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2. Resumen

Las discusion sobre la naturaleza de la huella fria como proceso dindmico o
termodindmica, ha seguido muchos caminos. Esta investigacion estudia el aspecto
termodinamico, a través de un modelo simple con forzamiento atmosférico,
considerando los procesos termodinamicos de radiacién, difusion, flotacion,
conduccién y evaporacion; y el proceso dindmico del bombeo de Ekman. El modelo
reproduce la capa de mezcla estacional, pero no la termoclina. Para el huracan Gilbert,
es reproducida la profundidad de la capa de mezcla, pero no la huella fria. Los
resultados sugieren que la difusion establece la estructura basica del perfil térmico; la
flotacion produce el mezclado que genera la capa de mezcla; la radiacion y los flujos
superficiales determinan la temperatura de la superficie del mar; y, la corriente
ascendente de agua fria debida al bombeo de Ekman producido por el huracan, al
penetrar en la capa de mezcla reduce momentaneamente su profundidad. Esto sugiere
que la huella fria es resultado de procesos dinamicos no considerados, sin embargo, el
modelo simple obtuvo resultados semejantes a los modelos mas complejos, en la

escala climatologica.

superficial

ocean



3. Glosario

flujo de agua evaporada en m s™.

radio planetario en m.

albedo oceanico, adimensional.

capacidad calorifica del agua en J kg™ K.

coeficiente de arrastre del viento a 10 m del intercambio de momento, adimensional.
coeficiente de flujo térmico del intercambio superficial de calor por evaporaciéon o

conduccion, adimensional.

S Iy b b A

~

= ~

=

ND‘:&“D‘@D‘:‘D‘Q

P

capacidad calorifica del aire a presion constante en J kg™ K™.

derivada total temporal en s™.

presion de saturacion del aire en Pa.

calor neto en W m.

calor por adveccion W m™.

calor por difusion en W m.

calor radiativo neto 6 radiacion en W m.

parametro de Coriolis en s™.

funcién de Heaviside, adimensional.

aceleracién gravitacional en m s,

espesor de la capa de mezcla en m.

espesor inicial de la rejilla vertical que corresponde a la capa limite en m.
espesor del bombeo de Ekman o influencia friccional del viento en m.
espesor caracteristico de la difusi6on térmica en m.

espesor de la capa n en m.

espesor caracteristico de la transmision de radiacion solar en m.
radiacion neta en la superficie ocednica en W m™.

radiacion neta en la superficie oceanica con cielo despejado en W m™.
coeficiente de difusion o difusividad térmica o de intercambio turbulento vertical del

flujo térmico en m* s™.

coeficiente de difusion térmica horizontal en m? s™.

coeficiente de difusion tridimensional en m3 s™.

presion en el ojo de un huracan en Pa.

flujo térmico total por unidad de area o calor neto superficial en W m=.
humedad especifica a la altura de 10 m, adimensional.

flujo térmico conductivo subsuperficial 6 conduccién en W m™.

flujo térmico por transporte horizontal W m™.

flujo térmico evaporativo o calor latente en W m™.

flujo térmico radiativo neto por unidad de area 6 radiacién en W m™.
flujo térmico conductivo superficial o calor sensible en W m™.
humedad especifica al nivel del mar, admensional.

flujo térmico por transporte vertical en W m™.

radio de vientos maximos de un huracan.

temperatura superficial del mar en K.

tiempo en s.
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temperatura oceédnica en K.

temperatura superficial del mar modelada en K.

temperatura atmosférica en la superficie del mar en K.
temperatura en el fondo del mar en K.

componente zonal de la velocidad del aire en m s™.

velocidad de bombeo de Ekman en m s™.

humedad relativa, adimensional.

velocidad en m s™.

componente meridional de la velocidad del aire en m s™.
rapidez del viento horizontal en m s™.

velocidad del viento maximo de un huracan.

rapidez superficial del océano en m s™.

rapidez vertical en m s™.

rapidez vertical del bombeo de Ekman en m s™.

producto vectorial o cruz.

profundidad en m.

vector unitario vertical en m.

profundidad media de la capa n en m.

coeficiente de expansion térmica en K™.

parametro beta de Coriolis en m™ s™.

emisividad radiativa, adimensional.

derivada parcial.

incremento.

duracion del paso de tiempo en s.

incremento de la profundidad media entre la capa n y la n-1 en m.
nubosidad neta o fraccion de la cubierta nubosa, adimensional.
vorticidad relativa en s™.

componente vertical de la vorticidad relativa en s™.

coeficiente de conductividad térmica en m™* s*J kg™ K*.
operador nabla en m™.

densidad oceanica en kg m™.

densidad del aire en kg m™.

densidad del agua pura en kg m™.

constante Stefan-Boltzmann en J K.

estrés superficial oceanico en kg m™s=.

componente zonal del estrés superficial oceanico en kg m™ s.
componente meridional del estrés superficial oceanico en kg m™ s2.
producto punto u operador escalar.



4. Introducciéon

El fin de este trabajo de investigacion es estudiar la respuesta del océano al forzamiento
atmosférico, en particular la formacion de la capa de mezcla, su respuesta estacional y al paso de un
huracan.

Considerando a la huella fria como el enfriamiento en la superficie del mar dejado por el
paso de un huracén, surge la pregunta: épor qué enfria el océano tras el paso de un huracan?. El
fenomeno es explicado desde la dinamica (Emanuel, 2005), pero el planteamiento mas simple de
este problema parte de la termodindmica. Un modelo simple permite comprender la
termodinamica del océano y su respuesta a condiciones atmosféricas, lo que permite estudiar la
interaccidon océano-huracan. El modelo mas simple es unidimensional con toda la termodinamica y
la adveccion por bombeo de Ekman. La ecuacion de balance térmico permite considerar los
procesos de radiacion, difusion, flotacion, conduccién, evaporacion y bombeo de Ekman.

Aunque los flujos térmicos superficiales no son relevantes en la huella fria (Villanueva,
2006), es importante estudiar el papel de la estratificacion térmica oceanica, lo cual es posible
usando una rejilla vertical exponencial, que aumenta la resolucién de la superficie y la reduzca en la
profundidad. De acuerdo a la bibliografia revisada, el uso una rejilla exponencial y de solo una

ecuacion, hacen al modelo presentado el mas simple para simular el perfil vertical de temperatura.

El estudio consiste de ocho experimentos numéricos que incorporan sucesivamente cada
proceso, y el noveno simula el paso de Gilbert. Con forzamiento climatolégico el modelo logra
reproducir la capa de mezcla, pero sin formar la termoclina. Por otra parte, las condiciones
ciclénicas reproducen el comportamiento del espesor de la capa de mezcla, pero no la anomalia de
temperatura. El resultado del primer experimento, que sélo considera la difusién, sugiere que la
difusion establece la estructura bésica del perfil térmico. El segundo experimento toma la SST de
datos de reanélisis y presenta un comportamiento sinusoidal. El tercer experimento considera la
radiacion neta superficial, produciendo estratificaciéon en verano. El cuarto experimento considera
la nubosidad, encontrando que la parametrizacién reproduce la insolacion neta. El quinto

experimento considera la flotacion, que produce el mezclado que genera la capa de mezcla. El sexto


http://www.revistascca.unam.mx/atm/index.php/atm/article/viewFile/8556/8026

experimento, integra la adveccion producida por el bombeo de Ekman, la cual no es significativa. El
séptimo experimento considera el calor sensible y latente para determinar el valor de la SST. El
octavo experimento varia la difusién y el modelo se estabiliza. El Gltimo experimento simula el paso
del huracan Gilbert, aunque no reproduce el enfriamiento superficial, si el comportamiento del
espesor de la capa de mezcla, pues la corriente ascendente de agua fria debida al bombeo de Ekman
producido por el huracdn, al penetrar en la capa de mezcla, reduce momentaneamente su
profundidad.

A pesar de que el modelo no pudo reproducir en su totalidad la respuesta oceanica a un
huracan, el modelo reproduce el comportamiento climatologico del océano, atin cuando es un
modelo termodinamico simple. Por lo que, este modelo es util para estudiar la climatologia de

océanos y lagos.

4.1. Justificacion

Es importante el estudio de la interaccion atmosfera-océano, ya que tanto el
comportamiento del huracan como la actividad ciclonica estacional dependen de las condiciones
oceanicas (Emanuel, 2005). Los modelos acoplados atmosfera-océano reproducen el enfriamiento
oceanico y la distribucion ciclénica estacional, pero no la frecuencia ciclonica (Vecchi, 2014, 2015;
Lengaigne, 2019).

Para estudiar la respuesta del océano al forzamiento superficial se desarroll6 un modelo
oceanico multicapa. El caso de estudio es el huracan Gilbert porque existe un estudio

termodinamico previo que logré reproducir la huella fria (Villanueva, 2006).

4.2. Hipotesis

Partimos de la hipotesis: Cuando existe un huracan, la penetracion de agua fria por debajo
de la capa de mezcla provocada por el bombeo de Ekman, produce un enfriamiento de la superficie

oceanica.
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4.3. Preguntas

La investigacion responde a la pregunta: ¢Qué factores fisicos de la dinamica atmosférica y
oceanica determinan el enfriamiento de la superficie oceanica en presencia de un huracan?
Y considera como preguntas especificas:
e ¢Qué procesos son fundamentales en la termodinamica oceanica?

e (¢COmo un huracan afecta termodinamicamente a el océano?

4.4. Objetivos

Para responder a las preguntas, el objetivo principal es el desarrollo de un modelo oceanico
con forzamiento atmosférico y un minimo de ingredientes fisicos, pero toda la termodinamica.
Ademas, los objetivos especificos son:
e Estudiar el efecto de cada proceso termodinadmico.
e [Estudiar el efecto del bombeo de Ekman, propuesto como el proceso dinamico més relevante
en condiciones ciclonicas.

e Evaluar el modelo para el caso del huracan Gilberto.

5. Teoria

Esta seccion revisa los conceptos basicos de termodinamica, ademas, las variables, procesos,
flujos energéticos y capas ocednicas, asi como las variables atmosféricas y, por ultimo, las

caracteristicas de un huracan y su interaccion con el océano.

5.1. Ecuacion de balance térmico

La ecuacion de balance térmico relaciona el cambio temporal de la temperatura T con la
adveccion térmica ve V(p ¢ T) y el calor neto intercambiado por unidad de volumen E (Adem, 1962,
ec. 19):

d(pcT) =E 1

10


https://www.tandfonline.com/doi/pdf/10.3402/tellusa.v14i1.9532

0,(pcT)+vV(pcT) =E 2
donde c es el calor especifico a presion constante, también llamado coeficiente de capacidad
térmica (o calorifica) especifica, que es practicamente constante para el agua con valor de 4186 J
kg* K* (Cengel, 2006, tab. A-3), p es la densidad del agua de mar, v = (v,v,,v,) es la velocidad del
fluido y V = (9,,0,,0,) el operador nabla. Cada término tiene unidades W m™ (J s™ m?).
Considerando la densidad del agua marina constante, ya que aunque varia de 1025 kg m™ en la
superficie a 1028 kg m™ en la profundidad, esta variacion es pequefia (Brown, 2001, fig. 3.19, Vallis,
2017, fig 22.7; Wunsch, 2004, fig. 1), se simplifica la ecuacién de balance térmico:
pc(0, T+veVT)=E 3
Considerando una columna oceanica con simetria horizontal, el cambio en el flujo térmico
neto por unidad de area Q es el calor absorbido por cada capa diferencial horizontal (Niiler, 1977):
AQ=-E Az 4
El signo negativo del gradiente vertical representa que la energia térmica es absorbida, para
la conduccion Q. es la difusién Ej, para la radiacidon Q, es el calentamiento radiativo E; (Woods,
1085, ec. 1), etc. Esto en la ec. 3 produce la ecuacion de balance térmico medio de Reynolds
(Fischer, 1997, ec. 1.1):
pc(0,T+vVT)=-(3,Q=-29,0, 5
donde Q, son los diversos flujos de calor con unidades W m> (J s* m*). Despreciando la
adveccion horizontal, que a pesar de ser relevante para vientos intensos (Mcbean, 1985), son los
flujos superficiales los que dominan el balance térmico superficial oceanico (Lau, 2012, sec 6.6.2).

Esta consideracion permite obtener el modelo de esta investigacion:

pc(0T+wdT)=-20,0, 6
donde pcwd,T es la adveccion vertical. En el interior del océano el balance térmico es:
pc (0,T+wo,T)=-0,Qz-Q.) 7

En la frontera atmosfera-océano, el flujo neto de calor superficial afecta una capa
homogénea de espesor h, que corresponde a la piel oceanica y no a la capa de mezcla (Mendoza,

2005; Villanueva, 2006, 2010):
pch0, T = Q- Q.- Q- Qq 8

11
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donde Q, es el calor latente y Qg el sensible. Esta condiciéon de frontera determina la
temperatura superficial del mar (SST). La otra condicion de frontera es temperatura fija y nulo flujo

térmico en el fondo d, (pc T) = o.

5.2. Procesos

Los procesos térmicos son conduccion, radiacion, conveccién y cambio de estado. Los
procesos en el interior del océano son diferentes a los de la superficie oceanica. Los procesos méas
importantes del interior ocednico son la difusién que crea la estructura térmica, la penetracién de
radiacion solar que es la fuente de calentamiento, el mezclado que crea la capa de mezcla y el
transporte de calor debido al flujo hidrico. En la superficie, los procesos son arrastre por viento,
evaporacion, precipitacion, calentamiento por radiacion solar, enfriamiento por radiacién de onda
larga y conduccion térmica con la atmosfera (Fischer, 1997; Moreles, 2012).

Cada proceso tiene asociado un flujo. Los flujos de energia en el interior del océano son por
difusion Q,, radiacion Qy, transporte horizontal Qy, y vertical Q,,. Los flujos superficiales, debidos a
la interaccion entre la atmoésfera y el océano, son de masa por evaporacion y precipitacion,
momento, calor sensible (conducciéon) Qg y latente (evaporacion) Q,, este ultimo es la principal
pérdida de calor.

