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Resumen

El objetivo fundamental de este trabajo es ¢l estudio de la importancia de los procesos de
mezcla diapicna por cizalladura en sistemas frontales ocednicos. Para ello se ha dividido el

estudio en tres partes.

En una primera parte se revisan los fundamentos tedricos y observacionales de
diversos procesos de mezcla diapicna en el océano.l El mayor énfasis se pone en el analisis y
parametrizacion .de los procesos de mezcla diapicna cuyo origen es la generaciéon de
inestabilidades a través de la cizalladura diapicna. En esta primera parte también se analizan
los fundamentos cineméticos y dinamicos de la frontogénesis y se revisan las ecuaciones de

movimiento en coordenadas isopicnas para el caso de mezcla diapicna significativa.

En la segunda parte se procede a estudiar un caso oceanico de sistema frontal
mediante el analisis de datos historicos. Este caso corresponde a la Corriente de Golfo en
una zona donde se aprecia el transito de meandros de dimensiones considerables, y de la
cual se han obtenido datos de temperatura y profundidad en una malla de aproximadamente
50 estaciones de AXBT (“Aircraft-Deployed Expendeble Bathythermograph™) repetida en
cinco dias diferentes. El andlisis de estos datos muestra que la region ciclénica de la

Corriente del Golfo estd caracterizada por la presencia de zonas verticalmente bien

estratificadas y que durante el paso de los meandros el sistema frontal de la Corriente del -

Golfo sufre un proceso de frontogénesis que conlleva la intensificacion de la cizalladura
diapicna. Aquellas zonas donde estos dos efectos se superponen estdn caracterizadas por
valores bajos, incluso subcriticos, del nimero de gradiente de Richardson y son

probablemente dindmicamente inestables. El coeficiente de difusion turbulenta de la
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Resumen 2

densidad se parametriza en funcién de este numero, lo cual permite determinar la intensidad
de los procesos de mezcla diapicna (a través de la tendencia de la densidad y la
divergencia/convergencia diapicna). En este analisis se presta atencién especial a las fuentes
de error en la estimacion de las diversas variables dependientes a partir del campo de
temperaturas. Los resultados del andlisis de los datos muestran que la presencia de los
meandros induce condiciones subcriticas que acentiian considerablemente los procesos de
mezcla diapicna, con la intensificacién méxima probablemente cerca de las crestas y entre

una cresta y el siguiente valle.

En la tercera parte se desarrolla un modelo dinamico bidimensional en coordenadas
isopicnas que simula un sistema frontal inicial sujeto a un campo de deformacion pura que
intensifica la pendiente de las isopicnas. El balance de momento en el sistema frontal es
geostréfico pero se permite la existencia de tendencias de densidad no nulas. El modelo
utiliza un sistema de coordenadas que se mueve con el campo de deformacién, de manera
que en la ecuacion de conservacién de masa el Unico término significativo es la
divergencia/convergencia diapicna. El sistema inicial es dinamicamente estable, con valores
supercriticos del nimero de gradiente de Richardson en todos los puntos, pero a medida que
pasa el tiempo el campb de deformacién ocasiona un aumento en la cizalladura diapicna de
tal forma que localmente ée alcanzan valores subcriticos y se intensifica notablemente la
mezcla diapicna. Los valores subcriticos minimos ocasionan convergencia de masa y un
aumento en la separacidn de las isopicnas, mientras que en las zonas adyacentes se produce
divergencia de masa y una reduccion en esta separacion. El resultado es la produccién de
perfiles de profundidad-densidad tipo escalera. Los resultados obtenidos se comparan
cualitativamente con las observaciones realizadas de los procesos de mezcla durante el paso

de meandros en la Corriente del Golfo dando una buena concordancia.

La conclusién fundamental del trabajo es que la mezcla diapicna inducida por
cizalladura es probablemente un proceso de notable importancia en sistemas con
caracteristicas frontales, que se intensifica durante periodos frontogénicos. En estas
situaciones los procesos de mezcla diapicna deben tener importantes consecuencias
dinamicas, en cuanto a la evolucién del propio frente debido a la transferencia de masa y
momento, y cinemadticas, en cuanto a la transferencia de diversas propiedades importantes

en procesos biogeoquimicos.
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Capitulo 1

Mezcla diapicna

1.1 Mezcla epipicna y diapicna

La visién clasica de la mezcla descansa en la descomposicién en componentes horizontales y
verticales de los flujos turbulentos de calor, salinidad y momento. Estas componentes, por
analogia con los procesos de difusion molecular, son directamente proporcionales a los
gradientes de la propiedad transportada en la direccién de la componente. Las constantes de
proporcionalidad serian los respectivos coeficientes turbulentos horizontal y vertical. Para el

caso de la componente vertical del flujo turbulento de densidad, F, = p'w' |, éste es expresado

en términos del coeficiente turbulento vertical para la densidad, K.

F,=-K,— 1.1

Esta expresion tiene un valor conceptual muy importante y ha sido utilizada con frecuencia
para modelar la transferencia vertical de masa en el océano. Sin embargo, cabe tener en
cuenta la posibilidad de movimientos turbulentos y no turbulentos a lo largo de las isopicnas
(movimientos epipicnos) que pueden producir efectos comparables a los procesos de mezcla
vertical (Welander, 1959, 1971). Con el fin de poder discernir y cuantificar la importancia de

estos diversos procesos, seria conveniente buscar un sistema de referencia donde poder
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Capitulo 1

expresar el flujo turbulento de masa desde una isopicna hacia otra. La solucion s¢ encuentra
en un sistema de coordenadas isopicnas en el cual podamos calcular las componentes
diapicnas y epipicnas del flujo. Estos flujos seran independientes tanto del desplazamiento
vertical de las isopicnas como de la componente vertical del movimiento del fluido debido a
movimientos epipicnos en zonas donde las isopicnas posean considerable pendiente. Estos
aspectos se clarificarén en la siguiente Seccién. Antes de entrar en ellos pasaremos a discutir

algunos conceptos relacionados con los procesos de mezcla diapicna.

El fenémeno de infrusion (“entrainment”) significa la incorporacién de fluido no
turbulento dentro de un flujo turbulento (Morton, Taylor y Turner, 1956). Fueron Tumer y
Kraus (1967) los que aplicaron el concepto de intrusién a los modelos de capas de mezcla en
el océano. Ellos pudieron medir la tasa de ntrusién en experimentos de laboratorio realizados
con una malla oscilante que producia turbulencia, resultando en la intrusion de fluido a través
deuna interface brusca de densidad. Con estos experimentos querian reproducir la turbulencia
producida en la superficie del mar por el efecto de cizalladura ocasionada por el viento. Sin
embargo, esta analogfa solo es valida cuando la interface se encuentra a determinadas

distancias de la superficie y el viento sea la Unica fuente de turbulencia (Csanady, 1990).

El concepto de intrusion puede ser generalizado a flujos continuamente estratlﬁcados
donde la transferencia tiene lugar entre capas isopicnas (Csanady, 1990). Los conceptos de
velocidades diapicnas y dianeutras fueron introducidos por McDougall (1984, 1987), las
cuales serian velocidades en la direccién normal a las isopicnas y a las superficies neutras,
respectivamente. Las superficies neutras serian aquellas definidas por las trayectorias de los
clementos de fluido que en ausencia de difusion molecular mantienen su salinidad constante
mientras que la temperatura cambia adiabaticamente (McDougall, 1984, 1987; Gregg, 1987).
McDougall (1984, 1987) mostrd que en ocasiones las superficies isopicnas y las superficies
neutras pueden diferir considerablemente, analizando con detenimiento la importancia de estas
diferencias. En este trabajo se estudiaran zonas con alta estratificacion y cercanas a la
superficie de referencia ( superficie del océano ) para el calculo de la densidad potencial. Esto
supone que las diferencias entre superficies neutras ¢ isopicnas sean pequefias (McDougall,
1987; Pelegri y Csanady, 1994), lo que supondra que sean ignoradas a lo largo del trabajo. En
trabajos posteriores McDougall (1988) estimé que las diferencias entre la velocidad diapicna

en la direccion vertical y su valor en la direccién normal a las isopicnas es, en la mayoria de
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Capitulo 1

los casos, despreciable. La ventaja de esta filtima es que corresponde con la velocidad que

surge de forma natural en los estudios que utilicen coordenadas isopicnas, la cual hemos

denominado velocidad diapicna.

En el sistema de referencia isopicno la velocidad de intrusién y la velocidad diapicna
son equivalentes. Como la velocidad de intrusién normalmente se utiliza para flujos con dos
capas, en este trabajo utilizaremos el término de velocidad diapicna. En coordenadas
isopicnas, donde la densidad potencial s¢ usa como coordenada vertical, la velocidad diapicna
se relaciona directamente con la derivada material (tendencia) de la densidad. Por lo tanto, el
marco natural de referencia para el estudio de la mezcla diapicna seré el de las coordenadas

isopicnas, en el cual desarrollaremos las relaciones cinematicas y dindmicas dominantes.

Hay que distinguir entre la intrusion, donde la transferencia de masa es en una sola
direccién, y la tasa de intercambio, la cual considera transferencia de masa en las dos
direcciones. Ambos procesos s¢ dan entre la termoclina y las capas superficiales, siendo la
intrusién y la tasa de intercambio importantes en la transferencia de propiedades activas y
pasivas. Pelegri y Csanady (1991) han utilizando dos secciones a 24° N y 36° N
perpendiculares a la Corriente del Golfo para estimar la intrusién y tasa de intercambio entre
la termoclina y las capas superficiales. Estos autores obtuvieron valores medios del orden de
10° m/s para ambas velocidades, lo que explica el exceso en los nutrientes observados en las
capas superficiales y las anomalias de concentracién existentes en el centro de la corriente. En
la Figura 1.1 se ilustra el fendmeno de intrusion, W, y el de tasa de intercambio, E. Cabe
destacar, sin embargo, que una interpretacion alternativa de los valores antes comentados
seria el de velocidades diapicnas medias de W + E hacia capas superficiales y de E - W hacia

la termochina.

En la siguiente Seccién desarrollaremos la teoria en coordenadas isopicnas que nos

permita estimar la intensidad de los procesos diapicnos de transferencia de masa.
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Capitulo 1

ZA

Figura 1.1: Tustracion de los fendmenos de intrusién, W, y de tasa de intercambio, E, entre

superficies isopicnas (adaptada Pelegri y Csanady (1991)} ~

1.2 Cinematica de la mezcla diapicna

' La tendencia de la demsidad instantanea, w,, se define en el sistema de coordenadas

cartesiano (x, ¥, z) de la siguiente forma:

W, oE——=——FuU_—+V_—+W_— (1.2)

donde », v y w son las componentes cartesianas de la velocidad de tal forma que ¢l operador

D/Dt permite calcular la tasa instantanea de cambio material (tendencia instantinea) de la

densidad en el sistema cartesiano.

La ecuacién de conservacion de masa en el mismo sistema de coordenadas nos lleva a

la expresion:

a - I~ S w
_P_+o(up)+0(vp)+0(” P _q (1.3)
o ox oy 0z
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Capitulo 1 7

Si  consideramos el fluido incompresible concluimos que la ecuacion (1.2) es
equivalente a w, = 0. En la practica, sin embargo, existiran procesos de mezcla turbulenta que
modifiquen la densidad media de un elemento de fluido en el tiempo. Para analizar este caso
consideraremos que los procesos de mezcla tienen escalas temporales mucho menores que los
tiempos que caracterizan a los desplazamientos significativos de la corriente. En este contexto
descomponemos el campo de densidades, p, como la suma de un campo p* que depende de los
movimientos rapidos turbulentos y un campo p que lo podemos considerar como la media
temporal de p en un tiempo suficientemente grande. De esta forma P depende de los cambios
lentos a los que se somete €l campo de densidades, pudiendo interpretarse como una media
estocastica de un gran niimero de realizaciones de p si aplicamos una hipétesis de ergodicidad

local al intervalo temporal escogido para la estimacién de P .

Realizamos la misma descomposicién en fluctuaciones rapidas y lentas para los

campos de velocidades, de forma que nos quedan las siguientes expresiones;

! '

p=p+p , u=Hi+u , v=V+V | w=wW+w (1.4)

Aplicando a la ecuacién de conservacién de masa (1.3) la media sobre un tiempo

suficientemente largo obtenemos la siguiente ecuacion:

ép op _Op _0p 6 — & — & —
GV — AW —=—| — (P )+ — (V' p I+ — (W 1.5
o e s ax(‘p)‘ay( P+ (w'p) (L5)

Podemos definir la tendencia de densidad media, w,, en forma analoga a la definicion de la

tendencia de densidad instantanea:

w EE—E:§+Z@+G§E+W6—E (1.6)
P Dt ot ox Oy Oz

donde D/Dt es el operador que expresa la derivada material (o tendencia) media en

coordenadas cartesianas.
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Capitulo 1 8

El flujo de densidad de Reynolds, F, se define a través de la correlacién entre las

fluctuaciones de la densidad y velocidades:

l
l

F=(FF, @, Ve, W) 1.7

lii
il

( :)

®

Llegamos entonces de la expresion (1.5) a la importante relacion entre la tendencia de la

densidad media y el flujo de densidad de Reynolds:

7 =-V.F (1.8)

Esta udltima ecuacién nos permite estimar la tendencia de la densidad media si
conocemos la distribucién de flujos de densidad de Reynolds. La evaluacion de estos flujos
dependera de la naturaleza del proceso que produce la mezcla diapicna. Las inestabilidades
inducidas por cizalladura en la termoclina seran los procesos que destacaremos en este trabajo

para la produccién de mezcla, lo cual influird en la parametrizacién de F.

Para relacionar la velocidad diapicna con la tendencia de la densidad expresaremos la

velocidad vertical, w, en el sistema de coordenadas 1sopicnas:

W=—=—FU——+V_—+W_ — (19)

donde el operador D/ Dt expresa el cambio material en el sistema de coordenadas isopicnas

considerando la profundidad z de las isopicnas como una funcién z(#, x, y, p). Realizamos la
descomposicién de z como la suma de un campo de fluctuacién répida z', debida a la
turbulencia, v un campo Zz como el promedio temporal de z, siguiendo el mismo proceso

efectuado para la demas magnitudes. Obtenemos entonces la siguiente expresion:

D &7 _oz _oz . 90z dz _ 87 dz
+ W, =W =W, (1.10)

Dt Ot Ox oy op dt Op dt

Las contribuciones a la velocidad vertical media las podemos resumir en los dos

sumandos del vltimo miembro de la ecuacién (1.10). El primero, dZ / dr, es el resultado de
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Capitulo 1 9

los movimientos verticales locales de la isopicnas medias mas la componente vertical del

movimiento a lo largo de estas superficies. El segundo, #,, es la velocidad diapicna media, la

cual se relaciona con la tendencia de la densidad media: =W (02 /0p)=W 9.7 . En esta

ultima relacion J es el jacobiano medio de la transformacién entre los sistemas de
coordenadas cartesianas ¢ isopicnas. La velocidad diapicna esta relacionada entonces con la
tendencia media de la densidad a través del jacobiano medio de la transformacién. Esta
velocidad se podria interpretar fisicamente como el ritmo de cambio material de los
desplazamientos a través de las isopicnas en un sistema de referencia de densidades medias.
Ya comentamos en los apartados anteriores que la velocidad diapicna coincide con la

velocidad de intrusion usada cominmente en los modelos de capa de mezcla.

A partir de ahora, excepto cuando se indique lo contrario, las superficies de densidad
y las velocidades diapicnas corresponderan a los valores medios. De esta forma omitiremos las
tildes para estas magnitudes con el objeto de escribir las expresiones con mayor claridad.
Como nuestro analisis serd en coordenadas isopicnas, los gradientes verticales isopicnos y los
gradientes a los lafgo de una isopicna seran denominados como gradientes diapicno y

epipicno, respectivamente.

Para la estimacion de la tendencia de la densidad utilizaremos la expresion (1.8)
donde ésta se relaciona con la divergencia del flujo de Reynolds. Como F es perpendicular a
las isopicnas y éstas presentan una pequefia pendiente, podemos aproximar F por su
componente vertical, F, = w’—p’ En el caso que la convergencia o divergencia del flujo vertical
sea mucho mayor que la convergencia o divergencia del flujo horizontal, podremos aproximar
su divergencia por la derivada vertical, V.F ~ 0F, / 6z . Se demostrara al final de esta seccion

que ésta es una buena aproximacion para la zona de estudio tratada en el Capitulo 2.

Realizamos la parametrizacion de F, en funcion del coeficiente vertical de difusion
turbulenta de densidad, X, , v el gradiente vertical de la densidad (ver, por ejemplo, Pelegri y
Csanady (1994), aunque cabe destacar que McDougall (1988) encontré una expresion que

contiene otros términos adicionales que en ciertas circunstancias pueden ser significativos):
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Capitulo 1 10

F=-K —=-=2 (1.11)

OF o K 18K oa
Wz__z___(_ vj=7 Ry Gl (1.12)

+ v A3
J Oz oz

Esta ecuacion muestra que w,, se estima a través de la suma de dos términos. El primero toma
en cuenta la variacion vertical de K, ocasionando una tendencia de la densidad en la direccién
de disminucién de K, . Como J es una cantidad negativa (estudiamos solo el caso de fluidos
con la densidad aumentando con la profundidad) esto corresponde a una velocidad diapicna en
la direccidn de aumento de K, (Pelegri v Csanady, 1994; Csanady, 1990). Esto concuerda con
los resultados empiricos obtenidos por Turner (1973, 1986) en donde la intrusién tiene lugar
en la direccion de incremento de la turbulencia caracterizada en este caso por K,. El segundo
térmmo expresa la contribucion debida a la continuidad de la transferencia de masa vertical
tomando X, constante en el caso en que J varie con la profundidad.

Para estimar w, en coordenadas isopicnas utilizamos el jacobiano de la

p

transformacién y expresamos la ecuacion (1.12) de la siguiente forma:

8K, K,oJ

v

w

1
N— 1.13
PoJ Bp I op (1.13)
Asumiendo que la mezcla es el resultado de eventos inestables inducidos por
cizalladura del campo de velocidades geostréfico, podemos parametrizar K, como una funcién

del nimero de gradiente de Richardson, Ri :

(1.14)

donde g es la aceleracion de la gravedad y v es la velocidad de la corriente. Utilizando el

jacobiano de la transformacién, J, podemos representar Ri en coordenadas isopicnas. Si
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consideramos el caso en que la velocidad se encuentra en balance geostréfico podemos utilizar
la ecuacién de viento térmico en coordenadas isopicnas: pf8v/dp =g 8 z/9 x , para obtener

la siguiente expresion:

g __IJ (L15)

En la primera igualdad denominaremos al cociente 8v/0 p cizalladura diapicna mientras que
en la segunda igualdad aparece €l término j que denominaremos indice de separacion entre
isopicnas (Pelegri y Csanady, 1994). El indice de separacién j no es mas que €l producto pJ' y
puede ser interpretado como la distancia sobre la cual el gradiente de densidad local deberia
actuar para producir un cambio total de densidad desde cero hasta p. Tanto J como j seran
nimeros negativos en ausencia de inversiones en densidad. Nosotros los trataremos como
nﬁfﬂeros positivos en los calculos de magnitudes derivados a partir de ellos, con lo cual R

sera un numero positivo en (1.14) y (1.15).

Elegir una parametrizacién para K, como una funcién de Ri no es tarea sencilla.
Desde la primera parametrizacion propuesta por Munk y Anderson (1948) han habido
numerosas variaciones como las de Pacanowski y Philander (1981), Ueda et al. (1981),
Turner (1986) y Pelegri y Csanady (1994). Todas ellas coinciden en la dependencia mnversa
del coeficiente X, con Ri. Peters et al (1988) usaron medidas simultineas de cizalladura y
microestructura en la corriente Ecuatorial para obtener dos regimenes para K,(Ri). En este
ultimo caso se obtiene una funcién tipo Munk-Anderson para altos Ri y una funcién cuya
dependencia seria X, ~ R para Ri bajos. Esta tltima dependencia estd de acuerdo con la
condicion tedrica del desarrollo rapido de la mezcla en condiciones criticas. En la Figura 1.2
mostramos las diferentes formas de la funcién de K(R/) segin Pacanowski y Philander

(1981), Peters et al. (1988) y Pelegri y Csanady (1994).
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Figura 1.2: En esta figura se representa Ky en m¥s frente a Ri segiin las diferentes parametrizaciones.
Con linea continua se representa la de Peters et al (1988), con puntos la de Pelegri y Csanady (1994) y

con trazos discontinuos la de Pacanowski y Philander (1981).

Para los calculos que se realicen en el Capitulo 2 se utilizara una parametrizacién tipo
Munk-Anderson para Ri > 0.33 y una tipo Peters et al. (1988) para R/ < 0.33, quedandonos

las signientes expresiones para K,

11x107% R  Ri<033
K, = . s (1.16)
26x107°(1+10RN™* Ri>033

Esta seleccion produce una transicién relativamente suave entre los regimenes bajos y
altos de Ri, la cual tiene lugar a Ri = 0.33. Con estas expresiones para K, podemos realizar el

calculo w,, a partir de la ecuacién (1.13).
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Hay que tener en cuenta que la estimacién de w, se ha realizado considerando la
aproximacién V.F=~0dF,/0z, lo que implica la siguiente desigualdad donde x es una

coordenada en un direccién horizontal arbitrana:

(1.17)

En esta expresién K, es el coeficiente de difusion turbulenta horizontal para la
densidad. Valores tipicos de K, y K, en la termoclina superior permanente son de 3 m’ s y
1.5x 107 m?s”, respéctivamente (Ledwell et al., 1993). Para un cambio de densidad de 1 Kg
m>, la escala horizontal seria de 10° m y la vertical de 10° m. Si sustituimos estos valores en
los dos términos de la expresién (1.17) obtenemos que ambos serian del mismo orden (107
Kg m” s) indicando que en la termoclina permanente la desigualdad (1.17) no se cumple y
qué la tendencia de la densidad podria ser controlada tanto por la convergencia/divergencia

horizontal como por la vertical.

