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RESUMEN
]

A partir de datos hidrogrdficos de CTD se calcula con método inverso el
campo de velocidad absoluta en la boca del Golfo de Califormia. Se encuentra
que al aplicar el método inverso minimizando el campo de velocidad en una iso-
bata, como se ha venido haciendo, la solucidn que se obtiene depende de la iso
bata que se escoge. Se hace una revisidn del m&todo inverso aplicado a la ocea
nografia y se propone considerar los criterios de minima energia total y mini~
ma energfia cinética total como informacién para completar el problema geostrd—
fico. Los resultados obtenidos para el campo de velocidad con estos criterios,
son numéricamente similares e independientes del campo de velocidad geostrsfi-
co con que se inicia.

Con el criterio de minima energia cinética total se obtuvo un flujo de
5.7 Sv. entre Altata y Punta Arena en los primeros 1000 mts. de profundidad.

En el trabajo se exponen las bases tedricas en que se apoya el método,

los algoritmos utilizados y se.evalilan los errores.
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INTRODUCCION

De los varios problemas en el terreno de la descripcién dindmica del sis—
tema océ&ano-atmésféera, el de la circulacidn ocednica media de gran escala, ha
recibido una atencidn permanente durante los dltimos cien afios y aidn puede con-—
siderarse como un problema cuya solucidén completa esta 1ejané.

ELl campo de la circulacién media y sus oscilaciones de baja frecuencia de-
terminan la redistribucién permanente de energia en el sistema y con ésta, la
de los diversos componentes quimicos y bioldgicos asociados al océano.

Hoy se acepta universalmente que el océanoc, memoria energética del siste-—
ma océano—-atmésfera, juega un papel dominante en la evolucidn de las oscilacio-~
nes climiticas del planeta. Del total de la energia solar absorbida por la tie-
rra, 57% (65 PW, 1 PW = 1015W) es captada directamente por los océanos. Esta
cantidad es el doble de la absorbida por la atmSsfera y cuatro veces mayor que
la captada por los continentes. Como parte del proceso de recirculacidn energé-
tica en el interior del sistema, el océano recibe 108 PW adicionales en forma
de energia de onda larga como producto de la reradiacién atmosférica. Esta
enerpgia es retenida y posteriormente reemitida para mantener un estado medio -
estacionario. El papel ocednico como memoria energética del sistema estd defi-—
nido, eun parte, por su gran capacidad para aimacenar calor. Su calor especifi-

1 y el B

co es de 4000 KIm 3°k~! mientras que el del aire es s6lo de 1 KJm 3°K~
de la corteza continental de 1300 KJm~3°K~l. Peroc de esta filtima, sélo una del-
gada capa superficial participa en el intercambio energé&tico, mientras que el
océano lo hace con toda la columna de agua (de 4 a5 kms. de profundidad). Que
toda la columna de agua ocefinica participe en el ciclo enefgético del sistema,
aunque a muy diferentes escalas temporales, es parte de un complejo patrdn de
circulacidn Que incluye hundimientos, afloramientos, difusidén turbulenta y la
relativamente ripida circulacién horizontal. La parte superficial de esta cixr—
culacidn es responsable, en primera instancia y en escala de semanas, de la
redistribucién hacia los polos de una parte del calor recibido en los trdpicos.
En esta redistribucifn, atmésfera y oc&ano producen flujos meridionales simi-
lares de 2 a 4 PW. Oscilaciones en estos flujos estidn asociados directamente

a cambios climdticos interestacionales, e indirectamente a trav€s de procesos
de retroalimentacién (como los cambios de albedo por modificaciones en la ch—
‘blerta de nieve), a cambios interanuales.

Una fraccién mucho menor, pero no menos importante, de la energfa recibi~



da penetra en aguas mis profundas y es transportada por ellas. La cantidad de
calor cuyo tiempo de residencia ocednico es mayor de un afio es del orden de .

3 63/m2 (1 GI = 109 J). Las variaciones de los flujos de esta energia definen
la manera de actuar de la memoria ocednica y su efecto de comntrol sobre el cli-
ma en escalas de afios a décadas. La evolucidn precisa de estos flujos y sus va-
riaciones depende, sobre todo, del conocimiento preciso del campo tridimensio-—
nal de velocidad en los océanos.

Este conocimiento se debe derivar de una combinacidén de modelos alaliticos,
modelos numéricos y mediciones directas e indirectas.

Entre los métodos directos de medicién, existen instrumentos eulerianos y
lagrangianos (que miden las corrientes en un lugar o bien viajan con ellas). E1
desarrollo de estos instrumentos se remonta al presente siglo. En 1905, Ekman
desarrollS un corrientdmetro de hélice y veleta que con algunas modificaciones
se utilizé durante varias décadas. De los instrumentos que viajan con las co-
rrientes, existen cuerpos de deriva, de superficie o neutros (que se mantienen
a una densidad determinada), a los que se registra su posicidn como funcidn del
tiempo. ; -

Un método indirecto para.evaluar el catpo de velocidéa; que se ha utilizadé
desde finales del siglo pasado, se basa en la medicidn de la densidad del agua
con botellas Nansen y termSmetros .reversibles y utilizando la ecuacidn éeoscrs—.
fica desarrellada por Henrik Mohn en 1885, Este mé€todo se sigue utilizando hasta
12 fecha y forma paite de las bases en que se apoya este‘trabajo. Como en el océ .
ano existen superpuestos, movimientos de distinta escala, este mé&todo tiene la
ventaja de evaluar el flujo de gran escala, a diferencia de los corrientdmetxros,
boyas, etc., con los que directamente no es posible evaluarlo.

Recientemente, gracias a la electrdnica, se ha venido dando un desarrpllo
en la evaluaci6n de las corrientes com tecnologia mis moderna. Se han desarro—‘.
llado nuevos corrientdémetros capaces de registrar y promediar corrientes por
laigos periodos de tiempo. También existen instrumentos con los cuales, desde
un buque oceanogrifico, es posible medir un perfil de temperatura y contenido
de sales y oxigeno en forma casi continua (~cada 5 cm.) y con gran precisién
(milésimos de grado y millonésimos de fraccidén del peso en sales).

Otro nuevo instrumento es el perfilador doppler que permite obtener perfi4
les verticales de corriente mediante el estudio de la reflexién del sonido por
parte de las particulas en suspensidn en el océano. Se estd desarrollando tam-—
bién la tomografia acdstica ocednica, que promete obtener el campo de densidad
en toda una cuenca ocednica.

Otra rama que se ha venido desarrollando es la oceanografia de satélite,
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con la que se podrdn medir para finales de esta década, las variaciones del ni-

vel del mar con respecto al geopotencial con una precisidén de 1 cm. También se—

rd posible medir la temperatura en la superficie ocednica. Este panorama de evo
lucién tecnoldgica se completa con la presencia de gigantescas computadoras y
el desarrollo de modelos numé&ricos con mayor resolucidn.

Por supuesto, no todo es tecnologia, pues el desarrollo tedrico que permi-
te asimilar las nuevas posibilidades de medicién se estd dando.

Dentro de esta linea, en 1977 se incorpora a la Oceanografia el método in-
verso desarrollado por Gilbert y Backus en la Geofisica, y que a partir de en-—
tonces, se ha venido aplicando y discutiendo en la Oceanografia.

La ecuaci6n geostr6fica permite conocer s68lo el cambio de la velocidad en
la vertical (© 4/ @z), quedando sin determinar la constante de integracidn para
poder conocer G. El método inversc propone un criterio para determinar esa cons-
tante incluyendo condiciones de conservacif6n. Otra alternativa a largo plazo pa-
ra resolver este problema son los satélites que miden la topografia de superfi-
cie y darfdn los elementos para determinar esta constante. Sin embargo, es necesa
rio contar con Ootros elementos para su determinacifn por razones de conslstencia
y sobre todo porque existen 50 anos de mediciones que deben explotarse al maximo.
Estc tiene gran importancia, pues para fines climfiticos es necesario considerar
datos de varias décadas, y estos satélites empezardn a funclonar a fines de esta
década o a .principios de la prSxima. En ese sentido, en términos climdticos, los
satélites son una alternativa de mediano o largo plazo.

En este trabajo se propuso inicialmente aplicar el método inverso, como se
ha venido haciendo en la Oceancgrafia, a una zona geogrifica, el Golfo de Cali-
fornia, para determinar los flujos y tiempo de residencia del agua del Golfo en
distintas latitudes: El Golfo de California, por ser una cuenca cerrada, presen
ta grandes posiblilidades para imponer condiciones de conservacién.

Durante el desarrollo del trabajo se encontraron algunas inconsiscéncias
en los resultados que lo reorientaron hacia una revisidn del mé€todo inverso en
la Oceancgrafia y de los problemas que presenta, pasando de ser un estudio de

una zona geogrifica a un trabajo mis tedSrico. Sin embargo, se optd por mante-—

ner toda la discusifn y exposicidn original de la circulacidn geostrsfica, del
método inverso, del andlisis general de la dinidmica del Golfo de Califormia,
asi como los resultados que llevarom a su revisifn. Se tomd esta decisién por
considerar que representa la secuencia histdrica del trabajo.

Una vez présentados los resultados que llevaron a reorientar el trabajo
se hace una exposicién de la revisidn del método inverso en la Oceanografia,
se propone una alternativa complementaria al método y se eiemplifica en la boca
del Golfo de California.



CAPITULO 1

CIRCULACION GEOSTROFICA DE GRAN ESCALA

1.1 INTRODUCCIOCN.

En el marco de la oceanografia fisica, la determinacién del campo de circu-—
lacidén y sus variaciones es un problema central pues de ese. campo depende la dis-
tribucidn espacial de la emergia y de los diversos componentes quimicos y bioldgi
cos asociados al agua ocednica.

La circulacidn se mide o estima en la actualidad por métodos que directamen-
te miden la corriente & mediante distintos métodos indirectos. De entre los méto-—
dos indirectos destaca por su relativa factibilidad el método dindmico o geostrd—
fico; los resultados que se obtienen por este método son para el flujo de gran es
cala. Este método tiene ademds la ventaja de ser uno de los menos costosos en la
actualidad y el mids accesible para México si se considera la infraestructura con
que se cuenta en el pais. El método dindmico parte de datos hidrogrdficos de tem—
peratura, presidn y salinidad (ver Capitulo 3), que tienen en si mismos, su valor
propio para estudios oceanogrdficos. Por estas razones se justifica revisar el mé&
todo geostrdfico a 1a luz de las nuevas posibilidades en instrumentacién y proce—
samiento de datos.

A partir de la ecuacidn de movimiento promediada para un fluido geofisico,

‘que se obtiene como aproximacidén a un fluido newtoniano, en un marco de referen-

cia no inercial sobre el planeta (ec. (1)), se obtienen las ecuaciones de movi-
miento geostrdfico analizando el tamafio relativo de sus términos en condiciones

ocednicas (lejos de las fronteras).

T+ TUH =~ 1 VP + 20X T - § + Ay 2%+ %@ +Ava_1rx_ NN ¢S
ot e ° x” 2 y* 0 z%

A B C D E F G

En la ecuacién (1):

U representa el camwpo de velocidad promedio y § la densidad.

(A) representa la aceleracidén promedio del fluido.

(B) representa los movimientos advectivos y es un término no lineal.

(C) es el término debido a los gradientes de presidén (p).

(D) es el término debido a que la tierra no es un marco inercial de referen-
cila. {les la velocidad angular de la tierra. Este es el llamado pardmetro

de Coriolis (f).



(E) es un término debido a las fuerzas de cuerpo, que en este caso s6lo inclu-
ye a la aceleracién de la gravedad (g).

(F) vy (G) son los términos que incluyen los efectos de las desviaciones del
campo de velocidad con respecto a la media, que son modelados como A'G/2x}
(debido a Reynolds). En oceanografia los coeficientes se dividen en efec-—
tos horizontales y verticales (AH y AV), debido a las diferentes velocida

des en estas direcciones y al efecto de la estratificacidn en el océano.

Es posible hacer un andlisis del tamafic relativo de los términos de la ecua—
cifn de movimiento (1), (Pond, S. & Pickard, G. 1978). Para estimar este tamafio
pueden adoptarse los siguientes valores tipicos:

Para el océano se han observado velocidades horizontales hasta de 2 m/s, pe-—
ro las velocidades tipicas son de 0.1 m/s. En zonas de afloramiento no muy activo,
se observan velocidades verticales de 1()—6 m/s, siendo 1077 5 1078 vaiores tipi-
cos en los océanos. Se puede tomar una escala vertical (z) tipica de 103 m ¥y una
escala horizontal (L) de 106 m. Para la escala temporal (T) de las variaciones
significativas, 10 dias (—-—106 seg.). Puede considerarse f"lO—A g1 para una la-—
titud media de 45°, g~10 ms™2, o< = 1/P~10"2 m3Kg-l y p~10% Kpa.

Al sustituir estos valores en la ecuacién vertical, para una aproximacifn
que désprecia términos que son menores por tres 6 mAs ordenes de magnitud, se ob-
tiene:

- _ =< 2P _
0 = — ¢ 5o 4 . N ¢

Siguiendo el mismo procedimiento para las ecuaciones horizontales, para la
ecuacién en x se obtiene:

du+u du+ . .. =- E) + f-v - 2wl2cos ¢ + &% + % -,
e o% > 5% gt gg

que dimensionalmente se puede aproximar como:

U + U+, .. =+-1 9p+f-u-10’!’w+1ou + 10U

T 1L P ax 1.2 1.2

donde U representa la magnitud de las velocidades tipicas, T la escala temporal
tipica, L la escala horizontal, f el pardmetro de Coriolis en latitudes medias,

w la velocidad vertical y P la densidad. Sustituyendo los valores tipicos estima-
dos para estos pardmetros se tiene:



10072 +103 %, ., =-74+1-103 4103 4 1073

Para que esta ecuacifn se satisfaga, el término horizontal de presién debe de ser
del mismo orden que el término de Coriolis. De manera anAloga se obtienen los re;
sultados para la ecuacidn en vy,

En este balance, los términos mds grandes son al menos dos ordenes de magni-
tud menores que el t&rmino del gradiente de presién. El segundo término de Coriolis
es pequeiio debido a que w es pequeda. Los términos no lineales resultan desprecia
bles incluso considerando velocidades del orden de 1 m/s, y de igual forma los
términos de friccidn, siempre y cuando no existan fronteras cercanas. En sintesis,

con una aproximacidn del 1 % en océano abierto pueden aplicarse las ecuaciones
geostréficas:

o dp + £.u =0
dy
N 1) ]

_xdp *+ £v =0 N
dx

que junto con la ecuacién de balance hidrostdtico para la vertical, constituyen
la base para el método geostrdficonde estimacidn del movimiento ocednico.

Bajo la aproximacidén geostr&fica, la precisidn de las mediciones no permite
obtener ninguna conclusifn sobre las velocidades en la vertical, por 1o que el mé
todo geostrSfico s8lo permite estimaciones de la velocidad en la horizontal.

En las ecuaciones (2b) aparecen los términos dp/dy y dp/dx, los cuales no es
posible medir directamente. Su presencia en el oc&ano se debe a dos causas distig
tas pero no independientes: la inclinacidn de la superficie del oc&ano con reség&
to al geopotenciaf‘y la diferente densidad del agua en superficies isobiricas®® .

» En realidad ambos fendmenos aparecen combinados en la naturaleza. Los princi
pales fenfmenos que provocan gradientes horizontales de presidn son: el esfuerzo
. del viento, la inhomogeneidad climitica y los procesos advectivos. Aunque estric-
tamente todes estos fendmernos son climiticos, se separan el esfuerzo del vientbry
los gradiences producidos por fendmenos advectivos de los procesos climiticos que
directamente producen gradientes horizontales alterando la densidad por diferen-
cias de flujo de flotacidn (evaporacién, radiacién, etc.). : ! :

El esfuerzo del viento, que es considerado como la causa principal de las

corrientes ocednlcas superficiales, provoca una inclinacién de la supexrficie del

#* Una superficie geopotencial-es aquella en la que g tiene la misma magnitud.
#% Una superficie isobdrica es aquella en la que p toma el mismo valor.



oc€anc y una redistribucidn de las superficies isopicnas* (P. S. Lineikien 1955,

citado en Fomin, L. 1964), generando un sistema de corrientes que en principio se
extiende hasta el fondo y que produce, por la redistribuci6n de las isopicnas, un
sistema de corrientes que compensan el efecto anterior restringiendo la influen-

cia de las corrientes de viento.

El flujo de flotacidn y sus diferencias son producidos por la inhomogénea
distribucidn del efecto de radiacidén, precipitacién, evaporacion, albedo, etc.,
que producen cambios de densidad en las capas superficiales del oc&ano. Estos dos
fendmenos, el flujo de flotacidén y las variaciones del nivel medio del mar, son
la causa del gradiente horizontal de presidn que genera la circulacidn geostréfi-
ca.

A la circulacién producida por las desviaciones del nivel medio del mar se
le llama componente barotrépica de la circulacién. Las variaciones horizontales
de densidad causan la circulacién baroclinica. Al efecto combinado de estos fené-—
menos se le conoce como circulacifn geostrSfica. Estos fen6menos no son necesaria
mente independientes, pues la presencia de uno de ellos produce el otro.

Ambas componentes se sobreponen en la circulacidn real, y en principio sélo
podemos calcular la componente. i:aroclinica de la circulacién y obtener un campo
relativo de la velocidad, pero sin conocer la velocidad absoluta; es decir, si es
cribimos la velocidad como v(z) = u(z) + c, s6lo se conoce u(z) y se desconoce c.
La velocidad barotrdpica es independiente de z y se desconoce mientras las desvia
ciones del nivel medic del mar sean desconocldas. S6loc en las capas donde hay

friccidn (superficie y fondo), se conoce la velocidad, pero &sta no es geostréfi-—

ca.

‘1.2 METODOS PARA EL CALCULO DE LA VELOCIDAD ABSOLUTA

Hist6ricamente el problema de encontrar el campo de velocidad absoluta se
ﬁa asociado a buscar una superficie isobarica de cero movimiento. Se habla, por
ejemplo, de velocidad geostréfica referida a alguna determinada profundidad. En
general tampoco puede afirmarse que exista una zona horizontal intermedia o pro-
funda de velocidad cero, por lo que este concepto no es del todo sélido.

Lo; argumentos a favor de trabajar con una superficie de cero movimiento se
basan en observaciones que muestran que las velocidades en la superficie son mas

fuertes y tienden a disminuir en el fondo; también se apoyan en el hecho de que

* Una superficie isopicna es aquella en la que f) toma el mismo valor,
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se encuentran masas de agua de distinto origen, lo que hace pensar que el movi-
miente de esas masas de agua tiene distinta magnitud y direccién. El1 argumento
mis fuerte es el hecho de que al suponer una superficie de cero movimiento en
profundidades medias (~ 1000 a 2000 m.) se encuentran resultados coherentes con
las observaciones.