El modelo s6lo considera los términos de difusion, radiaciéon, mezclado por flotacion,
transferencia de momento superficial por viento, que produce el bombeo de Ekman, adveccion
térmica por Bombeo de Ekman, calor sensible y latente. La fig. 1 muestra un esquema de las capas

oceénicas y los procesos considerados.

12
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Figura. 1. Modelo conceptual oceanico estudiado, en naranja los procesos que afectan a la
superficie, en rojo los submarinos y en verde los mecanicos. El significado de las iniciales esta en el

glosario. Adaptado de Rahmstorf (1992).

5.2.1. Difusion

La difusion es el transporte turbulento de calor causado por la conduccién. El flujo de calor
por unidad de volumen debido a la turbulencia E, que se refiere a la covarianza de la velocidad
turbulenta con la anomalia de temperatura. La difusion es el calentamiento causado por el cambio
en la conduccion térmica Q.

o, pcT=E,=-VeQ.=-V(-1 VT) 9
con 4 la conductividad térmica o coeficiente de conduccion térmica en m™ s* J kg* K*. Parap y ¢
constante se simplifica a la ley de Fick:

0,T=k, V*T=k,(0° T+0,,T)+ko*,,T 10
donde k, = 4/pc el coeficiente de difusividad o difusion térmica o de intercambio (austausch) del
transporte turbulento que tiene las componentes horizontal k,, y vertical k. Las mediciones en

laboratorio para k,, a 15 °C al nivel del mar con una atmoésfera de presién, son de 1.4 x 107 m*s™

para agua (Nayar, 2016; Talley, 2011, tab. 2) y 2.38 x 10° m?s™ para el aire (Cengel, 2006, tab. A-9).
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La magnitud de k, en la atmosfera es de 10° m?s™ y en el océano de 103 m? s* (Pacanowsky, 1981;
Talley, 2011, fig. 14.17). En la k efectiva varia de 1 x 10 a 1 x 10 m*s™ exponencialmente para SSTs
de 10 a 28 °C (Sriver, 2007). En la base de la capa de mezcla k varia sinusoidalmente entre 10 m?
s™ en agosto y 10 m? s™ en marzo (Cronin, 2015, fig. 10 y A1). En el interior del océano k varia entre

1xX10°y 6 x 10* m? s™ (Arcos-Pulido, 2013, p. 66; Treguier, 2006, tab. 2), preferentemente es del

orden 10”° m® s con media 10 m?s™ (Talley, 2011, p. 193). En el Pacifico la media vertical abajo de
los 250 m varia entre 107y 10° m? s (Zhu, 2018, fig. 1). En el Atlantico ecuatorial, k varia entre 1y
4 x 10 m? s (Kadko 2011). En el fondo oceanico es del orden de 10° m* s™* (Wunsch, 2004, p. 290)
hasta 10 m? s (Talley, 2011, fig. S7.4). El valor 1 x 10* m? s™ de k produce simulaciones realistas
del flujo (Ffield, 1992), asi como de las SSTs y de la profundidad de la capa de mezcla (Rahmstorf,
1992). La magnitud del coeficiente de difusion térmica depende del medio y la escala del sistema
(Wunsch, 2004, tab. 1).

La ecuacion de difusion vertical:

oT=ko?,T 11
tiene la solucion (Read, 2004, ec. 9.5; Cushman, 2011, ec. 5.19):
T=T,+ T, exp(z/h,) cos( (z/kt,)"*z - (2z/t )t ) 12

1]

donde t el tiempo, ¢, es el periodo caracteristico, z es la profundidad y h, = (t,k/z)” la profundidad
caracteristica. La profundidad caracteristica de la insolacion diaria (t,= 1 dia), con k =1 x10*m?
s’, es h, = (tk/7)” = 1.6 m vy para el ciclo anual es h, = (tk/z)"” = 31.7 m. Resultados en
concordancia con observaciones de la penetracion del calentamiento solar en el océano. Para la
escala diaria esta penetracion es alrededor de 10 m (Ling, 2015) y en la anual es alrededor de 100 m
(Yang, 2004). La profundidad caracteristica anual esta en el rango de la variaciéon anual observada
de la profundidad de la capa de mezcla en el Golfo de México que oscila entre 20 y 75 m (Mendoza,
2005). Este resultado sugiere que la insolacion tiene una influencia en la formacién de la capa de
mezcla. Suponiendo que es asi, k se puede estimar a partir de la profundidad y tiempo
caracteristico h.? = t kz* (Treguier, 2006, p. 84). Para la perturbacion diaria k = (10 m)? /#2°(1 dia) =
1x 10* m?s™ y para la anual k = (1toom)* /7°(1 aito) = 3 x 10® m?s™. Como la primera afecta la

superficie y la segunda a la termoclina, esto sugiere que k disminuye con la profundidad. Marshall

(2008) parad,T = k 8*,,T indica la escala h, = (t k/27)".
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5.2.2. Radiacion

Los fenomenos radiativos en el océano son calentamiento por radiacion incidente y
enfriamiento por emision infrarroja. La insolaciéon es dominante cuando esta presente.

La radiacion que incide en la superficie marina depende de la cubierta nubosa, esta
compuesta por radiacion directa del Sol, la difusa debida a las nubes y la atmosfera (fig. 5.2a), asi
como, la emision infrarroja emitida por la atmésfera y las nubes (fig. 5.2b). La radiacién neta de
onda corta incidente en la superficie oceanica o global I, una parte es reflejada al y otra absorbida
(1-a)l, a, es el albedo de la superficie oceanica (fig. 5.2a). La radiacion absorbida es la principal
fuente de calentamiento, la region en la que esto ocurre se llama capa eufética y puede llegar hasta
aprox. 50 m. La radiaci6on transmitida se atentia exponencialmente Q, = (1-ayle”’"™® con una
profundidad caracteristica h, que depende de la longitud de onda (Kara, 2005; Alexander, 1976). I
es medida perpendicular a la superficie, el vector del flujo es:

Qg =-(1-ayle”™ 3 13

La insolacién provoca una oscilacién estacional y diaria en la temperatura superficial que
ayuda a la estratificacion de la temperatura (Ling, 2015).

La emision infrarroja 6oT* es funcion de la temperatura T, donde 6 es la emisividad y o la
constante de Stefan-Boltzmann. La superficie ocednica emite radiaciéon infrarroja que en parte
escapa al espacio por la ventana de Simpson (localizada entre 8 y 12.5 micras) y otra es absorbida
por las nubes y los gases de efecto invernadero como el vapor de agua y el CO, (Mendoza, 2017).
Las nubes emiten radiacién en onda larga casi como cuerpos negros, una parte escapa al espacio

exterior pero otra parte va a la superficie oceanica (fig. 5.2b).

El flujo neto de radiacién superficial E es la radiacion neta de onda corta menos la radiacion

de onda larga neta emitida considerando la interaccién con las nubes (Budyko, 1974, ec. 4.11):
Es=0-a)I-00T*[0.25-0.495 Uey (T,) ] (1-0.65¢) - 46 o T2 (T,-T,) 14
donde J = 0.96 es la emisividad del mar, ¢ = 1.38 x 10** J K la constante Stefan-Boltzmann, T, 1a

temperatura superficial atmosférica, U la humedad relativa del aire, e (T,) la presion de saturacion
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del aire a la temperatura T, ¢ la fraccion total de cubierta nubosa y T, 1a temperatura superficial del

mar.
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Figura 5.2. Componentes de la radiacién a) onda corta y b) onda larga.

5.2.3. Mezclado

El mezclado es debido al movimiento del agua resultado de la flotacion, de la turbulencia
inducida por viento (Alexander, 2008), del rompimiento de olas (Emanuel, 2005; Jullien, 2012),
remolinos ocednicos y de las ondas internas (Geisler, 1970). El proceso inclito es el mezclado por
viento, donde el viento transfiere momento a toda la capa de mezcla provocando su
homogeneizacion y profundizaciéon debido a la turbulencia creada por la cizalla del arrastre (Ling,
2015), este proceso es dominante cuando los vientos son intensos (Fischer, 1997). Los remolinos
oceanicos aumentan con la temperatura (Romero, 2019). La flotaciéon, conveccién libre,
gravitacional o penetrativa se presenta cuando una capa méas densa se sobrepone a otra menos

densa, esto puede ocurrir por inestabilidad térmica, salina (Fischer, 1997; Marshall, 2008, p. 224) o

la combinacion de las dos produciéndose el fenémeno dedos de sal (Brown, 2001, p. 224), este
proceso esta relacionado a la ausencia de nubes con aire seco (Fischer, 1997). La frecuencia de la
flotacion en la superficie oceanica en el Tropico de Cancer es alrededor de 4 ciclos por hora
(Wunsch, 2004, fig. 2) lo que es bastante efectivo para el mezclado. Por otro lado, experimentos de
conveccién en laboratorio muestran que el mezclado ocurre en cuestion de minutos (Marshall,

2008, fig. 4.8). La presente tesis considera el mezclado por flotacion térmica, producido por el
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enfriamiento superficial. El mezclado por flotacion ocurre hacia arriba a diferencia del producido

por el viento que es hacia abajo.

5.2.4. Arrastre

La rapidez del viento superficial v, interacttia con la rugosidad oceénica, estableciendo un
flujo de momento o estrés zque provoca un arrastre v, de la superficie ocednica (Fischer, 1997;

Mendoza, 2005; Powell, 2003; 2008):
pvv,=7=p,C v, 15

de magnitud:

pvi= 7 =p,Cv7 16
donde p = 1027 kg m* es la densidad del agua salada (Vallis, 2017, tab. 2.1), p, = 1.225 kg m* la del
aire (Mendoza, 2005) y C, el coeficiente de arrastre o intercambio de momento variade 1x10% a5
x 107 (Bell, 2012, fig. 16) con valores medios de 2.7 x 10 (Hsu, 2019) y 2.4 x 103 (Bell, 2012). C, es

parametrizado en términos de la rapidez del viento (Zweers, 2010; Bi, 2015; Hsu, 2017; Liu, 2017),

del nimero de Richardson (Huang, 1978; Mendoza, 2005; Soloviev, 2012) o de la vorticidad
relativa { en el caso de ciclones tropicales (Hsu, 2019). Los vientos fuertes, con rapidez mayor de 40
m s, crean aerosol y burbujas en el océano que sirven de lubricante disminuyendo C; (Bao, 2011,
fig. 1; Bell, 2012, fig. 16; Rastigejev, 2018; Emanuel, 2018) a una media de 2.4 x 103 (Takagaki,
2012). Una vez mas, considerando que el cambio pequeiio, tomaremos C, constante con valor de

2.5 x 10 (Mendoza, 2005).

5.2.5. Bombeo de Ekman

La vorticidad del estrés inducido por viento V x zprovoca un movimiento oceanico llamado
bombeo de Ekman. Las principales causas del bombeo de Ekman son vortices y chorros
atmosféricos (fig. 5.3), en menor orden, el flujo geostrofico y el gradiente horizontal térmico
(Gaube, 2015).

Los giros ciclonicos o de vorticidad positiva, es decir, cuando el rotor del esfuerzo es
positivo, producen ascenso de agua, succién, surgencia, afloramiento o penetracion y los giros

anticiclonicos provocan hundimiento, bombeo, 6 subsidencia (fig. 5.3b) (Montoya, 2014, p. 8, 27;
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Dijkstra, 2008, p. 116: Vallis, 2017, fig. 5.9) produciendo una disminuciéon o incremento del nivel
del mar (Brown, 2001, fig. 3.24; Reyes, 2014, p. 155). En el caso de un huracan, bajo el ojo se

presenta una surgencia que eleva el nivel del mar (Emanuel, 2005).
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viento Cu}_h __I:j C«.-I__ 2
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Figura 5.3. Succidén (surgencia) y empuje (subsidencia) del bombeo de Ekman para a) una
corriente en chorro (adaptada de Talley, 2011, fig. 7.12) y b) giros atmosféricos ciclonico y

anticiclonico respectivamente (corte vertical, modificado de Brown, 2001, fig. 3.24).

El movimiento rotacional del viento produce un movimiento en el océano llamado bombeo
de Ekman u, que es calculado, segiin Stern (Gaube, 2015), como el rotacional del esfuerzo entre el
producto de la densidad con la vorticidad total:

pu,=Vx(z/(f+Q)= Vx( Cou/{f+2.(Vxu)}) 17
donde p = 1027.5 kg m™ es la densidad del agua salada, f = 2Qsing es el parametro de Coriolis el
parametro de Coriolis con Q = 2;1/86400 s = 7.27 x 107 rads™ la velocidad angular de la Tierra y ¢
la latitud, 7z el vector de estrés con componente zonal 7, = Cyu,u y meridional 7z, = Cyv, C,
coeficiente de arrastre, u = (u,v,w) la velocidad del viento, v, la rapidez del viento, (=2« (Vxu) =
0,v-0,u es la componente vertical de la vorticidad o vorticidad relativa 6 simplemente vorticidad y 2
es el vector unitario en la direccion vertical z. El bombeo de Ekman u, estd compuesto por el

rotacional del estrés y la divergencia del transporte geostrofico, que es de menor magnitud (Vallis,

2017, ec. 5.197):

pu,=Vx(c/(f+Q) = Vxz/(f+Q + (1/(f+Q?) zx V (f+Q) 18
La componente vertical w, = 2 « u, satisface:
pwy=2+(Vx{z/(f+Q}) =2{Vxz/(f+Q} + 1/(f+0F) z+{zx V (f+O} 19
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p Wy = (3,,-9,5)/(F+0 + (1/(F+D) (5D, f + 7,9, - 7,9, U} 20
que converge a la solucion R 9,¢, con R = U/fL es el nimero de Rossby balanceado con las escalas
de velocidad U y longitud L (Wenegrat, 2017). Esta soluciéon es semejante al término con
divergencia vertical de la vorticidad (1/(f+¢)*)7,0,¢.

