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Resumen de la tesis que presenta Mauro Wilfrido Santiago Garcia como requisito parcial para la obtencion
del grado de Doctor en Ciencias en Oceanografia Fisica.

La interaccion entre dipolos y vientos Tehuano en el Golfo de Tehuantepec: observaciones y modelacién
numérica

Resumen aprobado por:

Dr. Alejandro Francisco Parés Sierra
Director de tesis

El Golfo de Tehuantepec (GOTEH) es una regidn con influencia de vientos, intensos e intermitentes
conocidos como vientos Tehuano o Nortes, capaces de desarrollar dipolos de mesoescala; dos vértices de
signo opuesto que podrian fortalecerse y propagarse. Sin embargo, diversas observaciones han mostrado
el desarrollo persistente del vértice anticiclénico; mientras que, la formacién del remolino cicldnico es
poco evidente. Los mecanismos que pueden inhibir la generacion del voértice cicldnico son poco
entendidos. Nuestra investigacién analiza el efecto de la secuencia de eventos de vientos Tehuano en la
formacién y la evolucion de dipolos en el Golfo de Tehuantepec: observaciones y modelacién numérica. El
efecto de los vientos sobre los vértices se evalia mediante el bombeo de Ekman, incluyendo la interaccion
entre el viento y el vértice. Finalmente, la dispersidon superficial se analiza a partir de un conjunto de
derivadores superficiales. Los vientos Tehuano pueden detonar dipolos sobre la circulacién preestablecida
del GOTEH. Los eventos de vientos (Tehuano) subsecuentes fortalecen la parte anticiclonica del dipolo en
su propagacién hacia el suroeste; mientras que, la parte cicldénica tiende a confinarse al este del golfo
durante la etapa intensa del viento. Una vez que el viento se debilita, el vortice se propaga hacia el oeste
alcanzando la parte central del golfo. En esta posicion, la influencia de otros eventos de vientos Tehuano
sobre el vartice lo disipa, asociado al flujo en chorro que se genera por accién directa del viento. El bombeo
de Ekman en el interior del vértice anticiclénico puede alcanzar ~ -2 m d'y ~1 m d? para el vértice
cicldnico, i.e., durante un evento de viento Tehuano; un efecto asimétrico que favorece el desarrollo de
los vortices del dipolo. En ausencia de estos vientos, los flujos verticales en el interior de los vortices son
opuestos; positivos para remolino anticiclonicos y negativos para ciclénicos cuyas magnitudes son de O
(0.1) m d%. Las propiedades de la dispersidn superficial se analizan con base en la estadistica de una
particula: escalas Lagrangianas, coeficientes de difusividad y la dispersidn absoluta. En términos globales,
la escala Lagrangiana temporal (espacial) fue de ~2.5 dias (~50 km) y el coeficiente de difusividad vario
entre 6y 14 x 10’ cm? s%. La dispersion en el intervalo 0.25<t<2.5 dias, exhibid un régimen balistico, donde
la dispersion crece cuadraticamente con el tiempo y entre 3<t<~30 dias, la dispersién fue proporcional al
tiempo, i.e., el régimen de caminata aleatoria.

Palabras clave: interaccién océano-atmdsfera, bombeo de Ekman, dispersion superficial en un dipolo



Abstract of the thesis presented by Mauro Wilfrido Santiago Garcia as a partial requirement to obtain the
Doctor of Science degree in Physical Oceanography

The interaction between dipoles and Tehuano winds in the Gulf of Tehuantepec: observations and
numerical modeling

Abstract approved by:

Dr. Alejandro Francisco Parés Sierra
Thesis Director

The Gulf of Tehuantepec (GOTEH) is a region influenced by strong and intermittent winds known as
Tehuano or Nortes, winds capable of developing mesoscale dipoles; two vortices of opposite sign that
could be strengthened and propagated. However, several observations have shown a persistent
development of the anticyclonic vortex, while little evidence exists on the formation of the cyclonic vortex.
The mechanisms that could inhibit the generation of the cyclonic vortex are not well understood. Our
research analyzes the effect of the sequence of Tehuano wind events on the formation and evolution of
dipoles in the Gulf of Tehuantepec: observations and numerical modeling. Winds effects inside eddies
were evaluated by Ekman pumping, including the eddy-wind interaction. Finally, the surface dispersion
was analyzed from a set of surface drifters. Tehuano winds events can detonate dipoles on the pre-
established circulation of the GOTEH. Subsequent (Tehuano) wind events strengthen the anticyclonic side
of the dipole as it propagates southwestward, while the cyclonic side tends to confine itself on the east of
the gulf during the intense wind stage. Once the wind weakens, the cyclonic vortex propagates westward,
reaching the central part of the gulf. In this position, the influence of other Tehuano wind events on the
vortex dissipates it, associated with the jet flow generated by the direct action of the wind. During a
Tehuano wind event, the Ekman pumping inside the anticyclonic vortex could reach ~-2 m d*and ~1 m
d? for the cyclonic vortex; an asymmetric effect that favors the development of the dipole vortices. In the
absence of these winds, the vertical flows inside the vortices are opposite; positive for anticyclonic eddies
and negative for cyclones, which magnitudes are O (0.1) m d. The properties of surface dispersion are
analyzed from single-particle statistics: Lagrangian scales, diffusivity coefficients, and absolute dispersion.
On average, the Lagrangian temporal (spatial) scale was ~2.5 days (~50 km), and the diffusivity coefficient
varied between 6 and 14 x 10’ cm? 5’1, The dispersion in the interval 0.25< t <2.5 days, exhibited a ballistic
regime, where the dispersion grows quadratically with the time, and between 3< t <~30 days, the
dispersion was proportional to time, i.e., the random walk regime.

Keywords: ocean-atmosphere interaction, Ekman pumping, surface dispersion inside a dipole
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Capitulo 1. Introduccidon

1.1. Los vientos Tehuanos

El Golfo de Tehuantepec (GOTEH) es una de las pocas regiones del mundo con influencia de
vientos, intensos e intermitentes, capaces de producir un enfriamiento superficial intenso (Stumpf, 1975;
Stumpf y Legeckis, 1977), una alta productividad (Robles-Jarero y Llara-Lara, 1993) y bajo ciertas
condiciones pueden generar un dipolo; dos vértices de signo opuesto que podrian fortalecerse y

propagarse (Trasvifia y Barton, 2008)(figura 1).
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Figura 1. La circulacién dipolar trazada por derivadores durante condiciones de vientos Tehuano. Las trayectorias de
derivadores en rojo (azul) trazan al remolino anticicldnico (cicldnico). Los vectores muestran el campo medio del
viento y las elipses de varianza asociadas para el periodo de 25-jun a 15-julio del 2000. La escala en gris muestra la
orografia de la region (m) obtenida de GEBCO (GEBCO_08 Grid, versién 20100927). Los datos de derivadores fueron
obtenidos del experimento Lagrangiana realizado por Trasvina y Barton (2008) y los campos de viento de la base de
datos del CCMP.



Los eventos de vientos sucesivos son denominados Tehuanos o Nortes y se presentan a lo largo
del afio. Estos vientos son mas frecuentes e intensos entre otofio-invierno, asociados al paso de frentes
frios que arriban al Golfo de México (GoM) y al del sistema de alta presién que se forma en Norteamérica
y se desplaza hacia el GoM. Estas condiciones atmosféricas de escala sinéptica producen un gradiente de
presion entre el Golfo de México y el Golfo de Tehuantepec, generando vientos que son bloqueados por
la Sierra Madre (altitud ~2200 m) pero son canalizados a través de una discontinuidad de la cadena
montafiosa en el Istmo de Tehuantepec (figura 1), donde los vientos atraviesan y soplan sobre el GOTEH
(Romero-Centeno et al., 2003; Steenburgh et al., 1998). En primavera-verano, el gradiente de presién se
produce por la expansién del sistema de alta presion de Azores-Bermudas sobre el Golfo de México

(Romero-Centeno et al., 2007).

La duracién tipica de los vientos Tehuanos fluctla entre 2 a 6 dias, tiene una rapidez media de ~20
m s (maximo 35 m s!) y periodos de calma de ~10 dias (Romero-Centeno et al., 2003; Steenburgh et al.,
1998). Una vez que el viento atraviesa el Istmo de Tehuantepec, el viento sopla sobre el GOTEH en forma
de abanico, donde la maxima magnitud del viento tiende a ubicarse sobre la regidn central del golfo (Eric
D. Barton et al., 1993; Trasvifia et al., 1995). La trayectoria del eje del viento sobre el Golfo de Tehuantepec
tiene una componente inercial; el viento vira hacia el oeste al alejarse a la costa y tiende hacia el balance
geostrofico ~ 10° N (Chelton et al., 2000). Los vientos también presentan trayectorias no inerciales, i.e. vira
hacia el este en condiciones de huracanes (Bourassa et al., 1999) o como una etapa de transicion, i.e.

cuando los vientos Tehuanos se establecen sobre un viento persistente hacia el este.

1.2. Efecto de los vientos sobre la dindmica del Golfo de Tehuantepec

Una de las primeras investigaciones sobre la influencia del viento en el GOTEH fue realizada por
Hurd (1929), quien describié el proceso de la generacién de los vientos por gradientes de presidn, asi como

su influencia sobre la rugosidad superficial del Golfo de Tehuantepec.

Las observaciones mds detalladas sobre el efecto del viento en la dinamica del GOTEH fueron
documentados a través de imagenes satelitales. Los vientos producen un enfriamiento superficial intenso
(~-8.0 °C) sobre un area en forma de una “coma”; emerge de la cabeza del golfo y se extiende mas alla de
450 km hacia fuera de la costa, revelando la estructura de un remolino anticiclonico al oeste del eje del

viento (Stumpf, 1975; Stumpf y Legeckis, 1977).



Las primeras mediciones directas de la respuesta del golfo a los vientos Tehuano fueron realizadas
en invierno de 1989. Las observaciones mostraron que los vientos Tehuano inducen una circulacion
asimétrica en el GOTEH: un remolino anticiclénico grande e intenso se desarrollé en la parte oeste del
golfo; mientras que, un remolino ciclénico pequefio y débil se identificé sobre la parte este del golfo, estas
estructuras fueron detectadas por un conjunto de observaciones con correntimetros. El vortice
anticicldnico también se identificd en la topografia dindmica de la superficie libre con una anomalia en la
elevacién de la superficie (>20 cm), mientras que el vdrtice ciclénico fue poco visible (Barton et al., 1993;
Trasvifia et al., 1995). El desarrollo de dipolos también se ha documentado en verano, estos son poco

estables y desaparecen en pocos dias (Flores-Vidal et al., 2011; Trasvifia y Barton, 2008).

La generacidn de remolinos en el Golfo de Tehuantepec también ha sido asociada a otros
mecanismos, como las inestabilidades del flujo medio (Liang et al.,, 2012; Willett et al.,, 2006), la
propagacion de ondas de Kelvin a lo largo de la costa que inestabilizan las corrientes costeras generando
remolinos (Zamudio et al., 2006). Sin embargo, el forzamiento del viento de alta frecuencia es
posiblemente el principal forzante en la variabilidad costera y de mesosescala (Flores-Vidal et al., 2011),
asi como en la detonacién de dipolos en el Golfo de Tehuantepec (Amador et al., 2006; Flores-Vidal et al.,

2011; Liang et al., 2012; Trasvifia y Barton, 2008; Willett et al., 2006).

La formacién de dipolos en el Golfo de Tehuantepec esta asociada a los vientos Tehuanos y al
bombeo de Ekman (Amador et al., 2006; Willett et al., 2006). La dinamica fundamental de la circulaciéon
bipolar esta basada en el bombeo de Ekman, asociado al esfuerzo del viento que produce un transporte
de Ekman asimétrico bajo el eje del viento, esto es, una convergencia (divergencia) a la derecha (izquierda)
del eje que produce un hundimiento (elevacién) de la picnoclina, y al alcanzar el balance geostroéfico
genera un remolino anticiclénico (ciclonico) (Willett et al., 2006). Ambos remolinos podrian propagarse;
sin embargo, existe poca evidencia respecto a la presencia del remolino cicldnico en el GOTEH basado en

observaciones directas, imagenes satelitales y modelacién numérica.

