espacial de pCpﬁ-Wdiv
temporalmente promediado durante el tiempo de vida del remolino. La Figura 28 muestra el término
pCpﬁ-de verticalmente integrado (W/m) y la funcién de corriente del flujo lento verticalmente
promediado, y ademas, muestra dos secciones perpendiculares a la costa de pCpﬁ . Wdi,, asi como la
componente de velocidad a lo largo de la costa del flujo lento. Las dos secciones pertenecen a las

localidades de Punta Colonet y Punta Baja (Figura 28b-c).

Punta Colonet y Punta Baja presentan caracteristicas dindamicas diferentes. La localidad de Punta Colonet
fue dominada por flujos divergentes de calor gradiente-abajo (pCp1 - u'T’ 4, > 0) del flujo lento, con
valores de 3.0 x 10° W/m. Los valores positivos se extendieron desde la costa hacia mar abierto,
confinados en los primeros 200 m de profundidad. La configuraciéon vertical de la componente de
velocidad que fluye a lo largo de la pendiente continental mostré una configuracién constituida por tres
flujos: 1) un chorro hacia el sur superficial que fluye a lo largo de la pendiente, 2) un flujo hacia el polo
subsuperficial que fluye a lo largo de la pendiente continental, y 3) un flujo hacia el sur en el extremo
oceanico de la seccion. Por otro lado, la descripcidn de los flujos divergentes de calor en Punta Baja no es
simple, a diferencia de Punta Colonet. Es decir, la seccion vertical de los flujo divergentes de calor
asociada a Punta Baja muestra que la direccion de los flujos fue tanto gradiente-abajo (oC, 7 - wT 5 >
0) como gradiente-arriba (pCpﬁ-Wdiv < 0) del flujo lento. El flujo medio trazé una circulacion
cicldnica frente a Punta Baja (Figura 26a, lineas negras); el centro de esta estructura fue caracterizada
por una direccién de los flujo divergentes de calor gradiente-arriba, con valores de -10 x 10° W/m, y en la
posiciéon la lateral de la circulacion ciclonica flujos divergentes de calor gradiente-abajo fueron
localizados (Figura 26a, colores), con valores de 7 x 10° W/m. A diferencia de la configuracion vertical de
la componente de velocidad a lo largo de la pendiente continental descrita en Punta Colonet, en Punta
Baja la configuracién estuvo constituida por dos flujos bien definidos: 1) un flujo hacia el sur localizado
en el extremo ocednico de la seccidn (Corriente de California), y 2) un flujo hacia el polo horizontalmente
estrecho que fluye a lo largo de la pendiente continental (Contracorriente Subsuperficial de California).
Rhines y Holland (1979) asociaron los flujos de calor del flujo turbulento al flujo medio a regiones
caracterizadas por el decaimiento de actividad turbulenta. Lu et al. (2016) encontraron una relacion
entre obstaculos topograficos y los flujos de calor del flujo turbulento al flujo medio en el Océano del

Sur. La Figura 28c muestra que la principal via de transferencia de calor del flujo turbulento es en la parte



66
superior, lo que sugiere que la tapadera del remolino es debilitada por procesos diabaticos que se llevan
a cabo en la termoclina. Y que este calor es exportado hacia los flujos de fondo localizados en el extremo

oceanico y costero del remolino.

3.5 Balance de vorticidad
Se aplicé el rotacional a cada término de la ecuacion de momento que resuelve el modelo ROMS vy se
integraron desde una profundidad z hasta la superficie. La ecuaciéon verticalmente integrada del balance

de la componente vertical de vorticidad desde una profundidad z hasta z = 0 estd dada por la siguiente

expresion:
0 0 0 0
ou 1 1 -~ 1 d Juy,
J‘VXEC{Z: _ﬁ iju-Vudz—ﬁ ijkauhdz++ﬁ fVX£<AhE)dZ+ReSi
—Z —Z —Z —Z
Acel-local Adv Est+Beta Vmix

(15)

donde Acel-local es el cambio local de vorticidad, Adv es el término relacionado a procesos no-lineales,
Est+Beta esta relacionado al estiramiento y adveccion de vorticidad planetaria, Vmix es el termino de
mezcla vertical y Res es el resto de los términos de la ecuacidn, como viscosidad lateral. Notar que no es
la ecuacidn de vorticidad barotrépica. El término Est+Beta se divide en la produccién de vorticidad por

estiramiento (Est) y la adveccion de vorticidad planetaria (beta)

0
f J‘ aw
H ) 0z az,
-z
0

—g fvdz.

—-Z

Debido a la integral vertical, el término Vmix es la diferencia entre el rotacional del esfuerzo del viento y
la mezcla vertical al fondo de la capa en z. El limite inferior de la integral fue -600 m, que es la

profundidad del remolino.