Por otro lado, si la vorticidad relativa es nula, se simplifica la relacion de Stern a sélo los
términos rotacional y zonal del esfuerzo (Lee, 2000):

pu,=Vx()=(Vxg/f+ (1/F)z,d,fz2 21

El primer término indica la convergencia 6 divergencia en la capa de Ekman. El segundo

término indica la divergencia en el transporte latitudinal de Ekman debida al cambio del parametro

de Coriolis, este término es importante para viento estable y en latitudes bajas (Fischer, 1997, p. 75

). Suele despreciarse el segundo término, de modo que el bombeo de Ekman se aproxima usando

solo el rotacional del estrés (Wenegrat, 2017; Lu, 2017; Vallis, 2017, ec. 5.209):

p waz 2¢(Vxz)=Ve(rx2)= 0, z, -ay 7, =P, Cdva(axv - ayu)z paCdvaC 29
La rapidez del bombeo vertical de Ekman w;,, es del orden de + 10 m s” (Dijkstra, 2008, fig.

5.13; Gaube, 2015; Lu, 2017, fig. 3¢; Vallis, 2017, p. 778, 781).

La rapidez vertical w es parametrizada sinusoidalmente con la profundidad comenzando en
cero para la superficie y alcanza su maximo, igualandose a la rapidez de bombeo de Ekman, a la
profundidad h; de Ekman; es decir, w(z=h,)=w,, h; es parametrizada como (Lu, 2017, ec. 3):

hy=0.4v,/f=0.4(p.Co/P)"*vo/f 23

Usualmente, la capa de Ekman tiene una profundidad menor a 50 m (Vallis, 2017, p. 204).

Conforme aumenta la resoluciéon de los modelos y mejoran las mediciones, las rafagas son mas

intensas y por ende los valores de h, y w, (Vincent, 2012a; Stern, 2017).

5.2.6. Adveccion

El movimiento de un fluido incompresible transporta energia térmica intercambiando una
cantidad de calor llamada adveccion térmica:

velpcT 24
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En el océano, el movimiento puede ser producido por flotacion, arrastre o turbulencia
inducida por viento (Alexander, 2008), bombeo de Ekman, rompimiento de olas (Emanuel, 2005;

Jullien, 2012), ondas internas (Geisler, 1970), corrientes geostroficas, bombeo térmico y cambio del

nivel del mar debido a la marea o al balance hidrostatico (Anthes, 1982, p. 131; Lu, 2017). Este
estudio solo considera el bombeo de Ekman y la adveccion vertical que produce:

E, = pcwo, T 25

5.2.7. Calor sensible

El calor sensible es aquel transmitido por conduccion térmica entre el océano y la atmosfera
(Talley, 2011, p. 132). El viento produce y evapora el aerosol sobre la superficie marina lo que
ocasiona un descenso en la temperatura atmosférica (Lighthill, 1998). La diferencia de temperatura
entre el océano y la atmosfera produce una conduccion de calor sensible Q4 que se parametriza
como (Fischer, 1997; Zavala, 2002; Mendoza, 2005; Potter, 2017):

Qs=p,6,Cyv, (T,-T,) 26
donde p, = 1.225 kg m™ es la densidad del aire, ¢, = 1012 J kg™ K™ el calor especifico del aire a
presion constante, C, el coeficiente térmico de intercambio turbulento vertical del calor sensible
con valor de 1.08 a 1.41 segin el autor (Kagan, 2006, tab. 3.1), el valor méas usado es 1.2 x 103
(Mendoza, 2005) pero recientemente se ha usado 1.16 x 10 (Potter, 2017), v, la rapidez horizontal
del viento, T la temperatura superficial del mar y 7, la temperatura del aire. C;; es constante
respecto a la rapidez del viento (Potter, 2014; Bao, 2011, fig. 1; Bell, 2012, fig. 16), de modo que
aunque las olas crecen con el viento (Ochi, 2003, fig. 1.13), estas tiene poca importancia en los

flujos turbulentos superficiales de un CT (Pianezze, 2018).

5.2.8. Calor latente

El agua en la superficie del mar para poder evaporarse requiere una cantidad de energia
llamada calor latente (Fischer, 1997):
QL = A po Lv 27
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donde A es el flujo de agua evaporada en m s™, p, la densidad del aguay L, = 2.44 x 10° J kg™ el
calor latente de evaporacion (Mendoza, 2005). La evaporacion estd modelada con la
parametrizacion (Zavala, 2002):

Q.=p,C.v, L, (q;-q.) 28
donde p, = 1.225 kg m™ es la densidad del aire, C; = 1.2 x 107 el coeficiente térmico de intercambio
turbulento vertical del calor latente numéricamente igual a C; (Mendoza, 2005) aunque algunos

autores lo reportan diferente (Kagan, 2006, tab. 3.1), v, la rapidez del viento a 10 m, g la humedad

especifica de saturacion del aire g, a 10 m y al nivel del mar g, en kg de vapor de agua entre kg de
aire himedo. La altura para las variables atmosféricas p,, T,, v, v,y q, es 10 m. Existen diferentes

aproximaciones para la humedad especifica:

q =0.62197¢e(T)/(P, - 0.378¢e,(T)) (Zavala, 2002)
q,=0.622Ue(T,)/P,, q,=0.622Ue(T,)/P,, U,= 0.981 (Mendoza, 2005), U, = 0.97 (Wang, 2012)
q=0.622¢(T)/P, (Potter, 2017)

donde 0.622 es la razon de las constantes de los gases para el aire seco y el vapor de agua (Monin,
1990, p. 4), P, la presion del aire al nivel del mar en pascales, T, la temperatura del aire a 10 m de
altura en kelvins, T, la temperatura en la superficie del mar en kelvins y e, la presion de saturacion
del vapor en pascales y U la humedad relativa en fraccion adimensional. Existen muchas
expresiones aproximaciones de la ecuacion de Clausius-Clapeyron para calcular la presion de
saturacion del vapor e, una de ellas es la parametrizacion de Tetens (fig. 5.4) (Lowe, 1977, ec. 6):
e, = 610.94%exp(17.625%(T, - 273.15)/(T, - 35.85)) 29
Por ejemplo: la presion de saturaciéon de vapor a 26 °C es 31 hPa. Para cambios pequeiios de
la temperatura, se puede realizar una aproximacion lineal.
Sin embargo, atn sin viento existe evaporacion y calor sensible, por lo que falta una

constante en las ecuaciones, que es despreciable (Smith, 1980).

5.3. Capas oceanicas

Es este trabajo consideramos al océano constituido por capas de acuerdo a sus propiedades

térmicas: limite, de mezcla, termoclina y profunda.
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La capa superficial, piel o limite, son los primeros decimetros de profundidad donde ocurren
los flujos de calor superficiales y donde se mide las SSTs (Ward, 2007). En el Golfo de México, la
SST media diaria es cuasi sinusoidal alcanzando un minimo de 21.5 °C a mediados de febrero y un
méaximo de 29.2 °C a principios de agosto (Mendoza, 2005). El cambio de las SSTs es debido al
flujo neto superficial térmico que oscila sinusoidalmente con un minimo alrededor de -100 W m™

en diciembre y maximo aprox. de 100 W m™ en junio (Zavala, 2002).

La capa de mezcla es creada por la turbulencia debida a conveccién termohalina y a los
efectos del viento: olas, arrastre o deriva del viento y bombeo de Ekman (Alexander, 2008). En la
capa de mezcla, la densidad, salinidad y temperatura son homogéneas. Las variables mas
importantes de la capa de mezcla son temperatura T y profundidad h. Como la capa de mezcla
contiene a la capa limite, la temperatura es la misma; es decir, la temperatura de la capa de mezcla
es las SSTs. La profundidad es determinada hasta donde la temperatura es menor a 0.5 °C en
comparacion con la superficial (Levitus, 1982). El criterio varia de 0.5 a 1 °C (Kara, 2000; de Boyer,
2004). Una diferencia en el criterio puede significar varios metros de diferencia (Montoya, 2014,
sec. 2.3.2). El espesor de la capa de mezcla h es del orden de decenas de metros aumentando por el
viento y disminuyendo por la flotacion producida por la radiaciéon (Fischer, 1997; Alexander,
2000), la profundidad méaxima varia con la latitud correlacionada con el esfuerzo meridional
(Montoya, 2014, fig. 3.12). Climatologicamente en el Golfo de México, varia casi sinusoidalmente de
18 m en julio a 75 m en febrero (Mendoza, 2005), siendo mayor en el noreste, donde puede
alcanzar hasta 200 m de profundidad a diferencia de la plataforma de Campeche, donde so6lo
alcanza los 60 m (Caso, 2004, p. 110). En la capa de mezcla existen diferentes flujos que
caracterizan diferentes capas. La capa de Ekman es la capa superficial de unos 30 metros donde se
presenta el bombeo de Ekman. El flujo ventilado es la circulacién oceanica debida a los vientos de
los centro semipermanentes de alta presion atmosférica. La penetracion es un flujo ascendente que
enfria y engrosa la capa de mezcla provocado principalmente por el viento y la flotacién (Alexander,
2000) y en menor magnitud por el bombeo de Ekman (Vallis, 2017, p. 781; Alexander, 2000). En
ocasiones, la penetracion es principalmente ocasionada por la inestabilidad por cizallamiento en la

termoclina (Jacob, 2003; Jaimes, 2011). El flujo estacional es debido a la circulacion geostrofica, es
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decir, debido a la fuerza de Coriolis producida por la rotacion Terrestre (Goh, 2013). Cuando existe
un gradiente horizontal en la profundidad de la capa de mezcla, hay induccién lateral que provoca
subsidencia (Klinger, 2017, p. 198). Temporalmente hay 3 regimenes: inercia oceanica, interaccion
atmosférica y equilibrio entre ambos regimenes, que es cuando ocurre la reemergencia de la capa

de mezcla (Alexander, 2000, 2008; Byju, 2018).

La termoclina es la capa donde la temperatura varia con la profundidad y esta debajo de la
capa de mezcla. Su espesor es del orden de centenas de metros llegando hasta 1 km, con una
temperatura de alrededor de 5 a 6 °C en el Oeste del Golfo de México y en el Este alcanza una
temperatura minima de 4.25 °C a 1.6 km (Caso, 2004, p. 110). La termoclina depende de la difusion
(Pacanowsky, 1981) y la adveccion producida por el viento y la corriente de la celda polo-equador
(Vallis, 2017, p. 790). La termoclina interna es producida por la reduccién de la difusion (Talley,
2011, fig. S7.4). La termoclina ventilada es producida por el viento. La termoclina no ventilada

ocurre debajo de la profundidad donde dejan de afectar significativamente los vientos superficiales

(Klinger, 2017, cap. 4y 5).

Por tultimo, la capa profunda o abisal, estd por debajo de la termoclina, usualmente a
profundidades mayores a un km, donde la temperatura es constante alrededor de 4 °C (Zavala,
2002, tab. 1) y no hay flujo de calor. La profundidad maxima del océano se da en las fosas marinas
con profundidades de hasta 11 km, la fosa mas profunda del Golfo de México es la Sigsbee con 4384

m.

5.4. Variables atmosféricas

Las variables atmosféricas forzantes del modelo son: radiacion neta con cielo despejado 6
insolacioén I, temperatura superficial del aire T, densidad del aire p,, viento superficial v, rapidez
del viento superficial v,, vorticidad { = V x v, presion al nivel del mar P, humedad relativa Uy
fraccion total de nubes 6 nubosidad . La temperatura del aire es inferior a las SSTs excepto en dias
despejados o con niebla (Wu, 2013). En el Golfo de México, la v, promedio presenta un maximo en

febrero y el minimo en julio (Zavala, 2002, fig. 7), e inversamente ocurre para P,. U es
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relativamente constante espacialmente (Pfahl, 2011), pero la media climatica mensual oscila entre
0.7y 0.9. La humedad especifica es alrededor de 18 g kg™ (Laing, 2011, sec 5.1.4) y € varia entre 0.4

y 0.6.

5.5. Huracan

Un huracan es un ciclon tropical (CT) con viento superficial maximo sostenido mayor a 33
m s™ 0 119 km h™. Por su parte, un CT es una tormenta con vientos violentos a gran escala en aguas
tropicales, cuyas nubes giran en sentido contrario del reloj en el hemisferio norte y cuya
precipitacion produce grandes beneficios a la agricultura, asi como pérdidas en infraestructura y
vidas humanas (Peimbert, 1979, p. 2).

Un huracan en una maquina térmica de bombeo vertical alimentada por el calor latente de la
humedad. La liberacion del calor latente, al condensarse el vapor de agua en la parte superior del
ojo, crea un gradiente de temperatura que eleva el vapor por flotacién y que al condensarse,
retroalimenta el proceso. La baja presion del ojo es debida a que el aire hiimedo caliente de la
superficie del mar asciende adiabaticamente a una temperatura potencial equivalente mayor
(Peimbert, 1979, p.65).

Las variables més significativas de un CT son el radio de vientos maximos r,, el viento
maximo v,, y la presion central o del ojo P, otras variables importantes son la temperatura,
vorticidad, precipitacién y humedad relativa U. U en el ojo alcanza el valor de 0.8 aprox. hasta los 6
km para descender casi linealmente hasta alrededor de 0.4 a los 10 km (Gjorgjievska, 2014). La
intensidad méaxima potencial de un huracan esta correlacionada con el flujo de calor transportado
por el aire que depende de la rapidez del viento, la humedad y las SSTs (Peimbert, 1979; Emanuel,
2005). Una condicion atmosférica importante es la cizalla vertical del viento, que al aumentar
desbalancea el huracin y permite el influjo de aire seco de la troposfera alta, fenémeno llamado
ventilacion que afecta la precipitacion (Emanuel, 2005). Las condiciones oceanicas también
influyen en la actividad ciclonica. Las SSTs afectan ademés a la trayectoria (Ren, 2014). La
estratificacion térmica oceanica influye en la intensidad (Pun, 2016; Emanuel, 2017) y la

variabilidad interanual de la frecuencia de los ciclones tropicales (Vincent, 2014). La presencia de
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un giro, vortice o eddie caliente/frio oceanico intensifica/debilita a un huracan (Lin, 2005; Wu,
2007; Jaimes 2015; Oropeza 2015).