La estadistica de remolinos en el GOTEH indica que el desarrollo de los vértices ocurre
principalmente en otofo, invierno y primavera (Gonzalez-Silvera et al., 2004a; Mller-Karger y Fuentes-
Yaco, 2000). Los remolinos anticicldnicos son mas numerosos, pequefios e intensos comparados con los
cicldnicos (Muller-Karger y Fuentes-Yaco, 2000). Palacios y Bograd, (2005) reportaron una generacion de
2 a 6 (un promedio de 3.5) remolinos anticiclénicos por afio. Zamudio et al., (2006) mostraron resultados
similares usando datos de altimetria satelital y modelacion numérica. En contraste, Gonzalez-Silvera et al.,

(2004) reportaron 14 vortices donde la mayoria fueron remolinos cicldnicos, los cuales fueron



identificados con imagenes satelitales durante noviembre de 1998 a marzo de 1999. Sin embargo, algunos
vortices podrian no estar asociados con los vientos Tehuano debido a la regidn de formacion (<12° N).
Tipicamente, los remolinos tienen radios entre 90 y 250 km, velocidades tangenciales que pueden exceder
a1lms?tyrapidez detraslacion entre 2 y 16 km d* (Gonzalez-Silvera et al., 2004a; Miiller-Karger y Fuentes-

Yaco, 2000; Stumpf y Legeckis, 1977; Trasvifia y Barton, 2008).

La formacion de remolinos ciclénicos durante eventos de vientos Tehuanos podria ser inhibida por
algunas caracteristicas particulares del GOTEH, como los procesos de abordamiento (McCreary et al.,
1989), la interaccion del vortice con la plataforma continental (Velazquez-Mufioz et al., 2014) o la
presencia de un flujo hacia el polo (siguiendo la costa), cuya particularidad es la presencia de agua poco
densa que se extiende sobre la costa este del golfo con una extension de ~100 km (Barton, et al., 2009).
Sin embargo, bajo ciertas condiciones el remolino ciclénico podria desarrollarse y propagarse. Miiller-
Karger y Fuentes-Yaco (2000) basandose en imagenes satelitales sugieren que la formacion del remolino
ciclénico es mas probable cuando en condiciones de vientos Tehuanos débiles, se presenta un evento de

viento intenso y de corta duracion.

La formacién de dipolos en el Golfo de Tehuantepec ha sido documentada con simulaciones
numeéricas bajo condiciones idealizadas (Bafiuelos et al., 2011; McCreary et al., 1989); mientras que, las
observaciones directas son escasas (Trasvifia y Barton, 2008). El efecto de los eventos de vientos Tehuano
sobre los dipolos en el GOTEH aln no ha sido analizado con suficiente detalle y pueden jugar un papel
importante en la dinamica del golfo. El objetivo principal de esta investigacion fue evaluar el efecto de la
secuencia de eventos de vientos Tehuano en la formacion y la evoluciéon de dipolos en el Golfo de

Tehuantepec mediante observaciones y modelaciéon numérica.

La tesis estd estructurada en las siguientes secciones principales: 1) la deteccién de vortices de
dipolos y su evolucion en condiciones de vientos Tehuano y no Tehuano, 2) el bombeo de Ekman en el
interior de los remolinos, 3) el efecto de los vientos en la estructura de los remolinos: modelacion numérica
y 4) la dispersion superficial en el interior de un dipolo en condiciones de vientos Tehuano a partir de la

estadistica de particulas individuales (derivadores superficiales).



1.3. Objetivos

1.3.1. General

e Avanzar en el conocimiento del efecto de los vientos Tehuano en la generacidn y la propagacion

de dipolos en el Golfo de Tehuantepec mediante observaciones y modelacion numérica.

1.3.2. Particulares
e Analizar la formacién y la evolucidon de dipolos generados y modificados posteriormente por

eventos de vientos Tehuano.

e Cuantificar el bombeo de Ekman en el interior de remolinos en condiciones de vientos Tehuano y

post-Tehuano en el Golfo de Tehuantepec.

e Analizar la formacién y la evolucidon de dipolos generados y modificados posteriormente por

eventos de vientos Tehuano: experimentos numéricos.

e Evaluar la dispersion superficial en el Golfo de Tehuantepec mediante la estadistica de particulas

individuales: derivadores superficiales.



Capitulo 2. Metodologia

2.1. Campos de viento y corrientes superficiales

Los datos de viento fueron obtenidos del Cross-Calibrated Multi-Platform Ocean Surface Wind
Velocity Product for Meteorology and Oceanographic Applications (CCMP) (Atlas et al.,, 2011). La
resolucidn espacial (temporal) del producto es de 0.25 x 0.25° (6 h). Los campos de corrientes fueron
obtenidos de la base de datos GEKCO (Sudre et al., 2013), producto desarrollado en el Centro de Estudios
Topograficos del Océano y la Hidrésfera (CTOH, por sus siglas en inglés). El campo de la velocidad
superficial incluye las componentes geostréficas y de Ekman. Las componentes geostréficas son derivadas
de la altimetria (AVISO) y las corrientes de Ekman fueron estimadas a partir de los datos de viento de

Quikscat. La resolucion espacial (temporal) del producto es de 0.25 x 0.25° (diario).

2.2. Identificacion de Tehuanos

Los vientos Tehuanos soplan sobre el Golfo de Tehuantepec con maxima intensidad en la region
central del golfo (~98° O, ~15° N). Observaciones de la hidrodindmica costera muestran que los pulsos de
viento con rapidez (persistencia) >7 m s (>2 d) pueden detonar la circulacién dipolar (Flores-Vidal et al.,
2011). En esta investigacion, un Tehuano es definido como viento proveniente del sector norte (7,,>1.57,)
con rapidez (duracién) >6 m s (>2 d). Estas caracteristicas se evaluaron sobre una serie temporal de
viento, construido con el valor promedio diario del viento sobre una seccién zonal en la region de maxima

intensidad de los vientos Tehuanos.

2.3. Derivadores superficiales

Los datos de derivadores superficiales provienen del experimento Lagrangiano realizado por
Trasvifia y Barton (2008) entre junio-agosto del 2000. El experimento fue disefiado para caracterizar la
Corriente Costera de Costa Rica mediante un conjunto de 30 derivadores, anclados a 15 m de profundidad

y liberados en el Golfo de Tehuantepec (figura 2). Los datos de la posicion fueron adquiridos y procesados



por el Drifting Bouy Data Assembly Center (DAC) siguiendo la metodologia descrita por Hansen y Poulain
(1996). La sefial inercial contenida en la serie de datos fue extraida mediante el filtrado descrito por Sudre
et al. (2013); esto es, las posiciones fueron suavizadas sobre una ventana de 72 h, posteriormente la

rapidez y la direccion fueron calculadas a partir de dos posiciones consecutivas en intervalos de 6 h.
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Figura 2. Serie de derivadores superficiales. (a) Trayectorias de 30 derivadores liberados en el Golfo de Tehuantepec
y (b) sus periodos de registro.

2.4. Deteccion de vortices

Los voértices fueron identificados sobre los campos de corrientes superficiales obtenidos de
GEKCO. Los remolinos fueron identificados mediante un algoritmo desarrollado por Nencioli et al., (2010),
método que se basa en las caracteristicas del campo de velocidad asociados con remolinos de mesoescala
(Dickey et al., 2008), tales como la velocidad minima en la vecindad del centro del remolino y el perfil de
la velocidad tangencial; incrementa del centro hacia la periferia casi linealmente hasta alcanzar un maximo

y posteriormente decae.

El método de deteccidon de remolinos impone cuatro restricciones sobre la geometria del campo
de velocidad: (1) un cambio de signo de la velocidad meridional a lo largo de una seccién este-oeste; (2)
una inversion de la velocidad zonal sobre una seccion norte-sur; (3) un minimo local de la rapidez en el

centro del remolino y (4) un sentido constante de la rotacién de los vectores a lo largo de los cuatro



cuadrantes del remolino. El borde del remolino es definido como la funcién corriente cerrada mas externa
del centro del remolino. El algoritmo también identifica la trayectoria del remolino. La estructura de los
remolinos del dipolo fue analizada a lo largo de sus trayectorias para cuantificar su energia cinética,
vorticidad relativa, rapidez de traslacién y bombeo de Ekman. Unicamente remolinos con radio >40 km

fueron considerados.

2.5. Bombeo de Ekman

El efecto del viento sobre la profundidad de la termoclina puede ser evaluada a través del bombeo
de Ekman (Wit). En remolinos de mesoescala, la vorticidad relativa puede llegar a ser del mismo orden de
magnitud comparado con el parametro de Coriolis (f). Para el GOTEH, el nimero de Rossby (Ro={/f) es de
~ 0.2 (Chang et al., 2012). Cuando Ro no es pequeno, el bombeo de Ekman depende de la vorticidad total
(Mahadevan et al., 2008; Stern, 1965). El bombeo de Ekman fue estimado considerado las componentes

lineal y no lineal (Gaube et al., 2015),

Wioe = W, + W, (1)
1 (o, om @
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donde p = 1020kgm™2 es la densidad del agua superficial, f = 22sin(¢) es el pardmetro de Coriolis
para la latitud ¢ y Q la razén de rotacion de la Tierra, 1 (t,) es la componente zonal (meridional) del

esfuerzo del viento y { es la componente vertical de la vorticidad.

El esfuerzo del viento fue estimado a partir de la base de datos de CCMP usando la formulacion

que incluye la interaccion océano-atmésfera,



T= paCD(ua - uo)lua — Uy (4)

donde p, = 1.2kgm™2 es la densidad del aire; Cj, es el coeficiente de arrastre definido por Ocampo-
Torres et al. (2011); u, es la velocidad del viento promedio (diario) a 10 m; y u, es la velocidad de la

corriente superficial.

La inclusion de las corrientes superficiales en el cdlculo del esfuerzo superficial produce
variaciones en el flujo de Ekman (convergencia/divergencia) y consecuentemente en el bombeo de Ekman
(Martin y Richards, 2001; McGillicuddy, 2015). La interaccidon entre un campo de viento uniforme y un
remolino anticicldnico simétrico, produce un esfuerzo superficial que es intensificado sobre la region
donde los campos de velocidad del vortice y del viento son opuestos; mientras que, el esfuerzo es reducido
sobre la regién donde los campos de velocidad tienen la misma direccidn, el rotacional del esfuerzo del
viento resultante induce una divergencia en el centro del remolino anticiclénico (Dewar y Flierl, 1987;
Martin y Richards, 2001; Mcgillicuddy, 2007) y convergencia en el interior de remolinos cicldnicos (Gaube
et al.,, 2015); efecto conocido como el bombeo de Ekman lineal (2). En consecuencia, la componente lineal
tiende a atenuar a los vortices (cicldnicos/anticicldnicos). Recientemente, Li et al. (2014) mostraron que la
forma del remolino y la direccion del viento impacta en el bombeo de Ekman en el interior de remolinos
anticicldnicos; el bombeo es intensificado cuando el vértice y el viento estan orientados en direccién

paralela.

La vorticidad superficial es otro factor que impacta en el bombeo de Ekman. La interaccién entre
el esfuerzo del viento y el gradiente de vorticidad de la corriente superficial genera un dipolo de
hundimiento/levantamiento en el interior de remolinos, efecto conocido como bombeo de Ekman no
lineal (W¢). La ubicacién de las celdas de levantamiento/hundimiento depende del patrén del viento

(McGillicuddy, 2007).

El impacto neto del movimiento vertical en el interior de los remolinos se evalud utilizando el
promedio azimutal de las componentes de bombeo de Ekman. Finalmente, las componentes de bombeo

de Ekman se integraron en el interior del vortice,
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1 5
(W, W, th)eddy = L (W, w;, W,)dA (5)

donde A es el drea del remolino. El resultado representa el bombeo de Ekman global en el interior del

remolino.

El bombeo de Ekman de mesoescala se obtuvo mediante la sustraccion de la seial de gran escala
a las estimaciones directas del bombeo de Ekman (1). La sefial de gran escala del bombeo de Ekman se
estimd mediante un filtrado espacial Hanning, usando una escala de longitud de corte de 6° x 6° de longitud
y latitud, respectivamente. Parametros similares se usaron en filtros espaciales para estudiar la
variabilidad del transporte de calor meridional inducida por procesos de mesoescala (Zhao et al., 2018) o

el bombeo de Ekman asociado a remolinos de mesoescala (Gaube et al., 2015).

2.6. Modelacion numérica

El modelo Regional Ocean Modeling System (ROMS) fue configurado para analizar el efecto de los

vientos Tehuano sobre la formacion y la evolucion de dipolos en el Golfo de Tehuantepec.

El ROMS es un modelo de superficie libre, no lineal, tridimensional e hidrostatico y de coordenadas sigma.
El modelo emplea el método de discretizacion de diferencias finitas, sobre una malla Arakawa-C, para
resolver las ecuaciones primitivas de la dindmica oceanica (Shchepetkin y McWilliams, 2005). Los procesos
de mezcla vertical fueron parametrizados con el esquema de capa limite “non-local K-profile” (KPP) (Large

et al., 1994).