Los términos de mezcla vertical y de adveccién de vorticidad planetaria son dos 6rdenes (O(10™")) de
magnitud inferiores a los términos de cambio local de vorticidad, adveccidn y estiramiento (0(10™)). En

lo sucesivo trabajaremos con los términos de orden superior (Figura 29).
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El término de estiramiento/compresion Est de la columna de agua capturd el efecto de la topografia
sobre el remolino. La distribucidn de Est estuvo confinada a la dimension del remolino. EI maximo valor
que alcanzé fue 1 x 10™ 1/s%,durante el ascenso y a la cima del promontorio topografico. Conforme el

remolino descendié del promontorio el término Est disminuyd (0.5 x 10™ 1/s%). La divergencia horizontal

que sufrid el remolino al ascender el promontorio topografico fue revelada por el término aW/aZ =
_(0u dv
( /ax + /ay)'
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Figura 29. Mapas del balance de vorticidad durante el ascenso (renglén superior), en la cima (renglon
central) y descenso (renglon inferior). Vorticidad relativa a 150 m de profundidad (primera
columna). Tres términos dominantes en las columnas 2, 3 y 4: cambio local de vorticidad,
término no-lineal y término de estiramiento.
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El término no-lineal Adv fue amplificado cuando el remolino alcanzé la cima y descendié del obstaculo
topografico. La filamentacién del remolino en la cima del promontorio condujo a la pérdida de vorticidad

1 1/5%) del término Adv se

por adveccién de vorticidad a través de filamentos: valores negativos (-1 x 10
extendieron a lo largo de la filamentacién del remolino. Aunado a la filamentacion, una estructura con
forma eliptica y vorticidad cicldnica fue observada al sur del remolino. La interaccién entre el remolino y
esta estructura eliptica ciclénica intensificé la actividad no-lineal: una distribucidn alternada de valores
positivos y negativos se extendié al sur del remolino e intensificada al descender el promontorio. La

estructura ciclénica fue formada a partir de la produccién de vorticidad ciclonica entre el flanco oriental

del remolino y la pendiente continental.

3.6 Discusion

Un modelo realista regional fue implementado para proveer nuevo conocimiento acerca de la evolucién
de un remolino subsuperficial de la Contracorriente Subsuperficial de California y el impacto que tiene en

las corrientes locales frente a Baja California.

a. Mecanismo de formacién
En este trabajo se evitd mencionar el mecanismo de generacion, especialmente, por la baja resolucion
(dx ~5 km) cerca de la costa. Molemaker et al. (2015) abordaron el proceso de generacion de remolinos
subsuperficiales de la Contracorriente Subsuperficial de California usando una simulacion numérica
anidada logrando una resolucién nominal cerca de la costa de = 150 m. Con tal resolucidon, Molemaker
et al. (2015) encontraron que inestabilidades que surgen en el régimen de submesoescala son
responsables de mezcla local cerca de la pendiente continental que da lugar a la anomalia térmica, rasgo

distintivo de los remolinos subsuperficiales.

Sin embargo, una de las ventajas del modelo es la habilidad de reproducir eventos sinépticos de corto-
periodo. La cronologia de eventos durante septiembre de 2009 ocurrié bajo condiciones de esfuerzo de
viento con variacién de corto-periodo. La respuesta del océano a estas condiciones de esfuerzo de viento
fue la formacién de una corriente que fluye de sur a norte, con origen en Bahia Vizcaino. La corriente
siente la variacién en la linea de costa correspondiente a Punta Baja. Corriente-abajo, la corriente se unié
a la Contracorriente Subsuperficial de California desencadenando la separacion del flujo de la pendiente

continental.
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La presencia de una estructura de tipo-remolino corriente-abajo del cambio abrupto en la linea de costa
sugiere la separacion del flujo como mecanismo responsable de su formacién. Marshall y Tansley (2001)
desarrollaron una formula implicita para discernir cuando el flujo es propenso a separarse de la pared
vertical. Ellos propusieron que la separacién ocurre cuando r < L = (U/B)l/z, donde r es el radio de
curvatura de la linea de costa (40 km), U es la rapidez de la corriente (0.3 m/s) y S es el gradiente de
vorticidad planetaria (1.8 x 10" 1/ms). En nuestro caso, la escala de longitud fue de 129 km. Es decir, la
condicidn r < L para la separacion del flujo se satisfizo. Aunado con el cambio abrupto de la linea de
costa, también esta el cambio en la anchura de la plataforma continental corriente-abajo: de Bahia
Vizcaino a Punta Colonet hay un cambio de 30 km a 10 km en promedio. La rdpida convergencia de las
isobatas induce un infructifero ajuste del flujo ancho y lento en una pendiente suave a un flujo angosto y

rapido en una pendiente abrupta.

b. Estructura vertical media del remolino

La estructura media de f/f y la anomalia térmica relacionada al remolino anticiclénico son consistentes

con los reportado en la literatura. La posicidn relativa de los maximos valores de E/f por debajo de la

termoclina asemeja a lo reportado por Kurian et al. (2011) para remolinos anticiclonicos subsuperficiales
en el SCC. Sin embargo, hay una diferencia en la estructura térmica mostrada aqui y la descripcién de
Kurian et al. (2011): la presencia/ausencia de la anomalia térmica negativa por encima de la anomalia
positiva. Esta anomalia negativa ha sido previamente reportada usando mediciones hidrogréficas a
bordo de buques oceanograficos (Simpson y Lynn, 1990) y flotadores Argo (Chaigneau et al., 2011). En
nuestro caso, se propone como explicacion que el debilitamiento de la estructura vertical del remolino
por el campo de deformacion promovié el debilitamiento del domo de las isotermas, en consecuencia,

una anomalia negativa es generada.