La desigualdad (1.17) si se cumple para zonas como los meandros en la Corriente del

- Golfo que estudiaremos en el Capitulo 2, lo que demostraremos a continuacién. En estas

fegiones las isopicnas estan altamente comprimidas y con pendientes que mantienen altos
valores de cizalladura diapicna. La relacion (1.15) muestra que bajo estas condiciones Ri
podria ser subcritico, lo que significaria que capas bien estratificadas podrian ser
dinamicamente inestables. Un valor tipico para j en estas zonas es de 10° m que corresponde a
escalas de densidad y profundidad de 0.1 Kg m™ y 10 m, respectivamente. El valor de K, para
valores de Ri cercanos al valor critico corresponderd a 4x 10~ m’ s, como se aprecia en la

Figura 1.2. Con estos coeficientes obtenemos un valor para 0F,/0z de 4x1 07 Kg m’s?,

con valores atin mayores en regiones de Ri subcritico debido a la dependencia K,~Ri™.

El valor anterior de divergencia/convergencia vertical debe ser comparado con los
valores de divergencia/convergencia horizontal en estas regiones. Para los valores tipicos de
K, en estas zonas podemos utilizar el estimado por Ledwell ef a/. (1993), que utilizando

gradientes horizontales de la densidad de 0.6 Kg m™ sobre 20 Km conduce a 0F, /dx =

4%10% Kg m™s”. Una estimacion similar podria ser obtenida usando gradientes horizontales

medios de densidad de 0.8 Kg m™ sobre 200 Km vy un coeficiente X, de 250 m* s calculado a
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partir de distribuciones de propiedades escalares (Bower et al., 1985; Csanady y Hamilton,
1988). Estos valores darian como resultado que OF, / Ox fuera del orden de 5x1 0° Kg m>,
demostrando que ambas estimaciones serian del mismo orden y mucho menores que la
obtenida para la convergencia/divergencia vertical de la densidad. Por lo tanto, la desigualdad
(1.17) es valida para la regién estudiada en el Capitulo 2 y podemos entonces derivar la
tendencia de la densidad considerando solo el gradiente vertical de la componente vertical de la

divergencia de flujo de densidad turbulento de Reynolds, F; (ecuacién 1.12).

Estimando w, a partir de (1.13) podriamos calcular la convergencia diapicna,

0w,/ 0p, sobre una determinada malla de puntos. La intensidad de la tendencia de la

densidad revela el grado de intercambio de masa entre isopicnas adyacentes, mientras que la
convergencia diapicna controla la separacion entre las isopicnas. Esto se pone de manifiesto a

través de la ecuacion de conservacion de masa en coordenadas isopicnas:

d3J @ 2 a(pJ
oJ  oUw) (CAVNRS (p wp):C

(1.18)
ot Oox oy p v@p

donde C es ¢l resultado de los flujos de Reynolds horizontales de masa. Esta ecuacion puede

ser rescrita de la siguiente forma:

Dj__[ou 2v) 0%
Dz‘n]é‘xfay jap

+pC (1.19)
donde D/ Dt es el operador derivada material en coordenadas isopicnas y el término
Oul/dx +dv/dy corresponde a la convergencia epipicna. En las zonas de convergencia
diapicna dominante, como el caso que nos va a ocupar en ¢l Capitulo 2, se pueden despreciar

tanto el término C como el epipicno quedando la expresién reducida a:

1Dj ow
L A (1.20)
J Dt op

lo que implica aue la separacién entre dos isopicnas adyacentes se incrementara con la
)

convergencia diapicna, 6w, /9p < 0y disminuira con la divergencia diapicna, dw, /dp > 0.
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En la siguiente Seccidn trataremos con mayor profundidad la dindmica de la mezcla

diapicna de la cual hemos dado algunos breves apuntes en esta Seccion de cinematica.

1.3 Dinamica de la mezcla diapicna

A continuacién trataremos los diversos mecanismos que pueden se responsables de la mezcla
diapicna. Prestaremos especial atencidn a las inestabilidades inducidas por cizalladura en el

interior de un medio estratificado, que es ¢l caso analizado en la Seccién anterior.

1.3.1 La ecuacién de energia cinética turbulenta.

Un estudio simplificado de la dinamica de las capas superiores del océano se puede
realizar con modelos monodimensionales bajo la suposicion de homogeneidad horizontal
(Kraus, 1977). Esto lleva consigo que los procesos de mezcla vertical dominen tanto frente a
los de adveccion horizontal como a los de mezcla horizontal. Kraus (1977) y Niiler y Kraus
(1977) han estudiado la importancia de los términos de mezcla turbulenta a través de la

ecuacion de energia cinética turbulenta media. Esta se define por la relacién:

g*= V.V +w?=u?+v>+ w? , donde w’ son las fluctuaciones de la componente vertical
de la velocidad definida en la Seccién anterior y V' es el vector de las fluctuaciones de la
velocidad horizontal cuyas componentes son %’y v'. La ecuacién que establece la evolucién

temporal de la energia cinética turbulenta media sera:

16( 2 —?55+-7]; 1 6( r( 2 —,)+ —1“.—7) (1.21)
—— == Wy —+ Wb - W+ wp'i—¢ .
20 1 oz 20z powe

donde p’y & representan las fluctuaciones de la presion y de la flotabilidad, respectivamente.

La flotabilidad instantinea se define a partir de la relacion: b= g(p,-p)/p, , donde g es la

aceleracion de la gravedad, p la densidad instantinea y p, la densidad de referencia. Como la

densidad instantanea la podemos descomponer en dos términos: p= p+ o', del mismo modo
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podemos descomponer & tal que: b= b +& . De esta forma, las relaciones entre flotabilidad y
densidad serfan & = g(p,— p)/ p, para el estudio de las variaciones lentas, y &'=gp'/ p,

para el estudio de las fluctuaciones rapidas.

Analizando cada uno de los términos del segundo miembro de la ecuacion (1.21)
podemos determinar las fuentes y sumideros de la energia cinética turbulenta. El primer
término puede interpretarse como el trabajo realizado por el término w'¥' sobre la cizalladura
media del flujo. Este término generalmente es positivo representando una ganancia de la
energia cinética turbulenta a costa de pérdida en la energia cinética del flujo medio. A este

término lo podemos denominar produccién de turbulencia por cizalladura.

El segundo término representa el ritmo de trabajo producido por la fuerza de
flotabilidad. En una situacién estable, con fluido mas denso debajo del fluido mas ligero, este
término seria negativo representando el ritmo de energia cinética turbulenta perdida en la
realizacidn del trabajo en contra del gradiente de densidad estable. En la situacién inversa de
estratificacion inestable este término es positivo siendo la fuente principal, en la mayoria de
los casos, de la energia cinética turbulenta a expensas de la energia potencial media. Este
ultimo caso sera estudiado- brevemente en el apartado de otras fuentes de mezcla donde se

tratara la conveccidn térmica.

El tercer término de la ecuacion representa la convergencia del flujo vertical
turbulento, el cual transporta la energia de la velocidad turbulenta y las fluctuaciones de la
presion. Este término representa, por lo tanto, la redistribucion vertical de la energia cinética

turbulenta, no contribuyendo a la generacién o disipacion de energia.

El cuarto y ultimo término denominado con la letra € representa la tasa de disipacion
viscosa de la energia cinética turbulenta. En la estimacién de este término se calculan las
correlaciones de las derivadas horizontales de las fluctuaciones de la velocidad, de tal forma
que los valores medios de los cuadrados y productos no se anulan. En determinadas
circunstancias € puede ser del mismo orden que los términos de produccion de turbulencia

{Kundu, 1990).
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En la Seccidn precedente habiamos determinado la cinematica de la mezcla diapicna
considerando como término dominante la mezcla vertical en un fluido con un gradiente vertical
de densidad media estable. Para el estudio de la dindmica de la mezcla diapicna en este
contexto, €l término fuente segin la ecuacién (1.21) serfa el debido a la produccién de
turbulencia a partir de la cizalladura del flujo medio (primer término) y el término sumidero
seria aquel .que da cuenta del ritmo de energia cinética turbulenta empleado en vencer las
fuerzas de flotabilidad impuestas por la estratificacion estable (segundo término). Es ésta, por
lo tanto, la situacion mas importante para el estudio que realizamos en los demas Capitulos de
este trabajo y sera comentada con mas detalle en la Seccién de mezcla diapicna por
cizalladura interior. No obstante, discutiremos brevemente primero la mezcla diapicna

inducida por el viento y su influencia en la termoclina superior.

1.3.2 Mezcla diapicna generada por el viento

Si estudiamos la accién del viento sobre la superficie del mar sin tener en cuenta la
turbulencia y la estratificacién, nos encontramos como solucién del problema la clasica capa
superficial de Ekﬁxan. El efecto de la turbulencia consistiria en mejorar la transferencia de
momento en la capa a través de la viscosidad turbulenta que reemplazaria a la viscosidad
molecular. Al considerar la estratificacion imponemos que la turbulencia no sea isotrdpica,
con su intensidad dependiendo del grado de cizalladura entre las capas y del grado de
estratificacién entre otros factores. Una consecuencia de la turbulencia generada directa o
indirectamente por el viento es la formacién de una capa de mezcla en la zona superficial del
océano. En esta Seccién discutiremos brevemente dos mecanismos que pueden controlar la
profundidad de esta capa de mezcla, directamente por la accién del viento en la superficie del
océano o indirectamente al ocasionar la existencia de cizalladura en la base de la capa de

mezcla.

Podemos distinguir dos regimenes para el caloulo de la tasa de intrusion de flujo desde

la termoclina inferior hacia la capa de mezcla:
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Régcimen de Tumer:

El primero es debido a Turner y sus colaboradores (Tumer y Kraus, 1967; Turner,
1973; Thompson y Tummer, 1975). En su articulo original Turner y Kraus (1967) llevaron a
cabo una serie de experimentos de laboratorio en fluidos con dos capas, sometiendo a la capa
superior a una oscilacién por medio de una reticula para la produccion de energia cinética
turbulenta a través de las tensiones producidas por ésta en el fluido. Esta turbulencia causada
mecanicamente a alguna distancia de la interface se caracterizaba por una serie de remolinos,
los cuales interaccionaban con ella captando fluido estacionario de la capa inferior. Se
produce entonces la entrada de fluido de la capa inferior sobre la superior con una
determinada tasa de mtrusion, wg. Segin los modelos de capa de mezcla, es de esperar que wg
en el régimen de Turner dependa de la velocidad y longitud de escala de la turbulencia. Otra
variable importante es el salto de flotabilidad, bs, a través de la interface, definido como

b, =g(p; —p,)/ p,, donde g es la aceleracion de la gravedad, ps y pr son las densidades de la

capa superficial y de fondo, respectivamente, y p, la densidad de referencia.

La energia cinética turbulenta transportada desde la zona de produccién a la interface
es consumida por el flujo de flotabilidad en la interface y la disipacion turbulenta, ésta ultima
deducida a partir de la ecuacion de energia cinética turbulenta para un caso de generacién de
turbulencia estacionaria y velocidad media cero (Lumley y Panofsky, 1964). La velocidad de
intrusién, wg, se calcula a partir de su relacion con el flujo de flotabilidad, Fz = - wg b, con
éste expresado en términos del flujo de energia cinética turbulenta mediante las escalas
caracteristicas de velocidad v, y longitud /. Esto nos lleva a la relacién empirica:

Ev}
YET T

s

(1.22)

donde E es una constante empirica cuyo valor es aproximadamente 0.03.

La estimacion de wg depende de los valores escogidos para las escalas de la
turbulencia, v; y /. Igualando v, a la velocidad de friccién generada por la tensidn del viento,
v", y relacionando / con la profundidad de la capa de mezcla # de la forma [ = 0.11 7,

obtenemos la siguiente relacion para wg (Deardorff, 1983):
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032v"
YT Ty

(1.23)

Utilizando valores tipicos: v" = 0.01 m s™, b, = 2x10° m s” y 2 =10 m, se obtiene

que wg serd del orden de 1.6x 1 0 m s (Csanady, 1990).

Régimen PRT:

El valor calculado para wx en el régimen de Turner es pequefio debido a que para los
calculos de la velocidad de intrusion no se ha tenido en cuenta la cizalladura en la base de la
capa de mezcla. Ya hemos comentado que en la ecuacién de energia cinética turbulenta la
cizalladura del flujo medio contribuye como una fuente de turbulencia. A este régimen donde
se tiene en cuenta la cizalladura lo denominaremos el régimen PRT (Pollard, Rhines y
Théfnpson, 1973). Antes que PRT investigaran sobre el efecto de la cizalladura, Ellison y
Turner (1959) llevaron a cabo experimentos de laboratorio en este sentido estableciendo que
se llegaba a alcanzar un valor de equilibrio de la profundidad de mezcla. Ellos determinaron
que para una moderada cizalladura en la interface formada por una diferencia de velocidades
de 0.3 m s, se obtenia una velocidad de intrusién de wg = 0.024 m s, mucho mas grande que
" considerando solo el régimen de Turner. PRT estudian .en su articulo la evolucién de la
profundidad de la capa de mezcla generada por el viento utilizando el nimero de Richardson
global Ri,, el cual esta definido para un sistema de dos capas con un salto de velocidades de

Av de acuerdo a la siguiente relacion:

kb
Ri, =——is (1.24)
(Av)y

con b, y h manteniendo el mismo significado que en el régimen de Turner. PRT sugieren que
los valores de Av son mayores que las velocidades turbulentas definidas a través de v" por la
accion del viento. Trabajos posteriores en los que se han utilizado datos de campo sugieren un

valor critico para Ri, del orden de 0.6 - 0.7 (Price ef al, 1978, 1986)

El mecanismo fisico propuesto por Pollard, Rhines y Thompson (1973) para el

mantenimiento de la velocidad de intrusién se basa en la transformacion de energia cinética en
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energia potencial en la base de la capa de mezcla, que coincide con la condicidn necesaria para
el desarrollo de ondas interfaciales inestables en esta discontinuidad. El régimen de PRT es
relevante para este trabajo por cuanto esencialmente corresponde al caso discreto (dos capas)

del problema de transferencia diapicna de masa y energia inducida por cizalladura.

1.3.3 Mezcla generada por cizalladura interna.

En un fluido estratificado estable con cizalladura, lejos de la influencia de la capa de
mezcla de la superficie y del fondo, los procesos de mezcla diapicna estidn gobernados en gran
medida por las inestabilidades de Kelvin-Helmholtz (Thorpe, 1971). Si estudiamos la energia
cinética turbulenta media (consideramos sélo por simplicidad la componente # para la

velocidad horizontal) obtenemos de (1.21) la siguiente ecuacion:

1 6( 2 765+,—IJ, 1 5( ,( 2y .z)+ -1 :) (1.25)
—— (@ ) =~wWiu Wb - ——{ Wy W wp'-¢€ .
20t 7 oz 2 0z P P

El flujo de flotabilidad, Fy , seria igual al término w’d’ y lo podemos relacionar con la

‘componente vertical del flujo de densidad turbulenta de Reynolds, F, =w’'p’, definido en la '

Seccién de cinemdtica de la mezcla diapicna, a través de la relacion:

F,=—2%2 < (1.26)

Para el caso que nos ocupa de estratificacion estable Fp serd una cantidad negativa,
actuando como un término sumidero de energia cinética turbulenta. El primer término de la
ecuacion en el segundo miembro, que da cuenta de la interaccidn entre el tensor de Reynolds y
la cizalladura media, serd una cantidad positiva por lo que producird energia cinética
turbulenta. El cociente entre estos dos términos define el mimero de flujo de Richardson, Rr:

-w'Y —F p gk,

Rf: T =T = (127)
—wu'(0uldz) -wu'(ul/dz) -—-wu'(ouldz)
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El ntimero de flujo de Richardson critico idealmente es igual a uno y cumple la condicién que
Ia tasa de trabajo realizado por la cizalladura del flujo medio es igual a la transferencia en
energia potencial a través del flujo de flotabilidad. Si Ry >1 entonces el efecto del flujo de
flotabilidad es consumir energia turbulenta a un ritmo mas rapido de la que es producida por
la cizalladura del flujo medio. Sin embargo, debido al término de disipacion € en (1.25), el
nimero de flujo de Richardson critico, Rg,, €s considerablemente menor queé uno.
Expeﬁmentos llevados a cabo por Panosfky y Dutton (1984) determinaron un Ry, & 0.25. Esto
significa que si al hacer medidas en el fluido estratificado obtuviéramos un Ry mayor que 0.25
encontrariamos un decaimiento temporal de la turbulencia. Para un Ry negativo estariamos en
la situacion de fluidos estratificados inestables que comentaremos en el apartado de otras

fuentes de mezcla diapicna.

La relacién entre Ri v Ry la podemos establecer utilizando los coeficientes de difusion
turbulenta vertical para la densidad, K,, y para el momento, K, obteniendo las siguientes
relaciones:

S ap —_— du

K
-wp'=K ;‘; s —w'u'ZKm"C'{“Z- = RZ'=?’"—RJ» (1.28)

donde el cociente X, /K, se denomina numero de Prandtl turbulento, el cual determina la
eficiencia relativa de los intercambios turbulentos verticales de momento y densidad. Para un
medio con estratificacion estable el intercambio de propiedades en la direccién vertical se
reduce. En este caso, sin embargo, el intercambio de momento se reduce menos que el de
densidad ya que también puede llevarse a cabo por medio de ondas internas generadas por las
inestabilidades. Esto lleva consigo un niimero de Prandtl mayor que uno, lo que conduce a la
conclusién (ecuacion 1.28 ) que la turbulencia puede permanecer incluso con Ri > 0.25. Sobre

este tema podemos ver los trabajos de Bradshaw y Woods (1978) y Tumer (1981).

Cuando la turbulencia es estacionaria y homogénea, la ecuacion (1.25) se reduce a un
balance entre la produccién por cizalladura y la destruccion por el flujo de flotabilidad y por

la disipacién turbulenta:
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___ o1 —
—w’u’—u =-wbd'+g (1.29)
Oz

Los procesos de transferencia de densidad debidos a los flujos turbulentos,
mantenidos por la cizalladura del campo medio de velocidades, determinardn entonces la
morfologia de la termoclina. Los primeros trabajos sobre la estructura fina de la termoclina se
deben a Woods (1968) v a Grant er al. (1968) los cuales observaron en la termoclina una
secuencia de capas bien mezcladas (varios metros de grosor) separadas por escalones
estratificados que se extendian sobre escalas de decimetros. Estos escalones mostraban
inversiones que Woods (1968) identificé como inestabilidades de Kelvin-Helmholtz.
Sucesivamente cada evento de mezcla produciria nuevos escalones por encima y por debajo
del escalén inicial. Observaciones posteriores pusieron de manifiesto una estructura mas
compleja para la termoclina, la cual es debido a la multiplicidad de los mecanismos de mezcla
involucrados. Esta estructura de la termoclina esta formada por fluctuaciones verticales a
escalas mayores que las escalas disipativas y menores que el grosor de la termoclina. Las
escalas mas importantes se sitian en el rango comprendido entre unos pocos metros y 20 m.
En esta escala las causas mas importantes que producen modificaciones reversibles de las
estructuras son los esfuerzos producidos por ondas internas, mientras que las deformaciones

irreversibles se deben a los procesos de mezcla (Desaubies y Gregg, 1981).

Phillips (1972) sugirié un mecanismo para la formacion de la estructura fina de la
termoclina. Se basa en que pequefias perturbaciones en un perfil de densidad bien estratificado
crecerian con el tiempo si un incremento local en el gradiente de densidad vertical es
acompaifiado por la disminucién del coeficiente vertical de difusién turbulenta de densidad, K,.
El flujo de densidad turbulento seria entonces mas pequefio con el incremento de la
estratificacidn, produciendo diverglancia vertical de la densidad donde las perturbaciones de la
densidad fueran negativas. De esta forma, estas perturbaciones se convertirian en pasos bien

definidos hasta que el flujo de densidad turbulento sea igual en las partes bien mezcladas y en

las bien estratificadas resultando una estructura en forma de escalera.

Por otro lado Linden (1979, 1980) realizd experimentos de laboratorio basados en la
generacion de mezcla diapicna utilizando reticulas oscilantes para producir perturbaciones en

las interfaces y encontrd resultados que corroboran el mecanismo de Phillips. Ivey e Imberger
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(1991) han encontrado resultados similares en sus experimentos con reticulas oscilantes,
definiendo un numero de Richardson expresado en términos de la escala de la velocidad
turbulenta caracteristica. Experimentos de laboratorio efectuados por Ruddick ef al. (1989) y
Park et al. (1994) utilizando mallas de varillas verticales para la generacién de la mezcla, han
resultado en la formacién de escalones de densidad. Célculos numéricos llevados a cabo por
Barenblatt er al. (1993) y Kranenburg (1996) corroboran también el mecanismo propuesto

por Phillips, con modificaciones en el tiempo finito de evolucion de la turbulencia.

Un mecanismo alternativo que reproduce la estructura en escalera de la termoclina,
asi como la intermitencia de los procesos de mezcla, es el propuesto por Pelegri y Sangra
(1997). El mecanismo esta basado en la generacion de zonas criticas debido al acercamiento o
cambio de pendiente de las isopicnas durante un proceso de frontogénesis. Esto produce
inestabilidades de Kelvin-Helmholtz debido a que Ri se hace subcritico, tanto debido a una
reduccién de J como a un incremento en la cizalladura diapicna (ecuacion 1.15). Utilizando el
marco de las coordenadas isopicnas se puede expresar el flujo vertical de densidad como
inversamente proporcional al nimero de Ri y a la cizalladura diapicna. Para el caso de
cizalladura diapicna constante, el flujo vertical de densidad serd mayor en las zonas mas
estratificadas. De esta forma, estas zonas se convertiran en zonas bien mezcladas, formando
en la parte superior y en la inferior un aumento de la estratificacion que evolucionara hasta
producir una estructura tipo escalera. La importancia de este mecanismo radica en identificar
claramente a la cizalladura en las interfaces de densidad como el agente de produccién de

energia cinética turbulenta.

1.3.4 Mezcla diapicna generada por otras fuentes.

En el estudio de la dindmica de la mezcla diapicna hemos analizado la produccion de
mezcla en fluidos estratificados de forma estable. Segin la ecuacién de energia cinética
turbulenta, en estos casos el flujo de flotabilidad actuaria consumiendo energia turbulenta

proporcionada por ¢l t€rmino de cizalladura para elevar fluido mas denso y descender fluido
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mas ligero. En el caso de un fluido sometido a procesos que produzcan conveccion térmica, el

flujo de flotabilidad sera la mayor fuente para la generacién de energia cinética turbulenta. Si

nos fijamos en la ecuacién (1.23), el término F = w'd’ serfa ahora positivo indicando un flujo
de flotabilidad hacia arriba. Un ejemplo de conveccién térmica se produciria con un
- enfriamiento de la superficie del océano. De esta forma se generaria fluido mas denso sobre
fluido mas ligero produciendo una estratificacién inestable. Este proceso produciria un flujo
de flotabilidad positivo en la zona superior de la capa de mezcla ¢ intrusidn de agua en las
partes inferiores debido al flujo negativo de flotabilidad del fondo. La velocidad de intrusién

se estimaria con la siguiente expresion (Caughey, 1982 ; Csanady, 1990):

(1.30)

donde F;s es el flujo de flotabilidad en superficie y & es el salto de flotabilidad en la interface
de la capa de mezcla. De esta ecuacidn se obtiene que el flujo de flotabilidad justo sobre la
mterface, bwg, es el 20 % del flujo de flotabilidad en superficie. La explicacion fisica descansa

en el hecho que el flujo de flotabilidad en superficie es la fuente de energia cinética turbulenta.