La configuracion del modelo incluyé una malla horizontal regular de ~ 5x5 km de resolucién en
todo el dominio (Fig. 3a). Para la malla vertical se definieron 40 capas sigma, las cuales se distribuyeron
con mayor resolucion en la superficie (20 capas entre 0 y 100 m de profundidad) usando los siguientes
pardmetros de estiramiento: 6,=6, 6,=0 y hc=5. Las fronteras del modelo se definieron abiertas para el
este, el sur y el oeste, mientras que para el norte sigue la costa del Golfo de Tehuantepec. La batimetria
fue interpolada sobre la malla horizontal a partir de la base de datos GEBCO. La morfologia del fondo

marino incluye la plataforma continental y parte del talud, la cual fue definida hasta los 1500 m de
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profundidad, donde el fondo es plano. Las simulaciones inicializaron con un océano en reposo y una
estratificacion vertical realista; un perfil de temperatura (salinidad) fue extraida para el GOTEH a partir de
la base de datos de World Ocean Atlas (WOA) para el mes de julio, cuya estructura térmica superficial se

muestra en la figura 3b.

El forzamiento superficial consiste en un viento con estructura en abanico; la rapidez maxima del
viento fue de ~12 m s%. La intensidad del campo del viento fue modulada temporalmente por una funcién
de la forma intensidad=exp(-(Teh)*) donde Teh corresponde a la duracidn del viento (-4<Teh<4). La funcién
fue modificada de tal forma que la intensidad del viento fuera suficiente para generar un dipolo. Una vez
generado el dipolo, el viento es inexistente; el dipolo se propaga libremente. Para el caso de la inclusién
de forzamiento del viento sobre los vértices, la funcion “intensidad” se define en la serie temporal con la
gue el campo de viento se multiplica, esto es, centrado en los dias 19 y 29, como se muestra en la figura

3d.

Finalmente, el efecto de vientos con alta variabilidad espaciotemporal sobre los vértices fue
evaluado. Los datos de viento de alta resolucién: espacial (~ 3 km) y temporal (horarios) fueron obtenidos
de la base de datos obtenidos por Larrafiaga-Fu (2018) mediante modelacién numérica. El campo de viento
captura eventos de viento Tehuano en el Golfo de Tehuantepec, resultados que fueron consistentes con
los vientos obtenidos de una boya instalada a 20 km fuera de la costa del GOTEH. A partir de esta base de
datos, el modelo ROMS fue forzado con datos de viento cada 6 h e interpolados espacialmente sobre la
malla del modelo. Para este experimento, el modelo inicializa con el dipolo desarrollado, es decir, a partir

de la salida del modelo con forzamiento idealizado.
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Figura 3. La configuracién del modelo ROMS. (a) Forzamiento superficial en forma de abanico, (b) la condicidn inicial:
un océano estratificado y en reposo, (c) la distribucion de las capas sigma en la vertical y (d) la forma de la funcién
(temporal) que modula la intensidad del viento.

2.7. Dispersion superficial

El estudio de la dispersidn de trazadores (particulas o sustancias) inmersos en flujos turbulentos
resulta elemental para entender y predecir el destino de las propiedades fisicas, quimicas y bioldgicas en
el océano y la atmosfera. La dispersion es un proceso complejo debido a la amplia variedad de escalas
espaciotemporales involucradas en la dinamica de flujos geofisicos turbulentos (Zavala Sansén, 2015). La
dispersion en el océano y la atmdsfera ha sido estudiada mediante la liberacion de cuerpos de deriva

(globos meteoroldgicos, derivadores superficiales) o sustancias que son advectadas por el flujo en el que
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estan inmersos (LaCasce, 2008). Las propiedades de la dispersidn son obtenidas a partir de estadisticas de
la distribucion de los cuerpos de deriva obtenidas por uno o varios experimentos, que generalmente son
realizados sobre diferentes periodos. Esto permite obtener una estadistica global de la dispersién (Poulain
y Niiler, 2002; Sansdn et al., 2018), sobre escalas estacionales (Zavala Sansén, 2015) o sobre regiones con
dindmica particular (Lumpkin y Flament, 2001). Algunas métricas para el estudio de la dispersion son: la
estadistica de particulas individuales, y la estadistica de pares de particulas (Poulain y Niiler, 2002; Zavala

Sanson, 2015).

En este trabajo se analizd la estadistica de una particula: escalas temporal y espacial Lagrangiana,
dispersion absoluta y la difusividad en el interior de un dipolo en el Golfo de Tehuantepec en condiciones
de vientos Tehuano. Las escalas Lagrangianas espacial y temporal del flujo turbulento son medidas con la
funcién de autocovarianza de las velocidades residuales para cada derivador (Taylor, 1922); escalas sobre
las cuales los derivadores aun contienen informacion sobre su trayectoria pasada. Posteriormente se
estimd la dispersién absoluta, como una medida representativa de la separacion cuadratica de un
derivador con respecto a su posicidn inicial. Finalmente, se calculé la difusidn absoluta como un pardmetro

que indica que tan rapido los derivadores son dispersados.

Existen dos etapas importantes en la distribucidn de los derivadores superficiales en el GOTEH en
condiciones de vientos Tehuanos. En la primera etapa, durante un periodo de tres semanas, los
derivadores describen la estructura de un dipolo (figuras 1, 4a); posteriormente, la parte ciclénica del
dipolo se erosionay los derivadores que lo trazaron se transfieren a la parte anticicldnica del dipolo (figura
4b). En la segunda etapa, la parte anticiclénica del dipolo se fortalece y atrapa efectivamente los
derivadores que lo contienen durante un periodo de ~5 semanas, como esquematicamente se muestra en
la figura 4c-d. Durante el periodo de vida de los derivadores (~8 semanas), los eventos de vientos Tehuano
se presentan, como lo documentaron Trasvifia y Barton (2008). La dispersidn superficial se analizé en las
dos etapas descritas previamente. En la seccidn de resultados, la primera y la segunda etapa se denominan

periodos del dipolo y del remolino anticiclénico, respectivamente.
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Figura 4. Trayectorias de derivadores superficiales en el GOTEH bajo condiciones de vientos Tehuanos. (a) un dipolo
trazado por una serie de derivadores, (b) la transferencia de derivadores de la parte ciclonica a la parte anticiclonica
del dipolo, (c) atrapamiento efectivo de derivadores en el interior del vortice anticicldnico y (d) la interaccidn con
otro remolino anticicldnico generado en el Golfo de Tehuantepec, cuya periferia es trazada por un derivador. La
barra de colores indica la rapidez de desplazamiento de los derivadores (m s). Los poligonos trazan el remolino
anticiclonico identificado a partir del campo geostroéfico (diario) correspondiente al periodo indicado.

2.7.1. Escalas Lagrangianas

Las escalas Lagrangianas se estiman para cada trayectoria de los derivadores advectadas por el
flujo residual. El flujo residual fue obtenido mediante la sustraccion de un flujo medio Lagrangiano (Poulain

y Niiler, 2002; Zavala Sansdén, 2015),
® 1t
W = -5 [ w@ds
0

donde u; son las componentes horizontales de la velocidad, zonal (i=1) y meridional (i=2); t es el tiempo y
T es el periodo sobre el cual se obtiene el promedio, usualmente corresponde al tiempo de vida de los
derivadores. Otra forma de obtener el flujo medio es mediante la sustraccién del promedio Euleriano
estimado a partir de una serie de datos de derivadores sobre un area geografica predefinida. Por ejemplo,
a partir de 30 mediciones de derivadores sobre un area de 0.25° x 0.25° (Sansén et al., 2018) . Sin
embargo, el nimero de mediciones de derivadores frecuentemente es limitado para una region daday la

definicidn del drea a promediar también estdn sujetas a incertidumbres (LaCasce, 2008).

La “memoria” de un derivador esta contenida en la funcién de autocovarianza definida como,
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I UL o)
RuCt,t0.7) = 7 | w050 (e + 1 55)de
t

0

donde t es el tiempo, toy X, son el tiempo y la posicidn inicial, T es el desfase en el tiempo de dos posiciones
consecutivos (6 h). Siguiendo la teoria de Taylor (1922), los flujos son supuestos como estacionarios,
homogéneos y sin fronteras. En consecuencia, la funcidn de autocovarianza no depende de la posicidn ni
del tiempo. Por lo tanto, la varianza de la velocidad residual es la funcién de autocovarianza con desfase

igual a cero,

T
R;(0) = %j u'7(6)dt = Ry (8)
0

El periodo de integracion debe ser apropiado para considerar aquellos derivadores con
autocovarianzas “grandes” y ademas obtener una velocidad Lagrangiana media representativa definida en
(6). Para este andlisis se considerd T=45 dias. Para derivadores con periodos de vida menores a 45 dias, el

periodo de integracion corresponde a la longitud de registro del derivador.

La escala temporal es definida como,

1 t
Tk = 7 lim | Ry;(t)dr ®)
0

iip "7®

La escala corresponde al periodo en la que la velocidad del derivador estda bien autocorrelacionada
y es interpretada como el periodo en la cual la particula “recuerda” su trayectoria. El limite superior de la
integral (9) corresponde a t=t,, donde la funcién de autocorrelacidn cruza por primera vez el cero (Poulain

y Niiler 2002; Zavala Sansén, 2015).

La escala de longitud Lagrangiana se define como,

L¥ = Ry "/*T} (10)

l
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y la escala de difusividad como,

L
Kikz(
T,

4

l.c)2 (11)
L'k = RyoT/*

Las escalas Lagrangianas medias son calculadas a partir del conjunto de los 23 derivadores,

R R (12)
(Ti’Li'Ki) = NZ(Ti L, K; )
k=1

Para incrementar el nimero de grados de libertad se consideran subdivisiones en las trayectorias
de los derivadores separados por 8 dias, periodo que resulta razonable dado que las escalas temporales
son de ~2.5 dias (Tabla 1), esto es, los derivadores pueden considerarse independientes. Un total de 148

segmentos fueron obtenidos, a partir de estos segmentos se calcularon las escalas Lagrangianas (Tabla 2).

2.7.2. Dispersion y difusividad absoluta

La dispersion absoluta es una medida de la separacidn cuadratica representativa de una particula
con respecto a su posicidon inicial. La dispersion absoluta es calculada usando los segmentos

independientes de 8 dias,

N
1 2 (13)
A2(0) = =[xk — xfeo)]
k=1

Donde x{‘es la posicion de la particula k en direccion i, tyes el tiempo en que la particula es
liberada. Para flujos con turbulencia homogénea, estacionaria y sin fronteras, la dispersidon absoluta

presenta dos regimenes: balistico, donde la dispersion crece proporcional a t? para tiempos cortos
comparados a la escala temporal Lagrangiana (t <<Ti) y para tiempos largos (t >>Ti), el régimen es estandar

o de caminata aleatoria, donde la dispersidn crece linealmente con el tiempo (Taylor, 1922).
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La difusidn absoluta se define como la evolucién temporal de la dispersion,

— 1—
R =542 (1)

La difusividad indica que tan rdpido los trazadores son dispersados.

2.7.3. Analisis de dispersion

Las propiedades de la dispersion en el Golfo de Tehuantepec se analizan de manera global, i.e.,
usando todos los datos disponibles (ver figura 2). Posteriormente, la dispersidn se analiza en dos etapas
importantes: periodo del dipolo y periodo del vértice anticiclénico. El periodo del dipolo contiene
informacidn de las primeras tres semanas de la serie de datos, etapa en que se presenta el dipolo.
Posteriormente, los derivadores que trazan a la parte ciclénica del dipolo son transferidos a la parte
anticicldnica, como se describid previamente. El periodo del vértice anticiclénico comprende las ultimas
cinco semanas de la serie de datos. Finalmente, se evalud la dispersién en el interior del dipolo, i.e.,
Unicamente se consideraron los derivadores que trazaron al dipolo; un conjunto de 17 derivadores de los

23 disponibles.



18

Capitulo 3. Resultados

3.1. El desarrollo de dipolos y su evolucion

Los vientos Tehuanos son capaces de modificar la circulacién del GOTEH y generar dipolos, proceso

que se describe a continuacién para tres etapas: pre-, durante y post-Tehuanos.

La circulacidn previa a los eventos de viento en el Golfo de Tehuantepec fue cicléonica, débil y
situada sobre la regidon central y este del golfo. Esta circulacién fue favorecida por una circulacién
anticiclonica, alargada con orientacién SO-NE localizada al SE del GOTEH, estructuras que se muestran en
la figura 17, la cual se incluyé en la seccién de anexos. Bajo estas condiciones, los vientos Tehuano se
presentan y fortalecen la circulacion ciclonica del golfo. Mientras que, la circulacién anticiclénica (con
orientacién S-N) tiende a desarrollarse en la parte oeste del golfo (figura 5a-b). La dimensidon del vortice
ciclénico fue de ~50 km de radio, estimado por inspeccion visual de acuerdo en las trayectorias de
derivadores y al campo geostréfico (figura 5b). La duracidn del vértice ciclénico fue muy corta (~ 4 dias).
Durante los periodos de vientos (Tehuano) persistentes, los derivadores que trazaron el remolino ciclénico
fueron incorporados a la parte anticiclénica del dipolo (figura 5c-e). Esta erosién del vértice coincidid con
la atenuacion del vdrtice en el campo geostroéfico (figura 5b-c). En contraste, la parte anticiclénica del
dipolo fue fortaleciéndose. La distribucion y la rapidez de los derivadores indican que el vértice incrementa
en tamafo e intensidad durante su propagacion (figura 5c-f). Algunos derivadores alcanzan velocidades

de ~1 m s’ en la regién central del golfo.