Emanuel (2004) propone un modelo de un huracan simétrico acoplado con el océano,
llamado Coupled Hurricane Intensity Prediction System (CHIPS), para estimar su intensidad
maxima. En el CHIPS, la capa de mezcla es modelada usando la conservacion de momento y

despreciando el efecto de la fuerza de Coriolis (Emanuel, 2011).

5.6. Huella fria

El fenémeno de huella fria, 6 cold wake en inglés, consiste en una reduccion de temperatura
de la capa de mezcla y un aumento de su profundidad por la presencia de un huracan (Korty, 2008;

Emanuel, 2010).

Historia

Los japoneses fueron los primeros en observar el enfriamiento de la superficie ocednica o
huella fria (Moreno, 2006) debido al paso de un CT (Suda, 1943) y en modelar este fendmeno
(Hidaka, 1955; Ichiye, 1955; Kajiura, 1956), pero fueron las mediciones de Leipper (1967) lo que
propicio el uso de modelos acoplados, desde un ciclén estatico simétrico hasta antisimétrico en

movimiento.

Descripcion

Las principales respuestas oceanicas a un CT son la huella fria (O'Brien, 1967; Gilbert, 1972;
Kuo, 1977; Ichiye, 1977) y la generacion de movimientos inerciales (Price 1986, 1994; Ginis, 1995;
Wada, 2005) debidos a la respuesta baroclinica (Geisler, 1970; Anthes, 1982, p. 149, 150; Black,
2008). El enfriamiento es debido principalmente a procesos verticales de mezclado y en menos de
20% a oscilaciones inerciales (Liu, 2019).

El enfriamiento ocurre cerca de la trayectoria (Fisher, 1958). El enfriamiento maximo ocurre
a la derecha de la trayectoria (Jordan, 1964; Jullien, 2012), usualmente es menor de 2 °C (Cione,
2003; Cheng, 2015; Potter, 2014, 2017) pero puede alcanzar los 9 °C como ocurri6 para Kai-Tak

2000 (Lin, 2003, fig. 4) y ocurre usualmente un dia después (Sanford, 2007; Dare, 2011, fig. 3y
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4a). Esta asimetria ocurre por el arrastre producido por el viento, que es mayor del lado derecho
(Gonella, 1972; Greatbatch, 1983). En algunos casos, cerca de la costa, ocurre enfriamiento a la
izquierda de la trayectoria, como Georges 1999 (Cione, 2003), Nesat 2011 (Mei, 2015), Sandy 2012
(Martini, 2012) y Harvey 2017 (Trenberth, 2018). El enfriamiento es mayor para huracanes lentos
sobre capas de mezcla delgadas encima de termoclinas pronunciadas (Price, 1981). El enfriamiento
bajo el ojo es funcion del tiempo (Vincent, 2014, fig. 5) El mayor enfriamiento medio, debido a los
CTs se da en el Pacifico Noroeste (Sriver, 2007, fig. 1).

La evolucion temporal de la anomalia de temperatura bajo el ojo de un CT comienza con un
drastico enfriamiento, seguido de una lenta recuperacién que tarda hasta 35 dias (Hart, 2007;
Jourdain, 2014). La perturbaciéon oceanica dura alrededor de 10 periodos inerciales (Black, 2008),
el periodo inercial es definido como 2 7/ f, con f el parametro de Coriolis que depende de la latitud
(Wells, 2012, ec. 7.13; Price, 1981, tab. 5).

El enfriamiento depende de las propiedades ciclonicas y oceadnicas (Orlanski, 1983).
Condiciones ciclonicas relevantes son tamano, vientos maximos (Lighthill, 1998) y velocidad de
traslacion (Potter, 2014, 2017), aunque también es afectada por otros factores, como la
intensificacién (Mei, 2015), desplazamiento (Potter, 2017) y precipitacion. La huella fria ocurre
para huracanes que se desplazan mas rapido que la perturbacion, aproximadamente 1 m s
(Geisler, 1970). Las condiciones oceanicas que afectan son la estratificacion (Vincent, 2012a,
2012b), vortices (Lin, 2005, 2008; Jaimes 2011, 2015), corrientes, frentes, El Nino (Pun, 2016) y la
capa de barrera (Hlywiak, 2019).

Durante la huella fria cambia la profundidad de la capa de mezcla. Esta aumenta unos
metros y depende de la rapidez del viento y es maxima a la derecha de la trayectoria. Para vientos

intensos, ocurre una reduccion varios dias después del paso del CT (Jullien, 2012).

Proceso

La principal causa del enfriamiento es el viento y, en menor importancia, los flujos de calor
superficial (Price, 1981). Estos procesos generan una turbulencia que homogeniza la capa de mezcla
y provoca la penetracion de agua fria por debajo (Emanuel, 2005; Nilsson, 1996), provocando el
enfriamiento y engrosamiento de la capa de mezcla. El arrastre del viento provoca en el océano

oleaje, cizalla y penetracion de agua fria por debajo de la capa de mezcla. El rompimiento de olas y
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la cizalla producen mezclado. Una parte significativa del mezclado es debido al oleaje (D’Asaro,
2014). El oleaje mejora los resultados aumentando el enfriamiento y el espesor de la capa de
mezcla (Chen, 2007; Wang, 2018), aunque otros resultados muestran que tiene poca importancia
en la interaccion huracan-océano (Pianezze, 2018). La presencia de agua fresca inhibe el mezclado
reduciendo la huella fria (Wang, 2011; Rudzin, 2017, 2018; Hlywiak, 2019). El mezclado depende
de la turbulencia producida por la circulaciéon de Langmuir (D’Asaro, 2014; Blair, 2017; Wang,
2018). La penetracién es debida a la surgencia. La penetraciéon es un factor importante en la huella
fria y en el desarrollo ciclonico (Serra, 1967). La surgencia es intensa dentro de dos radios de viento
méximo y existe subsidencia para distancias mayores (O'Brien, 1967a). La surgencia reduce la
profundidad de la capa de mezcla (Elsberry, 1976).

Bajo el ojo del CT, el enfriamiento es intenso debido al flujo del momento y a lo lejos es débil
debido a los flujos térmicos (Morey, 2006). Bajo el ojo, el bombeo de Ekman es el responsable del
enfriamiento en toda la columna, mientras que los flujos superficiales y la difusién son
responsables del enfriamiento superficial (Julien, 2012). Lejos del ojo el proceso importante es la
difusion, para SST mayor a 27 °C ocurre un calentamiento (Cione, 2000, fig. 1a) que es absorbido

por la capa de mezcla en invierno reduciendo la variaciéon anual de las SSTs (Vincent, 2012c).

La adveccion horizontal no es importante para la huella fria, la profundidad de la capa de
mezcla es independiente de la profundidad inicial pero depende del viento y la traslacion, ademas,
el enfriamiento es proporcional a la razéon de la penetracion con la profundidad de la capa de
mezcla (Wada, 2002).

La penetracion tiene 3 contribuciones: bombeo vertical de Ekman, el cambio del nivel del
mar y el bombeo térmico vertical (Lu, 2017).

El enfriamiento produce una fuerte retroalimentacion negativa en la intensidad del CT
(Anthes, 1978; Chang, 1979; Bender, 1993; Schade, 1999). La interaccion CT-océano es importante
para velocidades de traslacion del huracan menor a 3 m s™ (Korty, 2002). Los modelos 3D, al tener
adveccion horizontal y ondas internas, estiman mejor que los 1D el enfriamiento producido por
huracanes lentos (Yablonsky, 2009). La velocidad maxima de un CT se incrementa/disminuye con
la presencia de vortices oceanico anticiclonicos/ciclénicos que provocan anomalias en la altura del

nivel del mar positivas/negativas (Lin, 2013). Los vortices anticiclonicos evitan la penetracion y el
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subsecuente enfriamiento superficial ocednico. Los vortices ciclonicos, al contrario, magnifican la
penetracion y el enfriamiento (Jullien, 2014).

Los ciclones tropicales son responsables del 15% del transporte meridional de calor (Sriver,

2007).

6. Método

En esta seccién se revisan los datos, el modelo, la rejilla, el método numérico, las fronteras

del modelo y los experimentos propuestos.

6.1. Datos

El area de estudio es el Golfo de México del 3 al 17 septiembre de 1988. El huracan Gilbert
alcanzo6 un intensidad méaxima de 115 kts igual a 59 m s™ y una presion de 948 hPa el dia 16 a las 12
UTC en la coordenada 23.7 N, 95.9 W 6 264.1 E (fig. 6.1y 6.2) (IBTrACS, 2019). El huracan Gilbert
junto con Inez 1966 son los mas intensos al sur de la latitud 24° N en el Golfo de México.

La calibracion del modelo es con los valores medios diarios del 1981 a 2010 de los forzantes
atmosféricos en el punto méas cercano en el reanalisis (23.8 N, 96 W): temperatura superficial en K,
flujo neto de radiacion solar superficial incidente en W m™, radiacion solar superficial con cielo
despejado en W m™, nubosidad total troposférica que es adimensional con valor de cero a uno,
temperatura atmosférica a 2 m en K, presion atmosférica al nivel del mar en Pa, rapidez del viento
horizontal en m s y humedad relativa que es adimensional con valor de cero a uno. Los datos
tienen una resolucién espacial de 2.5 °. Los datos fueron tomados del reanélisis Centro Nacional de
Protecciéon Ambiental del Centro Nacional para el Estudio de la Atmoésfera (NCEP/NCAR) de la
NOAA, disponibles en la pagina web

https://www.esrl.noaa.gov/psd/cgi-bin/db search/SearchMenus.pl (CDC, 2019).
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Figura 6.1. Batimetria del Golfo de México. La linea azul es la trayectoria del huracan Gilbert

1988 y el punto rojo indica su maxima intensidad en 23.7 N, 95.9 W el 16 de septiembre a las 12

UTC. Datos de NOAA (Amante, 2006).

Figura 6.2. Imagen satelital infrarroja del GOES 7 el 16 de septiembre a las 12:02 UTC

(NCEI, 1988).
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El estudio del paso del huracan Gilbert por el Golfo de México usa las condiciones
atmosféricas en 1988 para el punto 23.5 N, 95.5 W del reanéalisis ERA5 (CDS, 2019) con resolucion
temporal de hora y espacial de 0.5 °. Este es el punto de rejilla mas cercano al de méaxima
intensidad que tiene un perfil de viento correspondiente al paso del ojo. El punto se determina
comparando las graficas de las series de tiempo del 14 al 19 de septiembre de 1988 de la rapidez del
viento a 10 m de altura en los puntos de rejilla cercanos a la ubicacion de mayor intensidad de
Gilbert (fig. 6.3). Los valores maximos de estas series son menores que la intensidad méaxima
debido a que las series corresponden a la trayectoria y los vientos maximos ocurren a la derecha de
la trayectoria. Los perfiles son de tres tipos: con un maximo; con dos maximos y un minimo
relativo, y, con dos maximos relativos y minimo absoluto. El perfil con un maximo es debido a
vientos que estan por fuera del radio de los vientos maximos. El perfil con dos méaximos y un
minimo relativo es debido a vientos entre la pared del ojo y los vientos maximos. El perfil con dos
maximos y un minimo absoluto es debido al paso del ojo del huracan. De las diferentes series de
tiempo, la que méas claramente describe el paso del ojo del huracan es la que correspondiente al
punto de rejilla 264.5 E, 23.5 N que cubre la region 264.25-264.7 E, 23.25-23.7 N (panel en rojo en

la fig. 6.3), por lo que este es el punto de estudio a usar.
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Figura 6.3. Series de tiempo de la rapidez del viento a 10 m del reanalisis ERA5 (CDS, 2019)
con resolucién 0.5 ° x 0.5 © para los puntos de malla cercanos a la maxima intensidad de Gilbert en
el Golfo de México. Debajo que cada panel estan la velocidad méaxima y la hora del 16 de septiembre

a la que ocurre. Imagenes realizadas con el Toolbox de CDS (2019).
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Para el punto de rejilla 264.5 E, 23.5 N de ERA5 con resolucién 0.5 ° x 0.5 °, el ancho zonal

es 50.951 km y el meridional de 55.560 km. La figura 6.4 presenta los datos atmosféricos

superficiales correspondientes del 13 al 30 de septiembre de insolacion superficial con cielo

despejado 6 franca I, cobertura total de nubes ¢, temperatura a 10 m T, precipitacion H, rapidez

del viento v, componente meridional de la velocidad u, componente zonal de la velocidad v,

coeficiente de arrastre con olas C,, el logaritmo de la rugosidad superficial para el calor C,, presiéon

atmosférica P,, densidad del aire p,, calor latente Q, y sensible Qg asi como las SSTs del reanalisis

ERA5 (CDS, 2019), ademés de la rapidez del bombeo vertical de Ekman w,. w,, se calcula a partir

de la rapidez zonal y meridional del viento en los puntos de rejilla colindantes. Los datos tienen

resolucion temporal de una hora. Algunos perfiles son similares. I, ¢, SST'y T, son periddicas. Hy

Q, son abruptas. P, y p, son simétricas con minimo absoluto. v, y C, son simétricas positiva con

minimo relativo. C; es asimétrica negativa con un maximo relativo. u, v, Q4 y w; son antisimétricas.
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Figura 6.4. Datos atmosféricos superficiales en 264.5 E, 23.5 N del 13 al 30 de septiembre de

insolacién superficial con cielo despejado 6 franca I, cobertura total de nubes ¢, temperatura 7,

precipitacion H, rapidez del bombeo vertical de Ekman w,, rapidez del viento v,, componente

meridional de la velocidad u, componente zonal de la velocidad v, coeficiente de arrastre C,, el
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logaritmo de la rugosidad superficial para el calor C,, presion atmosférica P,, densidad del aire p,,

calor latente Q, y sensible Qg asi como la temperatura superficial del mar SST del reandlisis ERA5

(CDS, 2019).