Otro proceso de mezcla diapicna es el debido a la doble difusién. Este proceso,
sugerido por Stommel et al. (1956) y explicado dindmicamente por Stern (1960), se debe a
que el coeficiente de difusividad para la sal en el agua es unas cien veces menor que el
coeficiente de difusién (o conductividad) térmica. Como la salinidad y la temperatura realizan
contribuciones opuestas al gradiente vertical de la densidad, este proceso puede producir
inestabilidades aunque el sistema esté estratificado de forma estable. Para el caso en ¢l cual la
temperatura y la sal disminuyan con la profundidad, un elemento de fluido desplazado hacia
arriba seguiria subiendo continuamente hacia la superficie. Esto se debe a que este elemento
equilibra su temperatura con el medio circundante mas rapidamente que el contenido en sal,
debido a la diferencia en los coeficientes de difusidn. Este proceso causaria que el elemento de
fluido desplazado fuera siempre menos denso que el medio y las fuerzas de flotabilidad harian

que ascendiera por la columna de agua. Para elementos de fluido desplazados hacia abajo
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ocurriria exactamente la situacion opuesta. El fendmeno es usualmente descrito como “dedos

de sal” debido a la forma en que aparecen estas inestabilidades.

Otro caso interesante de la doble difusién es la posible aparicién de inestabilidades
oscilantes en aquellas regiones donde la salinidad y la temperatura aumenten con la
profundidad, de forma tal que la densidad aumenta con la profundidad. De esta forma, un
elemento de fluido que se desplace hacia arriba perdera el calor pero no la sal quedando mas
denso que el medio que lo rodea, volviendo hacia a su posicién inicial y sobrepaséndola de
forma que se genera una oscilacion donde las fuerzas de flotabilidad actian como fuerzas
recuperadoras. Estas oscilaciones producen un nimero de capas convectivas bien mezcladas
en el seno del fluido estratificado, con ¢l perfil de densidad presentando una estructura en

forma de escalera (Tumer, 1973).

En la siguientes Secciones estudiaremos los sistemas frontales en coordenadas
cartesianas haciendo hincapié en la cinematica de la frontogénesis. En la altima Seccién
trataremos las ecuaciones del sistema frontal en balance geostréfico y en coordenadas
isopicnas, que proporcionan el marco mas apropiado para el estudio de los procesos de

transferencia de masa diapicna.

1.4 Sistemas frontales ocednicos y atmosféricos

La distribucién de los campos de masa en ¢l océano es el resultado de su adveccion y difusion,
y su modificacion por diversos mecanismos forzantes, tales como los flujos de calor y
esfuerzos cortantes producidos por el viento. En algunas ocasiones estas distribuciones se
modifican de manera tal que se intensifican notablemente los gradientes de densidad, formando
estructuras que denominamos sistemas frontales. Estas estructuras mesoescalares y a gran
escala estan en términos generales en equilibrio cercano al geostréfico y pueden persistir un

tiempo considerablemente largo, lo que los hace rasgos comunes en el océano.

Un sistema frontal es una regidn donde existen dos escalas de longitud muy

diferenciadas. Enuna direccién perpendicular al frente la escala de longitud es comparable
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con el radio interno de deformacién de Rossby, R, mientras que en la otra direccién la escala
de longitud es mucho mayor. Otra caracteristica de un frente es la presencia de notables
cambios horizontales de flotabilidad y velocidad, pudiendo aumentar considerablemente estos
gradientes en un tiempo finito (fronrogénesis). El radio de deformacién, R, depende de la
estratificacion y del parametro de Coriolis, lo que hace a la rotacién crucial para la existencia

de una zona frontal.

Sea el siguiente caso expresado en la Figura 1.3 (Cushman-Roisin, 1994) donde se
considera inicialmente (Figura 1.3a) una capa superior de fluido a una densidad mas baja, p;,
que el fluido circundante, p,. Si el sistema no estuviera sometido a la rotacién terrestre, la
capa de fluido mas ligero con ¢l tiempo se extenderia hacia el infinito. Debido a la rotacion,

sin embargo, se alcanza el estado estacionario de la Figura 1.3b.

(a) (b)

Figura 1.3: Una capa de fluido de densidad p; sobre un medio de densidad p, en el estado inicial (a) y

en un tiempo posterior tal que se alcanza el ajuste geostréfico (b).

Para estudiar €l proceso antes descrito, utilizando la aproximacién de balance
geostrofico, emplearemos un modelo de gravedad reducida en el plano f (Cushman-Roisin,
1994). En este modelo despreciamos los términos friccionales y consideramos que el
movimiento de la capa superior depende de la inclinacion de la interface y de la gravedad
reducida, la cual viene dada por la relacién: g'=gAp/p,. Siguiendo la Figura 1.3a definimos
Ap como la diferencia entre la densidad del fluido inferior (el medio) y de la capa superior,

Ap=p,-p.. Las ecuaciones generales para el modelo de gravedad reducida serian:
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LCIp (1.31)
Dt TTE Ox )
Dv Oh

A 1.32
o T8 o (1.32)
Oh h o(h

oh A o) (1.33)
ot Ox oy

donde % corresponde con el grosor de la capa de fluido de densidad p;. Estas ecuaciones
presentan un sistema no lineal que no puede ser resuelto analiticamente. Para €l caso en que
no exista variaciones en la direccion y, suponiendo estado estacionario (una vez que el proceso
de ajuste geostréfico haya ocurrido) v despreciando los términos advectivos en la direccion
transversal al frente (numero de Rossby pequefio), obtenemos las siguientes ecuaciones en

balance geostréfico:

Oh
—fyv=—g'— : (1.34)
Ox
Fu=0 (1.35)
oh O(hu)
— =0 (1.36)
or Ox

Con las mismas aproximaciones la vorticidad potencial tiene la forma::

_f+oviox

- (1.37)

El objetivo ahora es conectar el estado inicial con el estado final suponiendo que la
vorticidad potencial se conserva. De esta manera partimos de las condiciones iniciales v=0y
h = H con vorticidad potencial ¢ igual a f/H. En cualquier instante posterior g debe

permanecer constante, dando la siguiente igualdad:
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f+ov/ox

J
H h

(1.38)

Las ecuaciones de momento (1.34) y (1.35) junto con la ecuacidn (1.38) cierran el
sistema de ecuaciones para el balance geostrofico. Las soluciones para % y v calculadas de

¢stas ecuaciones son:

h= H[l—exp(x;fﬂ (1.39)

—C )
v=~ﬂ/g’Hexp(xR J (1.40)

donde R es el radio interno de deformacion de Rossby, R=./g'H / f,y C es la coordenada x

que localiza la interseccién de la interface de las dos capas con la superficie (Figura 1.3b), la
cual es igual a R al imponer conservacién de volumen. Esto significa que la distancia maxima

de extension del agua mas ligera corresponde con el radio interno de deformacién.

Cambiando las condiciones iniciales se pueden generar varios tipos de frentes en
ajuste geostréfico. Ou (1984) utilizé la condicion de ajuste geostrofico para un fluido
continuamente estratificado y demostré que si las condiciones iniciales estin lejos del
equilibrio, las discontinuidades en densidad pueden espontineamente emerger durante el
proceso de ajuste. Realizando un estudio energético del balance geostréfico Cushman-Roisin
(1994) demuestra que el estado de minima energia es €l estado geostrofico, permaneciendo
esta conclusion valida para sistemas multicapa siempre que se mantenga la uniformidad en
una direccion horizontal. Este resultado explica porque los flujos geofisicos comtnmente

adoptan un balance cercano al geostréfico.

Hoskins v Bretherton (1972) realizaron un analisis dinidmico de un sistema frontal
atmosférico bajo la aproximacién de balance geostrofico. Ellos resolvieron el problema
considerando vorticidad potencial uniforme y la aproximacién de Boussinesq, despreciando
los efectos de friccion superficial. Los resultados de su analisis les llevaron a considerar que el

balance geostrofico en la direccion transversal al frente es una aproximacién valida. Sin
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embargo, la aceleracién que se produce en la direccidn tangencial al frente puede llegar a ser

importante, con lo que ¢l balance geostrofico en esta direccién no seria adecuado.

1.5 Cinematica de la frontogénesis

Una descripcidn cualitativa del proceso de frontogénesis puede ser obtenida a través
de una analisis cinematico. Por lo tanto, en esta Seccion nos centraremos e€n estudiar la
geometria de los flujos sin hacer referencia a las causas que los producen. Podemos distinguir
cuatro mecanismos de deformacion basicos responsables de los cambios de los gradientes de
densidad en el océano y de la formacién de zonas frontales (Holton, 1979): deformaéién
horizontal, cizalladura horizontal, deformacion vertical v movimientos verticales diferenciales

(Figura 1.4).

Ademas de estos mecanismos también -pueden ser relevantes los procesos de
turbulencia y mezcla, los cuales pueden suavizar los gradientes en una regién aumentandolos

en los bordes de la misma (Hoskins y Bretherton, 1972).

El campo de deformacién horizontal es un mecanismo clasico para la frontogénesis
postulado por Bergeron (1928). Este campo causa la adveccién del campo de densidades con
un ¢je de dilatacion (el eje X en la Figura 1.4a) y un eje de contraccién (el eje Y en la Figura
1.4a). Los campos de velocidades de esta deformacion pura pueden ser representados por la

funcién de corriente, y=-oxy, donde & es una constante. De esta definicién se verifica

facilmente que el campo de velocidades es irrotacional y no divergente. Un elemento de fluido
advectado sufriria sélo un cambio de forma en ¢l tiempo manteniendo constante el area
horizontal. En el caso atmosférico, la deformacién horizontal cumple un papel importante en

el desarrollo de frentes calidos.
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A 4

(d)

b 4

Figura 1.4: a) deformacion horizontal, b) cizalladura horizontal, ¢) deformacién vertical, y d)

movimientos verticales diferenciales. (Adaptada de Hoskins y Bretherton, 1972; Holton, 1979).

El campo de deformacién por cizalladura horizontal produce una alargamiento del

elemento de fluido a lo largo del gje de cizalladura (gje Y, Figura 1.4b) v una contraccién del

elemento a lo largo de la direccidn perpendicular al eje de cizalladura (gje X, Figura 1.4b). El

resultado provocado por este campo de deformacion es la concentracion del campo de

densidades a lo largo de la linea de maxima cizalladura. Este mecanismo de frontogénesis es

importante para la formacion de frentes frios en la atmdsfera.

Los mecanismos de deformacién horizontal y de cizalladura horizontal usualmente no

son los tnicos mecanismos de la creacién de intensos gradientes durante la frontogénesis

(Holton, 1979). La répida reduccidn en la escala horizontal con frecuencia se debe al caracter
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del campo de deformacion vertical asociado con la circulacion secundaria en estructuras
mesoescalares. Este flujo ageostréfico (Figura 1.4c) se establece para permitir que la
aceleracion del flujo zonal mantenga el balance geostrofico en los procesos de confluencia, en

los que una componente de la deformacion horizontal se suma al flujo zonal medio.

Los movimientos verticales diferenciales (Figura 1.4d) tienden a debilitar el frente
debido a los cambios adiabaticos de la temperatura (cambios de flotabilidad en el caso
oceanico), que producen un calentamiento en la parte fria del frente y un enfriamiento en la

parte calida .

1.6 Modelo frontal cuasigeostroéfico

Una teoria aproximada para estudiar la interaccién entre los cambios de flotabilidad y
los campos de velocidades es la teorfa cuasigeostrofica. En ella se considera el caso de
numeros de Rossby pequefios y se desarrolla las variables dependientes en series asintéticas en
términos de este numero (Pedlosky, 1979; Hoskins, 1982). De esta forma consideramos
efectos ageostréficos como la aceleracién de la velocidad a lo largo del frente, ya comentado
en el apartado anterior. En la discusién que sigue del modelo frontal cuasigeostrofico nos
cefiremos basicamente al desarrollo de Hoskins (1982). Consideremos de nuevo el caso en
que el sistema frontal se extiende en la direccion y. Las ecuaciones para la componente y del

momento y para la flotabilidad son:
Dy, + fu,=0

(1.41)
Db+Nw, =0

dénde el flujo geostrofico viene determinado por las ecuaciones:
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oD
Sug= r
(1.42)
oD
Sy, = ™

En estas ecuaciones u, = u - u, es el flujo ageostrdfico en la direccion x, b = 6®/8z , D, es el

operador derivada temporal teniendo en cuenta sélo la velocidad geostrofica (D =9/t + u, '

0/0x + v, 8 /8y), N(z) es la frecuencia de Brunt-Viisila (frecuencia de flotabilidad) y @ es el

campo geopotencial. Sabemos que v, y b estan relacionados por la ecuacién de viento térmico

de la forma:

ov, b

8z ox

Teniendo en cuenta (1.43), de las ecuaciones (1.41) se derivan las expresiones:

{ &6

NEan 0 -y s
\ ¢ L@x Jﬁ ~E Ox
([ ov. ) u
D __ 5 —-_ O _ 42 a
& Lf z J G/ Oz
donde Q, viene dado por la siguiente relacién:
ou, 3b v, db

(1.43)

(1.44)

(1.45)

(1.46)

Estas dos tltimas relaciones nos dan informacion sobre los factores que intervienen en

la desestabilizacion de la ecuaciéon de balance de viento térmico (1.43). El campo de

velocidades geostroficas ( u, , v, ) actiia a través del término O, desajustando €] balance de

viento térmico al cambiar los dos miembros de la ecuacién con cantidades de igual magnitud
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pero con signo opuesto. El campo de velocidades ageostroficas ( #, , w, ) actia de forma

contraria, tendiendo a mantener el balance de viento térmico.

Usando este desarrollo sobre la dinamica de la frontogénesis podemos extraer una
visién mas clara de este proceso. En el caso de la Figura 1.5 aparece un gradiente positivo de
b con respecto a x, el cual se encuentra en balance con la cizalladura vertical positiva de v,.
Supongamos que el campo de velocidades geostrdfico tiende a incrementar 86/0x a través de
un valor de ¢, positivo, tal como muestra la convergencia representada en la Figura 1.5b. Los
valores de O, positivos harian decrecer la cizalladura vertical év,/0z segin (1.45), de forma
que el balance de viento térmico (1.43) deberia mantenerse a través de movimientos
ageostréficos (Ow,/Ox positivo v Ou,/0z negativo). De las ecuaciones (1.41) se obtiene la
influencia de los valores negativos y positivos de u, y w, en el incremento y decrecimiento de »

Y V.

(a) (b)

Figura 1.5: Sistema frontal que cumple la relacién de viento térmico (a), sometido a un proceso de
frontogénesis generado por convergencia a gran escala (sefialada con flechas) en la direccién x (b).
La circulacion ageostrofica circular resultante es mostrada en (b). Las figuras (a) y (b) han sido

adaptadas de Cushman-Roisin (1994} y Hoskins {1982) respectivamente.

Los trabajos realizados por Stone (1966), Williams y Plotkin (1968) y Williams
(1968) se basan en modelos de deformacién simple bajo la hipdtesis de la teoria
cuasigeostréfica. Los resultados obtenidos muestran el crecimiento de los gradientes,

especialmente cerca de los contornos sélidos, mientras que lejos de éstos el campo de flujo
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ageostrofico impide que la escala de longitud horizontal del campo & sea inferior al radio

externo de deformacién de Rossby.

La teoria cuasigeostrofica sugiere cualitativamente otros resultados, tales como la
intensificacion de la pendiente del sistema frontal (de A a C en la Figura 1.5) y la formacion
de intensos frentes superficiales. Ademas, explicita la importancia de los contornos ya que sin
ellos los campos ageostréficos actuarian de forma que no permitirian la formacién de grandes

gradientes.

Una teoria de frontogénesis menos restrictiva que la teoria cuasigesotréfica es la
teoria semigeostrofica. En ella se tiene en cuenta la adveccion producida por el campo

ageostrofico dando lugar a las siguientes ecuaciones:

Dvg ; 0
+ fu =
Dt a

(1.47)
Db

Dt

donde ¢l operador D/Dt es la derivada material temporal total teniendo en cuenta también la

adveccion geostréfica: D/Dr = 8/9r + (ugtua)0/0x + (vo+v,)8/8y + w,0/0z.

Las teorias descritas proporcionan una idea adecuada de los principales mecanismos
de frontogénesis en la atmésfera y el océano. En estas teorias no aparecen explicitos los
procesos de mezcla aunque si estan implicitos en la existencia de las velocidades ageostroficas
que modifican (pero no transportan) el campo de densidades. En estas teorias también aparece
claramente la existencia de intensa cizalladura diapicna en zonas altamente comprimidas en el
campo de densidades que, tal como discutimos en Secciones anteriores, serian responsables de

los procesos de mezcla diapicna y podrian sostener el campo de velocidades ageostréficas.

Nuestro objetivo en la siguiente Seccion serd examinar la intensidad de la tendencia de

la densidad en sistemas frontogénicos y obtener una primera valoracién de la importancia de
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los procesos de mezcla inducida por cizalladura diapicna, tanto en la transferencia de masa en
la direccién vertical como en la deformacion que localmente ocasionan en la estructura del

sistema frontal.

1.7 Modelo frontal en coordenadas isopicnas

Después del desarrollo realizado en las Secciones anteriores sobre la cinematica y dindmica de
la frontogénesis, enfocamos ahora nuestro interés en la incorporacion de los procesos de
transferencia diapicna en la dinamica del sistema frontal. Esto~lo vamos a realizar
transformando las ecuaciones de momento y de conservacion de masa del sistema de
coordenadas cartesianas al sistema de coordenadas isopicnas. Ya hemos comentado en la
Seccién 1.2 como la profundidad z pasaba de ser una coordenada independiente en el sistema
cartesiano a ser una funcidén de z(¢x,y,p) en el sistema de coordenadas isopicnas, con la
densidad potencial p ahora como coordenada independiente. El jacobiano de la transformacion

seria la magnitud J definida como 8z/0p, magnitud ya introducida en la Seccién 1.2

Escribamos primero las expresiones generales de transformacién de las derivadas de
una funcién arbitraria #(#,x,y,p(x,y,z,¢)) de coordenadas cartesianas a coordenadas

isopicnas (Dutton, 1986, Cushman-Roisin, 1994):

or or or Op

Bl Rl It (1.48)
dt ot . Op or|,

or or| Or op

Rkl R Bt x (1.49)
x|, Oxj Op Ox|_

S a -

o) o oo (1.50)
oy|, Oy|, Opdy|,
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— (1.51)

La interpretacién geométrica de la ecuacidén (1.49) la podemos realizar considerando las
derivadas de la funcién r como cocientes de incrementos entre puntos muy cercanos, los
cuales son representados en la Figura 1.6. Las expresiones que dan lugar las derivadas de la

ecuacion (1.49) serian:

or “(By—r(4

o L rB)-r(4) 152)
6x: Ax

é{‘_ +_0f_§_g _)r(C)—r(A)+r(B)—r(C)£ (153)
axp Op x|, Ax Ap Ax

poniendo de manifiesto la igualdad entre la expresién (1.52) y (1.53) tal como indica (1.49).

Figura 1.6: Representacion de dos superficies isopicnas py p+ Ap en el sistema (z,x) para la

interpretacion de la ecuacién (1.49).

Con las relaciones (1.48) a (1.51) podemos transformar las ecuaciones horizontales de
momento del sistema de coordenadas cartesianas al sistema de coordenadas isopicnas,

obteniéndose las siguiéntes ecuaciones (Dutton, 1986; Pelegri y Csanady, 1994):
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0 o %

Ll L L PR 2 B (1.54)
ot ox Oy op ox

t, 1,x 1,x,y Ly.p
0 0 0 o
i fu— v +wp-—v +fu:—-a¢'" +B (1.55)
or Ox oy . op|, . oy | .

£,y.p tx.p txy 15,p

donde w, es la tendencia de la densidad definida en la ecuacién (1.6), 4 y B son las
componentes horizontales resultantes de todos las fuerzas disipativas, y ém €s un potencial

definido como:

$,=—+gz (1.56)

o |

que denominaremos potencial de Montgomery (Montgomery, 1937). Ademas de estas

ecuaciones tendriamos en la direccién vertical el balance hidrostatico:

— =-pJg (1.57)

La ecuacién de conservacion de masa desarrollada en la Seccién 1.2 se expresaria con

la siguiente ecuacion:

+pC (1.58)

donde C es el resultado del flujo de masa de Reynolds horizontal, j el indice de separacién y el
operador D/ Dt expresa el cambio material en el sistema de coordenadas isopinicas. Esta
Gltima ecuacion muestra que j cambia debido a la convergencia o divergencia del flujo en las

direcciones epipicnas y diapicnas.
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Si despreciamos los flujos de masa de Reynolds horizontales, C, v las componentes
horizontales de todas las fuerzas disipativas , A y B, las ecuaciones (1.54), (1.55), (1.57) y

(1.58) las podriamos expresar de la siguiente manera (Pelegri y Csanady, 1994):

a o O

—3+wp——-‘i-fv=—0¢'" (1.59)
dt Op Ox

d ov

APy . (1.60)
dt Op oy

0

Lo oJg (1.61)
op

D . (ﬂ'\ ~ \ aw

_]=__ ; ﬁ_*_g.\ij_j_p (1.62)
Dt dx Oy Op

donde el operador d/d¢ calcula la derivada material a lo largo de las isopicnas (p constante).
Estas ecuaciones en coordenadas isopicnas nos permiten realizar el estudio de un sistema
frontal considerando la mezcla diapicna. En el Capitulo 3 desarrollaremos un modelo de
frontogénesis con mezcla diapicna y utilizaremos este sistema de ecuaciones considerando la

accién de un campo de deformacion pura sobre un sistema frontal en balance geostréfico.
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Mezcla diapicna en meandros de la

corriente del Golfo

2.1 Introduccién

Hemos realizado el estudio de la mezcla diapicna en meandros de la Corriente del Golfo con
datos proporctonados por John Bane de la Universidad de Carolina del Norte, Estados Unidos.
Estos datos consisten en 28 secciones de AXBT (“Aircrafi-Deployed Expendable
Bathythermograph™ ) localizadas al norte de Blake Plateau, entre 31°- 35° Ny 79°- 75° O, y
obtenidas en 5 vuelos durante un periodo de ocho dias en el mes de febrero de 1979. Con estas
medidas de profundidad y temperatura, y utilizando una curva T-S estandar para la zona
(Armi y Bray, 1982) hemos obtenido las densidades potenciales. Realizamos la
transformacion de coordenadas cartesianas a coordenadas isopicnas y estudiamos en este
marco el indice de separacion entre las isopicnas, j=pdz/0p, el gradiente diapicno de la

velocidad geostréfica, v/ @p, y el nimero de gradiente de Richardson, Ri .