El segundo dipolo se desarrolld sobre una circulacion cicldnica, aparentemente inducido por dos
vértices anticiclénicos que se ubicaron en ambos extremos del golfo (ver la seccion anexos; figura 18).
Estos vortices generaron un flujo sinuoso hacia el este, cuando alcanza el extremo oriental del GOTEH, una
parte del flujo penetra hacia el interior del golfo siguiendo la linea de costa y favoreciendo la circulacién
ciclénica del golfo. Bajo estas condiciones, los vientos Tehuano tienden a establecerse sobre el golfo (figura
6a). Posteriormente, el viento se intensifica y tiende a ser mas estable, como lo muestran los campos
medios y sus elipses de variabilidad (figura 6b). En esta etapa, el vortice ciclénico se mantiene sobre la
costa este del golfo y se fortalece; mientras que, sobre la parte oeste del GOTEH, la circulacion anticicldnica
tiende a estructurarse con centro en ~ 96° Oy ~ 14.5° N (figura 6b). El dipolo se desarroll6 completamente
en la etapa mas intensa del viento Tehuano (figura 6c). Los vdrtices del dipolo fueron trazados por un

derivador que recorrio la periferia del vortice cicldnico hasta incorporarse al flujo en chorro que se genera
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en la region central del golfo y finalmente, trazd la periferia de la parte anticiclonica del dipolo (figura 6c).
Una vez desarrollado el dipolo, la estructura se propagd en ausencia de vientos Tehuanos por un periodo

de ~40 dias.

El tercer dipolo se desarrollé sobre una circulacidon anticiclénica que fue favorecida por la
presencia de un vdrtice ciclénico al SO del GOTEH, la influencia de un evento Tehuano reintensifica al
vortice e inicializa el desarrollo del vdrtice ciclénico sobre la costa este del golfo (ver anexos; figura 19). El
dipolo es completamente desarrollado en la fase mas intensa del viento (figura 7a). Posteriormente, el
campo de viento tiende a atenuarse, pero se mantiene persistente; el vértice anticiclénico se propaga;
mientras que, el cicldnico se mantiene sobre la region este del golfo (figura 7b-c). Durante un periodo
corto, el viento se debilita (~ 5 m s) y el vdrtice cicldnico tiende a dominar la circulacién del GOTEH, como
se muestra en la figura 7d. Un evento Tehuano se desarrolla y aparentemente rompe la estructura del

vortice cicldnico (figura 7e-f).
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Figura 5. Campos de viento (vectores negros), corriente geostréfica (vectores grises) y bombeo de Ekman (Wi
escala rojo-azul) promediados cada cuatro dias para un periodo de 24 dias, cubriendo etapas de desarrollo y erosion
del primer dipolo trazado principalmente por derivadores superficiales. Las elipses de variabilidad se calcularon a
partir de la desviacién estdndar de los componentes de velocidad del viento. (a) Los puntos (negros) indican las
posiciones iniciales de los derivadores; la mayoria inicializa el 26 de junio. (b) Desarrollo de dipolos bajo condiciones
de viento de Tehuano. (c-d) La parte ciclonica del dipolo se erosiona. (e-f) El remolino anticiclonico se fortalece. (g)
Rapidez del viento a lo largo de una seccién zonal del GOTEH (~94-95° O, 15° N). Los eventos de viento Tehuano se
muestran con areas sombreadasy las lineas punteadas verticales indican los periodos correspondientes a los paneles
(a-f). Las lineas en colores indican trayectorias de derivadores (m s).
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Figura 6. Campos de viento (vectores negros), corriente geostrofica (vectores grises) y bombeo de Ekman (Wiot;
escala rojo-azul) promediados cada cuatro dias para un periodo de 24 dias, cubriendo etapas de desarrollo y
propagacién del segundo dipolo. Las elipses de variabilidad se calcularon a partir de la desviacién estdndar de los
componentes de velocidad del viento. (a-b) Bajo condiciones Tehuano, el remolino anticiclonico se desarrolla (~96
°0, ~15 °N); mientras que, el ciclénico se mantiene sobre la parte oeste del golfo. (c) El dipolo se desarrolla
completamente y un derivador traza su estructura. (d-f) Los vértices se fortalecen y se propagan. (g) La rapidez del
viento sobre una seccion zonal del GOTEH (~94-95° O, 15° N). Los eventos de viento Tehuano se muestran con areas
sombreadas y las lineas punteadas verticales indican los periodos correspondientes a los paneles (a-f). Las lineas en

colores indican trayectorias de derivadores (m s2).
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Figura 7. Campos de viento (vectores negros), corriente geostrofica (vectores grises) y bombeo de Ekman (Wto;
escala rojo-azul) promediados cada cuatro dias para un periodo de 24 dias, cubriendo etapas de desarrollo y
propagacién del tercer dipolo. Las elipses de variabilidad se calcularon a partir de la desviacidon estandar de los
componentes de velocidad del viento. (a) El dipolo se desarrolla en la etapa de maxima intensidad del viento. (b-c)
Los vientos Tehuano son persistentes y el dipolo se fortalece. (d) Durante un periodo (corto) de vientos débiles, el
vértice cicldnico domina la circulacién del GOTEH. (e) el viento se reintensifica y la estructura del vortice ciclénico
desaparece. (g) La rapidez del viento sobre una seccion zonal del GOTEH (~94-95° O, 15° N). Los eventos de viento
Tehuano se muestran con areas sombreadas y las lineas punteadas verticales indican los periodos correspondientes
a los paneles (a-f).
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3.2. Caracteristica de remolinos

Las propiedades de los vortices de dipolos, i.e., remolino anticiclénico Al y ciclénico C1 para el
primer dipolo y asi sucesivamente, son descritos en términos de la evolucién de parametros integrales,
como la energia cinética, vorticidad relativa y tamafio (radio del vértice). La intensidad del remolino fue
evaluada por la energia cinética y la vorticidad relativa. Los pardmetros fueron normalizados por los

valores maximos registrados para cada pardmetro.

El primer dipolo fue detectado por inspeccién visual como se describié previamente (seccién 3.1).
Unicamente el remolino anticiclénico fue detectado alrededor del 5 de julio (figura 8a). El remolino Al se
fortalecid en las primeras etapas de su desarrollo, cuando se presentaron dos eventos de vientos Tehuano.
En su traslacién hacia fuera de la costa, la energia cinética del remolino decrece ligeramente alrededor del
10 de agosto (figura 8d). El segundo dipolo se desarrolla durante un evento de viento Tehuano persistente

(~12 dias), que mostrd una distribucién bimodal en la rapidez de viento con un valor minimo ~23 agosto

(figura 8q). En la etapa de re-intensificacion del viento se desarrolla la parte anticiclénica del dipolo (figura
8b). Ambos vortices se fortalecieron bajo condiciones de vientos Tehuano como se muestra en la energia
cinética (figura 8e). Una vez que los vientos cesan, los vértices del dipolo se propagan; inicialmente ambos
vortices se desplazan hacia el oeste. Posteriormente, el anticiclénico hacia el suroeste y el ciclénico hacia
el oeste. Sin embargo, el remolino ciclénico se atenua hasta desaparecer debido a su interaccién con la

costa oeste del golfo; mientras el anticiclonico se propaga libremente.

El tercer dipolo se desarrolld a partir de la presencia de un remolino anticiclénico en el GOTEH, el
cual se propagd hacia el SO (figura 8c). El remolino ciclénico fue inestable, la estructura frecuentemente
se deformd durante las etapas de re-intensificaciéon de los vientos y se re-estructuraba durante los
periodos de relajacion. Para capturar las propiedades del remolino en periodos de “no deteccién”; a partir
de la posicion del centro del remolino, usamos una interpolacién lineal para completar la serie de
seguimiento del vértice C3, definiendo un radio de 50 km (radio promedio del vdrtice). El remolino A3
evoluciond en condiciones de vientos mas intensos y sus propiedades de energia cinética (figura 8f),
vorticidad (figura 8i) y tamafio (figura 8l) fueron consistentemente mayores comparados a los anticiclones

descritos previamente.

En general, la rapidez de traslacién varié entre 2 y 15 km d. La rapidez de propagacion del
remolino anticiclonico fue mds intensa en condiciones de vientos Tehuano. Por ejemplo, la rapidez de

traslacion del remolino Al incrementd de 8 a 13 km d (figura 8m). Un patrén similar se observé para el
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remolino A3 (figura 80). Mientras que, la rapidez de traslacion de los remolinos cicldnicos es restringida;
cuando los vientos Tehuano se presentan el vértice se confina sobre la costa este del golfo, como lo
muestran las trayectorias de los remolinos C2 (figura 8b) y C3 (figura 8b). En el caso del vdrtice C2, una vez

que el viento cesa, el remolino se propaga y su rapidez de traslacién incrementa de ~2 a ~12 km d.

3.3. Bombeo de Ekman en el interior de los remolinos

En general, la estructura de un dipolo en el bombeo de Ekman es el rasgo caracteristico del efecto
de los vientos Tehuano sobre el GOTEH; una zona de hundimiento (levantamiento) de la termoclina se
establece en la parte oeste (este) del golfo, donde las velocidades verticales pueden alcanzar una magnitud
de~-2.0(~1.0) md?, como se muestra en la figura 7a. En estas condiciones se puede desarrollar un dipolo

con el vortice anticicldnico (ciclonico) en la regidon oeste (este) del golfo.

La estructura espacial de las componentes lineal y no lineal del bombeo de Ekman fue evaluada
para los vértices del segundo dipolo a manera de ilustrar la interaccidn entre el viento y el remolino. Para
este dipolo, el vdrtice ciclonico fue mas longevo comparado con los otros vortices ciclénicos. También se
evalud la importancia relativa de las componentes del bombeo de Ekman total en tres etapas: bajo
condiciones de vientos Tehuano, durante el periodo de relajacion de los vientos y para la etapa post-

Tehuano.
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Figura 8. Propiedades integrales de los vértices de dipolos. (a-c) Los vértices anticicldnicos (ciclonicos) son indicados
por la letra A (C) seguido por el numero del dipolo. El primero dipolo fue identificado por inspeccién visual a partir
de campos de velocidad de derivadores y corrientes geostroficas. El remolino Al fue detectado por el algoritmo de
Nencioli el 5 de junio. Para el segundo y tercer dipolo, la deteccidon fue exitosa para las fechas indicadas. Las
propiedades de los vortices se presentan como: (d-f) energia cinética (EKE), (g-i) vorticidad relativa, (j-1) tamafio, (m-
o) rapidez de traslacién y (p-r) la rapidez del viento, donde los vientos Tehuano son indicados por las areas
sombreadas. (d-1) Los pardmetros estan normalizados por el valor maximo registrado para cada variable.
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La componente lineal del bombeo de Ekman produce un hundimiento que predomina en la etapa
de vientos Tehuano (figura 9a-b) y cuando el viento cesa, el levantamiento es predominante para el
remolino anticiclonico (figura 9c-e). Este patrén fue opuesto para el remolino cicldnico; el levantamiento
(hundimiento) fue predominante en condiciones de vientos Tehuano (post-Tehuano). Bajo la influencia de
vientos Tehuano, la componente no lineal mostré una estructura bimodal en el interior del remolino
anticicldnico, donde la zona de hundimiento fue localizada en la regién norte del vortice (figura 9f-g). En
el periodo post-Tehuano, la estructura bimodal persistio, pero fue de menor magnitud (figura 9h-j). Para
el vértice ciclénico, la estructura espacial no mostro un patrén definido. En general, el levantamiento fue
localizado sobre la regién este del remolino con mayor intensidad durante el periodo de vientos Tehuano
(figura 9f-g). La estructura y la magnitud de las componentes del bombeo de Ekman indican que la

componente lineal es el principal factor para el bombeo de Ekman total (figura 9k-o).