c. Interaccién remolino-topografia
El primer efecto del obstaculo topografico fue el cambio en la trayectoria de propagacion del remolino.
Simultaneamente a la deformacién del remolino por efecto topografico, la estructura vertical del
remolino presentd variaciones temporales. El nicleo del remolino cambio de 60 a 67 km. Ademas, el
espesor entre las isotermas de 12°C y 10°C disminuyd, al igual que la magnitud de su velocidad de giro.
De esta manera el nucleo del remolino fue erosionado. Conforme el remolino gand vorticidad negativa
su trayectoria pasé de tener direccidn preferencial hacia el sur a tener direccion suroeste. Hyuan vy
Hogan (2008) encontraron que la trayectoria de un remolino anticiclénico es restaurada cuando este es

erosionado por efectos topograficos. La columna de agua es comprimida y la amplitud de la vorticidad
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relativa anticiclénica aumenta. El cambio en la trayectoria del remolino aqui presentado es en

consecuencia de la erosidén inducida por las restricciones topograficas de la region.

Otro efecto de la topografia sobre el remolino observable fue el decaimiento en la amplitud de la
anomalia de la altura del nivel mar. El decaimiento acelerado de SSHa al sentir el cambio en la topografia
coincidié con la extraccidén de vorticidad relativa anticiclonica en superficie. Dos opciones surgen para
explicar este comportamiento: 1) radiacién de ondas de gravedad barotrdépicas o 2) adveccién de
vorticidad (Steur y Leeuwen, 2009). Para la primera opcidn, la velocidad de giro en superficie es intensa,
y el efecto de las ondas de gravedad es Unicamente visible en el interior del océano (Flierl, 1984; Steur y
Leeuwen, 2009). Los mapas horizontales del pardametro Ro develan estructuras filamentarias durante la
interaccion remolino-topografia. Steur y Leeuwen (2009) asociaron la extraccion de vorticidad relativa en
superficie a la presencia de filamentos durante la interaccidon remolino-topografia. Los mapas de Ro
indican que la disminucién de SSHa y la extraccién de vorticidad relativa anticiclénica en superficie fue a
causa de la deformacién del remolino a través de estructuras filamentarias superficiales. Estos resultados

sugieren que la capa superficial ([0,100] m) se desconectd del interior del océano.

Uno de los resultados sobresalientes durante el tiempo de vida del remolino, fue la intensificacion de la
vorticidad anticiclénica en la cima del promontorio topogréfico. El salto en la vorticidad relativa se puede

explicar usando el principio de conservacion de vorticidad potencial en ausencia de disipacidn,

Dq/Dt =0, donde q = fi}:_f, donde f = f, es el pardmetro de Coriolis y h es el espesor de la columna

de agua. Esta ecuacion sigue siendo vdlida para un fluido estratificado, donde la vorticidad potencial se

conserva siguiendo parcelas de fluido a lo largo de superficies de igual densidad, delimitadas por capas

de diferente densidad, es decir, in/Dt = 0, donde q; = it f/h., donde g; es la vorticidad potencial
L

asociada a la i-esima capa de fluido, §; es la vorticidad relativa asociada a la i-esima capa de fluido y h; es

el espesor entre dos capas de diferente densidad (Vallis, 2005).

Este principio de conservacidon establece que cuando el espesor entre dos superficies de densidad
cambia la vorticidad relativa correspondiente a la capa debe cambiar de tal manera para conservar
vorticidad potencial, bajo la suposiciéon de plano-f: cuando el espesor de la capa disminuye la vorticidad
relativa debe disminuir para conservar vorticidad potencial. A pesar del decaimiento por viscosidad
lateral inducido por la frontera lateral, el salto en vorticidad relativa es consistente con el principio de

conservacién de vorticidad potencial: cuando el espesor de las isopicnas que definen al remolino se



71
estrecha al cambiar la profundidad, el remolino anticiclénico gand vorticidad negativa para conservar
vorticidad potencial justo donde se localizd su nucleo subsuperficial anémalamente cdlido. El lapso de
transicidn entre el ascenso y montada del remolino sobre el promontorio originé un flujo de vorticidad
de la superficie hacia el interior del océano, intensificando la amplitud de la vorticidad relativa
anticiclonica hasta alcanzar la vorticidad relativa que tenia en su fase inicial. Es decir, restablecer la

vorticidad potencial del estado inicial.