Como vimos en el primer Capitulo, hemos postulado que la tendencia de la densidad,

w,=Dp/ Dt, es ¢l resultado de inestabilidades de pequefia escala relacionadas con valores

cercanos al numero critico de Ri (Ri = 0.25). Esto nos permite estimar su valor con las

parametrizaciones ya comentadas en el Capitulo 1. La convergencia o divergencia diapicna,
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ow, /8p, se calcula a través de la distribucién de w, y se representa sobre superficies

isopicnas y en secciones normales a la costa. Los resultados muestran que el paso de
meandros produce valores bajos de j tanto en las capas superiores de la termoclina como en
los filamentos ciclénicos de la corriente. Se obtienen valores altos de la tendencia de la
densidad y de la convergencia/divergencia diapicna coincidentes con valores bajos de j,
caracterizandose zonas de alta estratificacion con inestabilidades dindmicas debidas a un

nimero de Ri cercano al critico.

2.2 Antecedentes

A pesar de que Stommel (1965, p. 116) habia propuesto la existencia de mezcla diapicna
intensa dentro de las capas superiores de la termoclina en la Corriente del Golfo, hasta ahora
han sido muy pocos los estudios realizados sobre este fenémeno. Todavia causa mas sorpresa
el hecho que la Corriente del Golfo presenta similitudes estructurales con otras corrientes
oceanicas y atmosféricas donde la turbulencia inducida por cizalladura es sustancial, tal como
hemos visto en el Capitulo 1. Ejemplos de éstas son la Corriente Ecuatorial (Peters el al.,
1988), la corriente de afloramiento (Kundu y Beardsley, 1991), (Pelegri y Richman,
1993,1994) y la corriente de chorro polar (Keyser y Shapiro, 1986).

Uno de los pocos estudios sobre mezcla diapicna dentro de la Corriente del Golfo es
debido a Gregg y Sanford (1980), quienes calcularon los mimeros de Richardson en esta
corriente utilizando perfiles de temperatura y velocidad sometidos a un suavizado con un
muestreo de 50 m en la vertical. Ellos obtuvieron valores tan bajos como Ri = 2 y sugirieron
que la mezcla diapicna era posible. Sin embargo, debido a la existencia de estructuras de
densidad en forma de escaleras y altos numeros de Cox, no le dieron tanta importancia frente
al proceso de doble difusion. Otros estudios sobre la mezcla diapicna entre aguas del
talud/plataforma y la Corriente del Golfo obtuvieron estimaciones para R/ concluyendo que el
proceso de doble difusién era mas importante que el de mezcla diapicna mducida por
cizalladura. Hay que tener en cuenta, sin embargo, que todos ellos fueron realizados con un

muestreo vertical superior a 10 m.
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Un aspecto a tener en cuenta es el efecto del suavizado en los datos de densidad y
velocidad para los cédlculos de Ri en regiones bien estratificadas, anlisis realizado en los
trabajos de Miller y Evans (1985) y Padman y Jones (1985). En ellos se muestra que los
gradientes verticales de la densidad y de la velocidad son muy sensibles a la eleccion de la
escala vertical, y como el suavizado sobre distancias tan pequefias (sobre los 10 m) causa un

considerable mcremento en la estimacién de Ri.

Otros estudios de mezcla inducida por cizalladura los encontramos en los trabajos de

Miller y Evans (1985) y Schmitt ez al. (1986) donde se estudia la posibilidad de este tipo de
mezcla en anillos frios y calidos formados por meandros de la Corriente del Golfo. Schmitt ez
al. (1986) utilizaron un suavizado vertical a gran escala (sobre los 300 m) para el calculo de
Ri obteniendo valores cercanos a uno. Ellos reconocieron que el proceso de suavizado
incremento los valores de Ri v sugirieron que la turbulencia producida por cizalladura podria
ser un mecanismo importante para la mezcla. Miller y Evans (1985) hicieron un cuidadoso
analisis sobre los efectos del suavizado en el calculo de Ri y encontraron que su aplicacion
sobre distancias verticales de 1 a' 10 m puede causar que Ri pase de ser subcritico a
supercritico. Ellos eligieron un intervalo de 2 m como compromiso entre obtener altos valores
. de cizalladura y reducir la contaminacién de la turbulencia de pequefia escala. Con este
suavizado calcularon valores mediés de Ri sobre capas de 100 m de espesor dentro del domo
frio de un anillo en la Corriente del Golfo, obteniendo valores generalmente por debajo de uno
v a menudo incluso debajo de 0.25. La existencia de valores de Ri bajos en los anilios de la
Corriente del Golfo, los cuales tienen su origen en los meandros que forma esta Corriente, dan

la posibilidad que se encuentren valores bajos en los propios meandros.

Pelegri y Csanady (1991, 1994) obtuvieron resultados que indicaban la presencia de
mezcla diapicna en las capas superiores de la termoclina de la Corriente del Golfo. Ellos
examinaron los balances de agua v nutrientes para varias capas 1sopicnicas de esta corriente
concluyendo que el agua es intercambiada entre las capas superiores de la termoclina y las
capas superficiales. Pelegri y Csanady (1994) observaron la existencia de buena
correspondencia entre regiones de altos valores de convergencia diapicna y regiones con
anomalias en la estratificacién y en la vorticidad potencial, en concordancia con diversos
argumentos teoricos. Postularon que la mezcla diapicna es la consecuencia de valores bajos de

J (alta estratificacion) producidos por la frontogénesis en algunas fases de los meandros.
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Mas recientemente, Pelegri e al. (1996) han discutido sobre la importancia de la
mezcla diapicna en estas zonas. Una evidencia significativa es la coincidencia de mezcla
diapicna intensa con anomalias en la concentracion de los nutrientes en el micleo de la
corriente. Ellos proponen que este intercambio, repetido en el tiempo y en el espacio, es
responsable del flujo diapicno de nutrientes entre la termoclina y las capas superficiales
observado por Pelegri y Csanady (1991), capaz de mantener la productividad dentro de las
capas‘superﬁciales. Lohrenz er al. (1993) han encontrado episodios de productividad en las
crestas de los meandros y sugieren que ello podria ser causado por la inyeccion de nutrientes

debido a la mezcla inducida por cizalladura.

Iselin (1930), Rossby (1951) y Newton (1959, 1961) reconocieron la existencia de
paralelismos estructurales y dinamicos entre la Corriente del Golfo y la corriente atmosférica
polar de chorro. Newton (1978) puntualizd las similitudes de la convergencia/divergencia y
movimientos verticales asociados con los meandros en ambos sistemas, las cuales han sido
verificadas (Bower, 1989; Bower y Rossby, 1989). Otras similitudes se encuentran en la
asimetria entre las crestas y los valles de los meandros en los dos sistemas, produciéndose la
frontogenesis ¢ incremento de la cizalladura entre una cresta y el siguiente valle (Palmen y
Newton, 1969; Newton, 1978). Estas y otras analogias entre sistemas oceanicos y
atmosféricos todavia requieren mads investigacion. Las zonas frontales de la cormente de
chorro polar, por ejemplo, son estables estaticamente pero las observaciones sugieren la
presencia de inestabilidades por cizalladura, siendo plausible que tengan su homologo en la

Corriente del Golfo.

En los siguientes apartados analizaremos la calidad de los datos y los resultados
obtenidos. De esta forma, intentamos responder como y dénde podria tener lugar la mezcla
diapicna. Particularmente examinaremos la hipétesis de Pelegri y Csanady (1991, 1994) la
cual defiende que la mezcla diapicna se debe a episodios inestables asociados con altos valores
de cizalladura diapicna, los cuales tienen lugar durante las fases de frontogénesis producidas

por meandros en la Corriente del Golfo.
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2.3 Analisis de los datos

Hemos utilizado un conjunto de perfiles de temperatura frente a profundidad tomados en la
Cormiente del Golfo a su paso por el Blake Plateau. Estos datos previamente han sido
utilizados para estudiar la generacion, estructura, dindmica y caracteristicas energéticas de los
meandros que forma la Corriente del Golfo en esta regidn (Bane et al. ,1981; Brooks y Bane,

1981, 1983; Hood y Bane, 1983; Chew et al., 1985, Luther y Bane, 1983).

Un atributo excelente de este conjunto de datos es la rapidez del muestreo por medio
de un total de cinco vuelos, realizados cada uno con una duracién aproximada de cuatro horas
en los dias 9, 11, 14, 15 y 17 de febrero de 1979. El namero de secciones de AXBT por vuelo
varia entre cuatro y siete para un total de 28 secciones correspondientes a 250 estaciones.
Aungque las secciones durante los diferentes vuelos no estan exactamente localizadas en la
misma posicion, se encuentran lo suficientemente cerca para identificarlas con la misma letra:
A, CE,G, I, KyM desde el Norte hacia el Sur. En la Figura 2.1 podemos ver la zona de

estudio y las secciones:
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Figura 2.1. (a) Margen Continental del Sudeste de los Estados Unidos mostrando la regién de estudio
en un recuadro. (b) Regidn de estudio con las localizaciones aproximadas de las secciones de AXBTs

después de haberla rotado (30°) y amplificado en la direccion transversal a la corriente.
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De los datos iniciales de temperatura se han calculado salinidades utilizando un
algoritmo recursivo de Bryden (1973) para la temperatura potencial asi como el algoritmo de
Armi y Bray (1982) para la relacion entre la salinidad y la temperatura potencial para el
Océano Atlantico Oeste. El algoritmo de Bryden permite obtener una primera estimacién de la
temperatura potencial a partir de los valores de temperatura y presién junto con una eleccién
inicial de la salinidad. El algoritmo de Armi y Bray nos proporciona una estimacion de la
salinidad de la primera estimacion de temperatura potencial. El procedimiento se repite hasta
que se obtiene convergencia tanto en la temperatura potencial como en los valores de
salinidad. La densidad potencial, p, es entonces calculada y expresada a través del coeficiente
os , donde G = p - 1000 con p evaluada en el sistema MKS. De esta manera podemos obtener
la representacién estandar de isolineas de densidad sobre superficies horizontales y verticales.
En la Figura 2.2 podemos ver la representacién de o a la profundidad de z = 200 m para los

cinco vuelos.

Una propiedad importante para las aguas de la termoclina superior del Blake Plateau
es que la relacion T-S es idéntica para las aguas del Mar de Los Sargazos (Sargasso Sea) y de
la Corriente del Golfo (Richards y Redfield, 1955; Atkinson, 1983). Esto no se cumple para €l
norte del Cabo Hatteras donde se encuentran aguas del Talud (“Slope Water™), con numerosas
intrusiones termohalinas. Alguna variabilidad en la relacién T-S podria aparecer en nuestra
area de estudio debido a la presencia de agua Antartica Intermedia a lo largo del gje principal
de la Corriente del Golfo (Atkinson, 1983). Sin embargo, ésta aparece a profundidades

mayores (sobre los 500 m) que el maximo de profundidad de nuestros datos.

La densidad potencial ha sido interpolada con respecto a los valores de profundidad
en intervalos de 0.01 de o¢ para el rango 26.2 < 6 < 27.2 . La eleccién de este rango se debe
a que cubre la mayoria de los datos obtenidos en las estaciones. Si en alguna estacioén no se
cubre este rango entonces solo hemos realizado la interpolacion en el rango disponible. El
método de interpolacién que hemos utilizado se basa en los splines cubicos sometidos a un
factor de tension. Este factor ha sido elegido para eliminar todas las inversiones de
profundidad en la densidad potencial, mientras que al mismo tiempo se intentaba mantener el
suavizado al minimo orden posible para no incrementar excesivamente los valores de Ri

(Miller v Evans, 1985).
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La resolucion vertical de los datos de AXBT es de 4 m desde la superficie hasta los
200 m de profundidad, y de 10 m desde los 200 m de profundidad hasta el altimo dato de la
estacion. Con esta resolucion vertical el niimero de datos dentro de un intervalo de 0.1 de o se
establece entre 2 y mas de 20. La seleccién de interpolar en intervalos de 0.01 de o ha sido
realizada para alcanzar un compromiso adecuado entre la resolucion vertical y la precisidn.

Esta eleccidn no es critica debido al suavizado vertical del conjunto de datos.

Un aspecto importante en nuestro andlisis sera la eleccion de un estimador espacial
para la realizacidon de las interpolaciones de las diferentes magnitudes sobre superficies
isopicnas o sobre secciones transversales a la corriente. El método de estimacion escogido se
basa en la mnterpolacién sobre una malla regular usando las técnicas de krigeado (gj. Lancaster
v Salkauskas, 1986). El krigeado proporciona una estimacién para el error de interpolacién
que ayuda a elaborar el mapa de isolineas Optimo. Para mejorar el procedimiento de
interpolacion sobre niveles de profundidad o superficies isopicnas, hemos rotado previamente
el conjunto de datos originales en un angulo de 30°, tal que las secciones de AXBT estén en la
direccion de un eje de la malla. La Figura 2.1b muestra la regién rotada y amplificada en la
direccién transversal a la corriente para una mejor visualizacion. Esta region sera utilizada
para las representaciones de las cantidades sobre niveles de igual profundidad, Figura 2.2,

como sobre superficies isopicnas, Figuras 2.4 a 2.10.

2.4 Analisis de errores

En el apartado anterior hemos realizado la descripcion de los datos que poseemos y las
técnicas que hemos utilizado para el célculo de las magnitudes de interés. También hemos
comentado los métodos de representacion de los resultados obtenidos. Sin embargo, debido a
la complejidad de las fuentes de error de los datos, hemos separado de la Seccidén de anadlisis
de los datos la referente al analisis de los errores asociados, tanto para las magnitudes directas

como para las indirectas.
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2.4.1. Estimacién

En este apartado analizaremos los errores potenciales de los datos de AXBT y los
errores asociados a las cantidades inferidas a partir de éstos. Hay varias fuentes de error las

cuales podemos agrupar de la siguiente forma:

a) Precisién v resolucién en profundidad v temperatura

La precisién en la determinacién de la profundidad depende del conocimiento del mntmo de
caida de las sondas AXBT a lo largo de la columna de agua. Esta precision varia de un
fabricante a otro, encontrandose valores tipicos de + 2 % a £ 5 %. Para la temperatura se ha
estimado su precisién en el rango de 0.05 a 0.56 °C. En cuanto a la resolucion se obtienen

valores de 0.1 m en profundidad y 0.01 °C en temperatura.

Las sondas utilizadas fueron fabricadas por Hermes Electronics (John Bane,
comunicacién personal). Esta compaifiia, sin embargo, ha dejado de producir este tipo de
instrumentos sin haber publicado un trabajo de calibracién. De todas formas, las sondas
obtuvieron calificacidén militar estandar con un ritmo de caida de z = 1.52 t, donde t es el

tiempo de caida en el agua en segundos y z la profundidad en metros.

Existen varios estudios sobre unidades manufacturadas por otras compafiias
(Sessions ef al., 1976; Bane y Sessions, 1984; Boyd y Linzell, 1993), v aunque estan de
acuerdo con las especificaciones navales, son de diferente disefio a las unidades Hermes y no
podemos extrapolar la informacién de calibracién que proporciona estos trabajos. No

obstante, aplicaremos un error en la profundidad de £2 % v en la temperatura de 0.2 °C .

b) Posicion de la estacién

La posicién de la estacion fue obtenida a través del Sistema Inercial de Navegacion del avién.
Este sistema produce una deriva maxima de 4 Kmv/h (John Bane, comunicacién personal).

Esto significa que el error maximo en la posicion absoluta es debida al tiempo de vuelo desde
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el despegue del avidn, mientras que el error relativo en la diferencia de posicién de dos
AXBTSs consecutivos {méaximo error relativo) depende del tiempo de vuelo transcurrido entre

dos estaciones.

Los vuelos realizados por el avidn siguen las secciones de una a otra
consecutivamente. De esta forma, la diferencia temporal media entre dos estaciones de la
misma seccién es de 2 minutos, representando un error maximo relativo de 130 m. Este es el
error que debemos tener en cuenta en los calculos referentes a la pendiente de la isopicna y las
cantidades que dependen de ella.

El tiempo méaximo de diferencia entre dos estaciones de dos secciones adyacentes €s
de una hora obteniéndose un error relativo de 4 Km. La funcién de este error es la de
modificar las posiciones relativas de las estaciones para secciones adyacentes, afectando a las
distribuciones de las propiedades sobre superficies isopicnas. Sin embargo, 4 Km es una
cantidad lo suficientemente pequefia comparada con la distancia entre las dos secciones
adyacentes (sobre 50 Km) para que no cause alteraciones significantes en la morfologia de las

distribuciones.

¢) No unicidad de la relacion 8-S

Denominamos 6 la temperatura potencial v S la salinidad. Una tnica relacién 6-S para
nuestra area de estudio permitiria obtener un valor tnico de S (y por lo tanto de p) dado un
valor de 8. Debido a la variabilidad producida posiblemente por las intrusiones termohalinas
no obtenemos una relacién de unicidad entre estas dos magnitudes. Esto produce que dado un

valor de 0 habria una incertidumbre en el valor de S causando un error en la estimacién de p.

Para estimar el valor de este error en p hemos analizado un conjunto de datos de
CTD proporcionados por Larry Atkinson de la Old Dominion University, correspondientes a
25 estaciones realizadas en Septiembre de 1980 sobre nuestra area de interés, las cuales
corresponden con las tres secciones situadas mas al norte de la Figura 1 de Atkinson (1983).
En la Figura 2.3a mostramos el diagrama cg-0 obtenido donde se representa en trazo grueso

continuo la curva empirica calculada usando el algoritmo de Armi y Bray (1982). Podemos
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observar el buen ajuste de esta curva a los datos con zonas de mayor dispersion, del orden de
0.05 en &g, correspondientes a las capas mas superficiales. Esta podria ser una estimacién del
error buscado, pero pensamos que seria un valor sobrestimado en base a la justificacion del

siguiente parrafo.

Denominamos Ap a la diferencia de densidades entre dos puntos separados por una
distaﬁcia vertical Az, calculados a partir de la relacidn real entre S y © para cada estacién.
Llamamos Ap a la diferencia de densidad entre los mismos puntos calculada a través de © real
y S inferida por el algoritmo de Armi-Bray. El valor absoluto de la diferencia de estas dos
cantidades: 8p = | Ap - Ap |, lo podemos considerar como el verdadero error en densidad
producido en nuestros célculos. Analizando los datos de CTD no suavizados con una distancia
vertical de Az = 10 m, siendo esta del mismo orden que la distancia vertical entre nuestros
datos de AXBT y que el tamafio vertical de la estructura fina en la Corriente del Golfo (Gregg
y Sanford, 1980; Pelegri y Csanady, 1994), obtuvimos que el 55% de los datos tenian un dp
por debajo de 0.01 en o5 y un 85% por debajo de 0.02 en o, siendo €l error medio de 0.011
en . Si repetimos los céalculos con un Az = 5 m encontramos valores similares: 60% con un
8p por debajo de 0.01 en o y 85 % con un dp por debajo de 0.02 en o siendo el error medio

de 0.010 en cs.

Los valores propuestos son mas pequefios que los inferidos por la Figura 2.3a pero
todavia no tienen en cuenta los efectos del suavizado vertical y la baja resolucién vertical de
los datos de AXBT analizados. Para reproducir estos efectos hemos realizado los calculos
anteriores para Az = 10 m suavizando previamente los datos de CTD con un filtro sobre los
diez metros. La Figura 2.3b muestra los resultados obtenidos: 85% de los datos con un &p por
debajo de 0.01 en oy mientras que el 96% tuvieron un 8p por debajo de 0.02 en os, siendo ¢l
error medio de 0.007 en o La razén de estos valores mas pequefios para 8p implica que la
pendiente de la curva cg(0) obtenida a partir de las estaciones de CTD es muy similar a la

pendiente de la curva obtenida por el algoritmo de Armi-Bray.
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Figura 2.3: (a) diagrama 0e-0 de las 25 estaciones de CTD en nuestra drea de estudio, que
corresponden con las tres més al norte en la Figura 1 de Atkinson (1983). La curva en trazo grueso continuo es
la curva empirica obtenida con el algoritmo de Armi-Bray (1‘982). (b) Campo de errores 8p calculados para el

mismo conjunto de datos.

d) Desplazamientos isopicnos no geostréficos

En un estudio cerca del cabo Hatteras, Johns et al. (1989) determinaron que los
desplazamientos verticales medios debidos a ondas internas de marea varian entre los 2 m
lejos de la costa y los 6 m cerca del borde norte de la Corriente del Golfo. Estos
desplazamientos son consistentes con el pequefio tamafio de las fluctuaciones de la corriente
de marea en ¢l norte del Blake Plateau, los cuales acorde al trabajo de Brooks y Bane (1981)

representan sélo el 10% de la varianza en la componente a lo largo de la corriente. Estos

resultados sugieren que las fluctuaciones en la profundidad de las isopicnas debidas a mareas

internas deberian ser pequefias comparadas con los desplazamientos entre estaciones
adyacentes. El calculo del error por este efecto se puede estimar como la fraccion del
desplazamiento vertical medio debido a mareas baroclinas dividido por la diferencia de

profundidades medias de una isopicna en dos estaciones adyacentes, dando como resultado
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general 8z/Az ~ (5 m / 50 m) = 0.1. Hay que tener en cuenta que este error afectara al calculo

de 0z/0x ynoal dej.

e) Errores indirectos

Estan relacionados con el calculo de 6z/0x a lo largo de las superficies que no son
exactamente isopicnas debido al efecto de los errores antes mencionados. Denotamos como p
la superficie isopicna con este error y p la superficie isopicna verdadera. La relacion entre la
pendiente de las isopicnas y la pendiente de las superficies de p constante seria:

Oz Oz

Ox

0z 8p
L2220
op Ox

T ox
P

2.1)

p o

Esto muestra que el error en la pendiente de las isopicnas debe ser incrementado con
el segundo término de la expresién (2.1).