Para evaluar el impacto neto de las velocidades verticales en el interior de los vértices, se calculd
un promedio azimutal para cada componente del bombeo de Ekman para tres etapas: bajo condiciones
de vientos Tehuano (figura 10a-b), durante el periodo de relajacion del viento (figura 10c-d) y post-
Tehuano (figura 10e-f; ver figura 6). Los resultados muestran que las maximas velocidades verticales se
localizaron en el nucleo del remolino y que la componente lineal domind en el bombeo de Ekman total.
También se observd un cambio de signo en la velocidad vertical en el interior del remolino anticiclénico;
el flujo vertical cambia de negativo (hundimiento) a positivo (levantamiento), esto ocurre entre el periodo
de vientos Tehuano hacia la etapa post-Tehuano. Un patrdn similar se observé en el interior del remolino

cicldnico; el flujo vertical cambia de positivo (condiciones Tehuano) a negativo (post-Tehuano).
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Figura 9. Velocidades verticales en el interior de los vortices del segundo dipolo en condiciones de vientos Tehuano
y post-Tehuano. (a-e) La estructura espacial del componente lineal, (f-j) no lineal y (k-o) total del bombeo de Ekman
en el interior de los vértices del dipolo (m d1). Los campos geostréficos (viento) se muestran con vectores en gris
(negro). Los remolinos fueron normalizados por su radio.
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Figura 10. El promedio azimutal para el remolino A2 (C2) evaluado para cada componente del bombeo de Ekman
durante tres etapas del viento: (a-b) viento Tehuano, (c-d) periodo de relajacion del viento Tehuano y (e-f) post-
Tehuano (ver Figura 6). Las barras indican la desviacion estandar para Wiot.

3.4. Bombeo de Ekman global en el interior de remolinos

El bombeo de Ekman global es una medida de la velocidad vertical neta en el interior de un
remolino. En general, en condiciones de forzamiento de vientos Tehuano, el bombeo de Ekman global en
el interior de remolinos anticicldnicos fue negativo (hundimiento), mientras que para remolinos ciclonicos
fue positivo (levantamiento). Lejos de la influencia de vientos Tehuano o en ausencia de éstos, la relacién

fue opuesta y mas débil (figura 11).
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Los vientos Tehuano producen hundimiento en el interior de los vdrtices anticiclénicos. Para los
remolinos A1, A2 y A3, la velocidad vertical neta alcanzé magnitudes de ~ -0.1 (figura 11a), ~ -0.4 (figura
11b) y ~-2.0 m d! (figura 11c), respectivamente. Las velocidades verticales mds intensas coincidieron con
las etapas de vientos fuertes (figura 11f); patron que fue muy evidente para los remolinos A2 y A3. Una
vez que el viento cesa, el levantamiento (velocidades positivas) predomina en el interior de remolinos

(velocidades verticales de ~0.1 m d?).

En condiciones de vientos Tehuano, las velocidades verticales positivas fueron dominantes en el
interior de remolinos cicldnicos. Estas velocidades alcanzaron ~ 0.4 m d! bajo condiciones de vientos
intensos (~ 12 m s’%; Figura 11d-e). La velocidad vertical decrece conforme el viento se debilita (figura 11f).

En ausencia de vientos Tehuano, la velocidad vertical fue negativa en los vértices (~ -0.1 m d2).

El efecto de los vientos Tehuano sobre el desplazamiento de la termoclina, i.e., bombeo de Ekman
total dentro de los vértices, fue evaluado integrando el flujo vertical durante los periodos de vientos
Tehuano. Los resultados indicaron que los desplazamientos pueden alcanzar ~ -7.4 m (hundimiento) para

los remolinos anticiclénicos y ~ 2 m para los vortices ciclénicos (figura 11).
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Figura 11. Bombeo de Ekman global en el interior de remolinos: (a) A1, (b) A2, (c) A3, (d) C2 y (e) C3 calculados a
partir de la ecuacién 5. (f) La rapidez del viento en la region de maxima intensidad (~94-95° O, 15° N), donde los
vientos Tehuano son indicados por las areas sombreadas. El bombeo de Ekman global para Wit durante los eventos

de viento Tehuano son indicados entre paréntesis.
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3.5. Generacion, propagacion libre y forzado de un dipolo: modelo numeérico

El dipolo se desarrollé completamente alrededor del dia 12, cuando el viento cesoé (ver figura 3d).
Los vortices del dipolo son asimétricos; las velocidades superficiales (promedio entre 0 y -20 m) del
remolino anticicldnico alcanzan ~ 0.5 m s* comparado con velocidades de ~ 0.2 m s para el remolino
ciclénico (figura 12a). Ambos vortices se propagan en ausencia de vientos; el anticiclénico hacia el suroeste
y el ciclénico hacia el este, trazando una trayectoria que sigue la forma de la linea de costa, aunque su

estructura es poco estable alrededor del dia 40 de simulacidn (figura 12a).

La evolucidn de la altura de la superficie libre del mar y la temperatura superficial de los vértices
se analizaron sobre un transecto zonal del remolino (figura 12c-j). El domo que se forma en el remolino
anticicldnico alcanza alturas de ~ 0.07 m y tiende a aplanarse con el tiempo (figura 12c), esta tendencia
también fue observada para el vdrtice cicldnico (figura 12d). La temperatura en la parte anticiclonica del
dipolo mostro heterogeneidad en su etapa de formacion. Posteriormente, el vértice fue homogenizando
su estructura térmica con el tiempo (figura 12e). Mientras que, la parte ciclonica del dipolo fue mas fria

en la etapa de desarrollo y tiende a hacia el calentamiento (figura 12f).

El efecto de los pulsos de vientos (idealizados) sobre los vdrtices producen aumento de la
elevacién de la superficie libre del remolino anticiclénico como lo muestra la figura 12g; dos maximos
relativos alrededor de los dias 20 y 30, que correspondieron a la etapa de atenuacidn de los eventos de
viento (ver figura 3). Para el remolino cicldnico, la intensificacidon de la caida de la superficie libre no fue
tan evidente (figura 12h). Bajo la presencia del primer evento de viento Tehuano, el vortice pierde su
estructura asociado al primer evento de viento (~ dia 19). Una vez que el viento cesa, el vortice se
restructura por un periodo corto (~4 dias), donde aparentemente la caida de la superficie libre ha sido re-
intensificada (figura 12 h). En condiciones de vientos Tehuano, la temperatura del vdrtice anticiclénico
disminuye ligeramente en el nucleo (figura 12i), mientras que, para el remolino ciclénico, la intensificacion
del enfriamiento no es muy clara (figura 12j). El efecto de los vientos (realistas; figuras 13a-b) sobre los
vortices muestran un patrdn similar al observado con los pulsos de viento idealizados, aunque los efectos
fueron mas intensos, consistente con la intensidad del viento que alcanzé ~15 m s (figura 13g). La
presencia de eventos de viento Tehuano produce un incremento en la altura de la superficie libre del
vortice anticiclénico de ~ 0.07 a 0.12 m durante los eventos mas intensos que ocurrieron alrededor de los
dias 26-28 (figura 13c). La caida de la superficie libre en el remolino ciclénico es apreciable durante su
corto tiempo de vida (figura 13d). Mientras que, el enfriamiento (relativo) del vortice anticiclénico con el

tiempo fue mads evidente en comparacion con los experimentos descritos previamente (figura 13e). De
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forma similar, el remolino ciclénico fue mas frio en comparacidn con los experimentos descritos (figura

13f).
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Figura 12. Generacién y propagacion libre y forzado de un dipolo mediante modelado numérico. (a) Estructura del
dipolo y su propagacion libre; (b) la propagacién del dipolo bajo condiciones de vientos Tehuano idealizados (ver
figura 3); la parte ciclénica del dipolo se erosiona y desaparece. Las lineas (negras y blancas) muestran las trayectorias
de los vértices anticiclonicos (A) y cicldnicos (C). Los circulos (rojos/blancos) indican las posiciones de los centros de
los vortices para los dias indicados en los paréntesis. (c, d) La evolucién de la altura de la superficie libre del mar y
(e, f) la temperatura de los vortices: anticiclonico y ciclénico fueron evaluadas sobre una seccion zonal, bajo
condiciones de propagacion libre. (g-j) Andlogamente, la evolucion de las propiedades de los vdrtices se muestra en
condiciones de forzamiento intermitente del viento. Las lineas discontinuas horizontales (g-j) indican las etapas de

maxima intensidad del viento (ver figura 3).
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Figura 13. Propagacion del dipolo bajo condiciones de viento realista (modelo numérico). (a) Estructura y posicion
(puntos en blanco) del dipolo para el dia 17, la linea gris indica el recorrido del vortice ciclénico hasta su disipacion
en el dia 25 (punto rojo), mientras que el remolino anticicldnico se propaga hasta el dia 42 (ultimo dia de simulacion).
(b) la parte anticiclénica del dipolo se fortalece, mientras que, la parte ciclonica se erosiona para el dia 27. (c, d) La
evolucion de la altura de la superficie libre del mar y (e, f) la temperatura de los vértices: anticiclénico y ciclonico
fueron evaluadas sobre una seccién zonal. (g) Viento promedio en la region de maxima intensidad (~94-95° W, 15°
N). Las lineas discontinuas horizontales (c-f) indican las etapas de maxima intensidad del viento mostradas en g.
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3.6. Escalas Lagrangianas

Las escalas Lagrangianas son calculadas usando el conjunto de derivadores disponibles para tres
casos: global, periodos del dipolo y del vdrtice anticiclénico. Posteriormente, las escalas Lagrangianas son
estimadas usando los segmentos independientes de 8 dias. La dispersion y la difusividad absoluta son

estimadas con el conjunto de segmentos independientes.

3.6.1. Escalas Lagrangianas temporal y espacial

Las escalas Lagrangianas (medias) globales calculadas a partir de 23 derivadores mostraron escalas
temporales similares; la componente zonal es relativamente mayor a la meridional (2.53 vs. 1.70; Tabla 1).
Este patrén es mas contrastante para la escala espacial (50.16 vs. 28.21 km) y la difusividad (13.98 vs. 6.71
x 107 cm? s%). La difusividad zonal es dos veces mayor a la meridional. La predominancia en magnitud de
la escala Lagrangiana zonal sobre la meridional también se observé en los periodos del dipolo y del vértice
anticicldnico. Los valores de la desviacién estandar son importantes y muestran la inhomogeneidad de los

datos de derivadores.

Si se consideran Unicamente a los derivadores inmersos en la estructura del dipolo, la difusividad
zonal (meridional) es mayor que el obtenido con las escalas globales, i.e., un incremento de 13.98 (6.71) a
18.70 (8.65) x 107 cm? s (Tabla 1), este incremento también fue consistente para el periodo del dipolo.
Estos resultados indican que la difusividad en el interior de la estructura dipolar es mayor comparada con

la region circundante.

En general, las escalas Lagrangianas globales calculadas con 148 segmentos fueron menores a los
reportados previamente y consistentes con el patrén descrito, i.e., las componentes zonales fueron
mayores a los meridionales. En particular, la difusividad zonal fue un orden de magnitud mayor a la
meridional (Tabla 2). Para evaluar la robustez de las mediciones se variaron la longitud de los segmentos
(T=10 y 20 dias), los resultados fueron similares a los que se presentan usando 148 segmentos

independientes de 8 dias.

Para el periodo del dipolo se analizaron las escalas Lagrangianas en el interior de los vértices

anticicldnico y cicldnico. Las escalas Lagrangianas estimadas para el vértice cicldnico fueron al menos dos
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veces mayor comparadas a las escalas correspondientes al vértice anticiclénico. En particular, la
difusividad en el remolino ciclénico fue un orden de magnitud mayor a la difusividad del remolino
anticicldnico para ambas componentes (Tabla 3). Resultados que aportan indicios sobre el efecto
asimétrico de los vientos Tehuano sobre la dispersién superficial del Golfo de Tehuantepec. Sin embargo,
el nimero de segmentos independientes usados para el andlisis (~24 para cada vdrtice) podria indicar un

submuestreo de datos para la estadistica de la dispersién Lagrangiana.

Tabla 1. Escalas Lagrangianas en el Golfo de Tehuantepec usando dos conjuntos de datos (derivadores con periodos
de vida mayor a 10 dias): 23 derivadores disponibles para el golfo (global) y 17 derivadores de los 23 que trazaron un
dipolo. Cada conjunto de datos esta separado en dos etapas: periodo del dipolo y del remolino anticiclénico.