Por otro lado, la forma cuasi-circular del remolino fue deformada en la cima del promontorio
topografico. Un escenario similar fue estudiado por Zavala-Sansén (2002) usando experimentos de
laboratorio con fluidos homogéneos en rotacidn y experimentos numéricos que resuelven la ecuacion de
vorticidad barotrépica no-divergente. Zavala-Sansdn (2002) encontrd que la deformacién de un remolino
ciclénico encima de una cordillera se debe a la presencia de celdas de circulacidn anticiclonica, formadas
por el estrechamiento de la columna de agua por la variacidon de la profundidad en la pendiente
ascendente. En nuestro caso, la formacidn de circulacidn anticiclénica al paso del remolino sobre el
promontorio topografico no fue visible como en Zavala-Sansén (2002). Pero de acuerdo a los mapas
horizontales del pardmetro Ro, estructuras con vorticidad ciclénica rodearon al remolino anticicldnico
durante su tiempo de vida. Al inicio del ascenso del remolino sobre el promontorio (08/10), filamentos
de vorticidad ciclénica fueron localizados al este y oeste del remolino, justo en la parte profunda de la
region. Ambas estructuras promovieron la elongacion del remolino en la direccion meridional. Conforme
el remolino se montd al promontorio, la circulacion ciclénica disminuyé al norte del remolino, pero
circulacidon ciclénica fue generada al sur del remolino, ambas estructuras a lo largo del promontorio
topografico. En este momento, el remolino presenté una forma eliptica, con el eje mayor perpendicular
a las isébatas. Se sugiere que la deformacién eliptica del remolino es la suma de la presencia de la
circulacion al norte y sur del remolino. La disminucidon del circulacion ciclénica al norte es en
consecuencia de la disminucidn de la profundad (principio de conservacién de vorticidad potencial), pero
la formacidn de circulacion ciclénica al sur del remolino obedece al efecto de la topografia sobre la
circulaciéon. Hyun y Hogan (2008) describieron la formacién de circulacidn cicldnica al sur de un remolino
anticiclénico, cuando este interactda con la disminucion de la profundidad. Ellos argumentan que se
debe al impacto de la circulacion del remolino contra la pendiente. Cuando el remolino anticiclénico
encontrd la variacién topografica en su parte surefia, la circulacién en direccién hacia mar abierto fue
afectada por la disminucion de la topografia, tal que generd la circulacidn ciclénica. Simultdneamente, el
remolino perdi6 masa y energia, principalmente, en la capa superior. Procesos de filamentacion

erosionaron la sefial del remolino en superficie, similar a lo reportado por Herbette et al. (2003).
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El balance de vorticidad indic6é que el nucleo del remolino fue gobernado por el
estiramiento/compresion de la parcela de agua al ascender y descender el promontorio topografico. La
deformacién del remolino fue gobernada por procesos no-lineales establecidos por la filamentacién de la
estructura inicial del remolino y filamentos de vorticidad ciclonica, éste ultimo generado por la

interaccion entre el remolino y la frontera lateral.

d. Flujos laterales de calor
Finalmente, la reestructuracién del remolino por efectos topograficos alterd el flujo de calor a través del
remolino e indujo un intercambio de calor con su entorno. Los flujos de calor fueron estimados usando
dos métodos. El primero usando un marco de referencia siguiendo el movimiento del remolino y el otro
usando el estado medio. Ambos métodos capturaron el efecto de la topografia sobre la distribucién de

los flujos de calor.

El primer método, en promedio, captura la definiciéon de los flujos de calor de acuerdo a la Ley de Fick:
Conforme el remolino es calido relativo a su entorno, el flujo de calor tiene direccion hacia fuera del
remolino, gradiente-abajo, lo que conduce un debilitamiento de la anomalia calida por mezcla lateral
(Pelland et al., 2013). Pero, examinando la evolucion temporal de los flujos de calor, se observd un
cambio en el flujo de calor justo cuando ocurrié la reestructuracidn de la forma del remolino. El remolino
presentd una forma de tipo lente-calido: es de esperarse que la parte profunda del remolino tienda a
exportar calor hacia su exterior, pero en su parte superior, el domo creado por las isotermas indica que
el interior del remolino es relativamente frio comparado con el exterior. Asi que, es de esperarse que en
la parte superior del remolino haya una importacion de calor de su exterior. El cambio de signo es en
consecuencia del flujo de calor hacia el interior del remolino durante la reestructuracion de su nucleo
subsuperficial. Asimismo, se sugiere que hay una relacién entre el flujo de vorticidad hacia el interior del
océano durante la fase de transicién y la entrada de calor por mezcla lateral en la parte superior del

remolino. Este tépico requiere de un mayor analisis que el realizado en este capitulo.

Por otro lado, el segundo método reveld valores negativos en el flujo de calor turbulento donde esta
localizado el promontorio topografico: la direccidn del flujo de calor va del interior del remolino hacia el
flujo medio. Esta estructura es consistente con la intensificaciéon de los flujos de calor del interior del
remolino hacia el exterior pendiente-abajo del promontorio. Como se menciond anteriormente, regiones
de flujos de calor gradiente-arriba han sido asociadas a regiones de decaimiento turbulento (Holland y

Rhines, 1979; Lu et al., 2016). El estiramiento de las capas de densidad al bajar el obstaculo topografico
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redujo la amplitud de la vorticidad relativa anticiclonica, debilitando al remolino. El flujo de calor del
interior del remolino hacia el exterior es intensificado, consistente con los valores negativos reportados

en el promedio temporal del intercambio de calor entre el campo turbulento y el flujo medio.

Las regiones del océano con flujos de calor gradiente—arriba han sido asociadas a puntos de
intensificacion del flujo medio (Waterman et al.,, 2011; Waterman y Jayne, 2011). Los resultados
obtenidos con ambos métodos de estimacion de los flujos de calor indican que la desestabilizacion del
remolino inducida por la topografia promueve una ganancia de calor de la Corriente de California y la
Contracorriente Subsuperficial de California frente a Punta Baja. Este concepto podria tener un rol

potencial en la mezcla de masas de agua en Baja California.