El perfil de temperatura submarina inicial es prescrito en cada experimento usando la
batimetria de la base de datos ETOPO1 de NOAA (Amante, 2006). La profundidad en 23.8 N, 96 W
es de 2570 my de 3003 m en 23.5 N, 95.5 W.

6.2. Modelo

La temperatura T oceanica subsuperficial es determinada con la ec. 7 y la condici6on de
mezclado por flotacion. El mezclado es calculado como el promedio pesado de las capas adyacentes
que presenten inversion térmica. La velocidad vertical w es determinada con el bombeo de Ekman.
La condicion de frontera de la superficie se determina con la ec. 8. La condicién de frontera del
fondo es una temperatura fija con nulo flujo de calor que se traduce en que la temperatura de las
ultimas dos capas son iguales. La innovaciéon del modelo consiste en el uso de solo la ecuacion de
balance térmico y de capas verticales con espesor exponencial.

El procedimiento para cada paso de tiempo comienza aplicando la condicién de mezclado al
perfil inicial de temperatura, después se calcula las SSTs, después se calcula la temperatura en el
interior del océano y, por ultimo, se evaliia la condicion de frontera del fondo. El diagrama de flujo
se muestra en la figura 6.5. Los aspectos relevantes del modelo oceanico termodindmico
unidimensional vertical multicapa que aqui se propone son (Niiler, 1977; Alexander, 2000, 2008;
Yang, 2004):

e Dimension: unidimensional vertical.
e Rejilla: exponencial.
e Procesos: conduccion Q.(z, t, T, k), radiacion Qg(z, t, I, €, h,, U), adveccion E,(z, t,

w(wg(u,v), hy(v,))), mezclado por flotacion, calor sensible Qq(t, T,, p, C,) y latente Q,(¢t, T,

ps P, U, C,).

e Variables: temperatura T, profundidad z y tiempo t.
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e Forzamiento atmosférico: insolacion con cielo despejado I, fraccion total nubosa &, rapidez
del viento u, v, v,, temperatura superficial 7, y presion al nivel del mar P,.

e Constantes fisicas: calor calorifico ¢ del agua y c, del aire, albedo oceanico ag, profundidad
caracteristica de la radiacion h,, arrastre C, e intercambio térmico turbulento C,.

e Parametros: espesor de la primera capa h,, duracion del paso de tiempo 4t, profundidad
caracteristica de la difusion térmica h,.

e Parametrizaciones: p densidad constante, espesor de las capas h,, difusiéon térmica k y
componente vertical w de la velocidad.

e Condiciones de frontera: ecuacién de balance térmico en capa limite superficial y para el
fondo una temperatura constante con nulo flujo térmico.

e Condicion inicial: perfil vertical de temperatura.

Las variables y parametros de cada proceso fisico se resumen en la tabla 6.1.

Tabla 6.1. Variables y pardmetros. Los forzantes atmosféricos estan resaltados.

variable rejilla energia difusiéon radiacion adveccion Calor latente y sensible
dependiente T SST
independiente | z | t T I w

U | I | e | wghy(vy),p, T, | U, P, | v,(uv)

constante h, | 4t p,C k, hy, as | hg p,C, c, C,
Forzamiento Fendmeno
Difusicn
Vorticidad del vienta Adveccion -
Rapidez del Viento Calor sensible Condicidn
o Densidad del aire del fondo
Condicidn mezclado — | Presidn —  Calor latente
inicial Humedad
\\ Radiacién superficial ]—— Radiacion
- MNubosidad
T L
H-______—_
—_— _-_._._'_'_,_:—'—'_'_'_

Figura 6.5. Esquema del modelo numérico.
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6.3. Rejilla

Las capas verticales tiene espesor exponencial h, = h, exp ((n-1)/10), donde h, es es espesor
de la capa limite con espesor de 1 my n = 1, 2, .., N, de modo que las primeras sean delgadas, del
orden de magnitud de h, y las tltimas capas sean gruesas, un orden de magnitud mayor (fig. 6.6).
La capa de mezcla en su minima profundidad, alrededor de 17 m (Mendoza, 2005), tiene 10 capas.
La profundidad méxima de 1403 m de la termoclina en el Golfo de México tienen 50 capas.

El incremento de tiempo At queda restringido, segin la condicién Courant-Friedrichs-Levy
(CLF), por el minimo incremento de distancia Az y el coeficiente de difusion k como kAt/Az°<1/2
(Cushman, 2011, ec. 5.35) que subestima la relacion. En la practica se usa kAt/Az°<1, que para k =

3x10*m?s”y Az = 1 m, limitan el paso del tiempo en At < 56 min (Bernie, 2005, fig. 8).

Profundidad de capas exponenciales

o
|

Profundidad (m)
R =
[=] o (=]
(=] [=] (=]
o o (=]

l

0 10 20 30 40 50 60

Numero de capa n

Figura 6.6. Profundidad de las capas con espesor exponencial h_ = h, exp ((n-1)/10) parah, = 1 m.

6.4. Programacion

La posicion de la temperatura es a la mitad de las capas. La velocidad y los flujos de energia
estan en la orilla de la capa (fig. 7). Las diferenciales se expresan en diferencias finitas, por lo que el

gradiente vertical es:

0T | =(T,-T,.)/@a/2)(h,+h) 30

y la ecuacion de difusion 9, T = 9°,,T es:

(Tn,t - Tn,t—1)/At = (2/hn) { (Tn—z,t—1_Tn,t—1)/(hn—1+hn) - (Tn,t—1_Tn+1,t—1)/(hn+hn+1)} 31
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'r-"‘q 1 — S TN i
L T,

Figura 6.7. Esquema de las capas.

6.5. Fronteras

Las fronteras del modelo son la capa superficial oceanica y el fondo marino. Para la capa
superficial, la condicion es el valor de la SST es determinado por la ec. 8. La condicion de frontera
para el fondo es una temperatura fija sin flujo vertical de calor, es decir, 0°,,T = 0. Esto implica que

la temperatura de las dos altimas capas es igual T}, , = T, como esquematiza la figura 6.8.

L B L T—

- [ a"IT: {Th \ -TN]f{UE} I:."TN ,+h“}:ﬂ'.:\- Tm :'|'N
hy 4 % T =4°C ____.__ E"’“T=G‘I»-:~.5IT={:-_;TN=C

o ar=0 L>ar=0

FONDC

Figura 6.8. Esquema de la condiciéon de fondo.
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6.6. Experimentos

Los experimentos incorporan sucesivamente los procesos térmicos de difusion, radiacion,
mezclado, bombeo de Ekman, conduccién y evaporacion, asi como de un coeficiente de difusion

variable para finalmente simular el paso del huracan Gilbert.

7. Resultados

El primer experimento usa la ecuacion de difusion con SSTs parametrizadas y distintos
perfiles iniciales. El segundo usa SSTs de reanalisis. El tercero incorpora la insolacién neta tomada
de reanalisis. El cuarto considera el efecto de las nubes. El quinto usa la condicion de mezclado por
flotacion. El sexto incorpora la adveccion producida por el bombeo de Ekman. El séptimo usa el
calor sensible y latente para evaluar la temperatura superficial. En el octavo, k esta parametrizado
con la profundidad. En el dltimo, se simula el paso del huracan Gilbert en un punto del Golfo de

México.

7.1. Experimento 1. Difusién térmica con temperatura superficial

prescrita

Para comenzar, el modelo solo tiene difusion. La rejilla vertical esta compuesta de capas de
grosor exponencial. La condicion de frontera superficial es una temperatura prescrita
sinusoidalmente que actia como forzante.

La temperatura en la ecuacién de difusion vertical (ec. 11) se hace explicita usando
diferencias finitas, incrementos longitudinales verticales variables es:

T, = Tpps+ Atk (2/R) { (To T )/ (o) - (T T/ () 3 32

donde T, , es la temperatura al tiempo t en la capa n, k = 3 x 10 m® s es el coeficiente de
difusion térmica vertical oceanico, At = 3600 s el incremento de tiempo en segundos y h, el espesor
de las capas varia exponencialmente como hexp((n-1)/10), con h, = 1 m el espesor de la primera

capayn =1, 2, .., N el nimero de capa. Para la capa 50 el espesor total es de 1403 m cercano a la
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méaxima profundidad de la termoclina en el Golfo de México en donde se alcanza una temperatura
de 4.25 °C (Caso, 2004, p. 110). La ultima capa es N = 60, a la profundidad de 3826 m. La
condicién de frontera del fondo es que la temperatura de fondo T}, sea fija a 4 °C y que la difusion
vertical de la temperatura sea nula en la tltima capa 9°,,T) = 0, lo que implica Ty = Ty, = 4 °C.

La condicién de frontera superficial son SSTs parametrizadas sinusoidalmente en kelvins, de

21.5 °Cel 15 de febrero a 29.2 °C en agosto (fig. 7.1.1):

SST = (21.5+273) + (29.2-21.5)*(1+sin((2*pi*t)/365-pi/2))/2 33
donde el tiempo t es en dias de 0 a 364 (Villanueva, 2006).

Temperatura superficial

302.2
3013
3005
=
S2979
£297.1
5296.2

295.4

2945

| I | I I I I 1
46 99 152 206 259 312 365 45

Tiempo (dia)

Figura 7.1.1. Ciclo modelado de la temperatura superficial en el Golfo de México,

comenzando el 15 de febrero.

Los perfiles iniciales de temperatura pretenden parametrizar observaciones experimentales
(Shay, 1992; Vidal, 1994), se usan cuatro combinaciones con valor constante, lineal o exponencial

de la temperatura en la capa de mezcla, termoclina y en el fondo, como muestra la tabla 7.1.

Tabla 7.1. Perfiles de temperatura inicial.

Perfil
Capa constante | lineal lineal-exponencial | casiexponencial | exponencial
Capa de mezcla (0-76 m) 4.25 °C constante constante exponencial exponencial
Termoclina (163-1550 m) 4.25 °C lineal exponencial exponencial exponencial
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Fondo (4.25°C, 1550-4384 m) | 4.25°C constante constante constante exponencial

El resultado de cada simulacion se presentan en una figura con tres graficas (fig. 7.1.3). El
panel izquierdo muestra un pseudocolor al estilo de Hovmoller que contiene toda la informacion
de la evolucion temporal de la temperatura, el eje vertical es la profundidad, el horizontal el tiempo
y el color la temperatura. El panel de enmedio muestra los perfiles verticales completos a mediados
de cada estacion. Por ultimo, el panel derecho muestra la parte superior de estos perfiles. Los
perfiles corresponden, para primavera al dia 6 de mayo, para verano el 5 de agosto, otono el 4 de
noviembre e invierno el 3 de febrero. El dia juliano de estas fechas es calculado con la férmula

81-46+n*91, con n = 0, 1, 2, 3 la estacidn, como muestra la tabla 7.2.

Tabla 7.2. Estaciones del afio.

Estacion Inicio (dia del afno) Mitad estimada (dia del afio) Fin
Invierno 21 dic (355) 3 feb (34) 20 mar
Primavera 21 mar (80) 6 may (126) 20 jun
Verano 21 jun (172) 5 ago (217) 22 sep
Otoiio 23 sep (266) 4 nov (308) 20 dic

En el primer paso de tiempo, los flujos térmicos son continuos para los perfiles
casiexponencial y exponencial, pero discontinuos para los perfiles lineal y lineal-exponencial, como
muestra la figura 7.1.2.

Para el perfil inicial constante, no hay inversién térmica en el primer afio de simulacidn,
pero esta es visible en el otofio e invierno del décimo afio de simulacién (fig. 7.2.3), lo que sugiere

esta se forma después del primer afio.
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Para los perfiles iniciales lineal y lineal-exponencial, la capa de mezcla desaparece en los

primeros pasos, se presenta inversion térmica para invierno y otofio que se intensifica con el paso

de los anos (fig. 7.1.4 y 7.1.5).

Para los perfiles casiexponencial y exponencial, no se presentan la inversion térmica en el

primer afio, esta aparece después y se va intensificando con los anos (fig. 7.1.6 y 7.1.7).

Para todas las simulaciones el maximo del calentamiento superficial ocurre en verano. A

principios de ano la inversion alcanza su maxima profundidad y esta disminuye conforme con el

tiempo a medida que la SST aumenta hasta llegar a sus valores extremos en verano, minimo para la

profundidad de la inversion y maximo para la SST. Este comportamiento es analogo al de la capa de

mezcla en el Golfo de México (Mendoza, 2005).
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Figura 7.1.2. Perfil vertical total (izquierda) y superficial (derecha) del flujo térmico por

difusion para los perfiles a) lineal, b) lineal-exponencial, ¢) casiexponencial y d) exponencial.
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Figura 7.1.3. Evolucion temporal (izquierda), perfil vertical total (centro) y superficial

(derecha) de la temperatura oceanica del Golfo de México del primer (arriba) y décimo (abajo) afio

de simulacion. Los perfiles corresponden a mediados de cada estacion. Se usa un perfil inicial

constante a 4.25 °C, SST sinusoidal prescrita y difusividad térmica de 3 x 10* m?s™.
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Figura 7.1.4. Como en la fig. 7.1.3 pero para un perfil inicial lineal.
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Figura 7.1.6. Como en la fig. 7.1.3 pero para un perfil inicial casiexponencial.
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Figura 7.1.7. Como en la fig. 7.1.3 pero par un perfil inicial exponencial.