Global (23 derivadores) ‘ Dipolo (17 derivadores)
Zonal (i=1) Meridional (i=2) Zonal (i=1) Meridional (i=2)
Ti (dias) 2.53+0.37 1.70+ 0.48 2.61+ 0.35 1.47 £0.24
Li (km) 50.16 + 28.21+12.31 61.78 £ 23.49 31.70+£12.80
27.05
Ki (107 cm?s™) 13.98 + 6.71+5.52 18.70 £ 12.04 8.65+5.58
12.38
Periodo Tehuano
Ti (dias) 244+0.42 1.75%20.60 2461043 1.48 £ 0.25
Li (km) 44.66 + 27.98+11.76 53.54+19.13 31.46+11.77
22.62
Ki (107 cm?s?) 11.27+ 9.08 6.50+5.11 14.62+ 8.76 8.35+5.05
Periodo Post-Tehuano
Ti (dias) 1.72+0.52 1.63+0.44
Li (km) 36.38 + 29.77+14.28
17.87
Ki (107 cm? s?) 11.07+ 956 7.71+ 6.60
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Tabla 2. Escalas Lagrangianas en el Golfo de Tehuantepec usando un conjunto de segmentos independientes de 8
dias. Las segmentaciones se obtuvieron a partir de derivadores disponibles para el golfo (global) y para los que
trazaron al dipolo. La serie de segmentos se dividen dos etapas: periodo del dipolo y del remolino anticiclénico.

148 segmentos

Ti (dias)
Li (km)

Ki (107 cm? s%)

Periodo Tehuano
63 segmentos

Ti (dias)

Li (km)

Ki (107 cm? s?)

86 segmentos
Ti (dias)
Li (km)

Global (23 derivadores)

Zonal Meridional
2.28 +0.50 1.77 £0.61
48.17 + 31.06£15.52

24.98
14.54 + 7.8816.80
12.48

2.12+0.55 1.54 £ 0.54
42.22 t 26.09%t14.43
24.26

12.16 t 6.63+6.26
11.73

Periodo Post-Tehuano

1.72+0.52 1.77 £ 0.54
36.68 + 31.39+16.18
19.70

Dipolo (17 derivadores)
113 segmentos

Zonal
2.16 £0.26
53.97 £ 23.82

17.68 £ 12.55

263+ 043
48.40 £ 22.87

15.15+12.02

Meridional
1.53+ 0.26
33.54 + 16.50

9.52£6.98

1.35+0.30
28.92 +14.89

8.20+6.51

Ki (107 cm? %)

11.32+ 9.82 8.09+7.03

Tabla 3. Escalas Lagrangianas en el Golfo de Tehuantepec usando un conjunto de segmentos independientes de 8
dias para los vértices del dipolo.

Dipolo

24 segmentos

Remolino anticiclénico (12 derivadores)

Remolino cicldnico (9 derivadores)

23 segmentos

2.84

Zonal Meridional Zonal Meridional

Ti (dias) 0.99 + 097zx0.11 2.35+0.42 1.59+ 0.24
0.09

Li (km) 19.57 + 17.90+6.85 63.67 £21.91 37.73 £15.53
6.89

Ki (10" cm? s) 4.86 +  4.12+2.43 22.24 +£13.16 11.85+ 7.26
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3.6.2. Dispersion y difusion absoluta

La dispersidn absoluta para los tres casos (global, periodos del dipolo y del vértice anticiclonico)
fue calculada a partir de la expresion (13) usando los segmentos independientes de 8 dias. Las pendientes
de las curvas de dispersidn zonal y meridional globales muestran un crecimiento cercanamente cuadratico
en los primeros dias y posteriormente el crecimiento tiende a ser lineal (figura 14). A partir de la curva de

dispersidon se estima una ley de potencia,

A_IZ(t) = b;t%, (15)

donde los coeficientes a; y bi son obtenidos mediante un ajuste por cuadrados minimos. Los valores de a;
son determinantes para definir los regimenes de la dispersidon de acuerdo con la teoria de Taylor (1922).
Las curvas de dispersidn zonal y meridional en los tres casos son isotrdpicas (figuras 14-16); el parametro
a; fluctla entre 1.87 y 2.10 para el intervalo 0.25< t <2.5 dias, i.e., el comportamiento es muy cercano al

régimen balistico, donde la separacion de la particula es proporcional a t2.

Para t>3 dias, la dispersidon corresponde a un régimen cercanamente estdndar o de caminata
aleatoria para ambas componentes en los casos: global (0.82< a; <1.27) y periodo del vértice anticicldnico
(0.80< aj <1.36). En el periodo del vortice anticicldnico, la dispersién zonal es de régimen cercanamente
estandar (a;=0.81). Mientras que, para la componente meridional, el coeficiente (a;=0.51) fue menor a 1

y corresponde a un régimen subdifusivo.

La difusion también se estima a partir de la ecuacion (15) usando la ley de potencia evaluada para
el régimen de caminata aleatoria, donde la difusividad es cercanamente constante. Para obtener un valor
representativo se promedia la ecuacion (15) en el intervalo 3<t<30 dias para los casos global y periodo del
vortice anticiclénico. Mientras que, para el periodo del dipolo se promedia en el intervalo 2<t<20 dias

debido a la disponibilidad de segmentos.

tei a; _ a;
l( ) 2 al L 2
2(trin — trini) Jeing trin — tini

Los valores de difusién fueron comparables a los obtenidos con las escalas Lagrangianas (Tabla 1)
y mostraron el mismo patrén; las componentes zonales fueron mayores a las componentes meridionales

(Tabla 4).
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Figura 15. Como en la figura 14 pero para el periodo del dipolo. Los ajustes a la ley de potencia (15) se estiman en
el intervalo de 0.25-2.50 y 3-20 dias.
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Figura 16. Como en la figura 4 pero para el periodo del remolino anticiclénico.
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Tabla 4. Difusividad para los casos: global, periodo del dipolo y del remolino anticicldnico calculados con la ecuacion
(16). Entre paréntesis se presenta la difusividad (media) obtenida a partir de las escalas Lagrangianas.

Global

Ki (107 cm?s?)

Ki (107 cm?s?)

Post-Tehuano

Ki (107 cm?s?)

Periodo de vientos Tehuano

Zonal

7.64 (13.98)

3.89 (12.11)

.70 (11.07)

Meridional

2.84 (6.71)

3.07 (7.71)
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Capitulo 4. Discusion

La formacidon de remolinos en el GOTEH ha sido ampliamente documentado con imdgenes
satelitales (Gonzalez-Silvera et al., 2004; Miiller-Karger y Fuentes-Yaco, 2000; Stumpf, 1975; Stumpf y
Legeckis, 1977), observaciones directas (Barton et al., 1993; Flores-Vidal et al., 2011; Trasviiia y Barton,
2008; Trasviiia et al., 1995; Trasvina et al., 2003) y modelacién numérica (Clarke, 1988; McCreary et al.,
1989; Velazquez-Mufioz et al., 2014) . Sin embargo, el desarrollo de dipolos por vientos es muy escaso.
En esta seccion se discuten la generacidon de dipolos y su propagacidon bajo condiciones de vientos
Tehuano, el efecto del viento en el bombeo de Ekman en el interior de los vértices y la dispersidn

superficial en el Golfo de Tehuantepec.

4.1. Generacidn y propagacion de dipolos

Los vientos Tehuano modifican la circulacién preexistente del GOTEH y generan dipolos de
mesosescala, asociados al rotacional del esfuerzo del viento y al bombeo de Ekman (Amador et al., 2006;
Willett et al., 2006). En dos casos descritos, un vortice del dipolo fue preexistente; durante el evento de
viento Tehuano, el vértice se intensifica y se detona la contraparte del remolino preexistente
desarrollandose el dipolo. Tal es el caso del segundo dipolo, éste se desarrollé sobre una circulacion
cicldnica; los vientos intensificaron y confinaron la circulacion ciclénica sobre la parte este del golfo;
mientras que, la circulacidn anticiclénica se desarrollé al oeste (figura 18). El tercer dipolo se formé sobre
una circulacidn anticicldnica; el vortice se fortalecid con los vientos Tehuanos durante su propagacion al
SO, mientras que, el vdrtice cicldnico se desarrolla sobre la costa este del golfo y se mantiene en su region
de generacion durante los eventos de vientos Tehuano, resultando en un dipolo con orientacion SO-NE

(figura 19).

La generacién y propagacion del vértice anticiclonico es ampliamente documentado (Gonzalez-
Silvera et al., 2004; Miiller-Karger y Fuentes-Yaco, 2000; Stumpf, 1975; Stumpf y Legeckis, 1977). En
contraste, la generacion y el confinamiento del vdrtice ciclénico por vientos Tehuano no ha sido analizado
para el GOTEH. El confinamiento forzado por el viento es evidente en los campos de velocidad y en la
traslacion del centro del remolino (figura 8b-c); la propagacidn del vértice es reducida (~2 km d!) durante
los eventos de viento Tehuano, una vez que los vientos cesan, los remolinos pueden propagarse con una

rapidez de ~10 km d. La generacidn y la restriccién en la propagacién de vdrtices de mesosescala
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asociados vientos se ha reportado en la Isla Panay (Amedo-Repollo et al., 2019) y en la Bahia de Panama
(Devis-Morales et al., 2008). Amedo-Repollo et al. (2019), reportd la generacidon de un remolino cicldnico
de mesoescala al oeste de la Isla Panay (Filipinas) asociado al rotacional del esfuerzo negativo de los
vientos del NE, que son persistentes (~6 meses). Ellos mostraron que el remolino se mantiene en la regién
de generaciény su evolucién fue modulada por los vientos, por ejemplo, la vorticidad fue maxima (minima)
en la etapa vientos fuertes (débiles). El mismo mecanismo de generacién de remolinos se reporta en la
Bahia de Panam3; los vientos del NE generan un remolino ciclénico con un domo pronunciado de la
termoclina en invierno; mientras que, en verano los vientos del SO generan un vértice anticiclénico con
una depresion de la termoclina menos pronunciada comparado con el domo observado en invierno,

cuando los vientos son mas intensos (Devis-Morales et al., 2008).

El efecto de los vientos Tehuano sobre los vértices del dipolo fue evidente en el patrén de
dispersion de derivadores que trazaron el primer dipolo descrito en este trabajo. El dipolo fue descrito
previamente por Trasvifia y Barton (2008). Ellos mostraron que el dipolo se generd durante una etapa de
intensificacién de los vientos Tehuano. Posteriormente, el remolino anticiclénico se fortalecid y propagé,
mientras que el ciclénico se disipd. La disipacion del vdrtice fue asociada a dos factores: la termoclina
somera en el golfo (~¥25 m) y el levantamiento de la termoclina asociado a los remolinos cicldnicos,
estructura que podria exponerse a los procesos de superficie, como la mezcla intensa durante los eventos

de viento Tehuano (Trasvifia y Barton, 2008).

Los resultados de nuestra investigacién indican que la secuencia de los eventos Tehuano sobre los
vortices ciclénicos juega un papel clave en la disipacién del vértice, que puede ser explicado por dos
factores: la propagacién hacia el oeste, i.e., hacia la region central del golfo y su posterior exposicidn a
multiples eventos de viento. Durante la generacién del dipolo, la parte ciclonica se mantiene sobre la
region este del golfo y durante la etapa de relajacion del viento, el vortice se propaga hacia el oeste, debido
al efecto betay la auto-adveccién (Cushman-Roisin, 1994; Dewar y Flierl, 1987). Para los vortices ciclénicos
del primer (figura 5b) y del tercer (Figura 7d) dipolo, estos llegaron a situarse sobre la region central del
GOTEH. Bajo condiciones de vientos Tehuano, el vértice ciclénico del primer dipolo se disipa, como lo
muestra el patrén de dispersidn de derivadores (figura 5c-f). De forma similar ocurre con la parte cicldnica

del tercer dipolo; la circulacién cerrada se rompe (figura 7e-f).

La disipacidon de remolinos ciclonicos en la regién central puede asociarse con la corriente en
chorro que se genera durante los vientos Tehuano; emerge de la cabeza del golfo y se extiende a cientos

de kildmetros fuera de la costa. Ademas, los multiples y sucesivos vientos Tehuano pueden intensificar tal
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efecto. En general, la intermitencia entre los vientos Tehuano puede durar entre 3 y 10 dias (Ocampo-
Torres et al., 2011; Romero-Centeno et al., 2007; Steenburgh et al., 1998). La suposicidn que los vortices
ciclénicos pueden disiparse por accion directa de la corriente en chorro resulta muy consistente con la
estructura de la corriente en chorro generada por los vientos. Trasvifia et al. (1995) mostraron que la
corriente en chorro puede alcanzar magnitudes de ~ 1 m s y una profundidad entre 40 y 50 m en
condiciones de vientos Tehuano (con rapidez < 15 m s). Ademas, durante la etapa mas intensa del viento,
la capa mezclada se profundiza rdapidamente en la regidn central, la cual se asocié a procesos de
abordamiento debido al corte de velocidades en el interior de la corriente en chorro. Resultados similares
fueron reportados por Hong et al. (2018), quienes evaluaron el enfriamiento del GOTEH asociado al flujo
de calor en la superficie y al esfuerzo del viento. Ellos encontraron que el esfuerzo del viento induce un
mayor enfriamiento en la capa de mezcla asociado a la divergencia de Ekman en la superficie, mecanismo
gue contribuye de forma significante en el desarrollo de la lengua de agua fria que se desarrolla bajo el eje
principal del viento Tehuano. Estos procesos pueden contribuir potencialmente en la disipacidon del

remolino ciclénico en el GOTEH.