3.7 Conclusiones

Con base en una simulacidon numérica realista implementada para la zona de transicién oceanica frente a
Baja California la evolucion de un remolino subsuperficial frente a las costas de Baja California fue

examinado.

En primera instancia, por ser una configuracion numérica nueva, se validé el modelo con datos
satelitales y con datos hidrograficos tomados en la zona de transicién ocednica de Baja California. La
simulacidn numérica resuelve la variabilidad estacional de la circulacién geostréfica descrita en la
literatura y estimada aqui usando datos de satélite. Ademas, el modelo resuelve la variacién espacio-
temporal de la energia cinética turbulenta, dando confianza para futuros estudios sobre la variabilidad

de mesoescala frente a Baja California.

Conocimiento nuevo ha sido aportado acerca de la formacion, propagacién y decaimiento de los
remolinos que nacen en la zona de transicidn ocednica de Baja California. El primer hallazgo esta
relacionado con la formacion del remolino. La propagacién hacia el norte a lo largo de la plataforma
continental de un flujo inducido por la relajacidon del viento favorable a surgencia contribuyé a la
separacion de la Contracorriente Subsuperficial de California corriente-abajo de Punta Baja. La
separacion del flujo de la pendiente continental generé un meandro (con un radio de curvatura
consistente con el radio de curvatura de Punta Baja) que evolucioné hasta romper en un remolino

intensificado en superficie.
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El segundo hallazgo esta relacionado con la propagacion del remolino. Durante la fase inicial, el remolind
describié una trayectoria hacia el sur a lo largo de la linea de costa. Esta propagacion indica que la
adveccion goberné la trayectoria en esta fase. Conforme el remolino fue afectado por la topografia del
fondo marino, cambid su trayectoria hacia el suroeste, consistente con la propagacion de una onda de

Rossby planetaria.

Y finalmente, el proceso de decaimiento estuvo relacionado con la interaccién del remolino con la
topografia del fondo marino. La estructura horizontal y vertical del remolino cambio al escalar y cruzar el
promontorio topografico frente a Punta Baja. La reestructuracidon de su morfologia, de cdnica a lente
calido subsuperficial, indujo pérdida de masa y energia en superficie y una transferencia de vorticidad
relativa hacia la capa subsuperficial. Ademas, la intensificacidon del intercambio de calor con su entorno,
acelerando el decaimiento de su nucleo andmalamente calido al bajar el promontorio. Este resultado
implica que todos los remolinos que se propaguen a través del obstaculo topogréfico frente a Punta Baja
seran afectados por la variacién de la topografia debido a la redistribucion de su vorticidad relativa

inicial.

La investigacion llevada a cabo en este capitulo contribuye en revelar la importancia de la variacion
topografica en la zona de transicién ocednica frente a Baja California. El efecto de la topografia no solo
radica en redistribuir la vorticidad relativa sino también funge como un mecanismo de disipacién de los
flujos geostroéficos que fluyen sobre ella. Si este escenario ocurre con frecuencia, la topografia juega un

rol mas importante de lo esperado
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Capitulo5. Conclusiones

Esta tesis abordé dos procesos oceanograficos que ocurren en la zona de transicidn ocednica frente a
Baja California: surgencia costera y remolino subsuperficial. El primero de ellos se examind usando
observaciones de campo de alta resolucion (5 km) y el segundo fue examinado de acuerdo a

simulaciones numéricas realistas (“hindcast”).

Los procesos de surgencia y relajaciéon en las aguas costeras de Baja California fueron examinados
usando observaciones de las propiedades termohalinas y de corrientes realizadas en un buque
oceanografico durante Octubre del 2009. Las observaciones de campo mostraron la influencia de las
variaciones del esfuerzo del viento de corto-periodo (3-4 dias) no solo en la circulacién, sino también en
la dindmica de la surgencia costera. La circulacidn clasica de surgencia es remplazada por un flujo hacia el
polo que fluye a lo largo de la pendiente continental cuando ocurre la relajacién. Con respecto a la

dindmica, encontramos diferencias importantes en el balance de vorticidad potencial en dos isopicnas
tipicas de la zona de estudio: la isopicna de 24.10, y la de 26.0 0. La vorticidad planetaria es el

término principal (10°) en ambas isopicnas, no solo durante la surgencia, sino también durante la
relajacién. Sin embargo, en la isopicna superior, la vorticidad relativa es mayor durante la surgencia que
durante la relajacién, mientras que la magnitud del término de estiramiento se mantiene igual en ambos
eventos; por el contrario, en la isopicna inferior, la vorticidad relativa es la misma para ambos eventos,
mientras que el estiramiento es mayor durante la surgencia que durante la relajacion. Como una
consecuencia del principio de conservacion de la vorticidad potencial, se establecen dos celdas de
circulacion ageostréfica durante la surgencia, una que cruza a la isopicna superior y otra que cruza a la
isopicna inferior. La dindmica del frente de surgencia genera la celda de circulacién ageostroéfica superior
y la inestabilidad simétrica genera la celda de circulacidn ageostréfica secundaria en la capa inferior. Las

celdas de circulacidn ageostroéfica resultaron imperceptibles durante la relajacion.