7.2. Experimento 2. Difusién con temperatura superficial de
reanalisis

Este experimento es igual al anterior con perfil inicial lineal-exponencial, pero con SSTs
climatologicas de reanélisis. Se usa las SSTs del promedio a largo plazo del reanalisis NCEP de la
NOAA de 1981 a 2010, disponibles en su pagina web

https://www.esrl.noaa.gov/psd/cgi-bin/db_search/SearchMenus.pl. El punto de estudio en el

Golfo de México es 23.8 N, 264 E. La media anual de las SSTs es 27.1 °C, el minimo es 23.4 °Cel 15
febrero (dia 46 del afio) y el maximo es 30.7 °C el 3 de septiembre (dia 246) como muestra la figura
7.2.1.

El resultado (fig 7.2.2) es cualitativamente igual al correspondiente del experimento anterior
(fig. 7.1.3). Las diferencias entre la SST paramétrica sinusoidal y la de reanalisis son menores de
medio grado centigrado (fig. 7.2.3a). La difusiéon propagan esta diferencia hasta 150 m de

profundidad (fig. 7.2.3 by c).
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Figura 7.2.1. Media diaria de la temperatura superficial en 23.8 N, 264 E (Golfo de México)

de 1981 al 2010 del reanalisis CDC derivado de NCEP. Datos de reanalisis de Physical Sciences

Division, Earth System Research Laboratory, NOAA, Boulder, Colorado, del sitio web

http://www.esrl.noaa.gov/psd/.
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Figura 7.2.2. Efecto de la difusion en la temperatura oceanica en 23.8 N, 264 E (Golfo de México)

44


http://www.esrl.noaa.gov/psd/

comenzando el 15 de febrero. Evolucion temporal (izquierda), perfil vertical total (centro) y
superficial (derecha) de la temperatura oceanica del Golfo de México del primer (arriba) y décimo
(abajo) ano de simulacion. Los perfiles corresponden a mediados de cada estacion. El perfil inicial
es lineal-exponencial, la difusividad térmica es de 3 x 10 m* s y la temperatura superficial es del

reanalisis CDC derivado de NCEP (2019).
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Figura 7.2.3. Diferencias entre usar SST paramétrica sinusoidal y de reandlisis (NCEP, 2019) en
23.8 N, 264 E (Golfo de México) comenzando el 15 de febrero. Panel izquierdo, diferencia entre SST
paramétrica y de reandlisis. Panel de enmedio, diferencia del resultado usando SST paramétrica
sinusoidal y de reanéalisis. Panel derecho, diferencia entre los perfiles estacionales. El perfil inicial

de las simulaciones es lineal-exponencial con difusividad térmica de 3 x 10* m?s™.

7.3. Experimento 3. Radiacién neta

Este experimento incorpora la radiaciéon transmitida:
8, T(z,t) = k 8,,T(z,1) - (1-a)I(t)/pchy) e’/™ 34
donde a, = 0.06 es el albedo de la superficie del mar (Zavala, 1997), p = 1035 kg m™ la
densidad del agua marina, ¢ = 4186 J K kg™ el calor especifico del agua, h, = 10 m la penetracion
solar e I la radiacién solar superficial oceanica neta, en W m™. Los valores medios diarios de I en 96
E, 23.8 N son del reanélisis NCEP de la NOAA de 1981 a 2010, disponibles en su pagina web

https://www.esrl.noaa.gov/psd/cgi-bin/db_search/SearchMenus.pl, como muestra la figura 7.3.1.

La temperatura es explicita mediante diferencias finitas:
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T, =T, +At{k(T,, ., +Ty,..- 2T, ) / Az, + ((1-a)I,/pch)e” ™"} 35

donde k = 3 x 10* m* s™ es el coeficiente de difusion térmica vertical oceanico, At = 3600 s

es el incremento de tiempo en segundos y Az, = h,,,/2+h +h, /2 el de profundidad en metros, el
espesor de las capas varia exponencialmente h, = h exp((n-1)/10), con h, = 1 m es el espesor de la
primera capay n =1, 2, .., N el nimero de capa. Como la profundidad en 96 E, 23.8 N es 2570 m, la

capa mas cercana es N = 56 con profundidad media de 2684 m.

Los experimentos usan SSTs sinusoidales prescritas y el perfil inicial lineal-exponencial
descrito en el primer experimento.

El primer experimento es la simulacion de un afio cancelando el término de difusiéon para
observar solo el efecto de la radiacion. El resultado es que la temperatura tiene aumento
significativo en los primeros 30 m alcanzando los 450 K en la superficie el primer ano de
simulacion (fig. 7.3.2). Aunque este resultado es irreal, ya que el agua se evapora, permite entender
el proceso e identificar que la radiacion afecta principalmente los primeros 20 m

El segundo experimento tiene los término de difusion y radiacién. El resultado es la

generacion de inversion térmica en primavera y verano, asi como, la acentuacion de la inversiéon en

otoio e invierno, como muestra la figura 7.3.3.
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Figura 7.3.1. Media diaria del flujo total de radiacion solar incidente en la ubicacién 23.8 N,
264 E del reanélisis CPC de NCEP/NOAA de 1981 al 2010. Datos de reanalisis de Physical Sciences
Division, Earth System Research Laboratory, NOAA, Boulder, Colorado, del sitio web

http://www.esrl.noaa.gov/psd/.
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Figura 7.3.2. Efecto de solo insolaciéon en la temperatura oceanica en 23.8 N, 264 E.
Evolucién temporal (izquierda), perfil vertical total (centro) y superficial (derecha) a mediados de
cada estacion del primer (arriba) y décimo (abajo) ano de simulacion con SSTs sinusoidales
prescritas, difusividad térmica de 3 x 10 m? s, perfil inicial lineal-exponencial e insolacion neta
superficial de reandlisis. Datos de Physical Sciences Division, Earth System Research Laboratory,

NOAA, Boulder, Colorado, del sitio web http://www.esrl.noaa.gov/psd/.
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Figura 7.3.3. Como la fig. 7.3.2 pero para la difusion y la radiacion.

7.4. Experimento 4. Nubosidad

Este experimento considera el efecto de las nubes usado la ecuacion Berliand-Budyko para la
latitud 25 N que permite expresar la radiacion absorbida neta (1-a I en términos de la radiaciéon
solar incidente con cielo despejado 6 insolacién franca I, y la fracciéon de nubosidad total € como
(Budyko, 1974, ec. 2.6; Mendoza, 2005):

(1-a)I = (1-{0.35+0.38¢e}e)(1-a I, 36

donde a, = 0.06 es el albedo de la superficie del mar (Zavala, 1997), entonces la ecuacion de
balance térmico (ec. 34) queda como:

8, T=ko*,,T- (1-{0.35+0.38¢}e)(1-a )(I/pchy) e/™® 37

donde p = 1035 kg m? es la densidad del agua marina, ¢ = 4186 J K kg™ es el calor especifico

del agua y h, = 10 m la penetraciéon solar. Usando diferencias finitas se hace explicita la

temperatura:
T, =T,., +AHk(T,,,  +T,, ., - 2T, )/Az? + (1-{0.35+0.38¢ ¢, )(1-a ), /pchy) (e ™/ "R}
38
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donde k = 3 x 10 m? s™ es el coeficiente de difusion térmica vertical oceanico, At = 3600 s
es el incremento de tiempo en segundos y Az, = h,, /2+h +h, /2 el de profundidad en metros, el
espesor de las capas varia exponencialmente h, = h,exp((n-1)/10), con h, = 1 m es el espesor de la
primera capayn =1, 2, .., N el nGmero de capa.

Se usa el perfil inicial lineal-exponencial descrito en el experimento 1, asi como el promedio
a largo plazo de las SSTs, nubosidad total € y radiacion solar incidente con cielo despejado I, del
reandlisis CPC de NCEP/NOAA de 1981 a 2010, disponible en su pagina web

https://www.esrl.noaa.gov/psd/cgi-bin/db_search/SearchMenus.pl, como muestra la figura 7.4.1.

Se usa un perfil inicial lineal-exponencial, el resultado es semejante al del experimento
anterior como muestra la fig. 7.4.2, lo que indica que la parametrizacion de la radiacion en

términos de la nubosidad es correcta.
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superficial, b) nubosidad total troposférica y ¢) insolacién franca superficial del reanélisis CPC

(2019).
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Figura 7.4.2. Efecto de la difusion, la insolacién y la nubosidad en la temperatura oceanica
en 23.8 N, 264 E. En el panel superior el resultado para el primer afio y en el inferior para 10 afios

de simulacion.

7.5. Experimento 5. Condicién de mezclado

Cuando hay una inversion térmica ocurre inestabilidad vertical debido a la fuerza de
flotacion resultante de la diferencia de las densidades. Este proceso es local y dura minutos, por lo
que este mezclado es practicamente perfecto en el paso de tiempo de la simulacidon, esto
numeéricamente se hace promediando las capas adyacentes que presenten inversion térmica, este
proceso es llamado ajuste convectivo (Yang, 2004; Alexander, 2008), también es posible promediar
todas las capas superiores a la anomalia positiva de temperatura, sin embargo este sobremezclado
produce un enfriamiento superficial.

El experimento considera difusion, insolacion neta, mezclado, perfil inicial
lineal-exponencial y coeficiente de difusion térmica vertical de k = 1 x 10* m? s™. El resultado es la
formacién de la capa de mezcla (fig. 7.5.1). Para corroborar el resultado se usa un perfil inicial
constante a 4 °C, con el fin de que se desarrolle la capa de mezcla sin un perfil inicial que la
propicie. Resultando que la capa de mezcla se forma desde el primer afio de simulacion y con el
tiempo se profundiza, de modo que la capa de mezcla en invierno desciende 20 metros en el afio 50

de simulacion (fig. 7.5.2).
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Figura 7.5.1. Temperatura en columna submarina en 23.8 N, 264 E, considerando a) difusiéon con
mezclado y b) difusion, insolacion y condicion de mezclado. Los datos de insolacion son del
reanalisis CDC de NCEP/NOAA.
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Figura 7.5.2. Evolucion temporal de la temperatura, en 23.8 N, 264 E, considerando

difusion, radiacion, bombeo de Ekman y condicién de mezclado con temperatura inicial igual a

4°C. En el panel superior el resultado para el primer afio de simulacién, en el panel intermedio para

el cincuentavo y en el panel inferior para cien anos de simulacion.
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7.6. Experimento 6. Bombeo de Ekman

Este experimento incorpora la adveccion producida por el bombeo de Ekman con los
forzantes atmosféricos: temperatura superficial del mar SST, radiacion solar incidente con cielo
despejado L, nubosidad total €, tomados del reanalisis CPC (2019) de la NOAA de 1981 a 2010, y
media mensual de la rapidez del viento v, tomados del reanélisis CDC (2019) de la NOAA de 1981 al
2010 (fig. 7.6.1). La ecuacion de balance térmico es:

8, T =k 0*,,T + (1-{0.35+0.38¢}¢)(1-a)(Iy/pchy) /"™ - wd, T 39
donde k = 1 x 10 m? s™ es el coeficiente de difusion térmica vertical ocednico, p = 1035 kg m3 es la
densidad del agua marina, ¢ = 4186 J K kg™ es el calor especifico del agua, a, = 0.06 el albedo de la
superficie del mar (Zavala, 1997), h, = 10 m la penetracion solar y w la componente vertical de la
velocidad es estimada como la componente vertical del bombeo de Ekman que se parametriza
sinusoidalmente con valor maximo w,, a la profundidad de Ekman h, (Lu, 2017):

w=wgsin(-zz/2h;) 40
donde el valor maximo del bombeo de Ekman w,, se estima con el rotacional del estrés mediante la
escala de Stern (Wenegrat, 2017) usando la rapidez del viento zonal u y meridional v:

pfwg= p.Lu0.v-8,w= p,Cpg 41
donde p = 1035 kg m™ la densidad del agua de mar, p, = 1.225 kg m™ la densidad el aire, C, 2.5x
107 el coeficiente de arrastre (Mendoza, 2005), v, la rapidez del viento, ¢ la vorticidad relativa, f =
20sing el parametro de Coriolis, con 2 = 271/86400 s = 7.27 x 10” s™ la velocidad angular de la
Tierra y ¢ la latitud.
La profundidad de Ekman h, se parametriza como (Lu, 2017, ec. 3):
hy=0.4v,/f=0.4(p,Cy/p)v,/f 42

La temperatura es explicita con diferencias finitas:

T, = Ty +At{k (T, +T, .0 - 2T, ) / Az,? + (1-{0.35+0.38¢ }e )(1-ag)(Is /pchy) e’ ™/"*

W Ty T /A2, 7 43

donde At = 3600 s es el incremento de tiempo en segundos y Az, = h,, /2+h +h /2 el de
profundidad en metros, el espesor de las capas varia exponencialmente h, = h,exp((n-1)/10), con h,

= 1mes el espesor de la primera capayn =1, 2, ..., N el nimero de capa.
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El experimento estudia el efecto de un viento y bombeo de Ekman constante asi como las
condiciones para la difusion, radiacion y mezclado del experimento anterior. El bombeo de Ekman
anual medio en el sur del Golfo de México es del orden de centimetros por dia (Dijkstra, 2008, fig.
5.13), el experimento sobreestima su valor en un orden de magnitud, w, = 1 x 10°® m s”, para
resaltar el efecto. El punto de estudio (23.8N, 264E) tiene un viento medio anual de 6.8 m s de
1981 al 2010, segun el reanalisis CDC (2019). El arrastre medio o velocidad horizontal superficial
media es 0.0117 m s™. El pardmetro de Coriolis f es 6 x 10 s”. La profundidad media de Ekman h,,

es 78 m. La fig. 7.6.1 muestra la parametrizacién de la rapidez vertical.
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Rapidez (m/s)

Figura 7.6.1. Perfil vertical de la componente vertical de la velocidad w. Para una rapidez del
bombeo de Ekman de w, = 1 x 10°® m s y profundidad de Ekman de h, = 78 m, producida por un

viento superficial con rapidez de 6.8 m s™.
El resultado (fig. 7.6.2), en comparacion con el experimento anterior sin bombeo de Ekman

(fig. 7.5.1), presenta la generaciéon de inversion térmica en las primeras capas y, en invierno, un

aumento de 0.3 °C en la temperatura de la capa de mezcla y reducciéon de 30 m en su profundidad.
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Figura 7.6.2. Evolucion temporal en un afno (panel superior) y veinte afios (panel inferior) de
la temperatura oceanica en 23.8 N, 264 E considerando los procesos de mezclado, difusion,
radiacion y bombeo de Ekman, con los forzantes temperatura superficial del mar, insolacion franca,
nubosidad, difusividad térmica de 1 x 10* m* s, viento v, = 6.8 m s’ y bombeo de Ekman w, =1x

10°ms™.