Otras caracteristicas particulares del Golfo de Tehuantepec se han asociado al proceso de
atenuacion de la parte cicléonica del dipolo, tales como procesos de abordamiento (McCreary et al., 1989),
la presencia de una plataforma continental extensa (~100 km) en la regién este del golfo (Velazquez-
Mufioz et al., 2014). Asi como la presencia de un flujo boyante de baja salinidad y calida con direccion
hacia el polo siguiendo la costa. En invierno, el flujo se ha observado como una estructura persistente que
podria inhibir la produccion de remolinos ciclénicos como lo han sugerido (E. D. Barton et al., 2009). Sin

embargo, bajo ciertas condiciones, el dipolo se desarrolla y los vortices se propagan.

Miller-Karger y Fuentes-Yaco (2000), basdandose en imdgenes satelitales, sugieren que la
formacién de vdrtices ciclénicos es mas probable cuando un periodo de vientos de baja intensidad es
seguido por un evento de viento fuerte y mas corto. Nuestra investigacidn documenta la generacién y
propagacion de un dipolo en ausencia de vientos tehuano. Posteriormente, el remolino cicldénico se atento
hasta desaparecer por la interaccién entre la costa y el remolino. Esta interaccién podria ser otro factor

en la inhibicién de la produccién del remolino cicldnico en el Golfo de Tehuantepec.

El desarrollo y la propagacién del segundo dipolo en ausencia de vientos Tehuano (figura 6)
también dan soporte al planteamiento descrito arriba, i.e., la disipacién de vdrtices ciclonicos asociados al
efecto de los eventos de vientos (Tehuano) posteriores a la formacion del dipolo. Los resultados numéricos

idealizados muestran la generacién de un dipolo y la propagacion de sus vdrtices en ausencia de vientos.
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Mientras que, bajo condiciones de vientos Tehuano (idealizado y realista), el remolino ciclénico se atenua
hasta desaparecer. En contraste, el remolino anticiclénico se fortalece (figuras 12 y 13). La reintensificacion
del vdrtice anticiclénico por vientos Tehuano se ha observado en la altura del nivel del mar sobre la escala
sub-estacional, Chang et al. (2012) reportan que el fortalecimiento del vortice puede durar entre dos o
tres semanas. Los resultados numéricos con vientos realistas muestran resultados similares; los vientos
revigorizan al vdrtice anticiclénico durante un periodo de al menos 30 dias. La trayectoria inercia de los
vientos Tehuano y su extensién fuera de la costa resulta elemental en el fortalecimiento del vértice

anticiclénico, como ha sido puntualizado por (Clarke 1988) y Velazquez-Mufioz et al. (2014).

Las etapas de reintensificacidon de los vértices anticiclénicos son observados en los pardmetros
extraidos a partir de los campos geostréficos. Por ejemplo, la intensidad del vértice anticicldnico A3 es
mayor comparada con Al y A2, asociada a la produccién de vorticidad negativa en la estructura del vértice
por la influencia de vientos Tehuano mas fuertes (figura 8). La produccidn de vorticidad relativa negativa
en el golfo en condiciones de vientos Tehuano se ha observado en la circulacidn costera con datos de radar
(Veldzquez-Munoz et al., 2011). El mismo mecanismo se ha propuesto para la Bahia de Santa Barbara, una
region dominada por el rotacional del esfuerzo del viento positivo, como posible consecuencia, los
remolinos ciclénicos son mas intensos que los remolinos anticiclonicos, particularmente en la superficie

(Dong et al., 2012).

4.2. Bombeo de Ekman en el interior de remolinos

El bombeo de Ekman asociado con la interaccién remolino-viento es otro factor que puede jugar
un papel importante en el desarrollo y la evolucién de dipolos. Bajo condiciones de vientos Tehuano, las
velocidades verticales dentro del vértice ciclénico podrian alcanzar ~ 0.4 m d! (upwelling). Mientras que,
para el remolino anticicldnico la velocidad vertical podria alcanzar ~ -2 m d (downwelling). Las magnitudes
reportadas son consistentes con las estimaciones realizadas sobre campos de viento estacionales del
GOTEH. Xie et al. (2005) reporté velocidades verticales de O (+0.8) m d en la climatologia de invierno
(ene-abr) cuya estructura espacial fue dipolar; hundimiento (elevacién) en la region oeste (este) del
GOTEH. Resultados similares se reportan en la Bahia de Panama con velocidades verticales de ~2 m d* en
invierno (sobre una circulacién cicldnica), cuando los vientos promedios son de ~8 m s, Vientos con
magnitudes similares para los eventos Tehuanos que se reportan en esta investigacion. Gaube et al. (2015)

reportan que la inclusién de la vorticidad de relativa en el denominador del bombeo de Ekman lineal (W.)
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es de O (10) % para el 80 % de los remolinos de latitudes medias. Por consiguiente, es de esperarse que
las estimaciones sean comparables al incluir o excluir a la vorticidad relativa en el cdlculo del bombeo de
Ekman. Pero resulta importante la estimacién del esfuerzo del viento considerando la interaccién océano-
atmoésfera, como lo han mostrado varios trabajos, induce un movimiento vertical de la termoclina hacia la
superficie en el interior de remolinos anticicldnicos e inclusive se ha planteado que pueden generar lentes

intratermoclinicos (McGillicuddy, 2015).

Uno de los aportes de esta investigacidon fue describir la evolucidon del bombeo de Ekman en el
interior de los remolinos, generados y posteriormente modificados por vientos Tehuano en el Golfo de
Tehuantepec. A continuacidn, se discuten algunos factores que pueden explicar algunos patrones

observados como la asimetria en los flujos verticales en el interior de los remolinos del dipolo.

La magnitud tipica del bombeo de Ekman que incluye la interacciéon viento-remolino es de ~ 0.1 m
d(Gaube et al., 2015), la cual es consistente con la magnitud reportada en esta investigacidn (en ausencia
de vientos Tehuano). La velocidad vertical se intensifica en condiciones de vientos Tehuano. Dado que el
efecto del viento sobre la termoclina se puede estimar mediante el bombeo de Ekman, se puede deducir
que, durante los vientos Tehuano, la termoclina se profundiza (eleva) en el interior de los remolinos
anticicldnicos (ciclonicos) favoreciendo el desarrollo de los vortices, el cual es mas intenso en el vortice
anticicldnico que podria corresponder a la asimetria del viento Tehuano sobre el GOTEH, como se explica
mas abajo. En ausencia de vientos Tehuano, el bombeo de Ekman en el interior de los vortices es opuesto
al descrito previamente; un levantamiento (hundimiento) de la termoclina en remolinos anticiclénicos
(ciclénicos) y consecuentemente, tienden a atenuar a los remolinos como se ha reportado en la literatura

(Martin y Richards, 2001; McGillicuddy, 2007; McGillicuddy, 2015).

La trayectoria inercial de los vientos Tehuano y la vorticidad absoluta (ver ecuaciones 2 y 3)
podrian explicar la asimetria del bombeo de Ekman en el interior de los vértices; el bombeo de Ekman es

mas intenso en remolinos anticiclénicos comparados a los ciclénicos.

Los vientos siguen una trayectoria inercial sobre el GOTEH; viran hacia el oeste al alejarse de la
costa y gradualmente se ajustan al balance cuasi-geostroéfico alrededor de los 10° N donde llegan a ser
vientos del este (Chelton et al., 2000). El viento imparte un rotacional del esfuerzo del viento (negativo)
sobre la regidn oeste del golfo y resulta mds intensa comparado con el rotacional del esfuerzo del viento
(positivo) que se genera sobre la parte este del golfo. Consecuentemente, existe una preferencia en la

produccién de vorticidad negativa en el golfo durante los vientos Tehuano, como se ha reportado para la
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region costera (Veldzquez-Mufioz et al., 2011). Por lo tanto, la intensificacion del bombeo de Ekman en el
interior de vértices anticiclédnicos comparados a los ciclénicos puede estar asociado a un incremento del
rotacional del esfuerzo del viento negativo sobre el vdrtice y por la reduccion de la vorticidad absoluta (f
+ (), ambos factores intensifican el hundimiento en el interior de los vértices. Mientras que, para el vdrtice

cicldnico, la vorticidad absoluta reduce el bombeo de Ekman (positivo).

Durante la propagacién del vértice anticiclénico, otros eventos Tehuano pueden presentarse e
intensificar el bombeo de Ekman como se ha descrito previamente. Este efecto podria extenderse sobre
los vdrtices sobre escalas espaciales de 200 km (fuera del GOTEH) y temporales de ~4 semanas, como lo
sugieren nuestros resultados y el trabajo de Chang et al. (2012), quienes observaron reintensificacion del
vortice anticicldnico en su propagacién fuera de la costa por periodos entre dos y tres semanas. Durante
la etapa del relajamiento del viento, el rotacional del esfuerzo del viento decrece y consecuentemente

también el bombeo de Ekman.

La importancia relativa entre la componente lineal y no lineal del bombeo de Ekman fue evaluada.
Los resultados indicaron que la parte lineal fue la componente principal en el bombeo de Ekman (figuras
10y 11), es decir, el rotacional del esfuerzo del viento induce un mayor bombeo comparado con el bombeo
generado por la interaccién entre el esfuerzo del viento y el gradiente de vorticidad. Estos resultados
fueron consistentes con lo reportado para vértices de mesoescala (McGillicuddy, 2007; McGillicuddy et
al., 2008). McGillicuddy et al. (2007) encontraron que las velocidades verticales estimados con la liberacion
de un trazador en el interior de un remolino anticiclénico, resulté excepcionalmente consistente con la
prediccién del modelo lineal de la interaccidn viento-remolino en la mayor parte de las observaciones;
mientras que, el hundimiento en el interior de remolinos cicldnicos fue predicha por el modelo, en este
caso no se realizaron experimentos de liberacién de trazadores. Posteriormente, McGillicuddy et al. (2008)
estimaron la contribucién de la parte no lineal del bombeo de Ekman, y confirmaron la predominancia de
la componente lineal en los vdrtices descritos. Ademas, reportaron que la maxima velocidad vertical esta
situada en el centro de los vértices, tal como se observd en este trabajo para los vértices del segundo

dipolo, bajo condiciones de vientos Tehuano y post-Tehuano (figuras 9 y 10).

Recientemente, Amedo-Repollo et al. (2019) basandose en mediciones directas y satelitales,
documentaron la generacion y la evolucion de un vértice ciclonico estacional generado por vientos, donde
las velocidades verticales estimadas fueron de ~15 m d?, tal desplazamiento de la termoclina fue
consistente con la estructura hidrografica del vértice. Ellos puntualizaron que el efecto acumulativo del

rotacional del esfuerzo del viento juega un papel clave en la generacidon del vortice ciclénico. Un
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mecanismo similar podria esperarse sobre la costa este del Golfo de Tehuantepec; en condiciones de
viento de Tehuano, el remolino ciclénico se desarrolla y se mantiene al este del golfo. En la etapa de
relajacién de los vientos, el vértice se mueve hacia el oeste exponiéndose a la influencia de otros vientos
Tehuano, que pueden re-intensificar a la corriente en chorro (velocidad de ~1 m s?) y potencialmente
erosionar al vortice, proceso que aun no ha sido analizado y que es relevante en procesos dindmicos y
bioldgicos. Por ejemplo, entender el mecanismo de transporte entre los remolinos de dipolos bajo
diferentes escenarios de vientos Tehuano. Basandonos en el patrén de dispersién de los derivadores, se
podria inferir que el transporte de materiales del vértice ciclonico son advectadas al lado anticiclénico del
dipolo, proceso que posiblemente sea persistente en el GOTEH asociado a los eventos frecuentes de

vientos Tehuano.

Los vientos Tehuano juegan un papel importante en la dinamica del GOTEH (Amador et al., 2006;
Flores-Vidal et al., 2011; Liang et al., 2012; Trasvifia y Barton, 2008; Willett et al., 2006), la productividad
bioldgica (Farber-Lorda et al., 1994; Farber-Lorda et al., 2004; Gonzalez-Silvera et al., 2004b; Robles-Jarero
and Lara-Lara, 1993), flujos de CO, entre el océano y la atmdsfera (Chapa-Balcorta et al., 2015). Para
avanzar en la comprensidn de la dindmica compleja del golfo y sus efectos en los ecosistemas marinos, la
implementacién de la modelacidon numérica es una herramienta potencial para analizar las interacciones
entre el océano y la atmdsfera como se ha realizado en otras regiones (Renault et al., 2016; Seo et al.,

2016).