El gradiente horizontal de presidn tiene dos componentes, la debida a los
cambios horizontales de densidad y la debida al efecto barotrdpico:

%
ig=gf§gd2+gp(§’)éi e e e . (3)
ax A o x dx
En esta ecuacidn, el primer término de la derecha se debe a las variaciones ho-
rizontales de densidad y en general observa variaciones en la vertical. El segun-
do término es el debide a la inclinacidn de la superficie ocednica y tiene un va-
lor constante para toda la columna de agua. En caso de existir una profundidad de
cero movimiento (z,), ambos términos son iguales a esa profundidad:
2o
- gy 9P dz =gpo () 25
o x 3 x
S’ .
Esta es la condicidn para la existencia de una profundidad sin movimiento en una
direccio6n normal a x v z. ) . ‘

En general se ha aceptado la existencia de una superficie sin movimiento pa-
~ra el cdlculo de velocidades geostrSficas, pero desde que se ha buscado un niyel
“de referencia, ya sea fijo o variable, ha sido un problema su determinacidn que
equivale a conocer el segundo t&rmino de la derecha en la ecuacién (3). .

' Idealmente se podria medir la desviacidn del nivel medio del mar con respec—
to al geopotencial y de esa manera evaluar este término. En realidad esto mo ha
sido técnicamente posible, y solo recientemente se trabaja en la posibilidad de
hacer estas mediciones utilizando satélites con una resolucidn de * 1 cm. Esto
-no estd aiin sistematizado y es necesario explorar otros caminos.

Entre los criterios mis antiguos se encuentran: el wmétodo de Dietrich, que
estudia el minimo de oxigeno; el método de Parr, que estudia las variaciones en
el grueso de las isopicnas; el método de Hidaka, que estudia la distribucidn de

salinidad y aplica condiciones de conservacién; y el método de Defant que estudia

las variaciones de la velocidad en la vertical.

Método de Dietrich.
El método de Dietrich de 1936 (Fomin, L), propone que el minimo intermedio

de oxigeno que se observa en casi todos los océanos es debido a una zona de poco



movimiento, y propone querla superficie sin movimiento coincide con el minimo de
;xigeno, sugiriendo una explicacién de este minimo asociada a los procesos de
mezcla y circulacidn. Sin embargo, al aclararse los procesos que dan origen al
minimo de oxigeno y la poca consistencia de los resultados que se obtienen al
aplicar este criterio para definir el nivel de referencia, quedd descartado este

método.

Mé&todo de Parr. (Fomin, L. 1964).

El método de Parr analiza la variacidn del grueso entre isopicnas y encuen-
tra que en muchos casos existe una zona profunda en que aumenta la estabilidad y
propone que es debido a que existe ahi una zona en quec sc separan dos capas y hay
menos mezcla por no existir movimiento. Parr propone ubicar ahi la superficie de
referencia. La argumentacién es muy débil, pues en la zona en que se separan dos
capas, los gradientes de velocidad pueden ser grandes aunque existan velocidades
pequefias. Otro argumento en contra consiste en que en muchos casos se encuentra
mas de una zona donde aumenta la estabilidad y en otros no se di una zZona con
esas caracteristicas. En general Parr encontrd que para el Atlantico, esa zona
corresponde a la zona de minimo oxigeno, pero sus argumentos no necesariamente

implican una superficie de cero movimiento y sus resultados no corresponden con
-

lo observado.

Método de Hidaka. (Fomin, L. 1964).
Este método se basa en un andlisis de la distribucién de sal. Hidaka parte

de la ecuacidn de difusibn de sal:

28 =K s + K, 32s + K., &°s

ot ax? 2 oy? 3 527

donde S es la salinidad y X; es el coeficiente de difusién. Asumiendo el caso

estacionario:
K1a25+K2625+K3628 = 0 k
dx? oy? oz7% :

Suponiendo K1 = Kz y que la difusién vertical y la horizontal pueden ser de

distinte tamafioc, propone dos ecuaciones:

lﬁ{(azs + azs)

[l
[«

ox? oy?

e

xaazs =0
oz~ .
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y busca que se cumpla alguna de las dos. La primera de estas expresiones fué uti-
lizada por Hidaka en el Atlidntico y encontrd que nunca era igual a cero. Probd en—
tonces la segunda ecuacidn y construyd una superficie de cero movimiento a partir
de estos supuestos. En realidad la suposicidn de que la difusidn vertical es mayor
que la horizontal es poco sélida, y el supuesto fundamental, solo implica que no
hay acumulacidn o pérdida de sal en la capa, 10 cual estaba supuesto al asumir el
caso estacionario. Otra objecidn resulta de que en ausencia de movimiento, el coe-
ficiente de difusidn turbulento puede considerarse igual a cero. Por {ltimo, el
hecho de que la segunda derivada sea cero, significa que la salinidad varia lineal
mente 0 que existe un punto de inflexidn, y en ninguno de estos casos estd claro
porqué la velocidad deba de ser cero ahi. ‘

Segundo método de Hidaka. (Fomin, L. 1964).

Otro método, también debido a Hidaka, plantea utilizar las ecuaciones de con—
tinuidad junto con los datos de velocidad relativa. Lo que Hidaka hace es formar

un prisma con cuatra estaciones:

En esta figura, en los puntos A-D,
se localizan las estacicnes hidro-
grdficas. Las flechas indican flujos

entre cada pareja de estaciones.

Con éste~sistema plantea ecuaciones de la forma:
' 3 hi ,
Z:L{/-v;(z) dz = 0 » Vvi= velocidad geostrSfica. .
y o5 °n . '

Z:Lij.vl(z) S;(z) dz = 0 , Si= salinidad.

= J 7
para cada prisma triangular. Aqui'L es la distancia entre cada pareja de estacio-
nes y h; es la profundidad que define el limite de integracidm, que en principié
puéde ser hasta el fondo ocednico o hasta alguna superficie isobara o isopicna.
Hidaka propone utilizar seis ecuaciones y tener seis incSgnitas. Suponiendo que

la velocidad en la superficie de referencia es cero, construye las ecuaciones:

Alcl + Azc2 - AscS + M1 + MZ - MS =0

chl + Hzcz - Hscs + Nl + NZ - NS =0 »
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v en forma andloga con cada tercia hasta completar 6 ecuaciones. En estas ecua-—

ciones? e
A¢{=1Li hi 3 Hy = fo Si(z) dz
o (i=1,2,..,6)
W he
M; = Laj-u;(z) dz H Ny = Li{ ui(z) Si(z) dz .
° ]

Resolviendo el sistema de ecuaciones se determina la velocidad.

Las objeciones que se hacen a este método son: conservar volumen y no masa
en su sistema, lo cual es ficil de solucionar; otra critica senala que el deter-—
minante asociado al sistema es muy cercano a cero; y la dltima se refiere a que
la precisidn de los datos y la densidad del muestreo en la vertical no permitian
obtener el error mdximo tolerable al realizar las integrales.

En realidad la situacidn ha cambiado pues ahora es posible tener un muestreo
casi continuo en la vertical y con una mayor precisidn. Tambi&n ha mejorado la
técnica de posicionamiento y por lo tanto es posible conocer con mayor preci-—
sién Ly . Pox Gltimo, se debe sefialar que el sistema de ecuaciones puede replan
tearse de muchas maneras y atacarse con nuevos métodos. El método inverso que

se describe en el siguiente capitulo plantea una generalizacidén de este problema.

Método de Defant. (Fomin, L. 1964).

Mediante el andlisis de las diferencias en las alturas geopotenciales de un.
vrgfan ndmero de parejas de estaciones, Decfant observé (1914 citado en Fomin) una
capa relativamente gruesa en la que la velocidad relativa en la vertical se man-
tiene constante, y propuso tomar esa zona como nivel de referencia. El grueso de 
esa capa en el Atlidntico varia entre 300 y 800 metros y con una profundidad que
varia uniformemente en todas. las direcciones de la horizontal, entre 1000 y 2000
metros. En la prdctica se encuentra que para muchos casos (en el Atlintico), el
método de Defant da buenos resultados al compararlos con las observaciones. En

el Pacifico los resultados obtenidos no son igualmente satisfactorios y se encuen
tra que en general esa zona es mis profunda que en el Atléntico. Al analizar este
método, vemos que una capa en la que dv/dz = 0, s6lo significa que en esa capa la
velocidad no varia, y no es claro que pueda concluirse que no exista movimiento.
Los buenos resultados que obtuvo Defant al aplicar su método le dieron cierta a-

ceptacidn.

Otra idea que se ha experimentado consiste en realizar mediciones directas
de corriente en algiin punto y tomarlas como referencia. Esto tiene el inconvenien

te de ser necesario filtrar los movimientos de meso-escala y pequeifia escala, lo
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que resulta ser complicado en la practica y hace necesario muestreos en tiempos
largos y con varios puntos.

Métodos recientes.

Recientemente, en Wunsch (1978), se volvidé a atacar el problema del nivel de

referencia mediante una reformulacidén y generalizacién del método de Hidaka en

términos del método inverso que se ha venido utilizando en problemas de geofisica.

Wunsch no introduce mas conceptos fisicos de los que habidn venido utilizidndose

desde principios de siglo. Este método es el que se planted utilizar en este tra-—

bajo para el Golfo de California y se describe en el siguiente capitulo.

Otro método, debido a Schott y Stommel (1978) conocido como Beta-spiral, ha

venido utilizandose recientemente, aunque al parecer y segin sus propios autores,

necesita una base de datos mis completa que las que existen. Este método utiliza

conservacifn de masa y de vorticidad potencial, encontrando que debe existir un

movimiento que decae en

la vertical y varia su direccidén en forma similar al flu-

jo de Ekman, pero con mucho mayor penetracién. Utilizando datos de densidad, pre-—

sién.y las ecuaciones en que se apoya el método, se construye un sistema de ecua-

ciones sobredeterninado
el .método de Stommel es
cipios son equivalentes

funda de este método es

que se resuelve por una variacidn al método inverso. Para
necesario un muestreo en dos & mids direcciones y sus prin
al método de Wunsch, segin Davis (1978). La discusién pro

extensa y no se desarrolla aqui.
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CAPITULO 2

METODO_INVERSO EN OCEANOGRAFIA

2.1 PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA.

Como se describid en el capitulo anterior, uno de los caminos que se han se-—
guido para encontrar un campo de velocidad absoluta partiendo de datos de veloci—
dad geostréfica referidos a alguna superficie, es el debido a Wunsch (1977) y que
ha sido discutido o aplicado en varios articulos (Wunsch & Grant 1982, Wunsch &
Minister 1982, Veronis 1980-1982, Roemmich 1980, entre otros).

La idea general del método parte de los siguientes supuestos:

a) ElL océano se encuentra eun balance geostréfico.

b) Existe conservacidén de algunos pardmetros en determinadas condiciones, como
pueden ser: masa, contenido de calor y sal o cualquier trazador factible de
medir. '

c) El intercambio entre isopicnas de los pardmetros que se utilizan en b) es des-—
preciable, al menos para isopicnas fuera de la zona superficial de mezcla.

d) Las secciones hidrogréficas.representan el flujo promedio dentro del drea en
un periodo de tiempo dado. -

Analizando cada uno de los supuestos, se observa que €stos varian segin el
caso en due se aplique el método. En términos generales se discuten a continua-
cidn cada uno de estos supuestos: ’

El supuesto a), como se analiza en el capitulo anterior, tiene validez le~
jos de las fronteras, obteniéndose el flujo de gran escala. Lo propuesto en b)
es consecuencia de las ecuaciones de conservacidn, y dependiendo del parametro
que se utilice, la aproximacidn puede o no ser buena. En general, existen pro- .
blemas de conservacidn de sal y calor en las capas que estdn en contacto con la
atmdsfera, aunque en muchos casos este problema puede manejarse con estimaciones
de radiacidén, evaporacidn o precipitacién. La suposicidn que encierra c)} es qui-
zds la mis polémica, pues por un lado depende de cémo se escojan las isopicnas
(y es fundamental hacerlo en forma adecuada para obtener buenos resultados), y
por otro, no existe acuerdo sobre los valores de la mezcla vertical. Por dltimo,
la interpretacién y validez del supuesto d) puede ser wmuy variable, pues pueden
utilizarse tanto datos de periodos de tiempo largos (interanuales), como datos
con diferencias de tiempo relativamente pequefias (del orden de dias). Siempre
existe una componente de ruido en este supuesto ocasionada por ondas internas,
no estacionalidad y variacidn temporal. Para cada caso debe trabajarse con cui-

dado, dependiendo de la zona geogrdfica y de los periodos de tiempo de muestreo.
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En este trabajo se utilizan solamente datos de una campafia con un tiempo de
muestreo de aproximadamente dos semanas y, si se considera el tiempo de muestreo—
enn cada transecto o seccidn, éste es aproximadamente de dos dias.
En general, los problemas que encierran estos supuestos son puntos polémicos
en la oceanografia fisica contempordnea y esto debe tenerse muy presente al apli-
car el método. En algunos casos puede ser posible evaluar estas suposiciones a

partir de los resultados que se obtienen por este método.

El método de Wunsch puede aplicarse cuando se tienen condiciones cerradas y
es posible aplicar comnservacién de algin pardmetro. Pongamos como ejemplo el Gol-—
fo de California en el que se tiene una cuenca cerrada y supongamos que sSe cuenta

con un muestreo este-oeste que cierra la cuenca (ver fig. l).

BEAMEJD -
TG, .FER m81

"
o Tw

fig. 1 .— Ejemplo de un muestreo cerrado adecuado para aplicar
método inverso.

En este caso, por cada pareja de estaciones es posible tener un perfil de
velocidad geostr6fica. S&lo para simplificar la explicacién, imaéinemos que se
tiene una cobografia rectangular (fig. 2). En la fig. 2 se representa con linea
continua la zona muestreada y con linea segmentada los puntos en los que ée cuen—

ta con una estimacidn de la velocidad geostr&fica entre dos puntos muestreados.
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fig. 2 .~ Ejemplo de muestreo cerrado en una cuenca rectangular.

El transporte para toda la cuenca estd dado por:

Ze
T =7 A’“Jf’i (2 (v (2) +¢j) dz2 . . . . (la)
J
o

donde zp es la profundidad de la cuenca, p; es la densidad entre la pareja i,
T "Ax; es la distancia entre estaciones, vj(z) es la velocidad geostréfica ref_ex_:ida
» a alguna superficie y c¢; es una constante desconocida que debera ajusl:af la velo—
cidad geostréfica relativa a la velocidad geostr8fica absoluta.

La ecuacibén (la) puede reescribirse como:

¢ 2¢
T = ZAxi[cj[F;(z)dz +fFj v (2) dz] N 6.
’ .
o o

-y T=0 para una cuenca cerrada en donde se conserva la masa.

Si definimos

e
A =Ax5ffaj dz

°
g
b = —Zijjr’Jj vijlz) dz
:‘ (=]
[

1
S2

con A= (A, Agis A v o= |
) n
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entonces podemos plantear el problema mediante el siguiente sistema de ecuacio-
nes:

Ac = b e e e . (2)

que en principio tiene una infinidad de soluciones.

Esta representacidn matricial puede gen=ralizarse al caso mis realista en
que la cuenca no sea rectangular y, de acuerdo con el supuesto ¢) (que sefiala que .
el dintercambio entre isopicnas es mucho mds pequefio que los transportes horizon-—
tales), pueden definirse varias capas en las que el transporte neto en la capa
puede estimarse como cero. Aqui los elementos de A tienen dos subindices: el

primerc indica la capa, y el segundo, la pareja de estaciones correspondiente;

A;j = AX')J /DJ (z) dz P <) |
fe

y al aceptar conservacifn, se cumple que

ZAﬁ.j <} =Z ox g Vi P dz e e e s (&)
3 .

Esto pukde entenderse con ayuda de la fig. 3.
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o,
Fita

Si llamamos by = —Z Ax; ! v; (2) ;i (z) dz e e e . (5
. § ;ﬂ -
{
nos queda A con m renglones determinados por el nimero de capas y n columnaz de-

terminadas por el ndmero de parejas de estaciones.

b= |72} compuesto por m elementos
|
b
\\ m4
[eq)
lcz-
c= |. compuesto por n elementos
[
n
lo que puede representarse mediante el sistema Ac = b . . (2), donde podemos

conocer Ay b, y debemos determinar c.

El problema de determinar la velocidad absoluta queda representado por un
sistema de ecuaciones, aunque falta determinar cuindo pueden obtenerse solucio-
nes a este sistema y que tipo de soluc1ones.

Antes de discutir las soluciones al sistema Ac = b, cabe aclarar que.no es
necesaria una cuenca cerrada, pues &sta puede formarse en cualquier 1ugar en

‘donde sean vilidas las suposiciones enunciadas al principio de este capltulo v

~siempre y cuando se tenga el muestreoc adecuado.

2.2 DESCRIPCION MATEMATICA DEL PROBLEMA.

2.2.1 SOLUCION A SISTEMAS Ac=b EN DOMDE 'A' ES UNA MATRIZ Mx Ny M#N.
Como se describe en los parrafos anteriores, es posible coustruir un siste—
ma de ecuaciones que represente el problema de evaluar la velocidad geostrSfica
.-absoluta. En general, el sistema de ecuaciones Ac = b no estd unideterminado y
en problemas oceanogridficos generalmente se encuentra subdeterminado. Es un re-—.
sultado conocido del dlgebra lineal que un sistema de ecuaciones subdeterminado
tiene una infinidad de soluciones, y uno sobredeterminado en general no‘tiene
sclucidén. Sin embargo, puede plantearse el problema de escoger alguna solucidn
que tenga cilertas caracteristicas. En t&rminos matemdticos, este problema fue
abordado por Lanczos (1961) y posteriormente desarrollado por Gilbert y Backus
(1967, 1968, 1970), y ha venido aplicidndose en la geofisica y mids recientemente
en diversos problemas como: tomografia médica, localizacién de terremotos, de-

terminacién de la estructura de las capas de la tierra, y en el andlisis de es—
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tructuras moleculares a partir de difraccidn de rayos X. Una-buena descripcidn
del método se encuentra en Menke 1984,

CASO SOBREDETERMINADO. El tipo de solucidn que se busca al sistema repre-
sentado por la ecuacidn (2) para el caso sobredeterminado, puede ser la solucién
que mejor se ajuste al problema en el sentido de minimizar su desviacidn. Esto
es, buscar que “ Ac - bll sea minima, donde ;{ || representa alguna norma y es co
min usar una norma cuadritica. En el caso subdeterminado se puede buscar que la
solucién se desvie lo menos posible de alguna solucidn propuesta o que cumpla
con una o varias constricciones.