7.7. Experimento 7. Calor sensible y latente

Este experimento incorpora el calor sensible y latente para determinar la temperatura T, de
la capa superficial.
La temperatura de la ec. 8 es explicita con diferencias finitas:
SST=T,,=T,,, +At{ Q- Q¢, - Q.- Qs } / pch, 44
donde At = 3600 s es el incremento de tiempo en segundos, h, = 1 m el espesor de la capa
superficial, Q, la radiacién absorbida por la primera capa es la diferencia de la radiacién neta

superficial (ec. 14) menos la radiacion que sale por el fondo de la primera capa (ec. 13), Q, el calor
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latente (ec. 26, con la parametrizacion de la humedad especifica usada por Mendoza (2005)), Q €l
sensible (ec. 28) y Q,, el calor que se transmite por conduccién de la segunda a la primera capa:

Qe =pck(T,T)/h, 45
donde p = 1035 kg m™ es la densidad del agua marina, ¢ = 4186 J K kg™ es el calor especifico del
agua, k = 1 x 10% m” s (Rahmstorf, 1992) es el coeficiente de difusiéon térmica vertical oceanicoy h,

el espesor de la primera capa.

Los experimentos son 3.

El primero con un perfil vertical inicial constante-exponencial, radiacién y nubosidad
variables pero con condiciones atmosféricas constantes. Viento v, = 6.8 m s, presion P, = 1013
hPa, temperatura del aire 7, = 300 K y humedad relativa U = 1. El resultados son perfiles de

temperatura estacional cercanos (fig. 7.7.1).
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Figura 7.7.1. Evolucion temporal de la temperatura considerando difusién, radiacion,
mezclado, adveccion y calor sensible y latente condiciones atmosféricas constantes de viento v, =
6.8 m s, presion P, = 1013 hPa, temperatura del aire T, = 300 Ky humedad relativa U = 1. En el

panel superior un afio de simulacién, en medio cincuenta y en el inferior cien.

El segundo experimento tiene un perfil vertical constante a 4 °C y las condiciones
atmosféricas medias climaticas de 1981-2010 tomados del reanélisis CDC del NCEP/NCAR de la
NOAA para la ubicacion 23.8 N, 264 E del 1° de enero al 31 de diciembre (fig. 7.7.2). El resultado es
que los perfiles a mitad de cada estacidon climatica se separan (fig. 7.7.3). Respecto a los flujos
térmicos, el calor latente siempre es menor que la radiacion (fig. 7.7.4). Sin embargo, cuando las
SSTs se mantienen constante, como ocurre al inicio del afio, que estos flujos deben ser semejantes.
Ademas, cuando las SSTs disminuyen, como ocurre para otofio alrededor de la hora 6000, la
pérdida de calor (latente) debe ser mayor que el calor entrante (radiacion). Respecto a la

profundidad de la capa de mezcla, la evolucion temporal de la profundidad de la capa de mezcla, en
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la grafica de dispersion con las SSTs (fig. 7.7.5), presenta una histéresis debida a la inercia térmica
oceanica, la grafica se traza en direccion contraria al reloj, la parte curva corresponde a los meses

de febrero a junio y la recta al resto del afio.
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Figura 7.7.2. Forzamientos atmosféricos medios diarios climaticos del 1° de enero al 31 de
diciembre para 1981-2010 tomados del reanélisis CDC del NCEP/NCAR de la NOAA para la
ubicacion 23.8 N, 264 E. De arriba a abajo y de izquierda a derecha, tenemos la radiacion
superficial total con cielo despejado Is, nubosidad total e, humedad relativa U, temperatura
atmosférica T, a 10 m, temperatura superficial del mar SST, presiéon atmosférica al nivel del mar P,

rapidez del viento a 10 m v, y rapidez vertical del bombeo de Ekman w,.
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300 -

5 200

E

= 100 -

2

=

= B L T EEEU TR
-100 -4 T T T T

Oe+00 42405 Be+05
Tiempo (hora)

Flujo [W/m*2)

300
250 +
200 -
150
100 <
a0

o | e P

T
0

T T T T
2000 6000

Tiempo {hora)

Temperatura (K)

304

302

300

288 4.,

286 -

6000

Tiempo (horas)

Figura 7.7.4. Simulacién de flujos (izquierda y centro) y temperaturas superficiales. Flujos

superficiales: radiacion incidente en rojo, absorbida en la primera capa en naranja, calor latente en

azul, sensible en verde y conducciéon subsuperficial en negro, en el panel izquierdo para 100 afnos de

59



simulacién y en el centro para el ultimo afo. Panel izquierdo, temperatura superficial del mar
calculada (linea negra), de reanalisis ERA5 (linea roja) y temperatura superficial del aire del

reanalisis ERA5 (linea azul).
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Figura 7.7.5. Simulacion de la profundidad de la capa de mezcla a lo largo del tiempo. En el
panel izquierdo se presenta la evolucién durante 100 anos, en el panel de enmedio para el

centésimo afio y en el panel derecho su dispersiéon con la temperatura superficial del mar.

El tercer experimento varia el valor del coeficiente térmico de intercambio turbulento
vertical C,, resultando ser el factor de escala para la temperatura superficial del mar. Para el valor 1
X 1073, coinciden los maximos de la temperatura superficial del mar calculada con los valores de
reanalisis, y, para el valor 1.2 x 103, las SSTs calculadas disminuye reduciendo el error respecto a

reanalisis, como muestra la figura 7.7.6.

iy - i
= =,
g E 302

= 300
T m
:lEi & 208

E
kL g

0 5000 15000
a) Tiempo {horas) b) Tiempo (horas)

60



Figura 7.7.6. SSTs (linea negra) calculada usando C; con valor de a) 1 x 10® y b) 1.2 x 107.
Ademas, SSTs de reanalisis ERA5 (linea roja) y temperatura superficial del aire del reanalisis ERA5

(linea azul).

7.8. Experimento 8. Difusion variable

Los experimentos anteriores usan un coeficiente de difusiéon térmica k constante a 3 x 10 m?s™y
presentan una profundizacién de la capa de mezcla con el tiempo. Para evitar que esto ocurra, se
propone que k disminuya con la profundidad (St Laurent, 1999, fig. 13b; Canuto, 2002, fig. 10a):
k= k™ + k; 46
donde k, = 1 x 107 m* s es la k superficial (Sriver, 2007), k; = 1 x 10° m* s™ la del fondo
(Vallis, 2017, p. 776; Treguier, 2006, tab. 2) y h, la profundidad caracteristica de k. Entonces,
ademas del término de difusion, se deriva uno de conducciéon con sentido contrario (Treguier,
2006, ec. 8):
0,k0,T=ko*,,T+(0k)0,T 47
0,ko,T=ko*,T+(k/h)o,T 48

Las simulaciones son de mil afos variando h, a los valores de 100 y 500 m con los
forzamientos atmosféricos del experimento anterior y una temperatura tanto inicial como de fondo
igual a 2 °C (Vallis, 2017, fig. 20.9). La fig. 7.8.1 muestra los perfiles verticales del coeficiente de

difusion térmica.
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Figura 7.8.1. Perfil vertical del coeficiente de difusion térmica k para h, igual a a) 100 my b) 500

m.

Los resultados son presentados en forma grafica. Las graficas contienen la evolucion
temporal de la temperatura y de la profundidad de la capa de mezcla para toda la simulacion,
ademas, perfiles verticales de temperatura estacional, SSTs calculadas, reanélisis de T, y SST's para
el altimo afio de simulacion.

Para h, igual a 100 m, el resultado converge rapidamente en los primeros anos (fig. 7.8.2). El
calor latente es cercano al sensible, hay poca inercia térmica y reducida variabilidad de las SSTs
(fig. 7.8.3). El sistema se estabiliza en los primeros anos, sin embargo la termoclina es muy somera
por lo que se aumento h,.

Para h, igual a 500 m, el fondo de la termoclina alcanza la profundidad de 981 m y la
temperatura de 4.9 °C (fig. 7.8.4) cercanos a los valores reportados de 1000 m y 5 °C para enero de
1984 en 25 N, 95 W (Vidal, 1994; Caso, 2004, p. 110). Ademas, las SSTs, la profundidad de la capa
de mezcla, la inercia térmica y los flujos de calor sensible y latente tiene un comportamiento
semejante a las observaciones (fig. 7.8.5). El perfil final de esta simulacion se usa como condicion

inicial para el experimento con el huracan Gilbert.
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Figura 7.8.2. Evolucion temporal la temperatura en un océano homogéneo inicialmente a 4
°C considerando difusion, radiacion, mezclado, adveccion, calor sensible y latente con un
coeficiente de difusion térmica variable con la profundidad. En el panel superior el resultado para
el primer afio de simulacion, en el panel de en medio el décimo afio de simulacién y en el panel

inferior el resultado para el afio 1000 de simulacion. Con k,=1x10*m*s?, k,=1x10°m*s* y h,

=100 m.
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Figura 7.8.3. Flujo y temperatura superficial para el altimo afio de simulacion con h, = 100
m. Flujos superficiales (radiacion incidente en rojo, absorbida en la primera capa en naranja, calor
latente en azul, sensible en verde y conducciéon subsuperficial en negro). Profundidad de la capa de
mezcla y su dispersion con la temperaturas superficial del mar. Por ultimo, la temperatura
superficial del mar calculada (linea negra), de reanalisis ERA5 (linea roja) y temperatura superficial

del aire del reanalisis ERA5 (linea azul).
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Figura 7.8.4. Como fig. 7.8.2 pero para h, = 500 m.
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Figura 7.8.5. Como fig. 7.8.3 pero para h, = 500 m.

7.9. Experimento 9. Huracan Gilbert

El paso del huracan Gilbert por el Golfo de México es estudiado con el modelo del
experimento anterior. Los datos de las condiciones atmosféricas en 1988 son tomadas del reanalisis
ERAj5 (CS3, 2019) para el punto de rejilla 264.5 E, 23.5 N. A esta latitud el periodo inercial 2 7/ fes
de 30 h. Las variables atmosféricas son: radiacion superficial oceanica con cielo despejado I,

nubosidad total e, viento zonal y meridional, temperatura atmosférica a 2 m T, y presion
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atmosférica al nivel del mar P,. El coeficiente de arrastre C, es contrastante a la media de 1988 con
valor de 1 x 107 a pesar que tiene una desviacion estandar de 3 x 10y un maximo de 5.6 x 103 el 15
de septiembre a las 18 UTC. La densidad del aire igual también es tomada constante a su media
anual para 1988 de 1.176 kg m™ a pesar que tiene una desviacién estandar de 0.018 kg m?y minimo
de 1.093 kg m™ el 15 de septiembre a las 13 UTC. La humedad relativa es constante a 0.8 (fig. 7.7.2).
La figura 7.9.1 muestra las condiciones atmosféricas del 13 al 20 de septiembre de 1988.

La rapidez y rotacional del viento son calculadas con los valores de viento zonal y
meridional. Con el rotacional del viento se calcula la rapidez de bombeo de Ekman w,. Para 1988,
la media enero-agosto de w, es 2 x 10" m s y el valor maximo es de 3 x 10* m s” alcanzado el 16
de septiembre a las 16 UTC. Con la rapidez del viento v, se parametriza h,. Con w, y h; se
parametriza la componente vertical w de la velocidad oceénica (fig. 7.9.2). La temperatura ocednica

se calcula para 1988.
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La figura 7.9.1. Forzamientos: radiacidon superficial ocednica con cielo despejado I,
nubosidad total &, viento superficial a 10 m, presion atmosférica al nivel del mar P, temperatura
atmosférica a 2 m T, y rapidez del bombeo vertical de Ekman w, en 264.5 E, 23.5 N del 13 al 30
septiembre de 1988. La linea punteada vertical indica el paso del ojo del huracan Gilbert el 16 de

septiembre a las 12 UTC, hora 6228 del afio.
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Figura 7.9.2. Diagrama Hovmoller para la parametrizacion de la componente vertical de la
velocidad oceanica w para el punto de rejilla 264.5 E, 23.5 N en a) 1988 y b) del 13 al 30 de

septiembre.

El resultado tiene diversos comportamientos. El 16 de septiembre (dia 260 del ano), cuando
pasa el ojo del huracdn, ocurre un enfriamiento vertical que llega hasta la profundidad de 592 m
(fig. 7.9.3a). Los perfiles verticales de temperatura, muestran un enfriamiento de 0.6 °C en la capa
de mezcla del 13 al 19 de septiembre y un aumento de su profundidad de 10 m. El perfil para 3 dias
antes del paso del ojo se recupera hasta 11 dias después (7.9.3b). Del 13 al 30 de septiembre el

enfriamiento primero es superficial y después penetra en la capa de mezcla para mantenerse
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homogénea por cuatro dias, después empiezan a presentarse ntcleos de calentamiento
subsuperficial debidos a la radiacion (fig. 7.9.4).

Respecto a la comparacion de las SSTs con los forzamientos. Las SSTs responden a la
radiacion neta absorbida por la piel oceénica (fig. 7.9.6). Las SST's siguen a la nubosidad y ésta no
es afectada por el bombeo de Ekman (fig. 7.9.5).