2.4.2 Propagacidn de los errores

Los errores maximos en las propiedades que determinan la mezcla pueden estimarse a
través de una propagacion de incertidumbres estandar (véase, por ejemplo, Sanchez del Rio,
1989). Con este procedimiento obtenemos las siguientes expresiones para los errores en el

indice de separacién , §j , en la pendiente de la isopicna, 8/, y en ¢l namero de gradiente de

Richardson, 8Ri:

)
+p—+ p—-J 2.2)

{52z &x)
Sh= hL—Z+—x—J+8hg +6h, 2.3)
A A
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SRi=

o2
s+l 2sn 24
PEREEPTE @4)

Por conveniencia hemos introducido aqui la pendiente de una isopicna, & = 6z/0x,
que esté relacionada con la cizalladura diapicna, s = 9v/8p, a través de la ecuacién del viento

“térmico: p fs = g h, donde fes el parametro de Coriolis v g la aceleracion de la gravedad.

En las expresiones anteriormente citadas Az, Ap y Ax representan los cambios en z, p
y x, respectivamente, utilizados para evaluar j y 0v/0p de los datos (todas las otras
cantidades relevantes son derivadas de estas dos), mientras que 8z, 8p y 8x en las ecuaciones
(2.2) y (2.3) corresponden a errores de campo involucrados en las medidas de los cambios de
z, p v X, respectivamente. Finalmente, 8%, se determina a partir de los errores debidos a los

desplazamientos isopicnos ageostroficos y 8/; a través de los debidos al efecto indirecto.

El error 8p sera el resultado aditivo de las limitaciones en la resolucion de la
temperatura y en la variabilidad de la relacion 6-S. El error medio debido a la variabilidad en
1a relacion 8-S fue estimado en la Seccién 2.4.1 con un valor de 0.007 Kg/m’. El error debido
a la resolucién en temperatura podria ser estimado con una aproximacién lineal para la
densidad en funcion de la temperatura vy la salinidad, y para la salinidad en funcién de la
temperatura. De esta forma, obtenemos 8p = C 8T, con C = 0.3 Kg K" m?®. El valor de 8T
estimado de 0.01°C se refiere solo a una estacion de AXBT. Por esta razon, escogemos el
valor de 8T igual a 0.02 °C, ya que es el error asociado a la diferencia entre mediciones
contiguas de temperatura. Se obtiene, por lo tanto, un 8p= 0.006 Kg/m’. Finalmente, sumando

los dos efectos obtenemos un 8p = 0.013 Kg/m’.

El error 8z depende de la variable que queramos evaluar: & es calculado desde una
sola estacién de AXBT, mientras que 84 lo es desde dos estaciones adyacentes de AXBT. En
el primer caso el error es estimado con 8z = 0.04Az y en el segundo es aproximado por
§z=004Z+5 m, con Z representando la profundidad media a lo largo de una isopicna para
dos estaciones adyacentes de AXBT, y 5 m correspondiente al desplazamiento medio de la
isopicna causado por mareas internas. En ambos casos el coeficiente 0.04 corresponde a dos

veces la precision en el ritmo de caida de las sondas.
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En cuanto al error en la posicion, estimamos que su valor se encuentra sobre los 130
m, lo que causa que la cantidad 8x/Ax sea pequefia (sobre 0.01 debido al cociente entre 130

my 12 Km).

Con todas las consideraciones que hemos citado anteriormente podemos escribir las

siguientes aproximaciones para los errores de &j , s y 8Ri:

=57, +8/,+5J, 2.5)

)
85:SL—-—+——-—+—+—JE s, +85, +8s;, +8s, (2.6)

(67 &p 28s)
SRi= RiL-—f—+~3+—SJ55Ril +8Ri, +8Rij @7
Jop s

con las siguientes definiciones:  8j; =/ 8p/2p < 107 j, 8=/ 8z/Az ~ 0.04j, &z =7 Sp/Ap,
3s1=s58plp~10°s, 8sy= s82/Az~0045(Z/Az+0.1), 8s3= sdp/Ap, B8ss=s Sx/Ax
~00ls, SR =Ri§jj , SRi,=Ridplp y ORi;=2 Ri ds/s . Los coeficientes previos

aplicados a todas las cantidades estan expresados en el Sistema Internacional.

La principal contribucion a 87 es 875 . Este término puede ser estimado a través de la
relacidn (J 8p) / (Az) = (j 8p) / (pAz). Eligiendo un Az = 10 m como la distancia vertical sobre
la cual los datos AXBT son aproximadamente independientes y usando 8p ~ 0.01 Kg/m’®
obtenemos 8p/Ap = 10%; . Ya que j varia entre 5x10° m y 5x10° m , 8p/Ap variara entre

0.05y 0.5.

La principal contribucion a 8s serd el término s, debido a que depende de la fraccién
z/Az, siendo ésta potencialmente importante con el aumento de la profundidad y para
isopicnas de poca pendiente. La principal contribucion a SR/ es 8Ris, siendo dos veces el error

cn s.
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Del analisis anterior podemos extraer la conclusién que la principal fuente de error
para j esta relacionada con la variabilidad en la relacion 6-S mientras que para s y Ri esta
relacionada con el error en el ritmo de caida de las sondas AXBT y en la variabilidad en la
relacion ©-S. Una consideracion adicional tiene que ver con que las cantidades K., w, y

dw,/dp son funciones de R, lo que causa errores relativos mucho mayores para ellas.

Ademas de los errores expuestos tenemos que afiadir las limitaciones intrinsecas
relacionadas con la resolucién horizontal y suavizado vertical de los datos, al igual que las
incertidumbres en la parametrizacién de K. Con todas estas consideraciones, nuestro andlisis
de las distribuciones sobre superficies isopicnas y secciones verticales deberian tomarse como
cualitativas, fijandonos mas en las estructuras espaciales y temporales que en los mimeros

absolutos.

2.5 Resultados

John Bane y colaboradores (1981) presentaron en su trabajo las distribuciones de temperatura
superficial para todos los dias de campafia (9, 11, 14, 15 y 17 de febrero de 1979) asi como a
profundidades de 100 m , 250 m y 350 m para el dia 11 de febrero de 1979 (Figura 4, Bane ef
al., 1981). Estas distribuciones de temperatura claramente muestran la progresion de dos
meandros de gran amplitud a través de la regidn, los cuales recibieron los nombres de Bert y
Ernie. Estos meandros tenian asociados filamentos de agua calida que salian desde la cresta
hacia el lado ciclénico de la corriente. En estos casos un domo de agua fria se formaba entre
los filamentos y el nucleo de la Corriente, generalmente en el valle de los meandros. Los
filamentos, sin embargo, son menos evidentes con el aumento de la profundidad v desaparecen

totalmente en profundidades de 250 m.

En la Figura 2.2 se puede apreciar la distribucién de o5 a 200 m para los cinco dias
de estudio y se observa que los filamentos no son visibles en esta profundidad. Una
caracteristica a tener en cuenta es la apariencia mas suavizada de los meandros debido al
efecto compensatorio de la salinidad sobre la densidad, va que ésta decrece generalmente con

la profundidad en esta zona. El meandro Emie es visible durante el 11 de febrero con su valle
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sobre la seccién K y su cresta entre las secciones Iy G . El meandro Bert tendria el valle sobre
la seccion E y la cresta entre la C y la A. El 14 de febrero la cresta del meandro Ernie se ha

desplazado v se localiza entre las secciones E y Cy el valle entre laGylaE.

Estudiaremos a continuacién los resultados de las distribuciones de z, j, v/dp, Ri,
w,y Ow,/8p en la superficie isopicna de e = 26.34. Esta superficie isopicna ha sido elegida
después de examinar las distribuciones en diversas secciones verticales con el objetivo que
reflejase adecuadamente el efecto de los meandros. De las 28 secciones que hemos estudiado
presentaremos en este trabajo las tres mas representativas para comparar la influencia de los

meandros en los procesos de mezcla diapicna.

2.5.1 Distribuciones en la superficie isopicna de 26.34

En la Figura 2.4 se muestra las distribuciones de z para los cinco dias de estudio. Para el dia 9
(Figura 2.4a) no se aprecia con claridad la existencia de meandros en la zona de mediciones.
Sin embargo, en la Figura 2.4b perteneciente al dia 11, se observa como los meandros Bert y

. Ernie tienen sus crestas cerca de las secciones C e I con sus valles entre las secciones Ey G y

cerca de la seccién K, respectivamente. La menor profundidad de la superficie isopicna en la

parte central de la seccién K es indicativa del domo de agua fria, mientras que la mayor
profundidad cerca de la costa es indicativa de un filamento que emana desde la cresta del

meandro Emie.

En la Figura 2.4c, correspondiente al dia 14, apreciamos como el meandro Emie tiene
la cresta entre las secciones E y C, y el valle entre las secciones G ¢ 1. Se observa como el
filamento asociado a la cresta se extiende hacia al sur, desde la seccion E a la M en la zona
cercana a la costa, produciendo una suavizacion en la pendiente de la superficie isopicna. Para
el dia 15, Figura 2.4d, se observa una ligera sefial del valle del meandro Emie en la seccién E
y lo que pudiera ser un pequefio meandro con una cresta en la seccion Gyvalleenlal. Enla
Figura 2.4e, dia 17, ya no se aprecia el meandro Emie pero se insinian dos pequefios
meandros, uno con la cresta entre las secciones C y E con valle en G, y otro con la crestaen 1

y valle en K.
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Concluimos que uno de los efectos de las crestas y valles de los meandros
conjuntamente con los filamentos asociados, puede ser el inducir cambios en la pendiente de la
superficie isopicna. En la zona cercana a los valles es donde parecen ocurrir las mayores
pendientes, en concordancia con la idea ya comentada en Secciones anteriores sobre que

algunas fases de los meandros producen un proceso de frontogénesis.

La distribucién del indice de separacion j sobre la superficie isopicna es un indicativo
mucho mejor para descubrir la presencia de los meandros y filamentos en la regién. Un valor
adecuado para representar la localizacion de estas estructuras esj = 20 x 10* m (significa que
superficies isopicnicas separadas 0.1 en ogestan distanciadas en la vertical aproximadamente

20m) .

En la Figura 2.5 se muestran las distribuciones de j para los cinco dias de estudio
donde la isolinea de j = 20x 10 m viene representada por una linea gruesa y aparecerd a
trazos en las representaciones de las demas magnitudes. Se observa en la Figura 2.5 como
para el 9 de Febrero (Figura 2.3a) la cresta del meandro Bert se encuentra entre las secciones
K e I Para el dia 11 (Figura 2.3b) se presenta la cresta del meandro Bert desplazada a la
seccion C con su valle entre la seccién E, y la cresta de Ernie ya aparece entre las secciones I
y G con el valle cercano a la seccidn K. La isolinea de j = 20 x 10* m dibuja perfectamente los
meandros para este dia indicando su gran amplitud asociada. Para el 14 de Febrero (Figura
2.5¢) el meandro Bert va ha salido de la region de estudio mientras se aprecia que la cresta de
Ernie que se ha propagado a una zona intermedia entre las secciones C y E, como habiamos
notado ya en los contornos de z. La zona afectada por el filamento se caracteriza por j

pequefios indicando que las isopicnas se hallan comprimidas.

El 15 de Febrero (Figura 2.3d) el valle de Emie se localiza cerca de la seccion E sin
una sefial muy clara en las distribucién de 7. Si se observa, sin embargo, la pequefia oscilacién

comentada para la Figura 2.3d con cresta entre las secciones G e I, y valle en la seccion 1.

Finalmente, para el dia 17 (Figura 2.5¢) los grandes meandros han dejado la region de estudio,

quedando la zona influenciada por dos pequefios meandros con crestas en las secciones Eely

valles en las secciones G y K. La sefial es clara para la isolinea de j = 10 x 10* m.
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Figura 2.5: Distribuciones de j en 10" m sobre la superficie 6¢=26.34 para
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La Figura 2.5 nos ensefia que las distribuciones de j marcan de forma clara las zonas
frontales y sus evoluciones en forma de meandros. Esto se debe a que este tipo de estructuras
presenta gran variabilidad en cuanto a la separacién de las isopicnas a lo largo del gje
transversal al frente. Los meandros no hacen mas que intensificar esta variabilidad. Las zonas

de j pequefios pueden llegar a ser zonas inestables si la cizalladura diapicna es los

.suficientemente alta.

Las estimaciones de la cizalladura diapicna, 6v/8p, para los cinco dias son
representadas en las Figura 2.6. En estas Figuras la isolinea de 0.6 m* Kg? s7 es sefialada con

trazo grueso continuo mientras que la isolinea de j = 20 x 10* m es marcada con trazo grueso

“discontinuo. La superposicién de la isolinea de j nos sirve para distinguir la evolucién de los

grandes meandros Bert y Emie en las distribuciones de &v/Cp.

De forma general observamos que los mayores valores de cizalladura diapicna se
encuentran asociados con las fases de los meandros. Recordamos que la cizalladura diapicna
esta relacionada con 9z/0x a través de la relacion de viento térmico (Capitulo 1). De la
Figura 2.3, que representa las distribuciones de z, ya observibamos como los meandros
intensificaban la pendiente de la superficie isopicna. De esta forma, se aprecian valores
superiores a 0.6 m* Kg' s sobre una gran extension que recoge la influencia de los dos
meandros, con valores maximos cercanos a 1.2 m* Kg' s, Para ¢l dia 9 (Figura 2.6a) se
distingue una amplia zona de valores medios comprendida entre el valle y la cresta del
meandro Bert con dos zonas de mayor cizalladura diapicna en la cabecera del meandro. En la
Figura 2.6b, correspondiente al dia 11, podemos observar valores altos en el valle y cresta del
meandro Ernie y valle del meandro Bert con alguna actividad en la cresta. Se pueden apreciar
valores negativos cerca del valle de Ernie, correspondientes a un cambio de pendiente de la

superficie isopicna que podremos apreciar mejor cuando analicemos el transecto K.

En las Figuras 2.6¢ y 2.6d, dias 14 y 135 respectivamente, se observan los mayores
valores justo en la zona de influencia del meandro Ernie, primeramente con la cresta y valle

entre los transectos C, E y G y después con el valle entre los transectos Cy E.
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(c) (d) e

Figura 2.6: Distribuciones dv / & p sobre la superficie 64=26.34 para los dias 9 (a), 11 (b), 14 (¢), 15
(d)y 17 (e). La isclinea de trazo grueso continuo representa el valor de 8v /8p = 0.6 m* Kg' s y la de trazo

grueso discontinua corresponde con j =20 x 107 m.

anaria. Biblioteca Digital, 2003

ersidad de Las Palmas de Gran Ci

© Unive



Capitulo 2 61

La Figura 2.6e, dia 17, muestra que la ausencia de grandes meandros restringe la
zona de altos valores marcadas por la isolinea de 0.6 m* Kg' s™. Los valores maximos para
este dia llegan hasta 0.8 m* Kg’ s Sin embargo, hay que indicar que estos maximos tienen

lugar en zonas con j relativamente altos debido a la relacién v/ 0p=Jov/0oz.

 Para detectar las zonas de posibles inestabilidades causantes de los procesos de
mezcla diapicna debemos representar la distribucién del mimero de gradiente de Richardson,
Ri, para la superficie isopicna. En muchos sentidos su distribucion refleja la distribucién de la
cizalladura diapicna debido a la dependencia cuadratica de Ri con ella, aunque hay que tener

en cuenta el importante papel que juega el indice de separacién j.

En la Figura 2.7 mostramos la distribucién del logaritmo de Ri, con las isolineas de
-0.6 (Ri=0.25) y 0.6 (Ri = 4) representadas con lineas de trazo grueso continuo. Las Figuras
2.7a, 2.7b y 2.7c muestran la existencia de valores de log(Ri) menores de 0.6 sobre zonas
amplias, coincidiendo principalmente con la cresta y filamento del meandro Ernie y con el
valle del meandro Bert. En particular, podemos ver que el minimo absoluto, mas bajo que ¢l
valor subcritico Ri = 0.23, se obtiene en la cresta del meandro Emie debido a la contribucidn
de valores bajos de j y altos de 8v/dp . Es en esta zona donde se esperaria que la actividad

" de los procesos de mezcla diapicna puedan llegar a ser dominantes.

Las Figuras 2.7d y 2.7e sugieren moderada estabilidad dindmica con el valor de
log(R) cerca de 1 y con pequefias zonas de valores mas bajos que 0.6. Estas zonas parecen
deberse a que el meandro Emie todavia no ha abandonado la regién para el dia 15 en el caso

de la Figura 2.7d, y a pequefias oscilaciones para el dia 17 correspondiente a la Figura 2.7¢.
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Figura 2.7: Se muestran las distribuciones del log(R7) sobre la superficie 6¢=26.34 para los dias 9 (a),

11 (b), 14 (c), 15 (d), 17 (e) de febrero.
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La fiabilidad de las distribuciones representadas hasta ahora (z , j, 6v/dp y Ri) sobre
la superficie isopicna de os = 26.34 se ha analizado en términos de los errores relativos
méximos asociados a estas cantidades, de acuerdo al desarrollo de la Seccién 2.4.2 de este
Capitulo. Los errores en el indice de separacion 7 , &f , son en la mayoria de la zona de estudio
mas pequefios que 0.1j . Para la cizalladura diapicna, s = 0v/Op, los maximos errores
relativos pueden llegar a ser apreciables debido al término 3s, (ecuacién 2.6), que aumentara
con la profundidad de la isopicna y disminuird con su pendiente. Esto ocasiona que la mayor

contribucién al error en Ri sea debido al error en s, estimado en ¢l término dRis .

En la Figura 2.8 presentamos la distribucién de los errores relativos maximos en la
cizalladura diapicna, 8s/s , y en el nimero de gradiente de Richardson, 8Ri/Ri , sobre la

superficie isopicna o= 26.34 para el dia 11 de febrero.

% M oa—
N RN
»
.
K %

(a) (®)

Figura 2.8: Distribuciones sobre la superficie isopicna de s = 26.34 de: (a) los errores relativos
méaximos para la cizalladura diapicna 3s/s v (b) los errores relativos maximos para el niimero de

gradiente de Richardson SRi/Ri.
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En la Figura 2.8a se muestra que s se encuentra entre 0.1s y 0.3s en la mayoria del
dominio. Sin embargo, se alcanzan valores maximos de 0.7s en las regiones lejos de la costa
donde la superficie isopicna es profunda y bastante plana. En la Figura 2.8b se representa la
distribucién de 8Ri con errores tipicos entre 0.2R/ y 0.6Ri en la mayoria del dominio. Los
valores de los errores relativos 0Ri/Ri mayores que 0.6 estan restringidos a la porcién de la

superficie isopicna mas lejana de la costa y mas profunda.

La conclusién principal que se puede extraer es que aunque los valores de los errores
relativos maximos son significativos, no afectan cualitativamente a las estructuras extraidas
de las zonas de actividad de los meandros, ya que las zonas de errores relativos maximos

tienen lugar en las regiones mas profundas.

La tendencia de la densidad, w,, es calculada a través de la parametrizacion descrita
en el Capitulo 1, cuyos resultados son presentados en la Figura 2.9. Los valores maximos de
la tendencia de la densidad tienen lugar sobre la cresta del meandro Emie y su filamento
durante el 11 de febrero (Figura 2.9b). Esto indica una alta variabilidad vertical de la
componente vertical del flujo de densidad de Reynolds F; (ecuacidn 1.12). El resultado es la

intensa transferencia de masa y nutrientes a través de esta superficie isopicna en estas zonas.

Para los demas dias también obtenemos valores localmente altos de w,: dia 9 en el
valle del meandro Bert (Figura 2.9a); dia 14 en la zona de la cresta del meandro Emie y en
zonas de influencia de los filamentos cercanas a la costa (Figura 2.9¢); dia 15 (Figura 2.9d) en
la regién influenciada por el filamento del meandro Emie sobre la seccion C; y dia 17 con

menor actividad en regiones afectadas por las pequeiias oscilaciones (Figura 2.9¢).

Se pone de manifiesto a la vista de esta Figura que los meandros intensifican los
procesos de transferencia diapicna de masa. Esto lo llevan a cabo al producir frontogénesis
sobre el sistema frontal, posiblemente a través de la deformacidn horizontal y de la cizalladura

de las isopicnas (Seccidn 1.7).
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La velocidad diapicna depende de la tendencia de la densidad a través de la relacion
wq = J w, como ya hemos visto en el Capitulo 1. Esto implica que estara modulada por la
estratificacion obteniéndose valores mas altos si las zonas con altos valores de w, coinciden
con zonas de J no muy bajos. De esta forma, los filamentos al ser zonas de alta estratificacién
poseen velocidades diapicnas mas pequefias que zonas menos estratificados con el mismo

valor de w,, .

En la Figura 2.10 representamos la distribucién de la convergencia o divergencia
diapicna , Ow,/0p, sobre la superficie isopicna de 26.34. La magnitud Ow,/Jp estd
relacionada con la variacion temporal del indice de separacién j segiin la ecuacion (1.20) para
zonas con mezcla diapicna dominante. Para el dia 9 (Figura 2.10a) encontramos valores
relativamente altos de convergencia para la cresta del meandro Bert. Durante ¢l dia 11 (Figura
2.10b) se obtienen valores altos de convergencia diapicna en la zona de la cresta y filamento
asociados al meandro Emie. Los dias 14 y 15 (Figuras 2.10c y 2.10d) los procesos de
convergencia diapicna se concentran mas en las zonas influenciadas por los filamentos. Las
zonas de divergencia diapicna obtenidas para el dia 17 (Figura 2.10¢) estan aparentemente

asociadas a las oscilaciones que afectan a la corriente este dia.