Para el caso sobredeterminado (M »N), esta solucidén puede buscarse exploran—
do la ecuacién que representa el tamafio de la desviacién y encontrando donde ésta
se hace minima. La ecuacifn que representa la desviacidén o el error en términos

de norma cuadridtica es:
E=(b- ac)"(b - ac) = efe ..

y en este caso queremos minimizar E, al cual podemos escribir como:

E =i K; - iA:_.']c}-) Kb; —i AL‘CK} N )]

desarrollando el producto: .
voooW = N - =N ’ ‘ :

E- ) Leiex ) AqAin - 2) o) Aubi ) bid U A
Poe ;T ‘ SR

Tomando las derivadas 3 E/ A cq término por término se obtiene{

NN d ) ~
8'_3_. XZZ c-chZA\']ALn‘k Zi[éﬁ cy + c.’xg“‘-’r]ZA"-)‘AiK
C"{. \‘ € i X T ‘*

1 X
} i -
ZZ c\«.L__ AiuxAH\
X L

[}

[}

donde Oc;/Q cy = &; » ¥ ei ¥y c¢j son variables independientes si 1;‘] .

Calculando la derivada del segundo término:
a w A N ™ A
Des ( - ZZC].[_A'L'\M] = - ZZighz(Aqba = - ZZ; Aia by
l L 1

Como el tercer término no depende de ¢ su derivada es cero:

5] Yi bxbi]= 0
f

ac% L
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Entonces, al incluir todos los t&rminos e igualar a cero se llega a la

siguiente ecuacidn:

o E = 22“: c"*iA“ﬁAi"‘ - Zi Aigb:i =0
.Ocq 2 ; B ¥

o reescribiendo esta ecuacién en notacidn matricial tenemos:
t t
ATAc - A =0 -« . . (8a).

con ACA una matriz cuadrada N x N, ¢ un vector N x 1 y Atb un vector N x 1.
Despejando ¢ de la ecuacidn (8a), se llega a la siguiente relacidn:

1

c = afay~ta% . . . . (8D)

La ecuacidn (8b) es conocida como la solucién de minimos cuadrados para un pro—
blema sobredeterminado 6 solucidén de Moorse~Penrose. Esta solucidn existe siem—
pre que pueda calcularse la inversa de AtA. La existencia de (AtA)'_1 se discute
mds adelante.

CASO SUBDETERMINADO. En general para encontrar el campo de velocidad abso—-
luta a partir de velocidad geostréfica,'se obtiene un sistema subdeterminadb
formado por la matriz A de M renglones y N columnas con N> M. Este problema obli-
ga a escoger una solucidn entre una infinidad. Para esto es necesario imponer
ciertas constriccioneé al sistema o pedir que la solucifn cumpla con ciertas ca-—
racteristicas. Esta informacién es llamada informacién a priori.

Una condicidn que puede pedirsele a la solucién es que sea pequefia. Esto es;

minimizar L dada por la ecuacidn:

L = ctc =Zj—_‘ c}

y entonces puede plantearse el problema de encontrar ¢ tal que b — Ac = 0.
Este es un problema que se puede resolver por el m&todo de multiplicadores
de Lagrange. Veamos:
Sea la funcidn f = ctc = :E:Cf » ¥ la restriccién g = b - Ac = 0 que po@émos
)

escribir como:

N
gi = by -Z Atje; =0, = leees M .. .. (9)
]

JEi= (2c1, 2c2,..., ZCN) e .. (10)

Vg'l_ = (—A'i.l’ f'AiZ:---’ —A(N) e .. (1D
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Por otro lado, se tiene que:

- y A :
VE=MNVe AR Te b L A Ve LA

Utildizando las ecuaciones (11) y (12) para determinar las componentes de V£,

se obtiene:

2 o = _:xlAlj - A ZAZj - . e .- 7\MAM

Y. - Ay N ¢ )
i

Sustituyendo la ecuacidn (13) en la (9) e igualando a cero:

y despejando b { : 0 ‘

"EZA‘! Z)\lAll s 1= 1,...,M . . . (l&a)’

Escribiendo la ecuacidn (l4a) en términos matriciales, se tiene:

[}

bj

b = -1 aa®N ‘ ..

. . (14B).
5 A= canB)lzp N ¢ )
Es posible reescribir la ecuacién (13) como: -
2¢ = A®X ' .. .2 (18
y sustituyendo (15) en (16):
e = a%@an5H e .. an

que es la solucidn para ¢ con minima norma, es decir, E ¢ es minima y sujeta

"4 Ac-— b =0 . En nuestro problema equivale a minlmizar el campo de velocidad

en un lugar predeterminado. N6tese que la restriccién podria cambiarse por
Ac - b= h con h una constante. Esto tendria sentido, si por alguna razén cono-
cieramos que el transporte en una zona fuese h.

Por otro lado, debe subrayarse que la solucidn dada por la ecuacién (17)

requiere que AAc tenga inversa.
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2.2.2 EXISTENCIA DE SOLUCIONES,

Para que puedan utilizarse las soluciones de minimos cuadrados y de mInima

. t,\—1 t,~-1
norma, es necesario que existan (A A) y (AA7) respectivamente, y esto se cum-—

ple si el determinante de estos productos matriciales es distinto de cero. En el
- t . . P . -
caso sobredeterminado, M»N y A A una matriz de dimensién N x N, Si la dimen-—

sidén del espacio generado por A es N, es decir, que sus columnas son linealmente

independientes, entonces la dimensién del espacio generado por AtA es N y (A‘:A)—l
existe. En el caso subdeterminado, N>M y AA" es una matriz M x M. Si A tiene M

. : . t, -
renglones linealmente independientes, entonces AAt es no singular y (AA7) 1

exis—
te.

En muchos casos el determinante de la matriz AAC (¢ afa segiin el caso) puede

ser cero O muy cercano a cero. Para el caso en que esto sucede (o aunque no sea
asi), existe una forma de atacar el problema (Lanczos 1961 y otros) mediante la
descomposicidén de la matriz A, conocida en la literatura como descomposicidn de A
en valores singulares, y que consiste en expresar A como el producto de tres ma-
trices. Esta alternativa también es importante para eliminar el ruido, pues de
otro modo se puede dar el caso de obtener un determinante distinto de cero utili-

zando datos ruidosos sin que esto signifique independencia lineal.

-

2.2.3 DESCOMPOSICION EN VALORES SINGULARES.

- Partiendo del sistema Ac = b y definiendo el sistema transpuesto Ate =d

es posible construir el sistema compuesto Sh = £ , que se estructura segiin se ...

muestra en la fig. 5:

w
I
1
l
t

'
'
1
i
= O e N
|

i
b
= 4
d
1
{
i
¢ 7
fig. 5 ’

con los vectores compuestos h = [e, ¢] y £ = [b, d}.

'S es una matriz simétrica por lo que siempre es posible resolver su proble—
ma de eigenvalores :

Sw = Aw
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' s
es decir: s : Sl u 3 -
10 A \ ul’ : ul'
‘ ; 2\ - T2
i | R '\'\ :
s =1 : o= A
| 3M o ,:M
3 d el .
;A: 0]'-2; :.2
) ‘ JLVNJ A
fig. 6 N ‘
donde w = [u, v] es un vector compuesto.

Escribir la ecuacién Sw = >\w es equivalente a escribir las ecuaciones de
eigenvalores’

Av = Au N ¢ 1:))

Atu = >\v e e e .. (19)

Multiplicando la ecuacién (18) por la izquierda por At y la ecuacidn (i9) por A

también por la izquierda, y sustituyendo los t&rminos comunes se obtiene:

AtAv

it

AP u =A MBS = AAv = Kw ... (20)

AAtu = 7( u ’ (21)

Estas dos ecuaciones pueden resolverse siempre, pues AtA v AAt son matrices
cuadradas y simétricas.

Por otro lado, retomando la ecuacién Av = ?\u y escribiendo el conjunto

de A's como una matriz diagonal {que  denotamos por A )

MO O .0
O%LO -
A =] .. .
o . . . 7\p

donde p es el nidmero de eigenvalores distintos-de cero, y denotando por V a la:

matriz compuesta por vectores columna v y por U a la compuesta por vectores co-
lumna u:

Vixp = (Vis Vaseees V) o {=1,eeesp ¥y P£N, M
UMxp = (us uy,.e., up) s

donde U y V son matrices con vectores columna ortonormales.

Reescribiendo. la ecuacidn (18) en términos de estas matrices, obtenemos:
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- AV

Uun

5 A= sAavi=uvavt e .2

1

Esta ecuacidn expresa a la matriz A como el producto de tres matrices y es liama—
da la descomposicién en valores singulares (DVS) de A.
La inversa de A en té&rminos de las matrices U, A y V es:

ATl -y ATl gt e .2

En caso de que A no sea una matriz cuadrada, ¢ que siendo una matriz cua-—

drada sea singular, entonces puade representarse por la matriz Ap con

t
A =1 - [
P P /\P VP (24

donde p es el rango de la matriz A y es igual al ndmero de columnas de U y de

renglones de V, con /) una matriz pxp. Andlogamente se puede definir una inversa:

-1 -1 ..t

A =V u .o .. (25

P . P /\P P (23
donde p puede ser mendy 6 igual que M y N. La matriz A—l tiene la caracteristi-
ca o deficiencia de no cumplir estrictamente con AA_I = 1 , y de hecho AA;l es

una medida de la calidad de la inversa, dependiendo de la dispersidn que observan
los datos en comparacidn con I que fnede considerarse con varianza cero. ) }

La descomposiciéun en valores singulares y el algoritmo para obtener u, A vy
V. pueden aplicarse a cualquier matriz, sea cuadrada o no y sin importar si la di-
mensidén del espacio generado por A es menor que el mis pequeiio de M y N.
} Las ecuaciones (8b) y (17) representan las soluciones para c de minimos cua-
drados y de minima norma respectivamente. Si se consideran comc inversas a los pro~

ductos de matrices que afectan a b y se denotan &stas por:

AW = " a7l af
. e .. (26)
A%y =A% (a a5
al sustituir (22) en (26) se llega a:
At = [(WAVHE @wAvEHTE w AvhHE
_ -1 =
=W AT ATy AT Ut = v ALt
1.t )

va U

I



24

que es la inversa propuesta en la ecuacién (23) obtenida por DVS. Andlogamente:

Ay = @AVHE [wavhH wavHEH T oy ATt

Pero hasta aqui hemos supuesto que M = p 6 N = p, Cuando no es este el caso, no
existe solucidn en (8b) y (17) pero si una solucidn aproximada dada por (25).

Al resolver las ecuaciones (20) y (21) se encuentra que el nimero de eigen-
valores distintos de cero puede J no estar bien definido, pues en ocasiones se
encuentra uno con valores que son cercanos a cero y pueden o no tomarse en cuen—
ta. Un criterio que puede seguirse en lugar de analizar los valores absolutos de
Ai es analizar el cociente

AL s
Mo
donde At es el L -&simo eigenvalor en.orden decreciente y Ajel mayor eigenvalor.

Definir el valor de o« depende de la varianza de los datos que componen la

matriz A y del tamafio del error numérico. Ambas incertidumbres varian segiin el

problema particular.
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2.3 . APLICACIONES EN LA OCEANOGRAFIA.

Al principio de este capitulo se describe cémo se puede formar un sistema
de ecuaciones MxN a partir de datos oceanogridficos. En esta seccidn se discuten
los problemas que pueden presentarse y su relacidn con el muestreo.

En el caso en que se tenga una cuenca cerrada y un cierto nimero de capas,
vimos que los elementos de A estin dados por:

€ ira
A’.-l' =Ax3 P_‘.(z)dz N &)

fu

Si. observamos de nuevo la figura que muestra las dreas

puede noc'ars.e que &stas dependen del espaciamiento en el muestreo y de la forma -
dg las isopicnas. Si las isopicnas que definen las capas son cercanas a paralelas -

u horizontales, entonces dos S mis Tenglones de la matriz son semejantes salvo
“por una constante, es decir:

Ai’iz“iA‘:ﬂj . j= s,
"y esto significa que los vectores i e t + 1l son paralelos & casi paralelos, y
.por lo tanto no definen bien dos dimensiones (8 mAs, segiin sea el caso). Esto, se
traduce en que el rango de A es menor que M (suponiendo el caso sobredeteminad’o)’
'y no es posible aplicar el primer método (ec. (17)), teniendo que recurrir a la’
descomposicidn en valores singulares. En este caso, se encuentra que el ndmero de
eigenvalores para el que ')\1/’}\[es mayor que una cierta constante es menor que M

v la informacidn con que se cuenta es menor que la que a primera vista se supuso..
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La primera objecidn que puede ponerse a lo descrito en el pirrafo anterior es que
los elementos de la matriz A estdn dados por la ecliacidn (3) y el drea es distin—
ta de la integral de P sobre esa drea, esto es:
Fv'.u fier
a x;f dz # A&xj (Dj(z) dz
© £
Sin embargo, al integrar @ sobre el intervalo f el ’FE*'] se obtiene un promedio
de e multiplicado por Az. El valor promedio de e es casi-idéntico para seccio-—
nes en la misma capa (rengldn) y distinta columna. Esto muestra que el problema
es el mismo que en el caso en que sdlo se considera volumen.

" En el caso de "isopicnas planas', el campo de velocidades es pequefio, pues
&ste depende de la inclinacidn de aquéllas (ver capitulo anterier). Esto nos deja
ver que el rango de A depende de lo poco claro que sea la sefial (dinclinacidn de
las isopicnas), y esto deberd notarse en que los cocientes N/ Al crecen rapida-~
mente. Resulta 16gico proponer, en el caso en que las isopicnas sean "bastante
‘\antiparalelas", que se trabaje con mas capas esperando obtener mis informacién
que en el caso en que las isopicnas sean 'paralelas" (todo esto siempre que sea
valido el supuesto c¢) enunciado al principio de este capitulo).

De todo esto se concluye que el espacio generado por A es determinante en la
calidad de la solucidn obtenida. Esto sugiere que la evaluacidn de los elementos
Aij debe realizarse con la mayor precisién posible, por lo que debe procurarse
tener la mayor informacidn posible de Py de sus variaciones en la horizontal y
en la vertical. Otro factor que aparece en Ai{j es Axj que depende de la calidad
del posicionamiento. La otra componente que aparece en la solucifn es la estima-
cifn del vectox b:

c=a"b

Vimos. que el vector b estd compuesto por:

’ bg =Z ijff:p;(z) v_;(z)’dz

‘1o que indica éue tambié&n de$ende deﬁo yide A Xj » pero aparece el factor VJ(Z)
dentro de la integral que tzabién depende de las estimaciones de y‘A:q y del
“pardmetro de Coriolis. Las estimaciones de los errores en estos pardmetros se
discuten en el Capitulo 3. '

De lo que se discute en el pdrrafo anterior se concluye que la calidad de
la. solucidn depende de que tan buena es la estimacidn de.p, del posicionémiento
y de la topografia de las isopicnas. De esto surgen las preguntas: ;se puede ha-
cer algo para mejorar la calidad de los resultados?, ;qué se puede hacer si la
cuenca no es cerrada?.

La primera pregunta puede responderse analizando una vez mds la estructura
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de la matriz A. Esto sugiere aumentar el espacio generado por A, lo que equivale

a un aumento en la informacidn.
Imaginemos que ademids del muestreo que cierra la cuenca se cuenta con datos

en algunos otros puntos cercanos a la seccidn inicial (ver fig. 5 ):

fig. 5

Esta informacién puede incorporarse a la matriz A usando ‘7PE =0 y-formando sec-=".
ciones cerradas entre los nuevos puntos y la primera seccidén que contenia a A
(que podrian ser, por ejemplo, las secciones marcadas por la linea punteada v la

marcada con linea de punto y raya en la fig. 6):
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Supongamos que inicialmente se consideran 5 puntos del muestreo y 3 capas, enton-—

Ces se obtiene:

4 \
#1112 f13 %14
A= 13y 23y 33 3y
331 P32 P33 34

( a5 a5y 313 al& 4] 0 0 ¢} W
a5, ay, az3 a24 o} 0 o] 4]
a31 a32 a33 aa4 [¢] o] o] o]
A= 18y a3, 0 0 =85 a1 T3y O
331 22 O O =855 T35 "3y; O
agy 23 O 0 w835 -~asq 23y O
0 a), Q o ~8y5 <8¢ 0 ag
4] a5, [¢] [o} 855 “d5e % 0 asg
. K ] 239 0 0 -—a35 -—a36 o] a38/

}en esta nueva matriz A se agregaron seis ecuaciones y cuatreo inéégnitas. En cadaA
caso particular, puede buscarse agregar mids ecuaciones que incdgnitas, cuidando
que en realidad se agregue mds informaci6n al sistema, lo que estd ligado a la
inclinacidén de las isopicnas y a la geometria del muestreo.

En la zona del Golfo, objetivo de este trabajo, el muestreo no permite ex—
plorar esta posibilidad.

La segunda pregunta que se hizo antes del comentario anteriox se refiere a
qué se puede hacer en caso de no tener una cuenca cerrada., De lo discutido en el
pirrafo anterior, se puede extrapolar al caso en que se tenga una malla de mues~
treo en dos dimensiones en la horizontal, como las mostradas en la fig. 7 . Con
este tipo de muestreo el mé&todo inverso puede aplicarse en cualquier situacidn,

siempre y cuando sean validos los supuestos enunciados al principio del capitulo.
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fig. 7.- En esta figura se observa un ejemplo de muestreo
en dos dimensiones con el que puede formarse un

sistema Ac = b con tres o mids zonas cerradas.

Existen otras*variables que pueden utilizarse e incluirse en la informacidn
antes de calcular A%, como por ejemplo el conocimiento del transporte neto en
una seccidn & la friccidn en las fronteras. Otra variable que puede manejarse con-
siste en trabajar la conservacidn de algin otro pardmetro distinto de la masa,
como por ejemplo el contenido de sal. Esto permite comparar resultados y, contro—
lando el error, estimar el intercambio entre isopiénas. Esto es particularmente
interesante, pues es uno de los supuestos enunciados al principio del capitulo y
su estimacidn es de mucho interés en la oceanografia, )

En sintesis, existen varias posibilidades de aplicacidn del méEtodo inverso
en- la-oceanografia, ligadas al muestreo, a la incorporacién de informacidn adi-

"¢cional, a la evaluacidn de transportes, mezcla, etc., que deben explorarse.con

detenimiento.
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CAPITULO 3

ALGORITMOS Y ANALISIS DE ERRORES.

3.1 PROCEDIMIENTO QUE SE SIGUE CON LOS DATOS HASTA OBTENER EL CAMPO DE
VELOCIDAD GEOSTROFICA RELATIVA.

La recopilacidn de los datos que se analizan en este trabajo se realizd con
un CTD & CTP-O NWiel Brown, que €¢s un instrumento equipado con sensores que miden
presidn, temperatura, conductividad y oxigeno. Este instrumento toma lecturas en
la vertical con intervalos de 1/32 de seg. Estos datos son recopilados por una
computadora a través de un cable y almacenados en cinta magnética y/o discos f£lexi
bles, y son utilizados para calcular otros parametros como densidad, salinidad,
frecuencia de Briint-vVidisila, etc.