La circulacidon ageostrofica secundaria cerca de la pendiente continental, durante un evento de
surgencia, es reportada por vez primera en esta tesis. Este resultado es de interés general, ya que la
surgencia costera ocurre a lo largo de las costas pertenecientes a las Corrientes Limitrofes Orientales. La
presencia de esta circulaciéon podria contribuir al intercambio de informacidn entre la capa superior e

interior del océano.

Por otro lado, la variacidon espacio-temporal de un remolino subsuperficial fue examinada usando

simulaciones numéricas realistas bajo la arquitectura del modelo ROMS. La variacién de mesoescala en
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respuesta al esfuerzo de viento sindptico contribuyd a la separacién de la Contracorriente Subsuperficial
de California. La separacion del flujo de la pendiente continental evolucioné hasta romper en una
estructura de tipo-remolino superficial. La variacidon en la topografia (promontorio topografico) de la
region impactd en la vida del remolino. La trayectoria hacia el sur en su etapa inicial cambio a ser
suroeste. La redistribucién de su vorticidad relativa inicial condujo a una reestructuracién de su forma
conica a tipo-lente cdlido subsuperficial. El efecto de la erosién del remolino, en términos de los flujos
turbulentos de calor, fue capturado por medio de dos métodos, uno desde el marco de referencia dentro
del remolino y el otro usando la definicion del flujo basico. La fase de crecimiento estuvo caracterizada
por la presencia de flujos de calor gradiente-abajo, es decir del interior del remolino hacia el ambiente
circundante. Posteriormente, la interaccion del remolino con el promontorio topogréafico estuvo
caracterizada por una inversién en la direccion de los flujos de calor, es decir del exterior hacia el
interior. Finalmente, la reestructuracion de la forma del remolino y la intensa actividad no-lineal

aceleraron el proceso de decaimiento al bajar el promontorio.

Al igual que la circulacidon ageostréfica, la interaccidn entre un remolino subsuperficial de la
Contracorriente Subsuperficial de California con obstaculos topograficos es examinada por vez primera
en esta tesis. Aqui se expuso el cambio en la estructura inicial del remolino: de forma cénica a lente
subsuperficial. Este resultado contribuye al conocimiento sobre la evolucién de los remolinos
subsuperficiales frente a Baja California. Ademas, el intercambio de informacidn entre el remolino y su
entorno inducido por la topografia irregular aqui reportado contribuye al conocimiento sobre las

interacciones del flujo medio-turbulento en regiones de decaimiento turbulento.

Dos agentes surgen en esta tesis que logran alterar la circulacién establecida por el esfuerzo del viento
favorable a surgencia o la circulacidn establecida por remolinos: el evento de relajacion del esfuerzo del
viento y la irregularidad del fondo marino. El primer agente quedd expuesto en los capitulos 2 y 3,

mientras que el segundo agente quedd en evidencia en el capitulo 3.

Con respecto a la relajacidon del esfuerzo del viento vimos que: la propagacién hacia el norte de la
perturbacién en respuesta al evento de relajacion, altera la estabilidad hidrodinamica de la
contracorriente subsuperficial. La corriente se separa de la pendiente continental generando un
meandro, tal que evoluciona hasta romper en una estructura coherente cerrada. En otras palabras, la
respuesta del océano al evento de relajacién funge como una perturbacion de amplitud finita. Las
condiciones necesarias para la separacidn del flujo de la pendiente continental ain quedan por ser

analizadas.
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Para entender el rol de la topografia sobre los flujos geostréficos generados frente a Baja California, el
apéndice A aborda este tdpico a través de simulaciones numéricas idealizadas y una simulacién realista
de alta-resolucidn horizontal (2 km) y vertical (90 niveles verticales). Los experimentos idealizados estan
orientados en resolver el impacto de la topografia irregular sobre los flujos inducidos por el esfuerzo del
viento favorable a surgencia. Los resultados muestran que la topografia irregular restringe la libre
evolucidn de los flujos superficiales. Ademas, induce la emision de ondas cortas irradiadas hacia fuera de
la zona de transicion al paso del flujo superficial sobre un promontorio topografico. El capitulo 3 y los
resultados descritos en el apéndice sugieren que la topografia del fondo marino de la zona de transicién

oceanica tiene un papel de mayor influencia sobre los flujos geostrdéficos frente a Baja California.
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Apéndice A.

Efecto de la topografia irregular sobre los flujos inducidos por el viento
frente a Baja California

El capitulo 3 de esta disertacion, mostré que la topografia juega un papel mas importante de lo
esperado en la zona de transicion frente a Baja California. Al modificar la estructura inicial del
remolino anticiclonico e inducir la interaccidn entre el remolino y su entorno. Asi que este
apéndice aborda el efecto de la topografia irregular sobre los flujos geostréficos generados por
el esfuerzo del viento favorable a surgencia frente a Baja California. El analisis estd basado en
simulaciones numéricas idealizadas (bajo la arquitectura del modelo ROMS) y simulaciones
numéricas que representan el estado del arte en modelos de circulacidon general del océano de
alta resolucién (dx = 2 km y 90 niveles verticales) (bajo la arquitectura del modelo MITgcm). Los
resultados indican que la topografia irregular restringe la libre evolucidon de las estructuras
geostroéficas inducidas por el esfuerzo del viento. En superficie el régimen dinamico es
dominado por remolinos de mesoescala y frontogénesis. A su vez, la presencia de topografia
irregular desencadena una pérdida de energia de las estructuras superficiales a través de

estructuras de escala pequefa en el interior del océano.