Las zonaé de convergencia para esta superficie de densidad produciran un aumento en
J» ecuacién (1.20), cambiando la distribucidon vertical de densidades. El proceso de
frontogénesis producido por el meandro se vera reducido por estos procesos de mezcla
diapicna. Considerando el fendmeno desde el punto de vista energético, el aumento de
cizalladura diapicna producido en la frontogénesis posibilita la fuente de energia cinética
suficiente para producir el cambio en energia potencial asociado a los fendmenos de mezcla
diapicna. Este fendmeno sera discutido més en detalle en el Capitulo 3 donde desarrollaremos
un modelo de frontogénesis con mezcla diapicna. En este modelo la mezcla diapicna sera
considerada el proceso dominante en el cambio del indice de separacidn, j, como es el caso del

filamento y cresta del meandro Emie para el dia 11.
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Como hemos visto desde la Figura 2.4 a la 2.10 , en el dia 11 se produce la mayor
actividad de procesos diapicnos debido a la presencia de los dos meandros, con principal
atencién en el meandro Ernie. Para tener una visién espacial completa de los resultados, a
continuacién presentamos las distribuciones de las magnitudes de interés sobre las secciones K
eI del dia 11 y K del dia 17. De todas las secciones estudiadas, éstas nos parecen las mas
interesantes al corresponder a dos situaciones opuestas en cuanto a la actividad de meandros
se refiere. Seguiremos utilizando el marco de las coordenadas isopicnas donde la coordenada

vertical serd la densidad potencial.

2.5.2. Distribuciones en secciones

De las secciones escogidas, K e I para el dia 11 y K para el dia 17, presentamos en primer
lugar la distribucion vertical de las superficies isopicnas. Estas figuras describen de una
manera clara la estructura vertical del sistema frontal asociado a la Corriente del Golfo.
Posteriormente se analizaran las magnitudes caracteristicas que hemos venido utilizando para
los procesos diapicnos: z, j, 0v/&p, Ri, w, y 0w, /0p. La comparacién de sus distribuciones
en coordenadas isopicnas nos mostraré la influencia de los meandros en este tipo de procesos.
Para realizar esta comparacion se han representado todas Iés distribuciones a la misma escala
sefialando aquellas isolineas mas significativas. La coordenada x representa la distancia en

Km de cada estacién a la costa en la direccion del transecto.

Las estaciones son especificadas en las distribuciones de ¢ y z con un namero en la
parte superior de la grafica. La localizacién de las medidas realizadas para cada una de ellas
se representa por medio de puntos en la grafica de Ge . Se observa un muestreo cada cuatro
metros hasta la profundidad de 200 m a partir de la cual aumenta a 10 m. En las graficas para
z se muestran los puntos espaciados 0.01 en op donde se han realizado las interpolaciones.
Como se observara, no siempre las estaciones tienen valores de z para el rango establecido de
oe (26.2 - 27.2). Esto ocasiona que aparezcan zonas blanqueadas tanto en las graficas de z
como en las de las demas magnitudes. En estas zonas no se han representado valores para
evitar el aumento del error en la estimacién espacial, debido a la falta de cobertura de datos.
En el analisis de datos (Seccion 2.4) comentamos la utilizacion del krigeado como estimador

para la determinacién de un error en la interpolacion que nos permita describir las estructuras
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con cierta confianza. En las zonas con buena cobertura, los errores asociados a las magnitudes

son los que determinan su fiabilidad, tal como comentamos en la Seccion 2.4.

En la Figura 2.11 se representan las distribuciones de densidad potencial. En las
Figuras 2.12, 2.13 y 2.14 presentamos las distribuciones de las demas propiedades. La
isolinea de j = 20 x 10* m es marcada con trazo grueso continuo en los apartados (b) de la
Figura 2.12, mientras que se representa con trazo grueso discontinuo en los demas apartados.
En el apartado (c) la isolinea dv/8p = 0.6 m* Kg's” es representada con trazo grueso

continuo, de la misma forma que en €l apartado (d) las isolineas log(R7) iguales 2 0.6 y - 0.6,

las cuales corresponden aproximadamente a Ri iguales a 4 y 0.25, respectivamente.

Las Figuras 2.11a y 2.11b corresponden a las secciones K e 1, las cuales se sitian
aproximadamente en el valle y la cresta del meandro Emie para el dia 11 de febrero. En ellas
se aprecia de forma clara la influencia del valle y la cresta del meandro en la intensificacion de
la zona frontal asociada con la Corriente del Golfo entre las estaciones 090 y 083. En la
Figura 2.11c, correspondiente a la séccién K del 17 de Febrero, se aprecia que las pendientes
de las isopicnas han disminuido notablemente. Ya hemos comentado en las Figuras

. correspondientes a las distribuciones sobre la superficie isopicna de 26.34 que para el 17 de

febrero no se apreciaban meandros de gran amplitud sino pequefias oscilaciones, estando

situado el transecto K aproximadamente en el valle de una de ellas.

Otra caracteristica comun a las Figuras 2.11a y 2.11c es la existencia de un remolino
ciclénico asociado a la corriente, observado ya en las distribuciones de z, j y 0w/0p para el dia
11 (Figuras 2.4b, 2.5b y 2.6b). Para el dia 17 esta estructura desaparece totalmente sobre la
superficie isopicna 26.34. Estos remolinos ciclénicos son denominados remolinos frontales
(Glen y Ebbesmeyer, 1994) v han sido estudiados en detalle durante €l experimento FRED
(Frontal Eddy Dynamics), llevado a cabo con una variedad de medidas (AXBTs, XBTs,
boyas Argos, imagenes AVHRR ) a lo largo de seis meses del afio 1987. De este experimento
se determiné que el periodo mas frecuente de la formacién de estas estructuras es de 5 dias

(Glen y Ebbesmeyer, 1994).
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Figura 2.11: Se representa la distribucidn de o para las secciones: K (a) e I (b) del 11 de febrero y la

seccion K (¢) del 17 de febrero, con x representando la distancia a costa y z la profundidad.
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La Figura 2.11b, correspondiente a la zona de cresta del meandro Ernie, nos muestra
como ¢l sistema frontal es advectado hacia la costa por el campo de deformacion impuesto por
el meandro. Este fenomeno se observa claramente a z = 200 m en la Figura 2.2b. De la cresta
del meandro se desprende un filamento de agua calida que aparece en la Figura 2.11a entre las
estaciones 093 y 091. Este filamento produce un aumento de la estratificacion y, por lo tanto,
una disminucién de j. En la Figura 2.5 ya aprecidbamos zonas de j pequefios producidas por

los filamentos.

La Figura 2.12 muestra las distribuciones de z y j entre las isopicnas 26.2 y 27.2 para
los tres transectos. Para la seccién K del dia 11, la estructura altamente estratificada del
filamento es observada en la Figura 2.12a con un bajo valor del gradiente de z frente a la
densidad. Esto conlleva los valores bajos de j para esta zona descritos en la Figura 2.12b.
Algunos valores bajos de j (por debajo de 10° m) no estan asociados al filamento sino al
sistema frontal de la Corriente del Golfo entre las estaciones 086 y 087 como podemos
apreciar en esta figura. Sé observa también entre estas estaciones un alto gradiente de z frente

a x (Figura 2.12a).

Para la zona de la cresta correspondiente a la seccién I del dia 11 (Figuras 2.12¢ y
2.12d) nos encontramos con una alto gradiente de z frente a X'y valores bajos de j a lo largo de

todo el intervalo de densidades en la zona de localizacion del frente.

El dia 17 (Figura 2.12e y 2.12f) muestra gradientes de z frente a x (estaciones 407 y
408) mucho menores que aquellas que se observaron en la seccion K del dia 11 (estaciones
086 y 087). También se observan valores bajos de j en og superiores a 26.6 en la zona dela
estructura ciclénica, aunque superiores a los que se alcanzan en la seccién K del dia 11 donde

el filamento causa una gran influencia.
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A continuacién podemos calcular las distribuciones de la cizalladura diapicna,
0v/0p, y del logaritmo de nimero de gradiente de Richardson, log(Ri), en coordenadas
isopicnas para €l intervalo 26.2-27.2 de o5 . La isolinea de j = 20 x 10° m se representa con
trazos discontinuos mientras que los valores de &v/8p igual a 0.6 Kg'm* s y log(Ri) iguales
a 0.6 (Ri =4) y - 0.6 (Ri =0.25) se representan con trazo grueso continuo. En base a la

“ecuacién de viento térmico en coordenadas isopicnas es de esperar valores altos de
cizalladura diapicna en las zonas de mayor gradiente de z frente a x para oy constante. Si las
zonas con valores pequefios de j coinciden con altos valores de &v/dp se produciran valores
de R/ subcriticos indicando la generacidn de inestabilidades. En la Figura 2.13 mostraremos
las distribuciones de cizalladura diapicna y R/ para descubrir la localizacién de tales regiones

v determinar cual es la influencia de los meandros.

Para la seccion K del dia 11 (Figura 2.13a) podemos apreciar una regién con los
valores maximos de cizalladura diapicna (1.5 - 2 Kg' m"* s) localizada en el lado ciclonico
del valle del meandro entre las estaciones 087 y 083. También se alcanzan valores
relativamente altos en la zona del filamento entre las estaciones 092 y 091, mientras que los
valores bajos se localizan en la zona central (entre el filamento y el nicleo de la corriente) y
cerca de la costa. La distribucién de Ri para esta seccién obedece al efecto combinado de j y
0v/0p . De esta forma, los valores subcriticos de Ri son observados en la region del filamento
donde se obtienen los valores mas bajos de j y valores moderados de dv/8p. También se
obtienen minimos secundarios de R/ en el lado ciclénico del valle del meandro donde se
localiza los valores de dv/0p méximos y valores relativamente bajos de j. Por lo tanto estas

dos zonas son las candidatas a presentar altos valores de la tendencia de la densidad w,

La seccion I del dia 11 (Figura 2.13¢c) correspondiente a la cresta del meandro
presenta valores maximos de 0v/0p coincidentes con valores minimos de j. Esto ocasiona la
existencia de una amplia zona de valores pequefios de Ri (Figura 2.13d), alcanzandose en
algunas densidades valores subcriticos. Para la seccién K del dia 17 (Figura 2.13¢) se
observan que los maximos valores de 0v/8p son bastantes mas bajos. Ademas, las regiones
de / minimos no son coincidentes con los 0v/0p maximos dando una distribucién de Ri con

valores minimos en la zona frontal pero sin llegar a valores subcriticos (Figura 2.13f).
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La influencia de los meandros se traduce de esta forma en un aumento de los valores
de &v/0p de tal forma que sean coincidentes con valores de j pequefios, generando zonas de Ri
subcriticos. Las distribuciones de la tendencia de la densidad, w,, y de convergencia y
divergencia diapicna, &w,/0p, deberdn tener en cuenta las distribuciones de Ri y j cbmo

mostrabamos en el Capitulo 1 (ecuacién 1.13).

En la Figura 2.14 se representan w, y Ow,/Op para los tres tramnsectos. Con trazos
discontinuos finos se representan los valores positivos y con trazo continuo fino los valores
negativos. Como en las figuras anteriores, en trazo grueso discontinuo se sefiala la isolinea de

j=20x10"m.

Se observa que el maximo de actividad se encuentra en la zona del filamento (Figuras
2.14ay 2.14b) y en el lado ciclénico de la cresta del meandro (Figuras 2.14c v 2.14d). En las
Figuras 2.14e y 2.14f se obtienen valores mas pequefios de mezcla diapicna debido a la
ausencia de grandes meandros para el dia 17. Una caracferistica interesante es el caracter de
la distribucién de la tendencia de la densidad con valores alternantes positivos y negativos,
representando flujos netos de masa diapicna hacia abajo y hacia arriba, respectivamente. La
existencia de varios maximos y minimos en la tendencig de la densidad marca el mismo
carcter al gradiente diapicno de esta magnitud, Ow,/0p , produciendo valores negativos

(convergencia diapicna) y positivos (divergencia diapicna) alternantes.

A continuacién discutimos algunas conclusiones derivadas de los resultados obtenidos

tanto en la superficie isopicna de 26.34 como en las secciones transversales a la corriente.
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Figura 2.14: Distribuciones de w, y 8w,/3p . Se representan valores n tal que w,= sgn (n) 10" Kgm?s! y
Bwoldp = sgn (n) 10™F 57 para el transectos K (2, b) e I(c, d)) del dia 11 y K (e, ) del dia 17, respectivamente.

Con trazo grueso discontinuo la isolinea j=20 x10* m.
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2.6 Conclusiones

Nuestros calculos apoyan la hipotesis de la existencia de intensa mezcla diapicna
tanto en capas superficiales como en la termoclina superior de la Corriente del Golfo, asociada
con episodios de frontogénesis que tienen lugar durante el paso de meandros. Las condiciones
que favorecen la mezcla son una alta compresion de las isopicnas en la vertical y un aumento
relativo de la cizalladura diapicna. Estas regiones estiticamente estables se vuelven
dinamicamente inestables causando nameros de gradientes de Richardson pequefios y altos
valores de tendencia de densidad y de convergencia/divergencia diapicna. Este estudio se ha
limitado a considerar para la mezcla diapicna las inestabilidades inducidas por la cizalladura
del flujo geostrédfico. La contribucidn a la mezcla debido a otras fuéntes, como las mareas
baroclinicas y las ondas internas, podrian ser importantes pero escapan al alcance de este

estudio.
Hay que tener en cuenta dos aclaraciones importantes:

a) La tendencia de la densidad esta directamente relacionada con la velocidad diapicna
y de esta forma con la velocidad de intrusion (“entrainment™) a través del jacobiano 0z /3p,

pero difiere de la velocidad vertical epipicna.

b) Se podria haber realizado el estudio en coordenadas cartesianas pero creemos que
el sistema de coordenadas isopicno presenta ventajas conceptuales y practicas frente al
primero. El principal beneficio conceptual es que nos permite diferenciar claramente entre
mezcla epipicna v diapicna frente a la dificultad en las estimaciones de la intensidad de mezcla
horizontal y vertical, y los procesos que la producen. Las ventajas practicas radican en la
estimacién directa de los cambios de densidad y de la divergencia/convergencia diapicna. En
cualquier caso, pensamos que trabajar en el marco de las coordenadas isopicnas introduce

grandes ventajas respecto al sistema clasico.

La principal limitacidn de nuestros resultados se encuentra en el caracter intermitente
y en forma de parches que poseen los procesos de mezcla, lo cual requiere una buena
resolucion espacio-temporal en las medidas. Este caracter esta probablemente asociado a dos

factores: la frontogénesis principal, que tiene lugar cerca de la cresta de los meandros, y la
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produccién de frontogénesis secundaria en los bordes de la regién original de mezcla. El
conjunto de datos que nosotros hemos utilizado es probablemente adecuado en lo que respecta
a la resolucién vertical, pero sélo algo satisfactorio en cuanto a poder representar las
estructuras horizontales y la evolucidn temporal de la mezcla. Otras limitaciones descansan en
la precision de los datos de AXBT. En cualquier caso, nuestros resultados sugieren claramente
que los procesos de mezcla diapicna inducida por cizalladura son procesos importantes en la

Corriente del Golfo sometida a la accidon de los meandros.

En el siguiente Capitulo analizaremos un modelo de frontogénesis en coordenadas
isopicnas causado por un campo de deformacién no divergente. Intentaremos en la medida que
el modelo nos lo permita, simular el efecto de un meandro sobre una distribucién inicial de
densidades. Con este modelo podremos analizar con detenimiento la evolucién espacio-

temporal de la mezcla y su interaccidn con la distribucidn de densidades.
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Modelo de frontogénesis

con mezcla diapicna

3.1 Introduccion

Nuestro propésito principal con el planteamiento y desarrollo de un modelo de frontogénesis
con mezcla diapicna es el estudio del rol dinamico que la mezcla diapicna puede llegar a
desempefiar en los sistemas frontales. La formulacion tedrica del modelo se basa en el analisis
que hemos llevado a cabo en el Capitulo 1. En ese Capitulo estudiamos la mezcla diapicna en
el marco de las coordenadas isopicnas, tanto desde el punto de vista cinematico como
dindmico, enfocando nuestro interés en la mezcla inducida por cizalladura. A continuacién
determinamos que la cinematica de los procesos de frontogénesis puede describirse a través de
campos de deformacion, los cuales causan cambios en la distribucién del campo de
flotabilidad y , por consiguiente, en el campo de densidades. También analizamos brevemente
las ecuaciones de balance en coordenadas isopicnas, las cuales seran el punto de partida en las

simplificaciones correspondientes al caso de balance geostréfico.

El desarrollo del modelo surge en gran medida motivado por el analisis realizado en el
Capitulo 2 correspondiente al estudio de los procesos de mezcla en el sistema frontal de la

Corriente del Golfo cerca de la costa de Carolina del Norte (Estados Unidos). En este estudio
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mostramos como la intensa cizalladura diapicna de la velocidad geostrofica, calculada a través
de la ecuacién de viento térmico en coordenadas isopicnas, operando en zonas de alta
estratificacién caracterizadas por valores bajos del jacobiano, J, generaba zonas subcriticas
del nimero de gradiente de Richardson, Ri (ecuacién 1.15). Estas zonas subcriticas de Ri
ocasionan alta mezcla diapicna, calculada a través de la parametrizacién del coeficiente de

_difusion turbulenta vertical, K, (ecuacion 1.16).

A partir del analisis sobre superficies isopicnas y por secciones pudimos observar que
algunas fases de los meandros en la Corriente del Golfo constituyen el campo de deformacion
necesario para aumentar la cizalladura diapicna y asi bajar el mimero de gradiente de
Richardson, Ri, a valores subcriticos, generando amplias zonas con significativa mezcla
diapicna. La cuantificacién de la intensidad de la mezcla, sin embargo, la veiamos limitada
por los errores de las magn.itudes de interés debido a las observaciones directas realizadas con

AXBT.

Con ¢l modelo que proponemos de frontogénesis con mezcla diapicna pretendemos
analizar la evolucién espacio-temporal de la intensidad de los procesos diapicnos. En la
medida que sea posible compararemos los resultados con el estudio experimental llevado a
cabo en la Corriente del Golfo. El modelo se basa en el planteamiento de un sistema frontal
caracterizado por una distribucién vertical de densidades potenciales sometida a frontogénesis
por un campo de deformacién pura. Bajo la aproximacién geostréfica utilizamos la ecuacién
de viento térmico con ¢l objetivo de determinar la cizalladura diapicna a partir de la pendiente
de las isopicnas. Valores altos de cizalladura inducen mezcla diapicna con mayor intensidad si

coinciden con valores bajos de j, es decir, con zonas altamente estratificadas.

El papel del campo de deformacién es aumentar los valores de cizalladura diapicna,
los cuales disminuiran R/ hasta que los procesos de mezcla inducidos sean lo suficientemente
intensos para localmente modificar la estructura de densidades. Para estudiar esta
correspondencia biyectiva entre la mezcla y las distribuciones de densidad, es necesario
plantear las ecuaciones de conservacién de momento y masa. Su resolucién a lo largo del
tiempo determina esta relacién en cada fase del proceso de frontogénesis. Para nuestro analisis
utilizaremos uno de los casos més simples de frontogénesis correspondiente a una deformacion

horizontal pura.
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3.2 Fundamentacion teérica

Planteamos las ecuaciones en el sistema de coordenadas isopicnas (x, y, p) de forma que x es
la direccién transversal al frente, y es la direccidén a lo largo del frente y p la densidad
potencial tomada como coordenada vertical. Consideramos el sistema frontal en balance
geostrofico en la direccidn transversal al frente (ver Seccidn 1.7, Capitulo 1), donde retenemos
las componentes horizontales de la fuerza de Coriolis y el gradiente transversal del potencial

de Montgomery, ¢,

Fv= (3.D

u=0 (3.2)

siendo v y u las componentes de la velocidad a lo largo del frente y en la direccion transversal,

respectivamente, y ¢, es el potencial de Montgomery y viene dado por la ecuacién (1.56).

El campo de velocidades horizontales geostroficos representado por las ecuaciones
(B.1) vy (32) sera independiente de la coordenada y (direccién a lo largo del frente) pero
dependerd de las coordenadas horizontal x y vertical p . Sera, por lo tanto, un campo de
velocidades baroclino en coordenadas isopicnas dado por el vector v = (0 ,v ,w, ). En esta
representaciéon hemos incluido la tendencia de la densidad w, que también sera funcién de x y

de p.

Adicionalmente al campo de velocidades baroclino, el sistema frontal estd sometido a
un campo de deformacién pura cuyo campo de velocidades viene dado por v = (ua , Vs , 0)
constituyendo un campo barotrdpico. La funcién de corriente ¥, segin lo expuesto en la
Seccidn 1.5, viene dada por ¥ = - yxy , siendo v un coeficiente constante de deformacion. Las

componentes de la velocidad tendran entonces las siguientes expresiones:
U, =~Yyx 3.3)

V=YY (34)
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determinando de esta forma que el campo vy sea no divergente:

Ouy v

=0 3.5
ox Ox ©@:3)
El campo de deformacién asi definido variara la forma de los elementos de fluido que son

advectados pero mantendra su drea horizontal.

El campo de velocidad total de un elemento de fluido, v,, sera la suma del campo
baroclino y barotrdpico, cuyas componentes en coordenadas isopicnas vienen dadas por:

u, =u, s vV, =V+y,

R W, =w, (3.6)
Es este campo de velocidad total el que debe tomarse para la ecuacion de
conservacién de masa aplicada al elemento de volumen, 4V, expresado en coordenadas

isopicnas, dV = dx dy Jdp:

&(u, pJdpd o(v oJdodx)  O(w. pJdids 5
G pJdpdy) |, Spldpdy) 00w, pliedy) |\ opJdpdyds) 5
ox oy op ot

Eliminando dxdydp obtenemos:

O(u, pJ) . o(v,pJ) s O(w,pJ) _8(p))
ox dy op o

(3.8)

Como j = pJ entonces nos queda la ecuacidn de conservacion de masa de la siguiente manera:

o j) 8. j) 0w )) _ 8j (3.9)
ox oy op o |

Podemos simplificar esta ecuacién debido a que j y v son independientes de y, y el campo de

deformacién es no divergente:
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(3.10)

Resolviendo esta ecuacion tendriamos j como una funcidn de ¢, x, y p. Si definimos la
coordenada x* como una coordenada lagrangiana que identifica al elemento de fluido a partir

de su posicién inicial, podemos relacionarla con la coordenada x de la siguiente forma:

d
uf}j_:”vx = x=x,exp(-yf) = x=x"exp(-y?) (.11)

donde debido a la definicion dada anteriormente de x” esta cumple la igualdad x” = x(t=0) = x, .
De esta forma, para cada elemento de fluido la coordenada x” no cambiard a lo largo del
tiempo en el proceso de deformacién. Para transformar la ecuacién (3.10) al nuevo sistema
cuasi-lagrangiano (7, x'(x, l_), p) sabemos que j es una funcidn j(x(x', 7, ¢, p), por lo que se

obtiene el siguiente desarrollo:

aj oj oj| @ oj oj oj oj
off o Lol od o oo o O
or|, o x| oty 6 ot Ox ot ox
x',p %,p pt o lx xp put xp Pt
deduciéndose la siguiente expresidn:
o _ail . o
—— == +u,— 3.12
o, o ¢ ox G.12)
xLp X,p P,z
Si evaluamos ahora la derivada de la magnitud w,j con respecto a p nos queda:
o(w,J) &won) w8 ow,j
D _ "o IS el V)] (3.13)
o |, op |, ox | o o

X, Xt
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debido a que 8x/0p es igual a cero porque las coordenadas x y p son independientes en el
sistema de coordenadas isopicnas. Sustituyendo (3.12) y (3.13) en (3.10) se obtiene la

siguiente relacion en el sistema (7, x ', p):

07 __ 00w J)
o  &p (3.14)

La ecuacién de conservacién de masa (3.14) nos indica que el indice de separacién de las
isopicnas, j, para un sistema de referencia lagrangiano que viaje con el campo de
deformacion, solo cambiaria debido a la variacién de jw, con respecto a p . Esto es consistente
con un campo de deformacién pura que no produce variaciones de volumen en los elementos

de fluido que va advectando.