El agua de mar es conductora debido a la presencia de sales, por lo que al
medir la conductividad puede evaluarse el contenido de sales. Esto hace a la sali
nidad una funcidn »

S =S, T, P N ¢S]

donde C es la conductividad, T la temperatura y P la presién. Se han desarrollado
téblas y algoritmos para el cdlculo de la salinidad a partir de datos de C, T y P.
En este caso se utilizaron los algoritmos publicados por la UNESCO en el Reporte
~Técnico #37 sobre Ciencias del Mar (R. T. #37, UNESCO). En general, una vez obte—
nida lz salinidad, se manejan datos P, T y S v se calcula la ecuacién de estado
en distintas formas.

En las siguientes ecuaciones:

ﬂ=ﬁ(P,T,S) v e .. (2a)
ﬂ= E P, T, S) T ¢2.3
B=g (P, T, S) <l 2e)

o, es la densidad in-situ que es por definicién la densidad en las condiciones
detgrminadas por P, Ty S; ﬂ (densidad-T) es la densidad que tendria una masa
de agua si isotérmicamente se le lleva a la presifn de una atmésfera; g es la
densidad esperada para una masa de agua que se lleve adiabAticamente a una pre-

sién:de una atmdésfera. e usualmente se da en g/cm3 o en Kg/m3.
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De.manera similar se definen las ecuaciones de estado:

dp = G (P, T, S) .« .. (33)
¢, = ¢ (P, T, S N 1))
Cy= 0y (P, T, 9) I & 1)

donde Ji , G, vy 0p son llamadas sigma in-situ, sigma-T y sigma-8 respectivamen

te. Si “ estd dada en g/cm3, la relacidén entre ey G; se define como:

G= (fi- 1) 1000 e e e . (W)
y en forma andloga para (. y Uy . Estos cdlculos se realizaron utilizando el algo
ritmo publicado en R.T. #37 UNESCO, y se llevaron a cabo en el Laboratorio de
Oceanografia Fisica del ICMyL, UNAM.
Para el cilculo de velocidad geostrSfica es necesario conocer los gradientes
horizontales de presidn, esto hace necesario el cdlculo de la anomalia de volumen

que usualmente se denota con J vy se define como:

g=_1 - _1 N )]
A F
donde jo es una densidad de referencia definida como:
o
= 35, 0, N (]
£ }° ( p) 6

que indica la densidad in-situ del aéua con salinidad- de 35%, temperatura 0°C, v
p indica la presién (igual a la presidn en f. ). ‘
Usualmente la anomalia de volumen esti dada en unidades de 10_8 m3/kg.
La anomalia geopotencial o altura dindmica se define como: )

~

b= 4 dp N ¢4
y €sta es una cantidad Gril para calcular la velocidad geostrdfica relativa.
Por otrc lado, si en las ecuaciones de movimiento se desprecian los t:érmipos
de friceifn y aceleracidn (cap. de geostrofia), al realizar un balance entre el

ktérmino de Coriolis y el gradiente horizontal de presién. se obtiene:
q§Z~ (i)1 = g(z, - z;) = Lv2Qsen ¥

* Anteriormente la salinidad se daba en cantidad de sales disueltas en partes por
mil de la masa total. Actualmente, debido al aumento en la precisién de las me-

diciones via conductividad, se definid la escala de Salinidad Prdctica que no
tiene unidades, y en principio.se apega a la escala en que se estima el conteni
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donde ¢ es la anomalia geopotencial, g la gravedad, z la profundidad, L la dis~
tancia entre estaciones, {) la velocidad angular de la tierra y v la velocidad
geostr&fica. Entonces:

v = b Oy N )

L-2{)sen ¥

Esta es la ecuacidn que se utilizé para el cdlculo de velocidad geostr&fica rela-—

tiva a algin nivel de referencia, que depende del punto a partir del cual se in—

tegra para calcular d).

3.2 DISCUSION Y EVALUACION DE ERRORES.

Los errores que estdn presentes en la evaluacidn de los transportes, el cam—
po de velocidad, y la estimacién del campo de velocidad absoluto, a partir de las
ecuaciones geostr&ficas (Cap. 2), son diversos:

1) Errores originados por .no considerar todos los términos en las ecuaciones

de movimiento. ’ '

2) Errores debidos a los instrumentos de medicién.

3) Errores causados por los procesos numéricos.

4) Errores debidos -a la aplicacidn del método inverso.

Cada uno de estos errores debe discutirse por separado.

ElL error (1) fué discutido en el Capitulo 2 encontrando para océano abierto:
y lejos de las fronteras un error del orden del 1%. .

Los errores debidos a los instrumentos de medicidn se obtienen de las especi
ficaciones de los instrumentos. En este caso, los datos de presifn, temperatura y
conductividad (P, T y C) del CTP-O Niel Brown tienen asociados un error en tempe-—
ratura de 3 X 10-3 °C, en presidn de * 3.2 db , y en salinidad de 3 X 10-3 P-
p. m. Sin embargo, dado el estado de los sensores en esta campafia se evalud un
error de 1 X 1072 °c para la temperatura y de 1 X 102 p.p.m. para la salinidad,
(Gallegos, A. et. al. 1985).

A partir de estos datos se hacen los cdlculos para obtener el campo de velo-

cidad geostré6fica relativa.

(*cont.,)
do de sales en partes por mil (p.p.m.). La nueva definicién estd orientada badsi-

camente a estimar con mayor precisiér la demnsidad del agua.
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Los pardmetros que aparecen en la ecuacién (8) son: el pardmetro de Coriolis
(f = 2Qsenf), la distancia L y la diferencia de altura geopotencial entre los
puntos en que se calcula la velocidad (.- @, ).

La calidad de los datos de L y f dependen del posicionamiento. En la campaifa
Bermejo I, el posicionamiento se realizd mediante el sistema de satélites Transit
vy el uso de la corredera del Buque. La precisién del satélite es de *150 mts. (al
momento de recibir la sefial). En general, al momento de realizar una estacidn no
se cuenta con el posicionamiento Sptimo que da el saté&lite, debido al tiempo que
transcurre entre una seflal de satélite y otra. La deriva del Buque en estos perio
dos provoca un error de posicionamiento que sobre la base de las condiciones me-,
dias de recepcidn y deriva en la zona del Goifo, puede estimarse en 600 mts. Con-
siderando como errores independientes el debido al satélite (150 mts.) y a la de-
riva (600 mts.), el error ea la distancia por posicionamiento puede estimarse co-

mo:

E, =\f E2 + £Z =\$<150)2 + (600)2 = 620 mts. . . . (9)

donde E_ es el error por posicionamiento, ES es el error de satdlite y Ed el error

por deriva. -
Ja distancia entre estaciones (L) se calculd con el algoritmo para distan—

cias sobre una esfera:

Lo = R cos—l[sen(latl)sen(latz) + cos(laty)cos(lat))cos(lony-lony)] . . (10)

‘;dohde R es el radio de la tierra, lat es la latitud, lon es la longitud y el‘sub—
indice corresponde a cada una de las estaciocnes.

La distancia tiene un error debido a que la tierra mo es esférica, un error
numérico y un error debide al posicionamiento, Si se introducen los términos de
error en la ecuacién (10), el error en la distancia 'L' uo es lineal con el error
en el posicionamiento. Sin embargo, considerando una aproximaciSén lineal, la dis—:

tancia esti dada por la siguiente ecuacién:
= + pey _ + pe
L= (P T P)- (PP ce .. an

donde P es 1la posicidn y Pe el error en la posicién, lo que da una estimacidén pa
ra L de:

L=P -F +y7 P® R T))

en donde se ha considerado que los errores son independientes e iguales (en gene-—

ral son sistemiticos y por lo tanto menores). Sustituyendo el error de posiciona—



34

miento obteuido en (9) se tiene:

L =1, £{2"620m=L  * 850 mts. e e (13
donde L0 es evaluada por la ecuacidén (10) y L es la distancia estimada entre dos
estaciones.
El otro términce que depende del posicionamiento.es el pariametro de Coriolis,
f = 2Clsen ¥ , que tiene un error debido a la estimacién en la latitud. El error
en latitud de acuerdo con la ecuacién (9) es de unos 425 mts. (considerando igual

peso al error en longitud), que corresponde a unos 20". Si escribimos £ como:

f=2sen( ¥ EY ' e ot (1%)

donde ‘P e s el error en la latitud, y sustituyendo valores tipicos de la regidén

(¥ = 23°, 200 = 1.4544 X 10™% rad/s) podemos aproximar el error como:

£f=2Q0sen ¥ ¥ (2Qsen ¥ - 20sen( ¥ TP o))

£f= 1.4544 X 10“4(.39073) + (1.4544 X 1o"‘<.39073—;39082))

£~ 5.68% 10> + 1.29 X 1070 :

£=2Qsen T 1.20 x 1078

esta ecuacifn da una estiwmacidn del error maximo esperado para f; este error es

‘del orden del 0.02%,
En la ecuacidn (8) aparece un término de la diferencia de altura geopoten-—

cial (d)z —(Dl). En la primera seccidn de este capitulo se mostrd que Q)esta dada

por:

q>=fc(dz e e LD

-
donde Q@ es la ancmalia de volumen definida como:

S = 1 - 1 v . (5b)
- R3s,00  Ps,mop

El término de la anomalia volumétrica tiene un error como producto del error

en f) . Esto.se ve al desarrollar £ como la suma-de un té&rmino principal .

PLER

con )0 el té€rmino principal y f; el término de error.

Yy un error:
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Esto implica que:

5 Fin

f - Fo * Fe
(PERIR (PERIR (PERIR

- 1 - 1 * £

R )

8i se comsidera que en esta campafia la estimacidn de la temperatura alcanza centé
simos de grado y la de la salinidad de 1 x 10—2, se obtiene (utilizando los algo—
ritmos antes mencionados y valores de T y S en la regidn) un @(mwde 6.6 x 10—3

Kgm—3, que produce un error en é- de: , o

g maKg_l

O(ez 6.28 x 10~
Sin embargo, el CID permite conocer variaciones en la temperatura y en la salini-
dad del orden de 1 x ].O—3 acarreando un error sistemitico, y es posible conside—
-3

rar .errores de 3 x 10—3°C en temperatutra y de 3 x 10 en salinidad. Dados estos

valores se obtiene:

Pmi= 1.8 x 1073 Kgn™3
= 1

y de = 1.7 x 107° m3kg~
En la ecuacidn (7) se vié que P =‘[é.dp. La integral se evalud numéricamen—

te como:

¢ = Z (Ji “"<(1_+1)—A—2P;i

que es una integraciSn trapezoidal, la cual se llevé a cabo con doble densidad )
(16 digitos). Esto introduce un error numérico y un error por la aproximacién tra

pezoidal. Para una estacifn oceanogridfica de 1000 mts. existen alrededor de 1800

datos, lo que da mids de un dato por metro, aunque la densidad de muestreo es ma-

yor en los primeros 250 mts. Con esto se logra un muestreo casi continuo y asi el
error debido a la aproximacién trapezoidal y el error numérico son mucho menores

. r
que el debido a ¢ 4.

El error en(p, QJE, puede aproximarse entonces como:

c
= g8 A
¢)E w P
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donde N = 600 es el niimero de niveles muestreados. para profundidades medias

(Ap=500 decibares) y C(e =1.7 x 10™9 m3Kg-l, obteniéndose:

¢E = 3.4 x 10—5 tuzs"2

de donde el té&rmino C[:)l - (‘.\DZ puede escribirse como:
N, - = -« + ¢ —
DR PR NORN G 1y = P (D2, £ Dap)

donde Cbp es el término principal (el valor estimado para d)), y (bE es el error
esperado. Entonces la diferencia de altura geopotencial (Acb) puede escribirse

como:

ad =CD1P - @, t\q)le +¢22E

p

Sustituyendo los valores para N y (i)e se obtiene:

AD = cj)lp -, *4.8x 1075’7

P

Considerando todos los t&rminos que introducen un error en-la ecuacidn (8)

-se obtiene:

8O, | (adg)?, (ACb __Ad )2+ (20 __sd Y‘. . s

Le LE Lf L+ Lp)E LE L{f + £g)

donde el subindice E indica que el término es el error estimade. Sustituyendo nu-
méricamente los valores tipicos obtenidos para los errores y considerando L 20Km
obtenewmos:

v==>D + 410x 103 met
L

< « « . (15b)

Cabe observar que el error en el pardmetro de Coriolis depende de la latitud,

siendo mayor a menor latitud. Para la estimacidun del error en la ecuacidn (15b)
se tomS ‘la latitud media en el drea muestreada. El error debido a la distancila
depende de la relacidn entre &€sta y su‘error (AL/L), siendo mayor cuando L es
mids pequeiia, puesto que A L es independiente del tamafio de L. En L se sustituyd

una distancia (20 Km) menor al promedio de las utilizadas en el drea de estudio.
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Las distancias estimadas se presentan en el siguiente capitulo. El error debido
al término A®D depende del ndmero de niveles en el cidlculo de § y al error en cf.
En sintesis, el error en la velocidad geostr6fica depende de la distancia entre
las estaciones, de la latitud y del nimero de niveles en el cdlculo de(b.

Es importante anotar que el error en la velocidad es independiente de su uag
nitud; esto quiere decir que si la sefial en velocidad es débil, el porcentaje de
error es mayor que en el caso en que existan velocidades relativas grandes. La es
timacidn de la velocidad relativa tendrd un mayor error al alejarse del aivel de
referencia. Aqui domina el segundo término dentro de la raiz en la ecuacidn (15a)
y puede hablarse de un error aproximado del 4% en v.

El otro error mencionado al principio de esta seccidn es el debido a la apli
cacidn del método inverso. Estos errores fueron parcialmente analizados en el Ca-
pitulo 2 y se volverd a tocar este problema en los siguientes capitulos.

Cabe mencionar que el error en (15b) es una sobre—estimacién pues en todos
los casos se tomaron las cuotas mdximas de error y dominan los té&rminos de distan

cia e integracién numérica.

3.3 EXTRAPOLACION DE DATOS.

Uno de los problemas mids comunes cuando se realiza el cdlculo de velocidad
geostrdfica o el cdlculo de transporctes, es debido a que algunas estaciones tie—
nen muestreos menos profundos que otras debido a la existencia de barreras fisi-
cas 0 porque en los objetivos no estaba contemplado el cdlculo de transporte geos
tréfico.

El problema de la extrapolacién de datos es distinto cuando en la zona en
que no existen datos hay agua 6 cuando existe una barrera fisica como el talud,
una isla o una montafia. En el caso en que exista una barrera fisica, no tiene sqﬁ
tido suponer que existen corrientes a través de Esta, y esto puede resolverse de
distinta forma. Un criterio consiste en suponer que en la barrera las lineas de

altura geopotencial son planas a través de ésta (fig. 1). -
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El otro criterio consiste en suponer (al menos para la zona involucrada) el
nivel de referencia en la intexfase entre el océano y la barrera. Ambos criterios
son equivalentes, pues al suponer que las lineas de altura dindmica son planas,
la velocidad a partir de la interfase se mantendrid constante y al suponer cero la
velocidad en un nivel por debajo de la interfase, &sta serid constante hasta ese
nivel. .

Este criterio fu& el que siguié Roden (1972), con la ventaja de tener una ma
1la de muestreo horizontal muy cerrada.

El problema surge en muchos casos, cuando a causa del talud se tiene un Area
considerable en la que no puede suponerse un transporte cero, sobre todo porque
en muchos casos es ahi donde se observan las corrientes mis intensas. En este ca-—
so, la solucién correcta es aumentar la densidad de muestreo en esas zonas, pero
esto por diversas razones (como el riesgo de golpear los instrumentos al derivar
el buque) no siempre es posible. Mds adelante se continida con la discusién de es—
te problema.

Otro caso que también se presenta con frecuencia, representado en la fig. 2,
es aquel en que el muestreo se realiza a distintas profundidades y se bus~a homo-
geneizar una base de datos. Este problema fué abordado por Veronis (1982) hacien—
do decaer el sisayamiento (gradiente de la velocidad) linealmente hasta cero en
el fondg a partir del dltimo nivel de muestreo. Esto le da continuidad a la veio—
cidad y a la derivada de la velocidad. Se ha observado que la derivada de la velo

cidad disminuye al aumentar la profundidad, por lo que tiene sentido este ajuste.

5 4
S

fig. 2.—~ En esta figura, se esquematiza el caso de muestreo a distintas

profundidades en una zona sin barreras fisicas.
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Este procedimiento puede generaljzarse al caso representado én la fig. 2 en
el que coexisten una barrera y un drea considerada importante por su transporte.
Este criterio fué el que se aplicd en los casos en que fu& necesario extrapolar
datos, aunque en general los datos en la campaiia Bermejo I son bastante completos
(ver Tabla 4.1). El problema de extrapolacidn s6lo se presentd cerca de las fron-—
teras.

El desarrollo para obtener el algoritmo es el siguiente:

Consideremos que se tienen dos estaciones A y B, donde.A tiene un wwcestreo
hasta la profundidad Zzg, ¥ B hasta la profundidad h. Ao= D 1 ¢)2 y 3L [ 2o

evaluados en zp, son conocidos (fig. 3).

A B8

Zo Ae,{éé)
52

fig. 3.— Esquema de relleno de calas donde z; es la estacidn menos
profunda y h el punto hasta el cual se extrapola el campo
de velocidad geostr&fico. ’

Se desarrolla O0A/J z linealmente a partir de z, hasta h, pidiendo que
d0/Az =0 en z=h , esto_es:

A =(5A)_ z - 2g (aA) para zg£z4h . . . (16)
o o

o =z 2 =z h - zp az
- 24 =(5A\(h—z)
oz 3 zjo\h ~ zg

Integrando a partir de zgy se obtiene:
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z

A.=Ao+( A) _1__£Ch~z> dz"
<3 zlo h - z5 3,

o } 2 - zg (2h ~ z5 -2) . . . (17af
2 zlo 2(h~z0)

Q.

Q

Do +(

que cumple con A(zg) = Do y O (h)y =A g+ @8/32)o (h - 25/2) . . . .(17b)

En la ecuacidn (17b) el segundo términoc de la derecha es el "té@rmino de incremenﬁc
o correccidn en z = h.

La ec. (17a) representa el algoritmo que se utilizé para extrapolar datos en
las estaciones incocmpletas. (0A/dz)gs se calculs a partir de los Gltimos 20 da
tos mediante un ajuste de minimos cuadrados. A, se igualé a ( ¢)2 - q)l)zo'

Con la ecuacidn (1l7a) se realizaron pruebas para observar el comportamiento
de la velocidad con este ajuste y se observd que cuando |(azs/ o z)o" es relati
vamente grande y el intervalo (h - zy) también lo es, se obtienen velocidades
irrealmente grandes, por lo que se optd por imponer uﬁa cota midxima a (h — 2zg).,
exigiendo que h — zo *= 50 mts., observindose con esta condicifn un comportamiento
muy similar al caso en que se tienen datos.