A.1 Metodologia

A.1.1 Experimentos idealizados

El modelo numérico usado en los experimentos idealizados es el modelo Regional Ocean Model
System (ROMS) (Shchepetkin y McWilliams, 2005). Es un modelo que resuelve las ecuaciones
primitivas en coordenadas curvilineas y coordenadas sigma en la vertical, bajo la aproximacion
hidrostatica. El esquema de adveccién corriente-arriba de tercer orden es utilizado (Shchepetkin
y McWilliams, 2005). Para la mezcla horizontal, el esquema Laplaciano con valores de 70 m/s*
es utilizado. Para la mezcla vertical, la parametrizacién k-Profile es utilizado (Large et al., 1994).

El esfuerzo del fondo es parametrizado de acuerdo a un esfuerzo del fondo lineal con un

coeficiente de valor de 0.3 x 10> m/s. El dominio numérico se muestra en la Figura A1, el cual
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abarca la zona de transicidon frente a Baja California. El eje-x es perpendicular a la costa, el eje-y
es a lo largo de la costa y el eje-z es positivo hacia arriba. La frontera este es cerrada, las
fronteras oeste-norte-sur se especificaron con condiciones de radiaciéon. Dos experimentos se
disefaron; experimento-1 con batimetria idealizada, fondo-plano; 2) el experimento-2 con
batimetria real extraida del programa ETOPO-1, con resolucién de 1.8 km. La batimetria es
interpolada a una malla numérica curvilinea con resoluciéon que varia entre 2.3 km fuera de la
costa y 1.3 km cerca de la costa. La resolucidn en la direccion “y” la resolucién es la misma, 1.7
km. 44 niveles verticales fueron usados. La profundidad del océano maxima es de 2000 m y la
minima de 25 m. Para ambas experimentos el esfuerzo del viento es uniforme del noroeste,
paralelo a la linea de costa, favorable al desarrollo de surgencia costera. Las condiciones

iniciales se disefiaron a partir de un perfil de densidad correspondiente al mes de abril.
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Figura Al. Dominio numérico y batimetria usada en la simulacién con topografia real.
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A.1.2. Simulaciones numéricas realistas de alta-resolucion: ECCO-2 IcES Project

Para tener un panorama realista de la dinamica en el interior del océano y comparar los
experimentos idealizados, se usé la base de datos del programa ECCO-2 IcES Project
(Menemenlis et al., 2008). Este modelo de circulacion general del océano representa el estado
del arte en cuestion de simulaciones numéricas globales realistas. Su alta-resoluciéon horizontal
(2km) y vertical (90 niveles verticales) y junto con la alta frecuencia de sus forzamientos
permiten analizar el espectro completo del régimen de mesoescala y parte del espectro del

régimen de submesoescala (5 km — 20 km en la horizontal y 100 m de profundidad).

El modelo Massachusetts Institute of Technology-general circulation model (MITgcm, Marshall
et al.,, 1997; Hill et al., 2007) es el corazén del Proyecto ECCO-2. En este estudio se utilizé la
simulacidn 11c4320 que se basa en una configuraciéon global del océano y zonas polares del
MITgcm en su version hidrostatica, tal que usa una malla “latitude-longitude-polar” (Forget et
al., 2015). La simulacion 11c4320 representa la resolucion horizontal mas alta de un conjunto de
simulaciones jerarquicas que inician con el modelo ECCO2-adjoint method-estimate con una

resolucion de 1/6° hasta llegar a una resolucion de 1/48°, simulacién 11c4320.

A.2 Resultados y discusion

A.2.1 Topografia-real vs. fondo-plano

La simulacidn con topografia-real inicia con un océano en reposo, el cual evoluciona a una
surgencia costera debido al esfuerzo del viento-favorable a surgencia (Figura A2, columna
izquierda). El chorro hacia el sur de la surgencia costera es marcado por valores de vorticidad
relativa negativa en su flanco ocednico, mientras que en su flanco costera valores positivos de
vorticidad relativa lo enmarcan (T = 15 dias). Conforme el tiempo avanza, filamentos de
vorticidad con longitudes de onda de 10 km se desarrollan (T= 25 dias). Estructuras cerradas son
observadas a 32°N, 31°N y 30°N, y estas son bien definidas al tiempo T = 35 dias, con escalas
horizontales que varian a lo largo de la costa: 40 km a 32°N, 30 km a 30°N y 25 km a 29°N. Las
estructuras son caracterizadas por tener valores de Ro negativos en el centro y rodeadas por
valores positivos de Ro. La evolucion de los filamentos de vorticidad al tiempo T = 25 dias

evolucionan interactuando entre si, hasta fusionarse en estructuras de mayor tamafio, llegando
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a formar una estructura de tipo-espiral de remolinos (Eldevik and Dysthe, 2002; Durski et al.,

2005).
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Figura A2. Mapas instantaneos de vorticidad relativa normalizada con el parametro de Coriolis. Izquierda)
simulacion con topografia-real; derecha) simulacién con fondo-plano.