Nuestro modelo se basaria en la resolucion de (3.14) en cada paso temporal a partir
del campo inicial de w,, que calculariamos a través de la distribuciones del coeficiente K y del
jacobiano J; siempre en coordenadas isopicnas (ecuacion 1.13). La distribucién inicial de K,
vendra determinada por la distribucion de Ri, calculada a partir de la distribucién inicial de
densidades y de cizalladura diapicna. El valor de K, a utilizar para tiempos posteriores se

determina por medio de una ecuacion tipo Langevin:

oK .
==K +K, (3.15)

donde K es el coeficiente K, evaluado en el instante t actual y X seria el coeficiente X, en un
instante t-t anterior donde T corresponde con la escala temporal caracteristica de la
turbulencia. La justificacion fisica de esta ecuacién reside en su capacidad de guardar una
cierta memoria temporal del campo de turbulencia (Barenblatt et al, 1993; Kranenburg, 1996;
Pelegri v Sangra, 1997), al tomar en cuenta el decaimiento propio del coeficiente de difusion
mientras es continuamente forzado por las condiciones presentes de estratificacion y
cizalladura. Nosotros hemos estimado © a través de la frecuencia de flotabilidad, N,
considerando que ¢l periodo natural del flujo vertical de densidad sea del orden de N . Esto
esta de acuerdo con el significado fisico de N, en cuanto que un elemento de fluido sometido a

una perturbacién vertical se verd forzado a oscilar con frecuencia N. Los trabajos
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experimentales de Gregg (1987) y numéricos de Holt (1992) corroboran esta hipétesis dando
como resultado © ~ N ' La determinacién de 7 la realizaremos en cada paso temporal a partir
de la distribucién de j mediante la relacién © = N 7 = (j/g)". El coeficiente K, ser4 finalmente
utilizado para el calculo de w, , teniendo en cuenta de esta forma la inercia temporal del la

turbulencia.

Cada paso temporal va cambiando la distribucidn de 7, lo cual hace variar a su vez la
distribucién de w,, produciendo un proceso de retroalimentacidn que sera comentado en la
Seccion 3.4. En la siguiente Seccidn explicaremos la formulacion numérica que se ha llevado
a cabo para la resolucién de la ecuacion (3.14) a partir de las ecuaciones que en cada paso
dan lugar a w,. El modelo planteado es un modelo bidimensional debido a la homogeneidad de

los campos en la direccién a lo largo del frente.

3.3 Formulaciéon numérica

El método utilizado para la integracién temporal y célculo de derivadas es el de las
diferencias finitas. Se han utilizado diferencias centradas con respecto al tiempo (“leapfrog™) y
con respecto al-espacio isopicno para la zona interior. En el borde superior e inferior se han

utilizado diferencias hacia delante y hacia detras, respectivamente.

3.3.1. Caracterizacion del dominio

La malla utilizada consiste en 61 puntos en la direccién de la densidad potencial
equiespaciados con un Ap = 0.025 Kg/m® entre 1026.2 Kg/m® y 1027.7 Kg/m’. La direccién
horizontal esta constituida por 201 puntos equiespaciados con un Ax, = 2 km abarcando un

mtervalo entre -200 Km y 200 Km. En la siguiente Figura se representa la malla del modelo:
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Figura 3.1: Malla del modele donde se representan los nodos (61 x 201= 12261 nodos) donde se

evaluarén las diferentes magnitudes.

Debido a la utilizacidon de la coordenada x” para la aplicacién de la ecuacién (3.14),
introducimos un paso de malla variable con el tiempo en la direccidén horizontal, tal que evalae

el efecto del campo de deformacion reduciendo la distancia entre los elementos de fluido:
Ax'=Ax, exp(-y 1) (3.16)

donde ¥ = 107 s es el coeficiente de deformacién y Ax, es el equiespaciado inicial que
corresponde a 2 km. Por criterios de estabilidad computacional el cociente entre el paso
temporal y espacial no debe superar cierto valor que depende de las caracteristicas del modelo
(Roache, 1982) . Para mantener este cociente por debajo de este valor a lo largo de la

mntegracion numérica, hemos adoptado un paso temporal variable de la forma:
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Ar'=At, exp(-y t") (3.17)

siendo At, el paso de tiempo inicial (que cumple con el criterio de estabilidad) y ¢ el tiempo
calculado a partir de = (n-1)A#, donde n es el nmiimero de pasos temporales. La diferencia
entre ¢’ y ¢ es que este ultimo se corresponde con la sumatoria de los pasos temporales y
‘determina el valor real del tiempo del modelo. De esta manera se obtiene un valor de ¢
siempre mayor que ¢ determinando que el cociente entre A" y Ax” (Ar'/Ax") permanecerd con

un valor inferior al valor inicial, Af/Ax,, en todo el proceso de deformacién.

3.3.2 Condiciones iniciales

El calculo inicial de la distribucion del indice de separacidn, j, v de la tendencia de la
densidad, w,, se realiza con una distribucién de densidades cuya profundidad z viene

determinada para cada isopicna en funcién de la coordenada x:
z(x,p)=z, +z, (tanh(e-x)+1) (3.18)

donde z, = (z, -z ) / 2, con z, y z obtenidos conforme a las siguientes ecuaciones:

z =d, +aq, tanh™" (arg,) , z, =d, +a,tanh” (arg,) (3.19)
Los argumentos se calculan a través de las siguientes expresiones:

arg, = b (Ap-m—c,) R arg, =b,(Ap-m—c,) (3.20)
Los parametros a, az, by, ba, €1, €2, d) ¥ d> son iguales para todas las isopicnas. El parametro
m identifica cada isopicna, desde la 1026.2 Kg/m® conm = 0 a la 1027.7 Kg/m® con m = 60.
De esta forma obtenemos para cada una un valor diferente de z;, y zz , los cuales determinan
los valores de contorno del campo z(x,p). El parametro e controla la pendiente de la tangente
hiperbdlica y consecuentemente la pendiente de la isopicna. En la Tabla 3.1 resumimos los

valores escogidos para los diferentes parametros en el sistema de unidades convenientes para

que cada z sea expresado en metros.
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ai s b1 b, Ci Cy d1 dz (5]

150.0 | 378.0 | 1.25 | 0.625 0.8 0.0 975.0 0.0 1.25x107

Tabla 3.1

3.3.3 Célculo numérico de las magnitudes

Calculamos la distribucién de ; inicial utilizando diferencias finitas, tomando el subindice 1 en
la direccién horizontal y el subindice m en la direccién de la densidad potencial, siendo nx +1
= 201 el nimero total de nodos en la direccidn horizontal y nd +1 = 61 el nimero total de

nodos en la direccion de la densidad potencial:

Interior: Jimer = Pt (Zes — 2., 1 (20p)) i=0,nmx , m=0,nd-2

i

.ji,O =Pio ((Z/,1 - Zi,O) / (Ap))
Bordes: 1=0, nx
ji,nd = Pind <(Zi,nd - zi,nd—l) / (Ap))

Cabe destacar que en este calculo dej los valores son siempre positivos. Esto no ofrece ningtin
problema siempre y cuando lo tengamos en cuenta al calcular las demas magnitudes y dar su

interpretacion fisica, como ya hemos realizado en el Capitulo 2.

Para el calculo numérico de las diversas variables sobre todo el dominio, en cada
instante de tiempo, utilizaremos ¢l procedimiento que se discute a continuacién. La cizalladura
diapicna la calculamos con el campo de z a través del calculo de las pendientes de las

isopicnas, h = 0z/0x:

Interior: Bim =(Zig = 2 ) 1 (2857) 1=0,nx-2 , m=0,nd
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hO,m = (Zl,m _ZO,m) / (AX'J)
Bordes: m =0, nd
=(z )/ (Ax")

nx,m nx,m an—] W

donde Ax’ es el paso de malla en Ia direccion horizontal con un valor inicial Ax, = 2 km. Con
los valores de 4 y j se calcula el nimero de gradiente de Richardson, Ri7, segin la relacion
(1.15). El proximo paso es ¢l célculo del coeficiente de difusidn turbulenta vertical, X, , a
partir de Ri con las parametrizaciones definidas en (1.16) y mediante la resolucién de la
ecuacion de Langevin (ver siguiente Seccidn). Con este coeficiente podemos calcular la
componente vertical del flujo de densidad turbulento F, (ecuacion 1.11) y la tendencia de la

densidad w, (ecuacién 1.13).

Para €l célculo de w, deben evaluarse las derivadas de J y K, con respecto a la
densidad. Para ello utilizaremos diferencias finitas centradas en el interior, y hacia delante y

hacia detras en los bordes. Para el calculo de 6J/0p se evaluan las signientes expresiones:

=(J,

im+2

Interior: (&J / dp) -J. )/ (24p) i=0,nx , m=0,nd-2

i,m+]

@/ ap)i,o = (Ji,l _Ji,O )/ (Ap)
Bordes: 1=0, nx
(a‘] / ap)i,nd = (Ji,nd - Ji,nd—-l ) / (Ap)

Para el calculo de 8K/8p se utiliza una discretizacion equivalente. Cabe destacar que al

evaluar estas derivadas se ha tenido en cuenta que J es en realidad una cantidad negativa.

Con el campo de w, micial podemos calcular la distribucién de jw, y utilizar
exactamente el mismo esquema de diferencias finitas para el calculo de las derivadas de jw,

frente a p. El campo que estima las diferencias finitas o(jw,)/0p lo denominaremos d(jw,).
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3.3.4. Evolucion temporal

Una vez determinados las variables sobre todo el dominio podemos avanzar en el tiempo
siguiendo el procedimiento que ahora se describe. Determinamos j a partir de la ecuacién
(3.14) utilizando para el primer paso temporal diferencias hacia delante y a partir del segundo

paso diferencias centradas:

1+1 ?

ji.m = jl’

—d(jwp)mAt‘ n=1

i

1+2 t

ji.m =j1'

t+l
—d(jw,), 2AL" n2

En cada paso temporal n se calcula el nuevo intervalo temporal y espacial:
At'= Afgexp(~y(n—-1)Ar,)
Ax'= Axgexp(—yt) , (=t+Ar

De esta manera obtenemos para n =0 un paso de malla horizontal Ax" = Ax, = 2 km, y para
n = 1 un intervalo temporal At'=At; = 14 s y paso de malla horizontal Ax'=Ax, exp(-yAto ).
Para n > 2 los intervalos At” y Ax’ van disminuyendo manteniendo su cociente At/Ax” por

debajo del cociente nicial para cumplir el criterio de estabilidad numérica ya indicado.

La integracion de la ecuacion tipo Langevin para la evaluacion del coeficiente de
difusién turbulenta, K., se realiza considerando un tiempo de relajacién © = N 7' = (j/g)"?
donde g es la aceleracién de la gravedad tomada con un valor de 9.8 ms” y j el indice de

separacion. El esquema en diferencias finitas seria (K=K, ):

t+1 4 1
K, =K +(K, -k,

im inr

Al
y—
T

+1 2AL
=K (K, -K Ty n>2
im im T

2
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donde K¢ se calcula a través de la distribucion de R/ en el paso temporal en curso (ecuacion

1.16).

3.3.5 Filtros y condiciones de contorno

' Se han utilizado filtros temporales y espaciales con el objetivo de eliminar las
inestabilidades numéricas. El filtro temporal utilizado es un filtro de Asselin (Asselin, 1972),

el cual se ha aplicado a la magnitud j y a K de acuerdo con las siguientes expresiones:

4]

Jim = Jim +§(J,~,,,, ~2Jiw+iin)

K=K+ Q( K 2K, + K

im 2 im

El calculo del coeficiente C lo hemos realizado a través de varias pruebas, escogiendo

finalmente el valor de 0.5 para las dos magnitudes como el mas adecuado.

En la direcciéon horizontal hemos filtrado las distribuciones de j y &v/0p mientras que
en la direccién de la densidad se han filtrado las distribuciones de R7, K; , K; , F, , wp y d(jw,).
La ventana de filtrado utilizada esta formada por los coeficientes (0.25, 0.5, 0.25). De esta

manera, las expresiones del calculo para j y Ri serén:
Jim=(02551, +05; +025 Tiim) 1=1,nx-1 , m=0,nd

Ri{, =(025Ri{, , +035Ri{ +025Ri; ) m=1,nd-1 , =0, nx

Con respecto a las condiciones de contorno, para la reconstruccién de las
profundidades z a partir de j hemos considerado la superficie de densidad potencial 1027.7
Kg/m’ fija y la 1026.2 Kg/m’ movil. Esta condicion permite definir de forma tnica la

distribucién de z y no condiciona en forma alguna los valores de j y w,. La tinica limitacion de

esta condicién ¢s que no toma en cuenta posibles desplazamientos verticales de la isopicna
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mas profunda, los cuales seran usualmente muy pequefios. Estos desplazamientos llevarian
consigo a todo el sistema frontal sin causar ningln tipo de movimiento relativo de una

isopicna respecto a otra.

34 Resultados

Presentamos los resultados del modelo segin las condiciones establecidas en la
Seccidn anterior. Mostraremos primero la distribucién de superficies isopicnas inicial en
funcién de z y x para posteriormente representar en coordenadas isopicnas las distribuciones
dej, 6v/0p , Ri, y w,. Analizaremos estas distribuciones en tiempos donde la actividad de la
mezcla diapicna empieza a ser considerable. Prestaremos especial atencién a la evolucion
temporal del perfil de estas variables y de la componente vertical del flujo de densidad

turbulento, F,, en la coordenada x = 0 Km.

3.4.1 Graficas de distribuciones

La distribucién inicial de isopicnas en la Figura 3.2 muestra el sistema frontal objeto
de 1a deformacién. De las 61 superficies isopicnas entre 1026.2 y 1027.7 Kg/m’, s6lo hemos

representado 16 con un equiespaciado de 0.1 Kg/m’.
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500

z (m)

1000

.......

-200 -100 0 100 200

Figura 3.2: Superficies isopicnas para el tiempo t = 0 s entre 10262 y 1027.7 kg/m®, equiespaciadas

0.1 Kg/m?®, en funcion de la profundidad, z, y la coordenada x (direccién transversal al frente).

Las distribuciones - iniciales de j, 6v/dp, Ri y w, en coordenadas isopicnas se
muestran en la Figura 3.3. Observamos una zona de valores relativamente bajos de j (menores
que 26 x 10* m) cuyos limites dependen de la coordenada x. Asi en x = - 200 Km est4 entre
1026.2 y 1026.6 Kg/n’, entre 1026.6 y 1027.0 Kg/m® en la zona central y entre 1026.6 y
1027.4 Kg/m’ en x = 200 Km. Las zonas de valores mas altos de cizalladura diapicna, dv/dp,
se localizan en la zona central, entre - 30 y 30 Km y entre 1026.2 y 1027.4 Kg/m’, con

cantidades que oscilan entre 2y 2.5 m*s ™ Kg™.

Las regiones con valores bajos de Ri vienen mas influenciadas por las zonas con
valores altos de Ov/&p que por las zonas con valores bajos de j, debido a la dependencia
cuadratica inversa de Ri con év/0p. De esta forma, se localizan valores del log(Ri) inferiores
a-02 (Ri<0.63) pero superiores a -0.4 ( Ri > 0.4 ) entre - 40 y 40 Km y entre 1026.35 y
1027.2 Kg/m®. Hemos generado por Io tanto un sistema frontal que no muestra inicialmente
zonas subcriticas de Ri ( Ri < 0.25 ) dejando que sea el proceso de frontogénesis el que las
produzca. Con estas condiciones podremos observar el papel del campo de deformacién en la

intensificacién de la mezcla diapicna.
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Figura 3.3: Distribuciones para t = 0 s de: a) j/10* en m , b) v/8p en m'kg's”, ¢) log(Ri) y d) w, en
kgm™s? donde con trazo discontinuo se representan los valores negativos y con trazo continuo los

positivos.

La tendencia de la densidad (Figura 3.3d), muestra zonas positivas con valores

méximos de 7x10° Kg m™s™' y zonas negativas con valores absolutos maximos sobre

5x107 Kg ms". Esta distribucién inicial da lugar a convergencia diapicna (6w ,/dp < 0) en

la zona central, entre las densidades 1026.5 y 1027.0 Kg/m®. En la parte superior e inferior a
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esta zona encontrariamos regiones de divergencia (Ow,/0p > 0). La intensidad de la
convergencia y divergencia en la zona central es baja, por lo que no modificara
apreciablemente la distribucién de j y consecuentemente tampoco la distribucién de las
isopicnas. Veremos como a lo largo del proceso de deformacion, al ir alcanzandose valores
mas bajos de Ri debido al aumento de la cizalladura diapicna, la intensidad de la mezcla ira

aumentando.

En la Figura 3.4 mostramos los superficies isopicnas cuando han transcurrido 7 y 11
horas en el sistema de coordenadas (x, z). Hemos mantenido fijos los limites de la grafica con
el propésito de una mejor visualizacién de la deformacién del sistema frontal. Se aprecia a las
7 horas como las superficies isopicnas han aumentado sus pendientes debido al proceso de
frontogénesis que ahora ha comprimido la dimension transversal al frente en aproximadamente
90 km. A las 11 horas sigue aumentando las pendientes en la zona central reduciéndose ahora

el frente en 130 Km desde el instante inicial.

Las demas magnitudes j, &v/0p , Ri y w, son representadas en la Figura 3.5 en el
sistema de coordenadas isopicnas (x, p) para ¢ = 7 horas y en la Figura 3.6 para ¢ = 11 horas.
En la Figura 3.5a las distribuciones de j se han modificado debido principalmente al efecto
advectivo del campo dé deformacion. Podemos observar que en la Figura 3.5b ya se alcanzan
valores suficientemente altos de cizalladura diapicna (mayores que 3 m* kg's™) en la zona
central entre las densidades 1026.4 y 1026.9 Kg/m®, para originar una zona de Ri subcriticos,

menores que 0.23, para x = 0 Km y densidades cercanas a 1026.7 Kg/m’® (Figura 3.5¢).

Es importante enfatizar que se han alcanzado valores subcriticos debido a la
intensificacion de la cizalladura diapicna, lo que implica que se dispone de energia cinética
media suficiente para el desarrollo de las inestabilidades de Kelvin-Helmholtz. Las
distribuciones de la tendencia de la densidad, w, , muestran valores absolutos maximos de
1.5x107 Kgm™s', tanto negativos como positivos (Figura 3.5d). Los positivos estin
comprendidos entre las densidades 1026.4 y 1026.75 Kg/m® mientras que los negativos en
valor absoluto se encuentran entre 1026.75 v 1027.1 Kg/m’. Esta distribucién produce en la
zona central, cerca de la densidad 1027.75 Kg/m®, valores maximos de convergencia diapicna

que coinciden con la localizacién de los minimos de Ri.
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Figura 3.4: Distribuciones de isopicnas en el sistema de coordenadas (x,z) entre 1026.2 y 1027.7

Kg/m® para (a) t = 7 horas y (b) t = 11 horas.
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Figura 3.5: Distribuciones para t = 7 horas de a) j/10°m , b) 8v/8p en Kg' m*s™ , ¢) log(Ri) y d) w,

1

enKgm?>s"' representindose los valores negativos con trazo discontinuo y los positivos con trazo

continuo.

En la Figura 3.6 presentamos las distribuciones para el instante # = 11 horas. Las
distribuciones de j (Figura 3.6a) ahora ya presentan modificaciones atribuibles a los procesos
de mezcla, reflejadas por la presencia de zonas anémalas en la parte central, entre los - 40 y
40 Km y entre 1026.5 y 1027.1 Kg/m’. La cizalladura diapicna ya alcanza valores del orden
de 3.5 m* Kg' s entre 1026.4 y 1026.8 Kg/m® para x = 0 Km. La zona con valores de Ri

subcriticos se ha extendido al rango entre las densidades 1026.4 y 1027.2 Kg/m®, generando
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valores absolutos superiores a 6x107 Kgm™s” para la tendencia de la densidad, tanto en
valores positivos como negativos. La zona de maxima convergencia diapicna asociada a esta
distribucion se encuentra entre las densidades 1026.7 y 1026.8 Kg/m®, donde se localizan los
valores minimos de Ri. El sistema frontal se ha comprimido lo suficiente para que la mezcla
diapicna sea lo suficientemente intensa y modifique las distribuciones de j, y de esta forma las

separaciones entre las isopicnas.
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Figura 3.6: Distribuciones para z = 11 horas de a) /10* m, b) 8v/9p en Kg' m* 5%, ¢} log(Ri) y d)
wyen Kgm™s? representandose los valores negativos con trazo discontinuo y los positivos con trazo

continuo.
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Debido a la presencia continua del campo de deformacién, las zonas de convergencia
diapicna seguirn aumentando, lo cual ocasionara un incremento en el indice j (ecuacién
3.14). Eventualmente, el aumento local de j podria ser lo suficientemente alto como para
balancear el efecto de la cizalladura diapicna en la determinacién de Ri, de forma que
disminuya la intensidad de la convergencia. El estudio de la estructura vertical/isopicna sera
mas facil a partir del analisis de los perfiles de las magnitudes estudiadas en esta Seccién
junto con la componente vertical del flujo de densidad turbulento, F,. Los perfiles analizados
corresponden a la parte central, en x = 0 Km, donde se localiza las zonas de mayor intensidad

de mezcla diapicna.