Es importante subrayar, qﬁe cualquier criterio que se utilice tiene una com-
ponente subjetiva muy grande, pero este ajuste tiene la ventaja de preservar la
contipuidad en la velocidad y en la derivada de la velocidad, ademis de hacer ten
der a cero la derivada de la velocidad al aumentar la profundidad de acuerdo a lo
que se.observa en los datos reales. Este ajuste es mejor‘cuando se tienen datos
por debajo de la zona de gradientes de velocidad fuertes en las primeras capas su
perficiales y cuando la extrapolacidn no se lleva a cabo en un intervalo grande;
La zona de gradientes y la evaluacidn de que es 'grande'" depende del caso particu
lar. Como muestra del comportamiento de la velocidad con datos reales, la figura
4 representa la griafica de velocidad geostrdfica referida a superficie para 1as‘
parejas de estaciones en el transecto A-B (ver Cap. 4).

En esta figura se observa que los gradientes de velocidad relativamente gran
des se localizan en los primeros 200 mts. Por debajo de los 500 mts., no se obser
van cambios de signo en la derivada de la velocidad. Estas graficas sugieren que
el intervalo de extrapolacidn no debe exceder unos 50 mts., debiéndose tener cui-
dado cuando se aplica a datos que no rebasan los primeros 250 mts.

Como observacidn final de esta seccién, puede sugerirse que al realizar un
muestreo cerca del talud, la batimetrfa de la zona debe tomarse. muy en cuenta pa-

ra evitar en lo posible este problema.
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fig. 4.~ Graficas de velocidad vs, profundidad de las primeras siete
) ' parejas de estaciones de la Campafia Oceanogrifica Bermejo I

(ver Cap. 4).
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3.4 METODOLOGIA PARA LA DETERMINACION DE AREAS DEL SISTEMA.

En el capitulo anterior se discutid la importancia de estimar los elementos
de la matriz A con la mayor precisidén posible. Estcs elementos estdn dados por:
JA0 A PLet
J P (x,z) dz dx ... (18)
: g -
en esta ecuacidn los limites de integracidn en x estdn definidos por la posicifn
de las estaciones j y j + 1l; los limites de integracidn en z estdn definidos por
e v f)L+ 1 y son funcidn de x.
Para calcular esta integral se sustituyd por:
j+l
Aij :;( [Si+1(x) - Si(x)] dx - . (A9
3 _
haciendo una aproximacidn conservando volumen y no masa, donde Si(x) es la fun—
cidn que sigue a la isopicma i. Esta funcidn se estimd de la siguiente manera:
una vez definidas las isopicnas que delimitan las distintas capas, se encontrsd
la profundidad a la cual estas. isopicnas cruzan cada estacidn; posteriormente,
junto con los datos de distancia entre estaciones, se ajustd una cidbica por esos
puntos y con derivada cero en los extremos. El algoritmo se tomé de Burden y Fai-
res. E1 polinomio $(x) que se obtiene se integrd y evalud para cada intervalo en-—
tre estaciones. Cuaﬁdo se tilenen Qarias capas, a cada integral se le restaron las
anteriores para obtener el drea de esa capa. Co
Esta opcifén es distinta a la encontrada en la literatura reviéada, en donde”
no se seiiala nada al respecto, salvo en Veronis y Fiadeiro (1982), quienes apun-—
tan que hacen una interpolacién lineal.
En forma andloga, se realizd el cdlculo de transportes que aparecen en la
‘ecuacién matricial Ac = b. Estos quedan determinados por: s
Ty et
—bi =jﬂ P(x,z) v(x,z) dz dx N €10
iR :
dondg --‘bi es el transporte total entre las isopicnas i e i + 1; v es la velocidad
geostrofica relativa a alguna superficie y F)es la densidad. Este t&rmino se cal-
culd como:
' s

Nz

by =ZJ [Sip () = 8, G dx %'(vkj S Vi, L. @D
i ! |

El término dentro de la suma sobre k es una integracién numérica trapezoidal en =z,
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i ' . o .2 o
en el intervalo en que se cumple FiZ P £ Piv1

La velocidad vj 3 v se tomS directamente de las ecuaciones geostrdficas y

k3
equivale a considerar una velocidad constante en la horizontal en toda la seccidn
comprendida entre las estaciones j y j+l. Esto genera aparentemente una disconti-
nuidad en la velocidad, pero al analizar las ecuaciones, esta aproximacidn puede

interpretarse como la velocidad promedio entre las estaciones j y j + 1.

3.5 INTERPRETACION DE LA VELOCIDAD GECSTROFICA COMO UNA VELOCTDAD PROMEDIO.

Esto puede demostrarse al calcular el transporte entre dos puntos. Considere
mos el caso en que se desea conocer el transporte (o la velocidad promedio) entre
dos puntos. Supongamos que tenemos un Muestreo cCon cuatro estaciones colineales y

a la misma latitud:

Lz Los—— Lag

EL transporte entre los puntos 1 y 4 calculado utilizando teodos los puntos es:
1 = Vi2ki2 ¥ Vagka3 t Vaslys 4 2

L + L23 + L34

12

T es eljtransporte total, Vg es la velocidad entre las estaciones 1 y 2, le es:
1a distancia entre los puntos 1 y 2 y en forma aniloga para los demids elementos;
N z es el intervalo en que se desea conocer el transporte.

‘Utilizando la ecuacién (8) para sustituir la velocidad geostréfica, se obtie

ne:;

r o Dz ¢2L‘ D1 - ”ba ~P2 @4;(63 Ly,
2C2sen 12 Las 34

Lig ¥+ Loa + L34
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Con un poco de dlgebra se llega a la expresidn:

A =z Pa —Dy

2Clsen ¥

T

Lig

que es exactamente la expresién que se obtiene si se calcula el transporte utili-
zando el mueétreo en 1 y 4. Esto permite reinterpretar el campo de velocidad geos
tré6fico como la velocidad promedio entre dos puntos. En teoria, la velocidad pun-
tual se obtendria al hacer tender a cero el intervalo de muestreo. Este caso pue-
de generalizarse a n puntos de muestreo y su Gnica inexactitud es la no lineali-

dad del té€rmino de Coriolis con la latitud.
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CAPITULO 4 -

CIRCULACION EN EL GOLFO DE CALIFORNIA.

4.1 ANTECEDENTES.
4.1.1 INFORMACION GENERAL.

El Golfo de California es la dnica cuenca de evaporacidn en el Océano Pacifi-
co. Se encuentra entre 22° 50' y 32° 00' de latitud norte y entre 104° y 115° de
longitud oeste, con una oriemtacidn sureste-—noroeste y tiene una longitud de alre-—
dedor de 1,100 Km y un ancho promedio de 150 Km. Estd limitado al oeste por la Pe—
ninsula de Baja California y al este, em el sur, por el Estado de Sinaloa, y al nor
te, por el Estado de Sonora. El Golfo de California, a diferencia de otrQS‘mareé
con alta evaporacién como el Mediterrdneo, tiene una boca profunda y ancha (fig.l).
La profundidad en el Golfo es variable, pero en términos generales disminuye hacia

el norte presentando varias fosas a lo largo de su eje.

4.1.2 CARACTERISTICAS CLIMATICAS.

El Golfo de California presenta un clima de tipo monsénico, pues estd fuerte-
mente influenciado por el continente. Los vientos dominantes en el Area del Golf6
" son del noroeste en invierno y parte de la primavera (de noviembre a mayo), y del
sureste el resto del afio. La Peninsula de Baja California tiene una alta cofdillé}
ra longitudinal de entre 1000 y 3000 ﬁts. de altura que relativamente lo aisla de
la influencia climitica del Océano Pacifico. Los estados de Sonora y Sinaloa tie—
nen un clima muy seco y la preéipitaci&n_en la costa este varia de 950 mm por aifio
en Cabo Corrientes, Sin. a s6lo 100 mm por afnc en el norte de Sonora. En la Penin-
sula de Baja California el clima es drido con mayor precipitacidn en-el sur que en
el norte, pero menor que en las costas de Sonora y Sinaloa (ver fig. 2).

2 2 380 wm—z, siendo mas

La radiacién en el drea es alta, calculada de 200 wm
intensa en verano, antes y después de la temporada de lluvias, y teniendo un mini-
mo en invierno. Durante los meses de septiembre y octubre, ocasionalmente entran al
Golfo huracanes que se originan en el sur de México y penetran en el Golfo con
vieﬁtos qde llegan a alcanzar mis de 30 m/s.

Como producto de vientos, radiacidn y precipitaciém en el Golfo, resulta una
cuenca en la que predomina la evaporacidn sobre la precipitacidn, incluso en la
temporada de lluvias. Se han realizado mediciones en tinas de evaporacidn ubicadas
en estaciones costeras con las que se ha calculado una evaporacifén promedio de en-—

tre 200 y 300 cm por afic (Roden 1964)., Barberdn y Zavala (1985), a partir de datosr
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de la campafia Bermejo I (los mismos utilizados en este trabajo), estimaron la eva-
poracién en la zona sur del Golfo para el invierno de '84 en 7 mm por dfa. Esta
caracteristica hace del Golfo una zona de produccién de agua salada, relativamente

caliente.

2

4.1.3 CIRCULACIONM.

La batimetrfa del Golfo, su configuracidn geogrifica y su clima, afectan al
Golfo de tal forma que su circulacidn puede dividirse en dos zonas caracteristicas:’
una zona delimitada al norte poxr Punta Centoral con alta ihfluencia da la marea en
su.circulacidn, y una zona sur caracterizada por una circulacifén de tipo ocednico
(fig. 3).

Los altos rangos de marea en la parte norte hacen que esa zona Se caracterice
por su alta mezcla vertical producida por las corrientes de marea. En el delta del
Rio Colorado, la marea alcanza hasta 10 mts. en zizigias (Roden y Emilsson). En el
Canal de Ballenas, entre Isla Angel de la Guarda y la Peninsula se han encontrado
corrientes de marea de hasta 35 cm/s y sefiales de una intensa mezcla vertical (que
se ha observado por la.distribucidn vertical de temperatura y oxigeno). Mis al nor
te, el Golfo es md&s somero, lo que contribuye a una intensa mezcla vertical.

En la parte sur del Golfo (considerada al sur de Punta San Carlos en 28° N),
las corrientes y mezcla por marea son mucho menores (fig. 3), predominando aspec-
tos de tipo ocednico en la circulacién., Emilsson y Alatorre (1980) han sefialado '

que la circulacidn en esta drea estd determinada por la circulacifén del oc€ano ..
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115°

fig. 3 .- Rangos de marea My,
Modelados por Stock 1976,
presentado por Alvarez-—

Borrego.

.25°

adyacente, aunque hoy es mis 6 menos claro que existen otras componentes im@ortan—
tes en la circulacidn de esa drea. Los vientos predominantes del noroeste en in— =
vierno producen un afloramiento en la costa oriental del Golfo, estudiados ﬁor Mee
' (1985) . Este afloramiento es importante para las pesquerias en la zona, debido a
que existen varias lagunas costeras en Sinaloa 2n las que pasan parte de su vida’
especies de crustdceos y moluscos, que pueden ser afectados por la variacidén intex
anual del clima ocednico.

Otra componente de la circulacidn es debida a la alta evaporacidn en la cuen-—
ca, que provoca cambios significativos de densidad en la capa superficial y que in
cide en la circulacidén geostréfica. Estos fenfmenos, el flujo de momento producido
por los vientos y la evaporacifn, junto con la circulacidén adyacente, determinan

el patrdn de circulacidn en la parte sur del Golfo de California. La -estimacién de
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los flujog en el Golfo estd parcialmente resuelta (ver Tabla 1).

TABLA 1.- ESTIMACIONES DEL FLUJO EN LA BOCA DEL GOLFO DE CALIFORNIA.

AUTOR FECHA FLUJOS ESTIMADOS LIMITES DE INTEGRACION -
Roden 1958 1.17 a 1.19 Sv 0 — 500 mts.
) Julio 1967 3.25 a 3.65 Sv 0 ~ 1100 mts,
Warsh & Warsh Feb, 1957 2.5 a 3.5 8v 0 -~ 1100 mts.
(1971) © Mayo 1959 2.5 a 3.5 sv 0 — 1100 mts.
Roden 1969 10 a 12 sv 0 ~- 1500 mts.
(1972)
Santiago Julio 1977 5.5 S 0 - 900 mts.
(1980) Ago. 1977 2.87 sv 0 —~ 900 mts,
6 3_-1

1 Sv=1x 10" m™s

Sv = Sverdrup

El anilisis de las masas de agua en la zona sur del Golfo de California ha si
‘do reélizado con bastante precigidn. En esta zona se han detectado trés‘tipos de
agua: agua caliente del Pacifico tropical oriental con salinidades de 34.65 a
34.85; agua fria de la corriente de California con salinidad menor de 34.60, y a-
gua del Golfo de California con salinidad mayor de 34.90.

Existe un andlisis muy fino de la distribucidén de las masas de agua a partir
de datos de nov-dic de 1969 debido a Roden (1972). Este andlisis es reproducido
en Alvarez-Borrege y Roden y Emilsson (en prensa), (fig. 4). Roden distingue varias
capas en la boca dgl Golfo a partir del andlisis de la salinidad. En la superficie
sefiala la presencia de agua caliente y salada de hasta 35.20 originada en el Golfo
y con mayor presencia en la costa occidental; esta agua Se encuentra entre la su-
perficie y los 150 mts. de profundidad. Por debajo de esta capa se encuentran al— -
ternados mdximos y minimos de sal, y a partir de los 900 mts. se nota un crecimien

to muy lento y homogéneo de sal hacia el fondo (fig. 4).
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Se ha encontrado un frente termohalino en aguas superficiales bien detinido
cerca de Cabo San Lucas que se prolonga en direccidn surceste. Este frente presen
ta cambios en su posicién, variando en direccidn este-oceste, y su ubicacién estid
ligada a la penetracidn de agua de la corriente de California.

Roden (1972) hizo un estudio de la circulacién geostrSfica con nivel de refe-
rencia en los 1500 mts.. entre Arroyo de Vinorama, Baja California y Mazatldn. En
este estudio (fig. 5) se observa un flujo hacia el sur en la costa occidental de
superficie a fondo y con velocidades de hasta 535 cm/s en la superficie. Este flujo
se extiende hasta unos 40 Km de la2 costa hacia el este y después se observan flu-
jos alternados predominantemente hacia el norte y con velocidades menores, aunque
muy localmente se alcanzan velocidades de 40 cm/s. Es sobresaliente que se obser-
velocidades de 20 cm/s a profundidades de 900 mts. Roden estima en este estu-

dio un transporte hacia el norte de 10 X 106 mJ/s y de 12 X 106 m3/s hacia el sur

van
con un imbalance de 2 X 106 m3/s, y supone que el imbalance puede compensafse con
el transporte por debajo de los 1500 mts.

Warsh y Warsh (W & W, 1971) hacen un andlisis de transporte geostr&fico, uti-
lizando datos de tres campafias distintas. Parten interpolando los datos a profundi
dades estandard®; forman una serie de cajas determinadas en la vertical por las
profundidades estandard, y en la horizontal por la posicién de las estaciones ocea
nogridficas y ceon é€stas realizan . permutaciones variando el nivel de referencia en
las distintas cajas (una por cada columna). W & W escogen de entre las permutacic-
nes, aquéllas que presentan un imbalance neto menor de 10%. Do entre estas posibi-
}idades escogieron las que tenfan un transporte neto mavor de 2 Sv. Eliminaron las
qﬁe tenfan un nivel de referencia por encima de los 75 mts., y de &stas escogieroﬁ
las que concordaron con el criterio de Defant. En algunos casus partieron de 42000
permutaciones y en otros de mds, en los que también pidieron un balance de sal.

Sus resultados, a pesar de todo, muestran un flujo mids 6 menos coherente (fi-
‘gs. 6, 7'y 8).

En 1980, Santiago evalud la circulacidén en la boca del Golfo de California,

. aplicando inicialmente un nivel de cero movimiento en el fondo. Posteriormente
planted hacer un balance por capas delimitadas por isobaras y aumentd una constan-
te en la velocidad en cada capa para igualar el flujo de entrada al de salida. Con
este criterio y datos de julio de 1977 de la campaia CIMACO I, obtuvo flujo hacia

el sur en la costa occidental con velocidades superficiales de hasta 30 cm/s y flu

* La UNESCO recomienda tomar datos con botellas y termfSmetros reversibles en una

serle de niveles denominados profundidades estandard.
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£ig. 6 .-
Velocidad geostrd—

fica en julio de

1967.

W& W

Altata-Punta Arena
: “-fig. 7.— Velocidad geostréfica en mayo de 1959. W&W. Altata- Punta Arena.
> L C e e . - -
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fig. .8
Velocidad geostré—
fica en febrero de
1957. W & W.
Altata-Punta Arcna.

jos alternados de entrada y salida hacia la costa oriental con velocidades de has
ta 20 cm/s (fig. 9). ,

» Estimaciones de velocidad geostr&fica para otras zonas distintas de la boca
del Golfo se encuentran en Emilsson y Alatorre (1980) e incluyen corrientometria -
directa. En la tesis profesional de Galicia existe una discusidn entre resultados
obtenidos por corrientometria y m€todo dindmico, pero inexplicablemente no presen
ta las figuras que representan el flujo por método dindmico. Galicia sefiala que
encontrd concordancia entre transportes calculados por corrientometria y loé del

" método dindmico (geostrofia).

En resumen, la parte mis estudiada del Golfo de California es la boca o zona .

de transicidn. Existe un esquema general de la circulacidn en esa zona aunque no
‘es asi para otras zomnas. Se ha detectado la produccién de agua del Golfo y exis-—
ten evaluaciones de la evaporacidn en el drea. Se conocen los principales mecanis
mos que regulan la dindmica del Golfo de California. En la zona sur se conocen
circulacidén adyacente, vientos y evaporacidn, y en la zona norte, evaporaciodn,
vientos y mareas. Los problemas mds importantes por resolver son: entender la cir
culacién en la parte media (aunque se tienen algunas ideas sobre giros superficia

les), y evaluar en forma mds precisa los transportes, el campo de velocidad geos-



fig. 9 .- Campo de velocidad geostréfica entre Altata y Punta Arena obtenido por
Santiago con datos de agosto de 1977 (Campaiia CIMACO I)
® flujo hacia el sur ® fluje hacia el norte N

tréfica absoluto,

¥ conocer las variaciones estacionales e interanuales,

sus’ cau~
sas y

su relacién con la variacién en el clima regional.
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4.2 CAMPARA BERMEJO I.

4.2.1 TINFORMACION GENERAL.

La Campana Oceanogrdfica Bermejo I se llevé a cabo entre el 21 de emero y el
10 de febrero de 1984 a bordo del B/O "E1 Puma' de la Universidad Nacional Autd—
noma de MéExico cubriendo la parte sur del Golfo de California, la zona exterior
del Golfo y un estudio en la vecindad de Isla Socorro {en 2l Archipiflago de Re-
villagigedo).