4.3. Dispersion superficial en condiciones de vientos Tehuano

Los regimenes de dispersiéon reportados en este trabajo son contrastados con otras

investigaciones y la difusividad es discutida en el contexto de vdrtices de mesoescala.

4.3.1. Regimenes de dispersion

La dispersion absoluta siguié un régimen cercanamente balistico, i.e., Af(t)taioctai donde a;
vario entre 1.87 y 2.10 en un periodo <2.5 dias para los tres escenarios: (1) dispersién en el interior de un

dipolo, (2) en el interior del vértice anticicldnico y (3) global, que considera los escenarios (1) y (2). La
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dispersidn para t< f (donde f es el periodo temporal Lagrangiano) no corresponde exactamente a

Al2 (t)xt?, como lo han documentado diversos trabajos (Lumpkin y Flament, 2001; Sansén et al., 2018;
Zavala Sansén, 2015). La discrepancia se ha asociado a algunos factores como errores de mediciones, el
efecto de los tiempos de decorrelacidon de cuerpos de deriva sobre el promediado de la dispersién o la

presencia de remolinos (Elhmaidi et al., 1993; Zavala Sansdn, 2015).

Para periodos mayores a 3 dias, la dispersién sigue un régimen cercanamente estandar

(A2(t)t%cct) para para los casos: global y periodo del remolino anticiclénico, donde la difusién zonal
(meridional) fue de 7.46 (2.85) x 10’ cm? s y 8.70 (3.07) x 107 cm? s, respectivamente. Resultados
similares a los valores obtenidos usando las escalas Lagrangianas, que mostraron el mismo patrén, la

difusividad zonal fue mayor a la meridional.

4.3.2. Difusividad

La difusividad calculada con las escalas Lagrangianas reportada en esta investigacion, i.e.,
difusividad zonal (meridional) de 11.06 +9.88 (8.97 + 7.33) x 10’ cm? 5! es comparable con los reportados
para regiones con corriente intensas (Lumpkin y Flament, 2001; Mariano et al., 2016). En particular,

regiones dominadas por vdrtices de mesoescala generados por vientos.

La interaccion entre los campos de vientos y las islas de Hawdi generan remolinos de mesoescala.
Sobre las regiones donde se desarrollan los vértices, Lumpkin y Flament (2001) reportaron valores de
difusividad zonal (meridional) de 9.6 + 1.1 (7.3 + 0.6) x 107 cm? s* sobre la regién dominada por el giro
ciclénico y valores de 11.9 + 1.3 (6.6 + 0.4) x 107 cm? s* sobre la regién donde se desarrolla el vértice
anticiclénico. En ambos casos, la difusividad zonal es mayor a la meridional como los resultados que se
muestran aqui. La predominancia de la difusividad zonal sobre la meridional se discute mas abajo en

términos del confinamiento de la dispersién en vértices y la influencia de fronteras.

Las regiones semicerradas dominadas por remolinos de mesoescala como el mar Adridtico y el
Golfo de California, la difusividad es menor comparado a nuestros resultados, i.e., entre 1<Ki<3 x 10’ cm?
s (Falco et al., 2000) y ~1.5 x 107 cm? s’ (Zavala Sansdn, 2015), respectivamente. En verano, en la regién
sur del Golfo de California se ha documentado un tren de remolinos de mesoescala con sentido alternado,

cuyas dimensiones corresponden a la anchura del golfo ( Figueroa et al., 2003; Lavin et al., 2014, 2013);
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mientras que, la regién norte es dominada por un remolino estacional (Lavin et al., 1997); ciclénico en
verano, cuando su capacidad de atrapamiento y retencidn de particulas es alta (Santiago-Garcia et al.,
2014). En general, el atrapamiento de trazadores (derivadores) en el interior de los remolinos por periodos
de dias o semanas inhibe la dispersién. La subdifusividad a lo largo del Golfo de California en verano se ha
asociado a la presencia de remolinos descritos previamente (Zavala Sansén, 2015). Ademas, la geometria
de la cuenca limita la dispersion, i.e., la escala longitudinal es mucho mayor que la transversal. En
consecuencia, la dispersién en la direccidn transversal es saturada (i.e., la curva de dispersién se aproxima

asintéticamente a un valor fijo) en pocos dias comparado con la dispersidn a lo largo del golfo.

La geometria del remolino anticiclénico, Unico vértice identificado por el algoritmo de Nencioli et
al. (2010), también puede jugar un papel importante en la dispersion en su interior. En general en
condiciones de Tehuanos, el remolino anticiclénico es eliptico con el eje mayor orientado en direccién
meridional, geometria aparentemente asociado con la presencia de costa (figura 4a-b). En esta etapa, las
componentes de las escalas Lagrangianas son similares (Tabla 3). Por ejemplo, las componentes de
difusividad para el vértice anticiclonico son muy idénticas O (107 cm? s). Mientras que en el interior del
remolino cicldnico la difusividad es de O (108 cm? s%), donde la componente zonal es dos veces mayor a la
componente meridional. Estos resultados muestran el efecto asimétrico de los vientos Tehuano sobre la
dindmica superficial del Golfo de Tehuantepec, como se ha documentado sobre la respuesta
hidrodindmica del golfo por vientos Tehuano (Trasvifia et al., 1995). Sin embargo, el nimero de segmentos
independientes usados para el andlisis, i.e., ~24 segmentos para cada vértice, podria sugerir algunas
consideraciones sobre a la robustez estadistica de estos resultados. Al analizar el conjunto de derivadores
en elinterior del dipolo, la difusividad media zonal es mayor a la meridional (Tabla 2), como es de esperarse
debido a la magnitud de la difusividad en el interior del remolino ciclénico domina en el conjunto

(ciclénico/anticiclénico).

En el periodo del vortice anticiclonico, el remolino tiende a aumentar su radio y muestra una
estructura elipsoidal con el eje mayor en direccidén zonal, aparentemente asociado a la presencia de la
costa (figura 4b). Analogo al efecto de las fronteras de los mares marginales, la forma de los vértices
también podria definir patrones en la dispersidn y la difusividad de los derivadores. En este periodo, la
difusividad zonal es un orden de magnitud mayor a la meridional (ver Tabla 2). Esto es consistente con la

geometria eliptica del remolino, donde el eje mayor del vértice tuvo una orientacion zonal.

Los efectos del confinamiento, i.e., tamafio del espacio fisico (sdlido) y la geometria del dominio

sobre la dispersién son analizados por Flores Ramirez y Zavala Sansdn (2019) mediante simulaciones
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numeéricas bajo un flujo turbulento bidimensional. Ellos encontraron que la saturacidn de la dispersiéon
absoluta depende de las escalas caracteristicas de la geometria del dominio y de la posicidn inicial de las
particulas. A medida que las particulas llenan el dominio, las curvas de dispersidn se aproximan
asintéticamente a un valor fijo. Un andlisis similar (numérico) podria resultar interesante para evaluar la
dispersidon en el vortice anticiclénico generado en el GOTEH, como lo muestran las trayectorias de
derivadores aparentemente es una estructura que retiene de forma efectiva a los derivadores superficiales
por un periodo de 2 meses. Recientemente, Hasson et al. (2019) reportaron que los remolinos generados
en el GOTEH pueden trazarse por una anomalia de salinidad superficial persistente por periodos de 12

meses y que puede atrapar aguas del golfo y advectarla mas allad de 40° de longitud.

Esta investigacion analiza la dispersién superficial en el Golfo de Tehuantepec bajo condiciones de
vientos Tehuano, uno de los principales forzantes de alta frecuencia que generan dipolos. Los patrones de
la dispersién de derivadores mostraron que, en condiciones de vientos Tehuano, el remolino anticicldnico
se fortalece y el vortice ciclonico se erosiona. En estas condiciones, el remolino anticicldnico atrapa y

transporta efectivamente el conjunto de derivadores que inicialmente se distribuyeron en la mayor parte

del golfo (figura 2a). El remolino anticiclonico generado por vientos Tehuanos podria ser un mecanismo
de transporte efectivo de propiedades: fisicos, quimicos y/o bioldgicos del golfo hacia fuera de la costa. La
generacion de otros dipolos en el Golfo de Tehuantepec puede modificar la dispersion en el interior de un

remolino anticiclénico que se localiza ~300 km fuera de la costa, como se observa en la figura 4d.

Los aportes de esta investigacion resultan utiles desde el punto de vista conceptual y de
aplicaciones practicas. Por ejemplo, la distribucidon de particulas en el océano cominmente es modelada
a partir de la ecuacion de adveccidn-difusidn en un sistema Euleriano, donde el flujo es separado en dos
partes: gran escala, responsable de la adveccidn y una parte estocastica asociada a procesos de difusién
turbulenta (Proehl et al., 2005), donde la difusién es definida pero generalmente no se justifica. Por lo
tanto, las propiedades de dipersion reportadas en este trabajo sirven de base para fines de comparacién
con los resultados numéricos desde el punto de vista del analisis de dispersidon con la estadistica de
particulas individuales. En términos de aplicacién permiten avanzar en el estudio de procesos de
dispersidn en el océano, como el transporte de larvas de organismos marinos (Lequeux et al., 2018; Soria
et al., 2013), rutas preferenciales de parcelas de agua que arriban a regiones de surgencia (Rivas y
Samelson, 2010) o posibles escenarios de dispersién de contaminantes bajo diferentes condiciones

dindmicas del océano (Sanson et al., 2016).
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Capitulo 5. Conclusiones

Esta investigacidon aporta una descripcion detallada sobre la formacion de dipolos y su evolucidn
bajo la presencia o ausencia de vientos Tehuano, asi como el efecto del viento en el interior de los vértices
del dipolo; evaluado mediante el bombeo de Ekman. Finalmente, la dispersidn superficial en el Golfo de

Tehuantepec fue analizada mediante la estadistica de particulas individuales.

Los vientos Tehuano son capaces de detonar un dipolo a partir de una circulacidn ciclénica/anticiclonica
preexistente en el GOTEH. Los eventos de vientos (Tehuano) subsecuentes tienen el efecto de fortalecer
la parte anticicldnica del dipolo; mientras que, la parte ciclonica aparentemente se disipa debido al flujo
en chorro que se genera por el viento. Sin embargo, un analisis mdas exhaustivo podria dilucidar dicho

proceso.

El bombeo de Ekman en el interior de los vértices puede alcanzar ~ -2 m d! (hundimiento de la
termoclina) para remolinos anticiclénicos y ~1 m d* (levantamiento de la termoclina) para cicldnicos. Bajo
condiciones de vientos Tehuano, el bombeo de Ekman favorece el desarrollo de los vértices. En ausencia
de estos vientos, los flujos verticales son opuestos; positivos para remolino anticiclonicos y negativos para

ciclénicos cuyas magnitudes son de O (0.1) m d%, consistente con lo reportado en la literatura.

La dispersion en el intervalo 0.25 < t < 2.5 dias, exhibié un régimen cercanamente balistico, y entre 3 <t <
~30 dias la dispersidon corresponde a un régimen cercanamente estandar. Las estimaciones de la
difusividad (7.88 < K; < 14.54 x 107 cm? s1) corresponden a valores reportados para regiones dominados
por remolinos de mesoescala generados por vientos. En término global, la difusividad zonal podria llegar

a ser el doble en magnitud comparado con la componente meridional.

Las escalas Lagrangianas en el interior de los vortices del dipolo son contrastantes. En el vdrtice
anticicldnico, las componentes zonal y meridional de las escalas Lagrangianas son muy similares y fueron
menores comparados con las escalas Lagrangianas del remolino cicldnico, donde las componentes zonales
son notablemente mayores a las componentes meridionales, en particular, la difusividad zonal es un orden
de magnitud mayor a la componente meridional. Esta asimetria en los vdrtices puede resultar por el efecto
del forzamiento del viento que también es asimétrico. Sin embargo, el nimero de los segmentos podria

indicar un submuestreo.

La geometria de los remolinos podria imponer un patrén de la dispersion en el interior de los
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vortices. El remolino anticiclénico fue predominantemente eliptico con el eje mayor orientado
zonalmente, durante esta etapa, la difusividad zonal fue mayor que la meridional. Bajo condiciones de

vientos Tehuano, el remolino anticicldnico atrapa y transporta efectivamente el conjunto de derivadores

del golfo de Tehuantepec hacia el interior del océano.
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Figura 17. Evolucion temporal del campo de viento y la circulacion en el Golfo de Tehuantepec antes y durante el
desarrollo del primer dipolo.
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Figura 18. Evolucién temporal del campo de viento y la circulacién en el Golfo de Tehuantepec antes y durante el

desarrollo del segundo dipolo.
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Figura 19. Evolucion temporal del campo de viento y la circulacion en el Golfo de Tehuantepec antes y durante el
desarrollo del tercer dipolo.