3.4.2 Graficas de perfiles

Los perfiles de densidad con respecto a z para una coordenada x fija nos permiten
evaluar de una forma mas clara la importancia de la mezcla diapicna a lo largo del tiempo de
modelizacion. En la Seccion anterior hemos visto que la mezcla diapicna es mas intensa en
localizaciones cercanas a x = 0 Km, por lo que estudiaremos la evolucién temporal del perfil
de pe, j, OV/0p , Ri , F, y w, en x = 0 Km, utilizando indistintamente el simbolo py 0 p para

referimos a la densidad potencial.

En la Figura 3.7a mostramos el perfil inicial de ps para x = 0 Km, el cual se
caracteriza por una zona de mayor estratificacion entre las profundidades de 500 a 700 m
correspondiente al intervalo de densidades entre 1026.5 y 1027.3 Kg/m®. Esto queda reflejado
en el perfil inicial de j presentado en la Figura 3.7b donde observamos una zona de valores
relativamente bajos (sobre 24x10* m) en este rango de densidades. En la Figura 3.7c se
muestra el perfil de v/dp con valores maximos de 2.4 m* Kg' s entre 1026.5 y 1026.7
Kg/m®. El perfil de Ri (Figura 3.7d) vendra condicionado por los perfiles de j y 8v/dp,

obteniéndose un valor minimo cercano a 0.4 (log(Ri) ~ - 0.4) para la densidad 1027.7 Kg/mv’.

En esta densidad es donde se obtienen valores altos de cizalladura diapicna coincidentes con

valores bajos del indice de separacidn.
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La componente vertical del flujo de densidad turbulento (Figura 3.7¢) encuentra su
valor méximo cercano a 10° Kg m? s™ en la densidad de 1027.7 Kg/m’®, tal como era de
esperar a partir del perfil de Ri. Los valores del gradiente diapicno de F,, O0F,/0p, son
positivos entre 1026.2 y 1026.7 Kg/m® y negativos a partir de esta ultima densidad hasta
1027.7 Kg/m® . Si a partir de la ecuacién (1.12) relacionamos la tendencia de la densidad con

-la pendiente de F,, nos queda la siguiente relacion:

r
W, =i (3.21)

De esta forma, obtendriamos valores positivos de w, entre 1026.2 y 1026.75 Kg/m’ y
negativos entre 1026.75 y 1027.7 Kg/m’, tal como se aprecia en la Figura 3.7f. El valor
maximo positivb de w, serié de 9x107 Kgm™ s a 1026.4 Kg/m’ y el valor negativo maximo
en valor absoluto estaria cercano a 6x 107 Kg m™ s sobre la densidad 1027.1 Kg/m®. Estos

dos valores maximos coinciden con los valores maximos de las pendientes en la Figura 3.7e.

Las zonas de convergencia diapicna (0w,/8p < 0) las encontramos entre las
densidades 1026.4 y 1027.1 Kg/m’, donde la curva del perfil de w, tiene pendiente negativa.
Las zonas de divérgencia se localizan entre 1026.2 v 1026.4 Kg/m® y entre 1027.1 y 1027.7
Kg/m®. A partir del analisis de las distribuciones en (x, p) es de esperar que la zona de
convergencia produzca cambios temporales apreciables en la distribucion de j, ecuacion
(3.14), v a su vez los cambios en j condicionen la zona de convergencia. Haremos a
continuacién ¢l estudio para tiempos posteriores a las 11 horas, después de haber alcanzado

una amplia zona central de valores subecriticos de Ri (Figura 3.6c).

En la Figura 3.8 analizamos los perfiles de ps, j y 0v/8p para ¢ = 12 horas con linea
continua, a £ = 12.5 horas con puntos y a f = 12.6 horas con linea a trazos. Podemos observar
que para ¢ = 12 horas el perfil de densidad apenas sufre modificaciones en comparacién con ¢
= 0 h (Figura 3.7a). Sin embargo, en los siguientes pasos temporales representados en esta
Figura 3.8 se forma un escaldn en el perfil, el cual podemos apreciar claramente aumentando
la zona entre 10263 y 1027.1 Kg/m® (Figura 3.8b). A continuacién justificaremos la
formacién de esta estructura a través del analisis de las demas magnitudes. Primero, al

analizar el perfil de j en la Figura 3.8¢ observamos como el aumento de j cerca de la densidad
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de 1027.8 Kg/m’ ocasiona la formacion de una zona menos estratificada en la regién cercana
a esta densidad (Figura 3.8b). Por otro lado, la evolucion de valores bajos de j cerca de las
densidades 1026.6 y 1026.95 Kg/m® producen zonas altamente estratificadas, las cuales

también son observadas en la Figura 3.8b.

La cizalladura diapicna (Figura 3.8d), va aumentando en la zona cercana a 1026.8

Kg/m’ pasando de 3.8 m*Kg s’ en¢t=12ha53m*Kg' s'enz=125hy finalmente a 7.5

m* Kg™ s” alas = 12.6 h. Por ¢l contrario, se observan dos zonas de evolucién opuesta en las
isopicnas 1026.6 y 1026.95 Kg/m’, con valores minimos en 7 = 12.6 hde 1.8 y 2 m* Kg™ s,
respectivamente. El papel de 8v/8p es el de disminuir Ri en la zona cercana a 1026.8 Kg/m’® a
pesar del aumento de j. De igual manera, 0v/0p domina la tendencia de Ri aumentandolo en

las mismas zonas en las que j disminuye.

El perfil para Ri (Figura 3.9a) muestra un valor minimo de log(R7) =-1 (Ri =0.1) en
1026.8 Kg/m®, con valores minimos secundarios cerca de 1026.4 y 1027.15 Kg/m® con
log(Ri) = - 0.65 (Ri = 0.22). La evolucién de los valores minimos de Ri hacen que el perfil de
F, evolucione con valores maximos en 1026.8 Kg/m®, hasta un valor de 8.5x10° Kgm?s' a
¢ =12.6 h. El aumento tan pronunciado (sobre 6 x 10° Kg m® s™) de F, entre r=12.5h'y
12.6 h es debido al régimen de nimeros subcriticos para R/ durante este periodo (ecuacion
1.16). El perfil de F, posee pendiente positiva para densidades por debajo de 1026.8 Kg/m® y
negativa para densidades mayores. Esto produce para los tres pasos temporales (Figura 3.9¢)
valores positivos de w, por debajo de esta densidad y negativos por encima. La evolucion
temporal muestra el aumento en valor absoluto de los valores positivos y negativos de w,.
Esto produce un continuo aumento de la convergencia diapicna en la zona cercana a la
densidad 1026.8 Kg/m’, ocasionando una zona poco estratificada en las inmediaciones de esta
densidad (Figura 3.8b). Las zonas altamente estratificadas se corresponden con densidades

donde la tendencia de la densidad muestra pendientes positivas (divergencia diapicna).

Estos resultados muestran que los procesos de mezcla diapicna por cizalladura son
responsables de la formacion de escalones en los perfiles de densidad, con un grosor sobre los
cien metros para el ejemplo analizado (Figura 3.8b). Los resultados del modelo parecen

confirmar el mecanismo de formacion de zonas de mezcla propuesto por Pelegri v Sangra
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2 (m)

(1997), siendo en nuestro caso la cizalladura diapicna la que domina la evolucién de la mezcla

en zonas inicialmente bien estratificadas.
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1

A continuacién realizamos un analisis de la sensibilidad del modelo ante los diferentes

factores que en €l intervienen, con ¢l fin de apreciar la importancia relativa de cada uno de

ellos.
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3.5 Analisis de sensibilidad

Se han llevado a cabo varios analisis de la sensibilidad del modelo frente a diversos factores:

a) resolucion de la malla del dominio numérico,

b) coeficiente de deformacion pura v,

¢} memoria de la turbulencia a través de la resolucién de la ecuacién de Langevin para
K.,

d) condiciones iniciales.

a) Resolucidn de fa malla

Se han hecho diversas simulaciones numéricas modificando los pasos en p y en x (por
ejemplo Ap = 0.01 Kg/m® y Ax = 1 Km) obteniéndose el mismo resultado fisico en las
distribuciones de las magnitudes estudiadas. La insensibilidad al paso de la malla en la
direccion de la densidad y en la direccion transversal al frente nos asegura que los resultados

obtenidos no son debidos a inestabilidades estaticas asociadas a la resolucién de la malla

(Roache, 1982) .

b) Coeficiente de deformacion pura. v

Hemos probado con valores de v diferentes a 10° s (por ejemplo 0.5 x 10557 y 1.5

RS . .. . . .
x 107 5" ) llegando a las mismas condiciones fisicas en tiempos superiores para Y menores y
en tiempos menores para y mayores. El valor del coeficiente estd relacionado con la naturaleza
de la deformacion, con lo que concluimos que su influencia se enmarca en la generacién de
condiciones subcriticas de una forma mds rapida o mas lenta a través de su efecto sobre la

cizalladura diapicna. En la Figura 3.10 presentamos el frente con y = 0.5x107 s para t =
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12.5 h, obteniéndose resultados similares a los obtenidos para y = 10° s™ a £ = 7 h (Figuras

3.4ay 3.5¢c).

1028.2
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—‘\\ :
.__._\\ 4 L
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500+ - r
1026.8 -
10262 — |
1 1027.01
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t=i25h \ 1027.7 — J 102740 ¢ 1M |
|
3 1027.6 4
1500 . N . i
-200 ~100 0 100 200 ~200 200
x (Km)
(a) (b)

Figura 3.10: Distribuciones para t = 12.5 horas de a) ps en Kg/m® y b) log(Ri)

¢) Memoria de la turbulencia

En este apartado hemos estudiado como la memoria de la turbulencia afecta la
evolucién del modelo. En la Seccién referente a formulacién tedrica del modelo discutimos
como el papel de la memoria de la turbulencia puede modelarse a través de una ecuacién de
Langevin para el coeficiente de difusion turbulenta vertical, K,. Esta memoria es
particularmente importante en aquellos casos en que la cizalladura no aumente continuamente
con ¢l tiempo, pues en este caso el incremento en j podria mas facilmente balancear los valores
altos de 0v/8p ocasionando un repunte temporal localizado de los valores de Ri. Ahora bien,
en casos en los cuales la cizalladura diapicna también aumente en zonas de convergencia, Ri

seguira siendo subcritico a menos que J tenga un aumento considerable.

~ Los resultados de las simulaciones numéricas sin memoria temporal apuntan a un -

desarrollo mas rapido de la intensidad de la tendencia de la densidad, debido a que el

coeficiente de difusidn vertical aumenta mas rapidamente.
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d) Condiciones iniciales

En la expresion (3.18) planteamos una distribucién inicial de la zona frontal z(x,p)
donde el parametro e condiciona la pendiente de la isopicna. Hemos realizado cambios de este
parametro obteniendo, tal como seria de esperar, que las condiciones subcriticas para Ri se
alcanzan en tiempos menores cuando aumentamos la pendiente inicial con valores altos de e, y
en tiempos mayores cuando la disminuimos con valores bajos de e. Esto se debe
principalmente a la influencia de la cizalladura diapicna en Ri ya que pendientes mas altas

producen valores iniciales mas altos de Ov/0p y mas bajos de Ri.

3.6 Aplicabilidad del modelo

Para examinar la aplicabilidad del modelo podemos comparar sus resultados con
aquellos obtenidos en ¢l estudio del sistema frontal de la Corriente del Gofo (Capitulo 2). Si
nos fijamos en las tres secciones analizadas en ese Capitulo (transecto Kelparaeldially
transecto K para el dia 17, Figura 2.11) observamos que existen analogias con los resultados
obtenidos por el modelo. Los transectos K ¢ I del dia 11 muestran el estado del sistema frontal
sometido a la deformacién del meandro Ernie mientras que para el transecto K del dia 17
corresponde a una situacién en la cual no existen meandros de gran amplitud que causen

deformacion (ver Figura 2.4). A continuacioén resumiremos brevemente estas analogias:

a) En las Figuras 2.11a v 2.11¢, correspondientes al transecto K, observamos que el
efecto del valle del meandro Ernie es el de comprimir las isopicnas y elevar sus pendientes,
alcanzandose valores de cizalladura diapicna mucho mayores para el dia 11 que para el dia 17
(Figuras 2.13a y 2.13e, respectivamente). En nuestro modelo de un sistema frontal
observamos como el campo de deformacion impuesto actuando durante 11 horas produce ¢l
aumento de las pendientes de las isopicnas (Figuras 32 y 3.4) con el incremento
correspondiente de los valores de cizalladura diapicna (Figuras 3.3b, 3.5b y 3.6b). Este
aumento de la cizalladura diapicna genera zonas de Ri suberiticos tanto en el modelo como en

el sistema frontal (Figura 2.13b para el transecto K).
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b) Las diferencias entre los transectos K e I del dia 11 estriban en que el primero
coincide aproximadamente con el valle del meandro y el segundo con la cresta (Figura 2.4b).
El sistema frontal de la Corriente del Golfo se caracteriza por una mayor compresion de las
isopicnas entre la cresta y el valle subsiguiente, a semejanza de las perturbaciones del chorro
atmosférico subpolar (“jet stream”), Palmén y Newton (1969). Es esta zona se obtienen
valores altos de cizalladura diapicna coincidentes con valores bajos de j dando lugar a Ri

subcriticos (Figura 2.13d).

c) La distribucién de valores positivos y negativos alternantes en la tendencia de la
densidad en €l valle y cresta del meandro Ernie (Figuras 2.14a y 2.14¢) guarda considerable
similitud a la obtenida con el modelo después de 11 horas de deformacioén (Figura 3.6d). Los
valores maximos positivos y negativos alternantes de la tendencia de la densidad obtenidos a
partir de los datos de campb son del orden de 10™ Kg m” s dando lugar a zonas intensas de
convergencia y divergencia diapicna. De la misma manera, con el modelo se han obtenido una
zona central de convergencia y dos zonas de divergencia para t = 12.5 horas (Figura 3.9¢) con

valores maximos de la tendencia de la densidad también del orden de 10* Kg m™ s™.

Concluimos que el modelo aqui desarrollado es capaz de representar cualitativamente
la influencia de los meandros en la intensificacién de la mezcla diapicna al actuar estos de

forma similar a como lo hace un campo de deformacién pura.

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



Capitulo 4

Conclusiones

Resumimos en este capitulo las conclusiones mas relevantes alcanzadas en este trabajo, asi

como todos aquellos aspectos que deberan ser considerados en trabajos posteriores.

4.1 Conclusiones
Las conclusiones principales de este trabajo son las siguientes:

1) El analisis de los datos de la Corriente del Golfo muestra que su region ciclonica esta
caracterizada por la presencia de zonas verticalmente bien estratificadas y por procesos de
frontogénesis durante el paso de los meandros que conlleva la intensificacion de la cizalladura
diapicna. Aquellas zonas donde estos dos efectos se superponen estan caracterizadas por
valores bajos, incluso subcriticos, del niimero de gradiente de Richardson y son probablemente
dinamicamente inestables. Los resultados del analisis de los datos muestran que la presencia
de los meandros induce condiciones subcriticas que acentian considerablemente los procesos
de mezcla diapicna, con la intensificacién maxima probablemente cerca de las crestas y entre

una cresta y el siguiente valle.
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2) Los resultados del modelaje de los procesos de mezcla diapicna en sistemas frontales
muestran que durante un proceso frontogénico de deformacion pura la cizalladura diapicna
aumenta con €l tiempo, de tal forma que localmente se alcanzan valores subcriticos del
numero de gradiente de Richardson. Los valores subcriticos minimos ocasionan una gran
intensificacién de la tendencia de densidad, y a su vez producen la existencia de zonas
verticalmente adyacentes con convergencia y divergencia de masa. Las zonas de convergencia
de masa son responsables del aumento en la separacién de las isopicnas, mientras que las
zonas con divergencia de masa ocasionan una reduccién en esta separacién. El resultado es la
produccién de perfiles de profundidad-densidad tipo escalera. Los resultados obtenidos se
comparan cualitativamente con las observaciones realizadas de los procesos de mezcla durante

el paso de meandros en Ia Corriente del Golfo dando buenas correspondencias.

3) La mezcla diapicna inducida por cizalladura es probablemente un proceso de notable
Importancia en sistemas con caracteristicas frontales, que se intensifica durante periodos
frontogénicos. En estas situaciones, los procesos de mezcla diapicna deben tener importantes
consecuencias dindmicas, en cuanto a la evolucion del propio frente debido a la transferencia
de masa y momento, y cinematicas, en cuanto a la transferencia de diversas propiedades

importantes en procesos biogeoquimicos.

Adicionalmente podemos mencionar una serie de resultados mas concretos con aplicaciones de

caracter general:

* La utilizacién del sistema de coordenadas isopicnas permite el estudio de las magnitudes
asociadas a los procesos de mezcla diapicna, evitando las ambigiiedades teéricas y practicas

asociadas a la determinacion de los procesos de mezcla horizontales y verticales.

¢ Se ha desarrollado una parametrizacién alternativa para el calculo del coeficiente de
difusién vertical, donde una dependencia del tipo Peters er al. (1988) marca el caracter
catastrofico que debe tener la mezcla para valores subcriticos del nimero de gradiente de
Richardson, y una dependencia del tipo de Pelegri y Csanady (1994) permite una transicion

relativamente suave para valores supercriticos del niimero de gradiente de Richardson.
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e El campo de temperaturas obtenido a partir de datos XBT y AXBT tiene una aplicacion
potencialmente muy buena para el céalculo de velocidades geostroficas y otras variables
relevantes en los procesos de mezcla diapicna. En este estudio se ha examinado la utilidad del
algoritmo de Army y Bray (1982) para determinar la salinidad a partir de datos de
temperatura y se han desarrollado diversas expresiones que permiten estimar la magnitud del
error en que se incurre en la estimacién de diversas variables a partir de datos de XBT y

AXBT.

o La transformacién de la coordenada transversal al eje del frente a una coordenada que se
desplaza con el campo de deformaciones permite la simplificacién de la ecuacion isopicna de
conservacién de masa y facilita la valoracién de la importancia de los procesos de mezcla

diapicna durante periodos frontogénicos.

e El modelo bidimensional de mezcla diapicna produce una zona de mezcla en el perfil
densidad-profundidad que. se asemeja considerablemente al tipo de estructura fina que se
observa a menudo en la termoclina superior del océano. Estos resultados proporcionan una
fuerte base dindmica al modelo cinemdtico de generacion de capas de mezcla desarrollado por

. Pelegri y Sangra (1997).

4.2 Lineas de trabajo futuro

Los sistemas frontales ocednicos y atmosféricos han sido usualmente catalogados como zonas
que mhiben la transferencia de masa y otras propiedades, activas y pasivas, entre diferentes
regiones. El impacto de este concepto es de gran importancia en numerosas aplicaciones. Dos
ejemplos para la atmésfera son los estudios de transferencia de radioactividad entre la
troposfera y estratosfera, y mas recientemente de transferencia de clorofluorometanocs. En el
océano la importancia es potencialmente muy grande para el estudio del destino final de los
residuos industriales y orgénicos vertidos en zonas costeras, los cuales usualmente deben
atravesar zonas frontales antes de poder llegar a aguas profundas. La importancia es también
muy clara en la transferencia de nutrientes desde aguas profundas hacia la capa fética. Si la
transferencia de masa y nutrientes esta restringida entonces la productividad de las aguas

superficiales se limita a aquellos casos de afloramiento local en que las aguas de la termoclina
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permanente alcanzan la zona tréfica, poniendo un limite posiblemente bajo a la riqueza
potencial en pesquerias. Y no menos importante, en términos del ciclo biogeoquimico del
carbono, puede ser la capacidad de transferencia de carbono organico particulado hacia aguas

profundas en esas mismas zonas frontales de afloramiento.

Los resultados de este estudio muestran, sin embargo, que en zonas frontales
(mesobescalares 0 a mayor escala) la intensidad de la mezcla diapicna puede ser notable
gracias a la produccion de inestabilidades por cizalladura diapicna; estos procesos de mezcla
favorecerian todos aquellos aspectos mencionados en el parrafo anterior. Con el objetivo de
profundizar en el estudio de este proceso tan beneficioso que nos brinda la naturaleza a
continuacién se mencionan algunos de los esfuerzos que se pretende realizar en un futuro

proximo:

e Modificar el campo de deformaciones utilizado en el modelaje del sistema frontal. Un
primer esfuerzo consistiria en permitir que el coeficiente de deformacién no fuera constante,
sino que disminuyese progresivamente en el tiempo, evitando asi que el efecto de cizalladura
resultase tan dominante. Otra posibilidad seria ﬁermitir que el coeficiente de deformacion
oscilase sinusoidalmente entre valores positivos y negativos. El objetivo perseguido seria el de
simular los periodos frontogénicos y frontoliticos (de relajacién del frente) que se observan en

las distintas fases de los meandros.

e Otra modificacion del campo de deformaciones consistiria en utilizar un coeficiente de
deformacion que dependa de la densidad. Esta deformacién diferencial permitiria que algunas
zonas alcanzasen una condicién subcritica mas rapidamente, sin requerir que gran parte del
sistema frontal se torne subcritico, lo que deberia favorecer la produccién de estructuras tipo
escalera en estas zonas. En este caso es de esperar que el tamafio de los escalones (las zonas
mezcladas) fuera menor que el obtenido con el modelo en su forma actual, mas semejante a las

estructuras observadas en la naturaleza.

¢ Introducir un trazador pasivo (simplemente mediante la identificacion de un grupo de
particulas) en una o varias bandas isopicnas y estudiar la evolucion temporal de su
distribucién. Ello permitiria determinar si los nutrientes que se encuentran a cierta

profundidad podrian alcanzar la zona trofica mediante el proceso de mezcla intermitente que
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nuestro modelo deja entrever. Esta intermitencia estaria asociada a la formacién de zonas
altamente comprimidas en los escalones del perfil profundidad-densidad, que serfan

susceptibles a sufrir nuevos procesos de mezcla.

* Adaptar el mecanismo de mezcla aqui desarrollado para estudiar la evolucién de la capa de
mezcla superficial, y eventualmente también acoplar un modelo biolégico que permita estudiar

la dependencia de los procesos bioldgicos con la transferencia intermitente de nutrientes desde

la termoclina hacia la capa de mezcla.

¢ Utilizar datos de otras zonas, tales como datos de las campaiias realizadas sobre las
estructuras mesoescalares en la zona del archipiélago Canario, con el fin de estimar la
intensidad de los procesos de mezcla. En particular, es de gran interés el estudio de los
procesos de mezcla en los remolinos ciclénicos v anticiclénicos observados a sotavento de
Gran Canaria, examinando las diferencias entre ambos y la posible intensificacion del proceso

dependiendo de la excentricidad de los mismos.
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