En esta campafia, dentro de los estudios de fisica del ocfano, se lanzaron
93 calas con CTP-O (conductividad, temperatura, presién y oxigeno disuelto), bo—
tellas Niskin, termSmetros reversibles, y se tiraron cuerpos de deriva. La red de
estaciones se muestra en la fig. 10 y en la Tabla 2.

Los estudios fisicos de la campafia quedan enmarcados dentro del Proyecto
COAMEX (Climatologia Ocednica de las Aguas Mexicanas). Con el objeto de analizar
algunos procesos fisicos notorios en esta campafia, se presentan las graficas que
mejor ilustran el proceso y los datos de mayor interés. Las figuras con # han si

do tomadas de Gallegos, A. et. al, 1985.

4.2.2 CAPA SUPERFICIAL.

En unﬁanélisis del perfil® de salinidad que incluye todas las estaciones, co
rrespondiente al transecto® A~BE, se observa en la superficie (entre 0 y 40 mts.)
agua con salinidad entre 34.85 y 34.92 (figs. 13, 16), subsuperficialmente (entre
40 y 120 mts.) se observan dos tipos de agua: agua de alta salinidad de mis de
34.95, y agua de baja salinidad (menor de 34.7). Por debajo de los 120 m;§. y hai‘
ta los 250 mts. se observan gradientes horizontales de sal significativos. Mds
abajo de esta profundidad, el rango de salinidad en la herizontal es menor de .05
v la salinidad siempre es menor de 34.75 (figs. 16, 18)., Al analizar la salinidad
en transectos mis al norte (C-D, E-F, G-H, I-J) (figs. 19-22), se observa en la
capa superficial mayor salinidad conforme crece la latitud, alcanzando valores ma
yores de 35.15 en el transecto I-J. En este transecto, por debajo de los primeros
250 mts., el rango de variacién horizontal en la salinidad es muy pequefio (menos
de 0.05) y no se observa una variacién significativa norte-sur (fig. 22). Todo ég
to muestra el proceso de evaporacifn que sufre el agua superficial del que pueden

subrayarse los siguientes puntos:

*#Se llama transecto a los cortes en dos dimensiones que muestran la distribucidn
vertical y horizontal de algiin pardmetro en una zona geogridfica (fig. 1l1), ¥y

perfiles a las grédficas de un pardmetro contra otro para alguna zona 6 grupo de
estaciones (fig. 15).
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No. No. POSICION HORA PROF. MAX.

EST. CALA LAT. LONG., FEOMA LOCAL CTP-0.
1 1 24°31.0 107°59%.4 22/Ene/sa 12:00 30
2 2 24 26.9 108 10.2 22/Ene /B4 14:00 201
3 3 24 13.8 108 23.2 22/Ene /B4 18130 1005
4 4 241 09.1 108 36.7 22/Ene /84 23:00 1006
B g 23 38.4 108 S1.1 23/Enc/8a 62:30 1005
6 6 23 50.4 109 04,2 23/Gne/84 = 06:00 1002
7 7 23 41.8 109 15,5 23/Ene/82 10:00 1005
3 8 23 35.9 109 25.2 23/Enc/84 12:30 1002
9 9 25 03.1 110 28.4 23/Enc/84 23:00 4065
10 10 25 03.1 110 28.4 247Enc/84 02:00 250
11 11 25 06.6 110 17.8 24/Enc/84 03:00 1001
12 12 25 10.2 110 07.8 24/Enc/84 09:00. 1002
13 13 25 15.6 109 52.6 24/Ene/84 14:00 1001
13 13 75 2i.1 109 37.3 Z37Enc/84 19:00 1002
15 15 35 25.1 109 26.5 24/Cne/Ba 23300 1005
16 16 25 28.1 169 16.5 25/Ene/34 02:00 19 -

Y 17 26 39.5 109 55.6 25/Enc/8a 12:30 27
18 18 26”3108 110°10.1 25/Ene/84 15:00 752
19 19 26 23.5 110 26.3 25/Enc/84 21:00 999
20 20 26 15.5 110 42.5 26/Enc/84 03:00 997
21 21 26 10.0 110 S2.0 26/Enc/84 09:30 804
72 22 26 06.4 110 59.3 26/Ene/84 11:00 501
23 23 26 50.8 111 38.9 26/Ene/84 18:00 502
24 24 27 00.6 111 25.5 26/Ene/84 . 22:00 1002
25 25 27 07.0 111 12.5 27/Ene/84 02:30 1000
26 26 27 16.9 110 57.0 27/Enc/84 07:00 1002
27 27 27 5.1 116 47.0 27/Ene/84 11:00 750
28 8 '27 28.0 110 42.5 27/Ene/84 16:00 299
29 29 28 06.0 111 35.5 27Ene/B4 21:30 200
30 30 27 s8.1 111 50.7 27/Ene/84 23:30 401
31 31 27 47.8 112 04.2 28/Ene/84 02:00 998
32 32 27.43.3 112 14.7 28/Ene/84 07:00 1003
33 33 27 36.5 112 26.3 28/Enc/84 09:00 101

# TABLA 2.~ Datos sobre las calas con CTP~0 en la Campatia Bermejo I.
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-No. No. FOSICIGN TIORA PROF. MAX.
. T. LONG. FEQiA LOCAL cTP-0
34 34 27°2200 111°4319 |, 28/Ene/84 12:60 1002
35 35 27 02.7 111 22.9 28/Enc/84 18:00 1624
36 36 26 38.0 111 03.5 29/Ene/84 04:00 1002
37 37 26 15.5 110 47.3 30/Ene/84 11:60 1624
38 38 25 57.0 110 120 30/Ene/8d 15:00 JGER
39 39 25 40.2 110 0.1 30/Enc/8e - 22:00 1624
£ a0 25 26.5 109 S2.9 31/Enc/84 05:60 1589
a1 1] 74 52.3 109 23.3 31/Ene /84 15:60 1003
32 EH 24 20,0 109 07.2 51/Ene/84 22:00 1624
43 13 24 09.0 108 36.5 1/Feb/84 07:00 1400
44 44 23 26.0 108 23,5 1/Feb/84 14:00 1624
15 45 22 56.8 108 07.5 2/Feb/84 02:00 1537
16 46 22 27.9 107 28.1 2/Feh/84 12:00 1624
47 &7 21 39.5 108 15.8 2/Feb/Ba 21:00 1622
18 48 20 50.0 109 05.0 3/Feb/84 05:00 1622
19 49 20 05.1 109 51.2 3/Feb/84 21:00 1624
50 50 19 09.7 111 02.9 6/Feb/84 05:00 1008
St s1 19°26:0 111°1775 6/Feb/84 13:00 1624
52 52 19742.5 T11 20.8 6/Feb/84 16:00 1003
53 53 19 59.8 111 39,1 6/Feb/84 18:30 1607
54 54 20 16.2 111 50.0 6/Feb/B4 21:00 1001
55 55 20 32.2 112 01.6 7/Feb/84 02:00 1624
56 56 20 48.9 111 34.5 7/Feb/g4 07:30 1005
57 57 21 07.7 111 03.4 7/Feb/84 17:00 1G0T
58 58 21 23.2 i1o 35.9 7/Feb/84 15:30 999
s9 59 21 41.0 110 06.0 7/Feb/84 18:00 1623
60 60 21 58.3 g 36.7 B/Feb/84 03:00 998
61 61 22 50.5 109 53.0 3/Feb/84 09:00 400
62 62 22 40.6 109 38.0 8/Feb/84 11:00 1005
63 63 22 29.9 109 23.9 8/Feb/B84 13:30 1000
64 64 22°17.9 109 15.4 8/Feb/84 20:00 1623
65 65 2z 29.1 108 51.4 9/Fcb/84 00:30 1003
66 66 22 40.9 108 28.4 9/Feb/aa 04:00 999
67 67 22 47.4 108 16.1 9/Feb/84 0800 1007
68 68 22°54.8 108°05%8 5/Feb/a4 15:00 1624
69 69 23 02.0 107 52.2 9/Feb/8a 17:00 1003
70 70 23 15.0 107 30.4 9/Feb/84 20:30 1010
71 ER 23 27.9 107 08.4 9/Feb/B4 22:30 350
72 72 23 36.6 106 55.1 9/Feb/84 01:30 30
73 73 23 01.2 106 48.9 10/Feb/84 06:00 784
TABLA 2 (Continuacién)
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a) -E1l aumento de la salinidad hacia el norte indica que esa agua ha sufrido
una mayor evaporacidn.

b) La influencia de la evaporacién en el Golfo no se nota por debajo de los
250 mts. en la boca (transecto A-B), presentando una influencia clara s6

lo en los primeros 120 mts.

En el punto a) se sefiala que el agua ha sufrido mayor evaporacifn en la par-~
te norte, pero esto en principio puede deberse a que la tasa de evaporacién es ma
yor en esa zona, 0 a que el agua ha estado expuesta por méé tiempo a este proce-—
so. ELl an&dlisis de los perfiles T-S para el agua de superficie en toda el area,
muestra que existe una relacidn lineal entre estos pardmetros (Barberin y Zavala
1985), lo que indica que el agua sufrid una tasa de evaporacidn constante en el
tiempo (suponiendo una radiacién constante). En ese sentido, esto implica que el
agua superficial mZs al norte tiene una salinidad m&s alta porque ha estado mis
tiempo en contacto con la atmSsfera y no debido a que la tasa de evaporacibn sea
mayor en el morte. Esto sugiere que para la capa superficial el agua entra al Gol
fo por la superficie, gana densidad y sale subsuperficialmente. A partir de este

_andlisis es posible calcular el tiempo de residencia, la velocidad media y la can
tidad de agua que se produce por este proceso. Los perfiles de densidad en el Gol
fo'(figs. 17 y 24) muestran una menor estratificacidén hacia el norte, lo que re-
fuerza esta hipStesis.

Otra confirmacidn la constituye la topografia de la isopicna de d: = 25.0
(£ig. 25) en que se obser§a un cambio en la profundidad, desde la superficie en
el transecto I-J, hasta unos 120 mts. en la boca del Golfo (transecto A-B).

El punto b) senala que la influencia de la evaporacifn no se nota por debajo
de los 250 mts. Esto se deduce de los perfiles de densidad y de las propiedades
T-S del agua en la boca (figs. 13—185. En el transecto-I-J, O varia en la super-
ficie entre 24.95 y 25.2, la salinidad toma valores entre 35.1 y 35.2, y la tempe
ratura entre 19 y 20° C (figs. 22-24). Estas caracteristicas se observan en agua
subsuperficial en la boca a una profundidad menor de 120 mts.

En el transecto A-B (fig. 13) se observa que el agua de alta salinidad se lo
caliza en zonas definidas entre 40 y 110 mts. de profundidad, preferentemente cer
ca de la costa entre las estaciones 7 y 8 y entre las estaciones 2 y 3. En este
mismo transecto, se observa un nicleo de agua de baja salinidad ( £ 34.5) a la
misma profundidad (entre 40 y 100 mts.)

La penetracidn del agua de superficie resulta muy importante para definir la.
profundidad de la primera capa al utilizar método inverso y cumpldir con las condi
ciones del método.

En resumen, en la capa superficial el flujo promedic tiene una velocidad ha-
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cia el norte, gana salinidad y densidad hasta que por pé&rdida de flotacidn se su
merge y fluye en promedio hacia el sur detectdndose en la boca como agua subsu-—
perficial de alta salinidad, incluso con mayor salinidad que el agua en la super
ficie en esa latitud (transecto A-B, fig. 13).

Sin embargo, esta apreciacidn no es estable, pues la relacién evaporacidn—
radiacidn—-precipitacién varia estacionalmente. Barberdn y Zavala (1985) calcula-
ron el tiempo tipico para el proceso de superficie en 3 meses. Esto indica que
el agua subsuperficial de alta salinidad que se observa en A~B no estuvo expues-
ta a las condiciones de invierno que sufrid el agua de superficie de esta campa-

fia.

4.2.3 CAPAS SUBSUPERFICIALES.

Parece importante sefialar que el agua subsuperficial (de & > 25.0) es escen—
clalmente la misma en los distintos transectos salvo en la boca, en donde se no-
ta la presencia de agua de menor salinidad con esa densidad, pero que por alguna
razbén que no estd clara no penetra al norte del transecto C-D (fig. 19). Esta

{fgua de baja salinidad no parece sufrir un proceso de intamperizaciénvo mezcla

. que.le haga perder sus propiedades y al parecer entra y sale del Golfo-sin per-
der sus caracteristicas (el agua superficial en el transecto C-D tiene una G%nmg
nor de 24.50 y el agua subsuperficial de baia salinidad tiene 0=25.2). Los re-—
sultados de circulacidn geostr&fica obtenidos con m&todo inverso para esta campa
fla y que se presentan en los dltimos capitulos, corroboran 1a hipétesis de recir
culacién del agua de baja salinidad.

Como se sefiald en la primera parte de este capitulo, uno de los procesos im,
portantes en el Golfo de California es la intensa mezcla producida por corrien-—
tes de marea en la parte norte del Golfo. De esto resulta que uno de los puntos
interesantes consiste en buscar una huella de este proceso. Las caracteristicas
esperadas de esta agua corresponden a las de su origen: se forma en una zona so-
mera menor de 300 mts. yv en la fosa de Salsipuedes que tiene una profundidad de-
mds de 1000 mts. y se encuentra aislada de la parte sur del Golfo por una barre-
ra a 300 mts. de la superficie que impide el intercambio de agua por debajo de
esa profundidad. Esto determina el tipoe de agua que puede esperarse. Aunque des-
graciadamente en esta campafia no se recabaron datos de esa area, de acuerdo con
datos en Alvarez-Borrego, el agua entre la superficie y los 350 mts., en la fosa
de Salsipuedes varia entre 16 y 12° C, pero en una época en que el Golfo se en-

_ contrd a mayor temperatura en la superficie (uno 6 dos grados centigrados), La



70

salinidad {(en esos datos) entre 100 y 350 mts. de profundidad varia entre 35.0 b4
34.9 respectivamente. Esto nos hace suponer que para esta &poca del afio (febrero)
es de esperarse que el agua aportada por esa zona estd entre 12 y 14° C y con sa
linidad entre 34.9 y 35.0.

Al observar los perfiles de presidén (P) contra temperatura (T), los de pre-—
sién contra salinidad (8) y los T-S, no parece haber una sefial clara de esta a-
gua. En particular, en los perfiles correspondientes a la seccidn mds al norte
de esta campana (I-J) y de acuerdo con la temperatura, esta-agua se‘encontraria
entre 130 y 250 mts. Sin embargo la salinidad en ese rango varia entre 34.7 y
34.9, sin mostrar una perturbacidn significativa en su gradiente, lo que hace
pensar que el agua producida por mezcla es relativamente poca (figs. 22 y 23).
Esto podria checarse con una evaluacién de las caracteristicas del agua en la zo
na (T-S) y calcular el tiempo de residencia de esta agua si suponemos que la ta-

sa de evaporacidn es similar a la evaluada en la parte sur.

4.2.4 ALGUNOS ASPECTOS DE LA CIRCULACION.

Uno de los aspectos mids importantes para la biologia es la~mezcla vertical
porque incorpora a la zona fdtica agua subsuperficial rica en nutrientes. El and
.lisis del transecto G-H de P vs (; muestra, en la Bahia de Guaymas, un levanta-
miento de las disopicnas. Otros procesos similares no son claros-en los demds
‘transectos, por lo que de haber existido en esta &poca, su influencia es muy lo-
cal, El origen de este proceso puede ser debido a los vientos.dominantes o a l# :
circulacidn general en el drea. Esto no es claro y es un punto en el que conside.

ro debe profundizarse en otros trabajos mds especificos.

Evolucién de las masas de agua.

Otro andlisis que puede dar iInformacién importante es estudiar el comporté—v
‘miento de las lenguas de alta y baja salinidad. La fig. 27 muestra el comporta—
miento del miximo de sal en la capa determinada por las superficies de 13 y 25°C.
En esta figura se observa que la salinidad es mayor al norte, asi como los pro-
cesos de erosidn que sufre el agua y la zona por la que el agua, en su movimien-
to hacia-el sur, abandona el Golfo. Es importante anotar, que en el transecto ex
terior (Q-P) ya no se observa agua de alta salinidad, salvo muy localmente en la
vecindad de Cabo San Lucas. Esto corrobora la afirmacidn de Emilsson y Roden en

el sentido de que el agua del Golfo (de alta salinidad) no se ha detectado a
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fig. 26.- LIneas de salinidad minima en la capa fig. 27.- Lineas de salinidad midxima en la capa .
determinada por las superficies de 13°C determinada por las superficiles de 13°C

y 25°C (o la superficie). . y 25°C (o la superficie).
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300 Km de la boca. -

La fig. 26 que muestra el comportamiento del minimo de sal, complementa la
fig. 27 que se describe en el pdrrafo anterior. El miunimo de sal estd acotado
por la capa determinada por las superficies de 13 y 25° C. Esta figura muestra
que la penetracidn del agua de baja salinidad no va miAs alld del transecto C-D
¥y que su origen puede situarse en agua norecuatorial y no en agua de la Corrien-

te de California.

Masas de agua.

En la primera parte de este capitulo se sefiala que se han detectado tres
tipos de agua que caracterizan al Golfo: agua nor-—ecuatorial, agua de la Co-—
rriente de California y agua del Golfo. Al revisar los perfiles y transectos,
no se encuentra agua‘de la Corriente de California en esta época,. y se observa
que el frente de Cabo San Lucas se encuentra hacia el sur-ceste de la Peninsula
(Eig. 26).

Circulacién. o

En las pdginas anteriores se d& una visidn cualitativa de lo que se obsexva

en ‘la campafia Bermejo I y se ha inferido cualitativamenie el proceso de circula—
“ci6n hasta unos 250 mts. de profundidad. Para evaluar canCitatiﬁaﬁeﬂte'la ;it—
culacidn se aplicaron el método inverso y las ecuaciones geostr&ficas; estos re—

sultados se pregsentan en los Capitulos 5 y 6.
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CAPITULO 5.

UN _EJEMPLO APLICANDO EIL CRITERIO DE MINIMA NORMA

"5.1 INTRODUCCION.

El método de Wunsch consiste en formar un sistema de ecuaciones Ac = - T
en el que los elementos de la matriz A estdn formados por Areas & dreas multipli-
gadas por la densidad promedio correspondiente (ver Capitulo 2). En este caso se
trabajo sélo con dreas. T son los transportes residuales para el campe de veloci-
dad relativo a algin nivel de referencia, y c el vector que representa las veloci-
dades de correccidn.

Con el objeto de evaluar experimentalmente el método de Wunsch, se procede a
estudiar los resultados que se obtienen para el campo de velocidad absoluta al va-
riar:

a) el ndmero y configuracién de capas (renglones que forman la matriz del sis

tema) .
‘b) el nimercs-de eigenvalores que son considerados para la evaluacién del cam-
po-de velocidad, y

c) el comportamiento de los resultados al variar el nivel de referemcia que

se usa en los calculos.