Por otro lado, la profundidad de la capa de mezcla h parece seguir a las SSTs (fig. 7.9.6). El
bombeo de Ekman parece reducir en 3.6 m la capa de mezcla durante 4 horas el 16 de septiembre a
las 12 UTC (fig. 7.9.7).

Los flujos térmicos aumentan con el paso del ojo (fig. 7.9.8). Por ultimo, la adveccion
térmica en el fondo de la capa de mezcla debida al bombeo de Ekman alcanza un maximo de 80 W
m™ con el paso del ojo (fig. 7.9.9).
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Figura 7.9.3. Simulacion de la temperatura ocednica en 264.5 E, 23.5 N. En el panel
izquierdo se presenta el diagrama Hovmoller para 1988 y en el derecho los perfil de temperatura en
la capa superficial para el paso del ojo de Gilbert el 16 de sep a las 12UTC (linea negra), 11 (linea

azul discontinua) y 3 (linea negra punteada) dias antes, asi como, 3 (linea roja encadenada) y 11

(linea verde discontinua) dias después.
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Figura 7.9.4. Simulaciéon de la temperatura oceanica en 264.5 E, 23.5 N durante el paso de

Gilbert del 13 al 30 de septiembre de 1988. La linea punteada vertical indica el paso del ojo.
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Figura 7.9.5. SSTs simuladas (linea roja), nubosidad (linea azul) y rapidez del bombeo de

Ekman (linea negra) del 13 al 30 de septiembre de 1988 en 24.5 N 264.5 E.
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Figura 7.9.6. SSTs simuladas (linea roja continua), radiaciéon absorbida por la superficie
(linea azul discontinua) y profundidad de la capa de mezcla (linea negra) del 13 al 30 de septiembre

de 1988 en 24.5 N 264.5 E.
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Figura 7.9.7. Profundidad de la capa de mezcla del 14 al 18 de septiembre en 24.5 N 264.5 E.
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Figura 7.9.8. Componentes del flujo térmico superficial en 264.5 E, 23.5 N del 13 al 30 de

septiembre.
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Figura 7.9.9. Adveccion térmica en el fondo de la capa de mezcla debida al bombeo de

Ekman.
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El resultado tiene una sensibilidad significativa con k. Para k variable, que disminuye
exponencialmente con la profundidad, de 1 x 107 m? s” a 1 x 10° m? s, tiene una relacion lineal con

la temperatura (fig. 7.9.10), ademas, produce un enfriamiento de hasta 0.8 °C respecto a una k

constante a 1 x 10* m* s™ (fig. 7.9.11).
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Figura 7.9.10. Dispersion del coeficiente de difusién térmica variable y la temperatura

oceédnica simulada el 19 de sep a las 12UTC, tres dias después del paso del huracan.
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Figura 7.9.11. Diferencia de la temperatura oceanica entre un coeficiente de difusion térmica

variable y uno constante del orden de 10 m? s™.

8. Discusion

Los resultados obtenidos tienen elementos que permiten la comparacion con datos de

reanalisis y estudios previos. Los elementos que lo permiten son las SSTs y la profundidad de la

capa de mezcla, tanto para climatologia como para Gilbert.
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El caso de Gilbert es comparado con observaciones (Peabody, 1989; Black, 1989; Farfan,

1990; Shay, 1992, 1998) y modelos (Bender, 2000; Jacob, 2000, 2002, 2003, 2006; Villanueva,

2006; Hong, 2007).

En cuanto a los resultados climaticos, las SSTs calculadas son cercanas en menos de dos

grados a los reanalisis, tanto para ERA5 como para las medias mensuales de los reanalisis CPC,

CDCy CFSR de NCAR; como muestra la tabla 8.1y la figura 8.1y 8.2.

Tabla 8.1. Media mensual de la temperatura superficial oceanica en celsius para los meses de

enero, abril, julio y octubre en 264.5E, 23.5N segtn los reanalisis CFSR, ERA5 y el modelo actual.

Mes CDC CFSR ERA5 ERA5 1988 |1D Promedio
2012-2018
Enero 24.1 24 23.9 23.5 24.1 23.9
Abril 25 25 25.1 23.8 24.2 24.5
Julio 30 29 20.2 29 20.3 20.1
Octubre 20.1 28 28.7 27 27.5 27.8
304 -
X 302
&
2 300 -
1
E 298 4 %
= el
296 —

Tiempo (h)
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Figura 8.1. Temperaturas superficiales de 1988 en 264.5 E, 23.5 N. SST calculada (linea
roja), temperatura superficial atmosférica (linea azul) y SST del reanalisis ERA5 (linea verde), asi
como SST climatolégica 1981-2010 del reanalisis CPC (linea negra). La linea vertical punteada

representa el paso del ojo de Gilbert el 16 de septiembre a las 12 UTC.
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Figura 8.2. Diferencia de la SST calculadas menos la SST del reanalisis ERA5 para 1988 en
264.5 E, 23.5 N.

En ese mismo caso, y para la profundidad de la capa de mezcla permite obtener una
temperatura de 5.9 °C a la profundidad de 1000 m, en 264.5 E, 23.5 N para enero, con el perfil
vertical del coeficiente de difusién variable correspondiente a h, = 500 m. Esta temperatura es
cercana a los 5 °C reportados, a esa misma profundidad, para enero de 1984 en 25 N 95 W (Vidal,
1994, fig. 5). De igual manera, para los 1600 m obtuvimos una temperatura de 2.3 °C cercana a los
4.25 °C reportados para el Golfo de México (Caso, 2004, p. 110). Estos valores de k estan en el
rango de mediciones experimentales superficiales (Sriver, 2007).

Aunque la literatura considera que la capa de mezcla es producto de la conveccion
termohalina y del viento (Alexander, 2008), los resultados sugieren que los procesos
fundamentales son termodinamicos, pues el mezclado es causado por la flotacién y su grosor de la
capa de mezcla depende del intercambio de calor, ya que en invierno se enfria y engrosa debido al
flujo de calor superficial y en verano se reduce debido a la estratificacion producida por el

calentamiento solar.
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En el caso de Gilbert, la literatura sugiere que el procesos es la penetraciéon de agua fria por
debajo de la capa de mezcla (Villanueva, 2006), pues el mezclado y la penetraciéon son ocasionados
por la turbulencia generada por la cizalla inducida por el arrastre del viento (Anthes, 1982, p. 131,
132; Emanuel, 2005, 2018, p. 56). El modelo no logré reproducir el enfriamiento de las SSTs, ya
que la penetracion de agua fria no ocurrié debido a que no habia termoclina. El modelo considera
bombeo de Ekman y este realiza un enfriamiento en la columna vertical de 20 a 592 m de
profundidad, pero la superficie no fue afectada. A pesar de obtener un enfriamiento muy inferior a
lo observado (Black, 1989; Peabody, 1989; Shay, 1992) y a lo modelado con anterioridad (Jacob,
2000, 2003; Villanueva, 2006; Hong, 2007), el cambio en la profundidad de la capa de mezcla Ah
coincide con las observaciones, como reporta Elsberry (1976), a diferencia de los modelos que
sobreestiman Ah (Large, 1994), como muestra la tabla 8.2. Esta reduccion se puede explicar como
una disminucion de la energia térmica total de la columna vertical ocednica pchT debida a la
penetracion de agua fria ocasionada por el bombeo de Ekman, considerando que T se mantiene
constante y solo varia h.

El cambio temporal de las SSTs coinciden con lo reportado pues esta alcanza su maximo dos

dias despue$ del paso del ojo (Jullien, 2012; Jourdain, 2014). La simulacion no produce la

oscilaciéon de las SSTs con periodo de 20 periodos inerciales (600 h), reportadas en la literatura
como las oscilaciones subsuperficiales de inercia-gravedad debidas a la respuesta baroclinica

(Geisler, 1970; Anthes, 1982, p. 149, 150; Black, 2008), pues el modelo no es dinamico.

Tabla 8.2. Valores para el enfriamiento y engrosamiento de la capa de mezcla debido al paso
de Gilbert.

Referencia SST, | SST, ASST h h Ah max(wy)

o m o m

O | O coO |(m | m | (m (ms™)

Peabody, 1989 -3
Black, 1989, -3
Shay, 1992, fig. 4 y 5; Jacob, |29 26 -3 35 40 5 2.5X10%
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2000, fig. 2

Roca, 2019, fig. 4.9.6 y 7 27.9 |27.6 -0.6 22 29 7 3x10™*
Jacob, 2003, fig. 20 30.5 |26.5 -4 10 50 40 10
Villanueva, 2006, fig. 14 -3 ~150 |10™
Hong, 2007, fig. 8 28.5 |26 -2.5 35 65 30
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9. Conclusidn y perspectiva futura

Del analisis de este trabajo podemos concluir, de manera general, que los procesos
termodinamicos son suficientes para general el comportamiento climatolégico de la temperatura
oceanica pero insuficiente para un forzamiento debido a un huracan. Ademas, se confirma que la
conduccion, radiacion y flotacion son procesos basicos para la disipacion, forzamiento e interaccion

de la energia térmica en el océano.

De manera particular, cada experimento sugiere que:

e En el experimento de difusién, la energia térmica fluye de la superficie al fondo,
produciendo una inversion térmica en invierno y otoiio debido al almacenamiento térmico
en la regi6on subsuperficial ocednica. Esto sugiere que la profundidad de capa de mezcla en
invierno es influenciada por la difusion.

e Para el experimento con radiacion, la insolacién contribuye al calentamiento de la regién
subsuperficial oceanica y produce una inversiéon térmica somera en primavera y verano. Esto
explica el adelgazamiento de la capa de mezcla en estas estaciones.

e El experimento con condicion de mezclado sugiere que la capa de mezcla se produce por
flotacion.

e Al incluir el bombeo de Ekman, este afecta a la capa de mezcla, pues en verano aumenta la
temperatura y en invierno la disminuye. Esto reduce la variabilidad estacional de las SSTs.
Ademas, en invierno disminuye la profundidad de la capa de mezcla.

e Del experimento con evaporacion y conducciéon, encontramos que la variabilidad anual de
las SSTs es debida al cambio de las condiciones atmosféricas. Ademas, que la profundidad de
la capa de mezcla en invierno es sensible a la humedad.

e En el experimento con el coeficiente de difusiéon térmica, su reduccion con la profundidad
estabiliza el resultado.

e En la respuesta oceinica a Gilbert el cambio en la profundidad de la capa de mezcla
simulado coincide con la observacion experimental, sin embargo el enfriamiento calculado

es mucho menor a lo observado. La ausencia de enfriamiento por penetracién puede ser
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causado por la presencia de una termoclina suave. El enfriamiento estimado es debido
principalmente a la evaporacion.
En general se concluye del modelo:

e Las SSTs calculadas son semejantes a la de modelos mas complejos.

e El modelo no forma a la termoclina, la cual es debida a la estratificacion de las aguas calidas
superficiales con las frias profundas. La termoclina depende de la difusion, la adveccion
producida por el viento y la corriente de la celda polo-equador (Vallis, 2017, p. 790). Sin
embargo, también es posible que sea debida a divergencia horizontal de la corriente o a

procesos advectivos verticales (Lu, 2017, ec. 7).

Por lo tanto, el modelo desarrollado es util para estudiar la respuesta del océano a eventos
atmosféricos climéticos, pero, presenta problemas para el estudio del efecto de un huracan. El
actual modelo es apropiado para estudiar océanos y lagos. La version mas simple del modelo,
considerando difusion, radiacién, condicion de mezclado por flotaciéon y temperatura superficial
como forzante, es suficiente para obtener resultados semejantes a versiones mas complicadas de
este modelo. Generalizando la ecuacién de radiacion neta se pueden estudiar otras latitudes e
incorporando el transporte horizontal se puede estudiar el efecto de las corrientes oceanicas. El reto

de este modelo es reproducir la termoclina y los efectos de forzamientos extremos.

El siguiente paso de esta investigaciéon es incluir la cizalla inducida por el viento y comparar
con perfiles verticales experimentales de la temperatura, idealmente, de boyas fijas (Black, 2008).
Al respecto, existe una termobatimetria para el ojo de Gilbert el 16 de septiembre en un punto de la
trayectoria diferente al usado en este estudio (23.5 N, 95.5 W). Cuando el ojo estaba en 22° 57.1’ N,
94° 41.2’ W a las 0615 UTC (Jacob, 2000), se us6 un termobatimetro en 22° 56.9’ N, 94° 44’ W a las
0614 UTC (Shay, 1992). Para usar estos datos es necesario cambiar los datos atmosféricos a el
punto de rejilla correspondiente, que en ERA5 es 22.75-23.2 N, 94.75-94.3 W. Otro punto de
interés en la trayectoria es 22.5 N, 93.8 W, donde fué mayor la anomalia de temperatura superficial
del mar, alcanzando 4 °C el 16 de septiembre a las 0 UTC con un presion de 949 mb y viento

tangencial maximo de 100 kts = 51.4 m s™ (IBTrACS, 2019).
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También conviene comparar las parametrizaciones de difusion térmica (Sriver, 2007) y
bombeo de Ekman con observaciones. De igual manera, es interesante estudiar la rapidez vertical
producida por el bombeo de Ekman de la aproximaciéon aqui usada p f w, = 2 «(V x 7 ) con la
definicion original de Stern p w;, = 2 «(V x {z /(f+Q)}).

La condicion de mezclado usada es inaceptable para publicar resultados, por lo que es
necesario incluir el término correspondiente en la ecuacién de balance térmico. El articulo debe
explicar las diferencias conceptuales y de resultados (Martin, 1985; Mukherjee, 2016; Rudzin,
2018) con modelos anteriores termodinamicos (Kraus, 1967; Elsberry, 1976; Niiler, 1977) y
dindmicos (Pollard, 1972; Price, 1981; Gaspar, 1988; Large, 1994). También, los resultados para

diferentes pasos de tiempo (hora y dia).
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