Sin embargo, la simulacién con fondo-plano muestra marcadas diferencias en la evolucion de los
filamentos de vorticidad. Al tiempo T = 15 dias, una estructura de tipo-remolino anticiclénico
con un diametro de 150 km es bien definido a 31°N. Otro remolino anticiclénico a 29°N al sur de

Punta Baja con un didmetro de 70 km es también definido, aunque de menor amplitud en la
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vorticidad relativa. El origen de las perturbaciones para ambos experimentos radica en la
presencia de las curvaturas en la linea de costa y curvaturas en lo largo de la pendiente
continental, como por ejemplo, la curvatura en las isobatas a 32°N y Punta Baja. Sin embargo, la
presencia/ausencia de la topografia irregular modula la tasa de crecimiento de las
perturbaciones y marino fomenta la particion de la energia impartida por el esfuerzo del viento
en estructuras de menor tamafio relativas a las formadas en la simulacién con fondo plano.

33°N Tl(days) = 4?, z=-10m . T(.days) = 45.’ z=-500 m

32°N{
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Figura A3. Mapas instantaneos de la componente vertical de la velocidad (w) de la simulacion con topografia-
real.

Otro interesante efecto que surge en la simulaciéon con topografia real, es el patrén que
describe la distribucion de la componente vertical (w) de la velocidad (Figura A3). En la
simulacién con topografia real, emergen movimientos verticales de escala-pequefia en el
interior del océano (z = -500 m). Estas estructuras de tipo-onda son emitidas cuando los

filamentos superficiales cruzan los obstaculos topograficos.
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A.2.2 Simulacion numérica realista de alta resolucion
Para corroborar los resultados obtenidos en las simulaciones numéricas idealizadas las salidas

de la simulacién 11c4320 fueron usadas. En particular, la componente vertical de la velocidad (w)

es usada.

La componente-w de la simulacion llc4320 muestra diferencias en su distribucién horizontal
entre la parte superior del océano (z = -30 m) y su parte intermedia (z = -500 m) (Figura A4,
paneles superiores). Los mapas instantaneos de w en la parte superior del océano muestran
estructuras e tipo-filamentos, donde las maximas amplitudes de w (20 m/dia) estan confinadas
a las escalas de los filamentos. Por otro lado, la distribucion de w en el interior del océano

exhibe una gran variedad de escalas horizontales, con velocidades maximas de 34 m/dia.
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Figura A5. Mapas instantaneos de la componente-w para la parte superior (columna izquierda) y la parte interior
(columna derecha) del océano. (Paneles superiores) componente total de w; (paneles centrales) fraccion
de mesoescala de la componente-w; y (paneles inferiores) fraccion de submesoescala de la componente-
w.
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Para separar la fraccion de mesoescala de la componente-w de la fraccién de submeso-escala,
aplicamos un filtro espacial segin Mensa et al. (2013). Estos autores usan una funcién seno de

acuerdo a la ecuacioén

Flay = 2nb) () (A1)

1 12

donde el parametro [ es seleccionado de acuerdo a la minima diferencia entre el campo filtrado
y el campo total. De acuerdo a este método se selecciond 70 km. Asi que todas aquellas escalas
igual o mayores a 70 km son catalogadas como estructuras de mesoescala y las menores a 70

km como estructuras de submesoescala.

La Figura A5, paneles centrales e inferiores, muestra el resultado de la separacion de la
componente-w. Sorpresivamente, la componente-w en la parte superior del océano es
determinada por estructuras de submesoescala (Figura A5, paneles centrales) y filamentos. Y
en la parte interior del océano (Figura A5, paneles inferiores) hay una coexistencia tanto de

estructuras de meso- como de submeso-escala.

Otro punto interesante es la distribuciéon que presentan ambas contribuciones (w-meso y w-
submeso). La distribucién de la componente-w-meso es similar a la distribucion observada en la
simulacidon de fondo-plano, mientras que la componente-w-submeso captura la distribucion
observada en la simulacion con fondo-real. En otras palabras, la sefial de submesoescala de la
componente-w revela el efecto de la irregularidad del fondo marino: El patréon de valores
positivos-negativos emitidos al paso del filamento superficial sobre el promontorio topografico
frente a Punta Baja asemeja la emisidn de ondas cortas inducida por la topografia (Nikurashin y

Ferrari et al., 2012; Molemaker et al., 2013).

A.3 Conclusion

Los resultados de los experimentos idealizados indican que la topografia tiende a modular el
tamafio y crecimiento de las estructuras formadas a partir del esfuerzo de viento. Ademas, junto
con la simulacidn 11c4320 se encontrd la continua emisién de ondas cortas al paso de estructuras
superficiales sobre los promontorios topograficos, lo que implica una continua cascada directa

de energia a escalas pequefias y escalas de disipacidn en el interior del océano.