El ndmero y configuracién de las.capas resulta importante porque el balance
por capas (conservacidn de masa o volumen) representa las counstricciones adiciona—
les a la velocidad geostréfica relativa que se piden al sistema. La informacidn
que es posible extraer mediante condiciones de conservacifén, depende del campo de .
densidad y del nivel de ruido para cada problema particular.

El ndmero de eigenvalores considerados, permite mediante el andlisis de su ‘
tamafio relativo, discriminar el ruido de la informacién. Esto necesariamep.t:e in-
teracciona con el nimero de capas que conforman el sistema.

El otro punto anotado, se refiere al comportamiento de los resultados al va— |
riar el nivel de referencia. Este es el problema central que pretende resolver el
método de Wunschj; la bondad del método depende fundgmentalmente de como resuelve
esta dependencia.

Para realizar la evaluacién planteada en los parrafos anteriores, se formaron
varios sistemas de ecuaciones con distintas combinaciones de capas (limites de den
sidad) para datos obtenidos en la Campafla Oceanogrdfica Bermejo I (ene-feb 1984)..

El transecto utilizado en este estudio estd situado en la boca del Golfo de Cali-
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fornia entre Altata y Punta Arena (fig. 1). En este transecto se realizaron 8 esta
ciones oceanograficas (fig. 1) hasta una.profundidad de 1000 mts., 6 en los casos
en que la profundidad es menor de 1000 mts., se muestred hasta cerca del fondo. La
estructura de densidad de este transecto estd representada en la fig. 2.

Para estudiar la posibilidad de un "mejor nivel de referencia inicial' se pro
cedid a calcular los transportes geostrificos referidos a 5 niveles distintos, sin
introducir ninguna correccidn. Estos resultados estin representados en la fig. 4.

Como primer pasc para evaluar el campo de wvelocidad geostrSfica absoluta enfo
cado a resolver el problema enunciado en el inciso a), se probaron seis cowbinacio
nes de capas (renglones que conforman la matriz A), buscando analizar el comporta-
miento del método de Wunsch con estos cambios. Estas distintas configuraciones
permiten tambi&n analizar el problema enunciado en el inciso c¢).

Debido a que en el cidlculo de la matriz inversa (o pseudo-inversa) se utilizé
el m&todo de descomposicién en valores singulares (DVS) (expuesto en el Cap. 2),
para cada sistema se obtiene un nimero de resultados parciales igual al niimero de
capas que lo forman. Esto es, se obtiene un resultado para 1, 2, hasta n eigenvalo
res.

Para evaluar la velocidad de correccidn se procede a partir de datos de velo-
cidad geostr&fica referida a superficie, por considerar &ste el caso mids general.
Los resultados que se obtuvieron con estas condiciones se muestran en la fig. 3.

Para cada una de las configuraciones se calculd el transporte residual que se
obtiene al introducir la correccién y estos transportes se muestran en la fig. 5.
Se calculd también el residual de las cinco capas que conforman el sistema mas ge—

"neral (su importancia se discute mis adelante). Estos resultados ﬁambién estdn in—
cluidos en la fig. 5. En la Tabla 5 se presentan los valores que toman los eigen—
valores en cada combinacién de capas. Del andlisis de los resultados de las figu-
ras 3, 4 y-5 y de la Tabla 5 se escogié el sistema de cuatro capas para analizar
el comportamiento del método al variar el nivel inicial de referencia. Finalmente
se presenta un transecto de velocidad geostréfica absoluta obtenido con el método

de Wunsch (o de minima norma en el nivel de referencia).
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fig. 1.~ Esta figura muestra la zona de estudio en este ejemplo.
Los puntos entre Altata y Punta—Arena sefialan las zonas

de muestreo utilizadas,
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0 } 50 km fig. 2.~ Densidad (U ) en el transecto A~B (0-1000mts)
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= TABLA 1 .- ESTRUCTURA DE CAPAS

~~
E
&
S wy — 0 o« ~ o —
é a o o ~ — 3 wn wny
0 hod wy ~r Dad bl vy
(=3 ~T el it (=2 wy o
o~ o~ o~ oY “’ o~ -
T3
4
Superficie A o 3 ey ) o~ —
CAPA 1
25.50 ]
CAPA 2
26.00
' cara 3
26.50
CAPA 4
27.00
CAPA 5
21.36 |
Esta fiéhra muestra.los .lifmites que se utilizaron para determi-
nar las capas. En la columna izquierda se sefialan los limites
de cada capa (con densidad en (%), Yy en la parte superior la
distancia entre estaciones.
CAPAS QUE FORMAN CADA RENGLON
RENGLON RENGLON .| RENGLON RENGLON | RENGLON
CON 1 2. 3 4 3
1. 1,2,3 vy &4
2-A 1 2,3,4y 5
2-B 1,2y 3 4,5
3 1 2,3 4,5
4 1 2 3 4,5
5 1 2 "3 4 5

Esta tabla muestra las capas componentes de las distintas configuraciones.
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TABLA 2
AREAS DE LAS MATRICES EN LAS DISTINTAS CONFIGURACIONES DE LA
TABLA 1 (AJUSTADAS DE ACUERDO A LAS ISOPICNAS Y FRONTERAS FI-
SICAS). (UNIDADES EN 106 mz).

’ 7 5 4 3 2
ESTACION ? P 1 ]W
CAPA
1 2.213 2.648 | 2.706 3.468 | 3.327 2.896 | 1.994
2 0.999 1.316 | 1.618 1.560 1.402 0.9250 | 0.4924
3 2.698 3.254 | 3.408 3.682 | 2.874 2.555 | 0.4411
4 8.369 6.006 | 6.477 7.775 | 7.155 5.584 | 0.5484
5 | 8.786 |10.561 [10.673 |12.637 |13.461 5.119 0
TABLA 3 . :
VELOCIDAD GEOSTROFICA PROMEDIO REFERIDA A SUPERFICIE EN CADA SECCION (en cm/s).
CAPA ‘
1 -0.39 2.24 2.34 -4.58 3.22 7.31 |[-10.88
2 3.89 -0.78 6.92 -8.09 4.67 17.45 |~14.52
3 9.15 0.15 5.16 -9.74 3.50 13.73  |-14.51
4 13.8 0.68 3.60 |-16.84 | -0.38 12,2 |-14.51
5 8.56 ~2.43 5.35 |-23.17 1.16 12,26 0




NIVEL (m)

TABLA 4 -

VELOCIDAD EN CINCO NIVELES QUE SE UTILIZARON COMO REFERENCIA.

79

0 0 0 o] 0 o 0 0
250 11.1 0 4.8 -~10.6 2.5 12.4 -14.6
500 14.3 0.4 3.2 -19.7 -1.0 12.3 -14.6
750 8.9 ~-2.3 5.4 -23.9 1.6 12.3 -14.6

1000 4.3 -5.2 5.9 —24,2 4.1 12.3 ~14.6

* En los casos en que no hay

se tom6é el del fondo.

datos hasta el nivel de referencia
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La fig. 3 muestra los resultados que se obtienen para el campo de veloci—

dad en superficie calculados a partir del campo de velocidad geostrdfica rela-—

tiva. Los resultados se dividen en 6 grdficas, una para cada configuracién de

la Tabla 1, e incluyen los resultados para distinto ndmero de eigenvalores.

La linea continua incluye el primer eigenvalor.

La linea punteada los dos primeros eigenvalores.

La linea segmentada los tres primeros eigenvalores.
La linea de cruces los cuatro primeros eigenvalores.
La linea de punto y raya los cinco primeros eigenvalores.

La escala de velocidad estd en cm/s y las marcas en el eje horizontal indi-—

can el lugar en que hay datos de velocidad promedio.

10

fig. 3a.— Configuracién 1 0
" -10

cm/s

10

- fig. 3b.- Configuracién 2-A 0
-10

cm/s

fig. 3c.- Configuracidn 2-B
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-2 o 250 500 750 1000

fig. 4 .- Esta figura muestra los transportes para la configuracién de cinco )
) capas, sin correccidén, en cinco niveles de referencia distintos: Lo
A’ ~ superficie , B - 250 mts. , € - 500 mts. , D - 750 mts. » :
“E - .1000 mts. ' '

Esta grafica muestra que no es posible decidir a priori un nivel’

de referencia. Los transportes entdn dados en Sverdrups(175v=106m3/s).
En negro la suma de los valores absolutos de las distintas capas,
y en blanco el transporte de cada capa, iniciando por la izquierda

con la capa 1 de acuerdo con la Tabla 1.
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fig. 5.- Se muestran los transportes para distintas configuraciones. En
negro aparece el valor absoluto de la suma de los transportes
de cada capa. En blanco los transportes de cada capa. Estas fi~
guras presentan en la parte superior los transportes de la con--
figuracidén marcada al pie de cada una de ellas, y en la parte
inferior los transportes del sistema mis general (de 5 capas)
como diagnéstico auxiliar. Cada figura muestra los balances al
incluir de 1 a2 n eigenvalores, lo que muestra la variacidén de
los transportes al incluir wids informacién.

1 eigenvalor r 1 eigenv. 2 eigenv.

v — - -}
0 0
a — - -4
31— — L= —3
-3 . _— - — 2

|

Sv

" fig. S5a.- Configuracidn 1.

=II]]

fig, 5b.- Configuracidén 2-A.
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1 _eigenv., 2 eigenv.

fig. S5c.-

Coﬂfiguraciﬁn 2-B

Sv
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1 eigenv, 2 eigenv. 3 eigenv. 4 eigenv.
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fig. 5f.-~ Configuracidn 5.



TABLA 5

NUMERO DE CAPAS

EIGENVALORES

1.0099
2.3409
4.3187
8.1764
5.0035

E S T

1015

1013
12

10
11

10
1010

1.2621
2.8117
3.9992
1.1440

1015
13

10
1012
1011

1.8862
5.5735
1.3396

1015
12

10
1012

2.0395
9.4941

1015

1012

2.7751
5.2112

lo15
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fig. 6.— Velocidad en superficie
al variar el nivel de referencia
para una misma configuracidn
(4 capas, 2 y 3 eigenvalores)
En esta figura se observa cla-
ramente la dependencia de la
solucidén con el nivel inicial
de referencia. Como la veloci-
dad varia mi3s en los primeros
300 mts., esto se refleja en
los resultados.
Nivel: superficie.
<iveeee- Nivel: S00 mts.
+ ++ +Nivel: 1000 mts.

fig. 6b.— 4 capas, 3 eigenv.
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7.~ Velocidad en el transecto A-B obtenida con el criterio de Wunsch

fig.

23/ENE/84. _

22—~

Bermejo I,
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1 de referencia inicial en 1000 mts.
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5.3 DISCUSION GENERAL DE RESULTADOS -

Uno de los problémas que se plantean al aplicar el mé&todo de Wunsch consiste
en escoger a priori un nivel de referencia, del que se espera que s6lo sea necesa-
rio hacer modificaciones relativamente pequefias para alcanzar las condiciones de
balance de masa o volumen. El criterio que se escogil para abordar este problema
fué calcular los transportes geostréficos para el sistema mas general (de 5 capas)
referidos a distintos niveles de referencia. Los resultados que se obtuvieron es-—
tin representados en la fig. 4: con barras negras se representa la suma de los va—
lores absolutos de las capas que conforman el sistema, y con barras blancas los
transportes parcia;as de cada una de las capas. Estos resultados muestran que no
hay manera de decidir a priori cual es el mejor nivel de referencia para usar el
método de Wunsch. Esto se concluye porque la suma de los valores absolutos de los
transportes no difiere entre los distintos casos por un factor mayor de 2. Otra
objecidn se debe al signo que presentan los imbalances por capas, que hacen imposi
ble una interpolacidén lineal entre algunos de los niveles propuestos. Esto llevé
a decidir trabajar inicialmente con la superficie como nivel de referencia por ser
éste el caso miAs general. .

Para evaluar los problemas planteados en los incisos a) y b) al principio del
capitulo, se analizan primero ios resultados que se obtienen para distintas confi-
guraciones y cémo se relacionan unos con otros. El ecriterio para™analizar estos
resultados se basa en los datos de velocidad en superficie de la fig. 3 y en los
datos de los dimbalances en los transportes de la fig. 5. Para corroborar la vali—
dez de algunas conclusiones se recurre al andlisis del tamafio relativo de los ei-
genvalores en la Tabla 5.

Se eligid este criterio por estar basado en datos objetives y no uno basadoe
en criterios subjetivos como la correspondencia con lo que "se espera" al analizar
algin pardmetro como la temperatura o la sal.

Al analizar los transportes residuales de las capas que conforman cada siste— -
ma (que se denotan por T{), se observa como patron general,que la suma de los valo
res absolutos de los imbalances por capas ()] ITil) disminuye al aumentar el nime—
ro de eigenvalores incluidos en el cdlculo de la velocidad de correccidn. Cuando
el ndmero de eigenvalores es igual al nimero de capas, 3_\Til<0.1 X 108 /s equiva
lente a .05 cm/s, que puede considerarse como un balance perfecto. Esto es valido
para todos los casos excepto para el sistema formado por cinco capas en que los im
balances alcanzan un minimo al considerar solo los tres primeros eigenvalores en
el cdlculo de los resultados de velocidad de correccidn. Esto indica que para el
caso de 5 capas, los errores de tipo numérico son counsiderables, pues producen im-
balances en los transportes mayores que la correccidn deseada. De esto puede con—

cluirse que al aumentar el ndmero de capas, hasta cierto limite, se gana informa-
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cidén; esto estid de acuerdo con lo que se esperaba, Debe sefialarse que en el caso

en el que el rango de la matriz A fuera menor que M (no todos los renglones lineal
mente independientes), la solucidn que se obtiene es aquella que minimice la suma

del cuadrado de los transportes. Al observar la fig. 5, se concluye que este no es.
el caso y se refuerza el argumento de un error numérico.

Si se analizan los transportes de las capas definidas por el sistema mds gran
de (5 capas), que se denotan por °[i , se observa un comportamiento consistente con
los transportes T;, disminuyendo los transportes”ﬁ al aumentar el ndimero de capas.
De esto se concluye, de manera consistente con los transportes T{ , que se alcanza
un maximo de informacién en el sistema compuesto por cuatro capas.

Otro criterio complementario al anterior, consiste en analizar la estabilidad
de las soluciones obtenidas al buscar que &éstas converjan al aumentar la informa-
cidén (ndmero de eigenvalores y capas).

Con este criterio se concluye que al aumentar el ndmero de eigenvalores y de
capas se gana informacidn hasta cierto limite, pues en el caso de tres capas tres
eigenvalores, 4 capas 4 eigenvalores y 5 capas 5 y 4 eigenvalores, los datos se
disparan y difieren totalmente de una configuracién a otra (este problema ha sido
sefialado y discutide por Wunsch (1978)). Esto puede explicarse como producto del
limite en que los errores en la estimacidn de dreas y velocidades geostréficas'ref
lativas tiene una componente grande en relacidn a la correccidn. Cuando los eigen—
valores decrecen mucho, el errox porcentual que contienen aumenta. Esto es claro
del algoritmo de estimacifn por el método de DVS expueste en el Capitule IX.

Para corroborar esta hipdtesis, se revisan los eigenvalores para cada una de
las distintas configuraciones. Se observa como regla general que los datos en qUe”v
Ay / A{> 300, (N es el (-&simo eigenvalor), presentan problemas de ruido, no asi
para los casos en que )u /:\n< 500. Si se pide un relativo balance del sistema ge-—
neral (de 5 capas), estabilidad & %1/7\i< 500, y buscar aprovechar la mayor infor
macidn posible de los resultados entre las distintas combinaciones de capas, las
opciones posibles quedan reducidas a los casos de 2 y 3 eigenvalores pafa 4 y 5
capas. Al profundizar en el andlisis se observa que en el caso de 5 capas, 2°y 3
eigenvalores, el imbalance se encuentra concentrado en las capas 2 y 3. Para los
casos de 4 capas, 2 y 3 eigenvalores, en los transportes °Ti , el imbalance estd
distribuido principalmente entre las capas 2, } y & del sistema, por lo que se le
considera una mejor aproximacifén. Sin embargo, el valor absoluto del imbalance
total ( L |l ) es ligeramente menor en los casos de 5 capas.

El otro problema de caracter fundamental que debe discutirse, es la indepen—
dencia. del ecquema de velocidad absoluta con respecto al marco de referencia (nivel
de referencia). Para estudiar este problema se obtuvieron‘campos de velocidad de

correccidn a partir de distintos niveles de referencia para la configuracidn de .
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cuatro capas; estos resultados se muestran en la fig. 6. En esta figura se obser-
va que la solucién que se obtiene para las velocidades en superficie es diferente
cuando se parte de datos de distintos niveles de referencia. Esta variacidn es
comparable a las diferencias de velocidad entre un nivel de referencia y otro. En
este caso, 1los gradientes grandes de velocijdad estdn en los primeros 250 mts. y
por lo tanto, la diferencia en los resultados al calcular los campos de velocidad
a partir de 300 y 1000 mts. es pequefia en relacidn a las diferencias que se obser-—

van con los resultados referidos a superficie.

Dependencia en Wunsch.

La dependencia de los resultados del nivel inicial de referencia es el princi
pal problema en el método de Wunsch. (criterio de minima norma en un nivel de refe-
réncia). En la fig. 6 se observa que cuando la sefial barotrdpica es mis intensa
(magnitud de 'c'), la diferencia en el caumpo tiende a disminuir. Esta dependencia
estd ligada al ndmerc de capas & eigenvalores considerados, como puede observarse
en la fig. 3. Como caso extremo, cuando se considera solo una capa © un“eigenvalor,
el campo de velocidad resultante se ve alterado minimamente y escencialmente per-
siste el campo de velocidad referido al nivel inicial de referencia.

Las causas de la dependencia del nivel inicial de referencia en el-método de
Wunsch son: ’

a) El método minimiza el contenido de informacidn de la solucidn por la via

de minimizar {] ¢} , donde ¢ es la velocidad en el nivel inicial de refe—;
rencia, y || || es 1a norma euclidiana.

b) Fisicamente esto equivale a minimizar i v en el nivel de referen

absoluta”
cia.

c) Esto necesariamente produce campos v(x, z) diferentes para cada nivel de
referencia, excepto en ¢l caso muy particular y poco probable en que la so

- lucidn del sistema de ecuaciones es dnica.

Por otra parte, al revisar la fig. 4, no se observa ninguna indicacidén a prio
ri de cual es el mejor nivel inicial de referencia, y tampoco puede concluirse que
la eleccidn de algiin nivel inicial de referencia horizontal sea Sptima.

En sintesis, si bien con el método de Wunsch se logra una mejoria sustancial
en los transportes, no se puede considerar que se ha alcanzado una solucidn comple
ta al problema de geostrofia absoluta, debido a que persiste la dependencia del ni

vel inicial de referencia, ademds de otras incertidumbres producto de que el sis-
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tema de ecuaciones es subdeterminado y de los errores que fueron discutidos en los
capitulos anteriores.

Todo esto sugiere varias preguntas:

- ¢(Es ésta la mejor aproximacidn al campo de velocidad absoluta que puede ob-—
tenerse a partir de conocer el campo de densidad y de consideraciones de
conservacién?

— iQué tan dependiente del nivel de referencia inicial es la solucién de
Wunsch?

Estas preguntas constituyen un tema de revisidén del método inverso en la ocea
nografia y merecen un espacio aparte; en el capitulo siguiente se analizan con pro
fundidad. Su importancia es fundamental en el avance del estudic de la circula-—
cién y los transportes en la oceanografia.

Sin embargo, resulta interesante escoger alguno de los resultados obt8nidos‘
por el método de Wunsch y analizar el campo de circulacifén que se obtiene. De acuer
do con la costumbre, y reconociendo un alto grado de subjetividad en la decisidn,
se presenta el transecto de velocidad geostréfica absoluta (criterio de Wunsch)
contra presifn, que se obtiene si inicialmente se refiere el campo geostrdfico a
1000 mts. de profundidad, para el caso de cuatro capas y tres eigenvalores. Este
resultado se presenta en la fig. 7.

De los ;esultados de esta figura se subraya lo siguiente:

a) En correspondencia con las descripciones anteriores de la circulacifn para
esta zona y para esta época del afio (Cap. 4 ) , se observa un intenso flujo de sa-
iida en la costa occidental que corresponde a la alta salinidad que se observa en
esta zona (ver fig, 4.15). Se cbserva también superficialmente un flujo intense de
eﬁtrada entre las estaciones 4 y 5, que puede asociarse al flujo de agua dulce sub
superficial en la estacién 5. También debe sefialarse que entre las estaciones 3 y
4 el flujo que se obtiene es hacia el norte y no se explica el agua subsuperficial
de alta salinidad, aunque entre las estaciones 2 y 3 aparece un intenso flujo ha—
cia el sur. Esta dincongruencia puede explicarse relativamente si consideramos que
el flujo que se obtiene es el flujo promedio en la seccidn, de acuerdo con lo ex—
puesto en el capitulo anterior. Esto explica algunos pequeiios defasamientos en la
horizontal si no son mayores de una seccidn. Recuérdese que los datos de presién,
temperatura y salinidad no coinciden con el lugar intermedio que se le asigna a la
velocidad,

b) El campo de velocidad en esta seccién no muestra ninguna isobata en que la
velocidad sea cero o constante.

c) La velocidad en la profundidéd de 1000 mts, en algunas secciones es grande

en relacidn con el campo .de velocidad, por lo que la aproximacidn de velocidad ce-
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ro a esa profundidad es bastante cuestionable.
d) Se calcularon los flujos netos de entrada y salida con este campo de velo-
cidad, entre O y 1000 mts., obteniéndose los siguientes resultados:
Flujo de salida 5.9 % .6 Sv
Flujo de entrada 5.8 % .6 Sv

que son resultados que pueden considerarse como intermedios entre los calculados

por otros autores mencionades en el capitulo anterior.
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CAPITULO .6

REVISION DElL. METODQ INVERSO EN LA OCEANOGRAFIA.

CRITERIOS ALTERNATIVOS, APLICACION Y DISCUSION,

6.1 INTRODUCCION.

En el capitulo anterior se mostrd que los resultados obtenidos por el método
de Wunsch presentan una dependencia del nivel de referencia. Este problema ha sido
atacado por el mismo Wunsch (1984), planteando introducir "informacidén adicional"
al sistema de ecuaciones. Esto incluye condiciones de conservacién, estimacidén de
velocidades verticales, estimacidén de mezcla y concordancia con observaciones de
otros pardmetros, etc. Wunsch deja abierta la posibilidad de incluir mis datos
(ecuaciones en el sistema) o rectificar los ya incluidos. En este articulo, Wunsch
forma una matriz com 425 000 elementos que resuelve con el MEtodo Simplex, en el
que introduce rangos sobre los valcres‘esperados para cada unco de los pardmetros e
incluye en el sistema de ecuaciones la condicidn de velocidades esperadas en un ni
vel dado; esto provocari una dependencia de la solucién en ese nivel, de la misma
manera que cuando se utiliza el método inverso. El peso de esta condicidén depende
de los rangos que ;e pidan. Esto puede considerarse como resolver un sistema con
el método inverso en que el sistema de ecuaciones es multiplicado por una matriz
de peso que introduce condiciones equivalentes a los rangos en el sentido de hacer
tender la solucidn a un nivel de referencia. En esta eleccifn subyace la debilidad
del criterio.

Resulta necesario revisar las posibilidades del mé€todo inverso en la oceano-
grafia y el tipo de informacién que se incorpora. Wunsch (1978) reconoce la posibi
lidad de elegir una regla variacional que pueda incorporarse al sistema, pero seia
la no haberse decidido por ninguna, y menciona la posibilidad de incluir la condi-
cidn de minima energia cinética total, pero la descarta por razones que se discu-
ten mids adelante.

En este capitulo se revisa en forma mids general el método inverso en la ocea-—
nografia y se explora una de las alternativas que da resultados interesantes (cohe
rentes con lo que se conoce o estima), y permite eliminar la dependencia del nivel
iniecial de réferencia; de hecho en este caso es innecesario este concepto que no
hay razones fisicas s6lidas para sostener, y se propone integrar condiciones fisi-

camente interesantes que hacen completo el problema de geostrofia. Esta &s una pro
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posicidn y desde luego habrd que explorarla con mids profundidad.

' *
6.2 REVISION DEL METODO INVERSO EN LA OCEANOGRAFIA.

6.2.1 NOTACION Y DEFINICIONES.

Existen dos matrices de datos: 'A' es una matriz M x N con elementos Aij que
representan el drea delimitada por isopicnas en la capa 1 y en el intervalo j de-
terminado por dos estaciones oceanogrdficas; 'V' es una matriz M x N con elemen-

tos vij que representan la velocidad geostr&fica promedio en el drea Aij' Las vij's
estidn determinadas hasta una aj tal que uij = vij + cj es la velocidad total en un
modelo.

Se dice que cj depende objetivamente de vij si dado el sistema Ac = b para

dos campos (con distinto nivel inicial de referencia) v..,) y v..', tales que
13 1]
v,.! - v, = a., entonces ¢,' ~ ¢! = -a., y por lo tanto:
13 1] J J 3 J
u,t =v. +c) =v," +e =ua
13 13 h] ij 3 ij

no depende de la velocidad geostrdfica inicial vij'

Los siguientes términos aparecen frecuentemente en el desarrollo posterior

por lo que se definen aqui:

c = T = B 3 3 - e .
A9 T A5 F ij , es el drea de la columna j (j=1, LN)
Dj = Q'.’i , es la distancia entre dos estaciones que delimitan la columna j.
Zij =0 para i # 3 szN es una matriz diagonal y cuadrada.
Qij = 0 para i # j 3 QNxN es una matriz diagonal y cuadrada.
A'(: = Z Aij s es el drea de la capa i (i=1,...,M).

3
TS = 7 A,.v,. , es el transporte de la columna j.

T 11 1]
i= 5 .
Ti TAijvij , es el transporte de la capa i.
T=E Z1¢ = T es el transporte total.™™

73 T 1’

* La mayor parte de esta seccidn estd tomada de las notas del articulo en prepa-—
racidén de .Barberdn y Zavala (1986).

*% Por simplicidad, en este caso se trabaja con transporte de -volumen, pero puede
generalizarse a otros pardmetros.
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2
= o g inat
Ei Ii Z;Aij(vij + cj) es la energia cinética de la capa i.
E. =k "‘p.A..(v.. + c.)2 es la energia cinética de la columna j
h] 2. i ij i3 3 ”
1
EEEE: Ei =Z: Ej es la energia cinética total.
1 j
. 2 - N . e e s
K =1k Z:c. es la pseudo-energia cinética en el nivel inicial de
3 3 referencil.
L 2 - s e . .
L =1 Z:chj es la energia cinética en 21 nivel de referencia.
i

En el caso en que vijes baroclinica (referida a super-—

ficie), L coineide con la energia cinética barotrdpica.

-

6.2.2 CARACTERIZACION DE SISTEMAS Ac = b EN OCEANOGRAFIA,

En una zona ocednica, cerrada por costas y/o esStaciones oceancgrificas,. para
determinar un campo de velocidad geostrofica absoluta normal a la seccién de las
estaciones, pueden considerarse distintos criterios junto con la condicidn de con

servacién de volumen entre isopicnas. Es decir: es posible abordar el problema in-—

verso de extraer informacidn sobre el vector ¢ en el sistema Ac = b de distintas

formas.

La condicidn de cero flujo puede escribirse como:

e, =0, idi=l,...,N , donde e, = z: A, (v.. + c.)
i i T ij° 43 3

que es equivalente al sistema Ac = b donde b = -t .

Si R @s el rango de la matriz A, en general se tiene que R¢M<N, y en el
problema que estamos estudiando casi siempre R< N, y en muchos casos R<M.

Caso en que R< M.- El sistema es de rango deficiente y b puede no estar ém
el subespacio generado por A (de dimensién R) y el sistema ser inconsistente, ‘en
cuyo caso, aparentemente solo tiene sentido abordar el problema minimizando el re
sidual cuadritico total, que es equivalente a sustituir b (desde un principio)
por su proyeccidn bP en el subespacio genera&o por A.

Si’Ui son M vectores ortonormales (que constituyen una base del espacio de b)’

entonces:
P ut b
b u, (U7 b
_donde la suma es s6lo sobre los R vecrores Ui que estdn en el espacio generado

por A. Una seleccidn coémoda de la base proviene de la DVS de A y resulta mejor em

pezar siempre con bP en vez de by bP sigue siendo de M componentes.
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Revisando esta proyeccidn se anota lo siguiente:

1) Una primera medida del nivel de inconsistencia es:

| Y1
T =ft‘bp - blvs

bl

Otra medida que puede ser dtil es:

2) Sea U la matriz M x M cuyas columnas son los vectores U S (d=l,...,N) de
la descomposicidn en valores singulares y solo los primeros R tienen eigenvalores
distintos de cero y son suficientes para generar el espacio de A. Cuando en una

.z . t .
ecuacibn aparezca el término UR™*b se construye la matriz U:

N

/ Upp Upp s v - Uy
u= VY21 Y2 - -+ Uy
o o
\Us1 %2 - - Y

~donde las columnas son los vectores Ui de la base:

LT
u, = |U21
+ P |
|.
O N4
\ 7
Entonces: ’ ) Ul'b e
i . : _ . 3
U"Ub—iU]_UZ. . .UN] Uy
[
‘U,,.-b
\N p

N
}_ uRuR®, = bP
=1

UR = | ’
donde U ?Ul U2 . . URJ

Entonces: GRUR® 2T o siR# N,y URFOR =1

RxR

Por lo tanto: - URFpP = yREyRyRt, . ykby ‘
. q.e.d.
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Haciendo la sustitucidn bP -~ b = UR_URC b - b, el indice de inconsisten-—

cia es: .
¢ 1
. @R wRE - 1 bl"
=
; ib il f
Con estos resultados, al sustituir oF = URURtb en lugar de b en el problema ori-

ginal (Ac=b), se ha hecho lo mejor que se puede hacer con el problema de inconsis
tencia y se ha eliminado. Es posible suponer a partir de aqui que el problema es
consistente.

De aqui en adelante, al escribir Ac = b , consideraremos b=bP y se entende-~

rd que b es la proyeccidn de la b original sobre el espacio generado por A.

Caso en que R<CN (también de rango deficiente).— En este caso el problema es
subdeterminado (hay menos ecuaciones independientes que incSgnitas). EL espacio
nulo de A (So(A)) tiene dimensién N-R> 0 y las soluciones estin determinadas has-
ta una combinacidn lineal arbitraria de los vectores de una base de So(A). Asi,
en principio hay N-R constantes arbitrarias (°<i) que se introducen a priori con
algln criterio (Minformacién a priori') y: )

=R

c = co FP XV,

=1

donde cg es la parte de la solucifn que estd fuera de Sy5(A) y V; es una base de
Sp(a).

6.2.3 ALGUNOS CRITERIOS PARA INTRODUCIR INFORMACION A PRIORI.

1) Nivel de referencia a priori.

En este caso aparentemente no se introduce informacién; sin embargo, c depen
de de b, donde las bi son los transportes de capas (T% ) calculados considerando
L= 0 (i=1,...,M-R)
implica escoger la solucién mis cercana a vij v que satisfaga las restricciones

una constante de integracidn aj en vij' Entonces, escoger o

de minimizar el flujo residual. Esto es, la informacién a priori estid contenida

en las v, 5i para la integracién inicial se toma una cierta isopicna o isobara,
i f .

it
esta solucifn busca mantener cercanas a cero cada una de las velocidades ahi (bus
ca minimizar la pseudo-energia cinética en ese nivel). Con este criterio el siste

ma Ac = b se resuelve minimizando kllcll =% 3 ¢2 sujeto a la constriccidn e,=0.
3 3 1

Este criterio es el que se utilizd en el capitulo anterior, y que se ha venido

llamandc método de Wunsch.
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2) Energia cinética minima en un nivel propuesto a priori.

Aqui el criterio significa minimizar
L =1 ZD.C.Z
3 33

sujeto a las constricciones e, = 0.

Los criterios 1 y 2 (escencialmente iguales), son de naturaleza local, y pre
suponen un conocimiento a priori concentrado en una zona cercana a la horizontal
o la aceptacidén de un concepto histérico.

Las constricciones ei=0 implican que en cada capa existen zonas en que el
campo de velocidad es mayor que cero y olras en que es menor que cero y, por io
tanto, lineas en que uij = vij + cj = 0. Estas en principio pueden tomar distin-—
tas pendientes, pero el hecho de minimizar L imglica una condicién muy fuerte so-—
bre la geometria de las lineas ea que u(x,z) = 0 (cercanas a la horizontal en un
nivel dado: el nivel de referencia). Los campos de velocidad generados al utili-
zar este criterio (Wunsch, Fiadeiro y Veronis, etc.), muestran que las lineas de
velocidad igual a cero son escencizlmente verticales en todas las capas, lo que
hace cuestionable la proposicién inicial de cero velocidad en cierto nivel. Pia-

. deiro 'y Veronis hacen flexible este proﬁlema escogiendo el nivel de referencia
por la via de seleccionar el "mejor de los mejores' niveles (the best best), en
el sentido de una menor correccién, pero mantienen la condicidn de cercania a la

horizontal de una superficie de velocidad igual a cero en algin lugar.

3) Minimizar la energia cinética total.

Entre los posibles criterios alternativos, Wunsch (1978) menciona la posiBi—
lidad de minimizar la energia cinética total (MECT), pero parece descartarla pues -
comenta que ",..5i tratamos de minimizar la energia cinética total del flujo, en-
tonces en regiones como el Estrecho de Florida el resultado deberia diferir radi-
calmente de los valores conocidos. Ahi el nivel de referencia tenderia a migrar
cerca de la superficie de manera que baje la alta energia cinética total."

Este parrafo es polé&mico, pues no queda claro si Wunsch obtuvo los resulta-
dos que menciona o supuso que obtendria un campo de velocidad con bajas velocida-
des en superficie. Se considera pol&mico porque haciendo consideraciones sobre es
te criterio puede concluirse algo distinto. Veamos:

Si se acepta que en general la magnitud de la velocidad y sus gradientes son

- mayores en las capas superficiales (ver figura A), entonces al pedir el criterio

de MECT para una columna y una capa se obtiene lo siguiente:
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H -

La energia estd dada por E = %j~P (v(z) + c)z dz ; derivandeo la energia
con respecto a c, aproximando/j = cte.‘y encontrando el minimo, se obtiene:
v
" -
17
c = — ! v(z) dz
H Jn

que es la velocidad promedio inicial.

Esta ¢ divide en dreas iguales el perfil de velocidad. Si se écepta que en
general las velocidades y los gradientes verticales grandes se localizan en las
capas superficiales, como en la figura A, eatonces este criterio, en primera apro
ximacidn, mantiene velccidades grandés en las capas superficiales y bajas en las
profundas. Esto es claramente distinto a lo que Wunsch plantea. Si se considera a
fD (funcidn de peso), el nivel de referencia tiende a bajar ligeramente porque

siempre crece con zZ.

Justificaciones a este criterio.

a) En la misma linea de pensamiento en que se propone minimizar la energia
cinética en una zona, puede pensarse en MECT del campo de velocidad.

b) Para un campo de densidad dado, gran parte de la informacién de la ever-
gia potencial del sistema estd Heterminada (excepto la topografia de la superfi-
cie ocednica), y parte de la informacidn del campe de velocidad es fija (Ddu/3 z). i
Afiadir minima informacién a priori puede interpretarse como minimizar la energia
cinética que es consistente con el campo de densidad dado.

c) EL método de Defant encontré que la velocidad es cercana a cero cn zonas
en que Qu/d z es pequeda sobre intervalos grandes. E1l criterio de MECT, necesa- -
riamente produce perfiles de velocidad con velocidades cercanas a cero donde
Zu/dz~0 sobre intervalos grandes, Para estas zounas domina el criterio de MECT,
sin afiadir criterios debilmente justificados como pedir que la velocidad sea cer-

cana a cero en isobaras.

4) Minimizar la energia total del sistema.

Para este sistema, la energia total estd compuesta de tres té€rminos: energia
potencial baroclinica, determinada por el campo de densidad; energia potencial ba
rbtrépica, determinada por la topografia de superficie, y energia cinética total

(Jlipuzdv); Para un campo de densidad dado, el primer término estd fijo, los dos

dltimos estdn relacionados y el segundo representa una pequena [raccién del terce

. ro. Entonces, el minimizar la energia total para un campo de densidad dado, sig-
nifica winimizar la energia barotrépica mids la energia cinética. Esto es numerica

mente muy similar a minimizar la energia cinética (Apéndice 6.1), pero afiadiendo
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una justificacién fisica: Si para un campo de densidad. dado existe sélo un estado
(consistente con 1as restricciones ei=0), en que la energia total toma un valor
extremo (minimo), cualquier otro posible estado con mayor energia serd inestable
v tenderd a relajarse al estado base por i1a via de pequeias perturbaciones que
extraen energia mediante disipacién por friceién u oundas viajeras. Es de esperar-—
se que el estado de minima energia sea el dnico estable a perturbaciones que no

cambian el campo de densidad.

Soluciones a estos criterios.

En el Capitulo 2 se obtuvo la golucidn para el criterio de Wunsch utilizando
multiplicadores de Lagrange; ahora se utiliza este método para resolver el caso
general de un sistema subdeterminado y consistente sujeto a condiciones externas.

sea ® (e) la cantidad que se desea minimizar y " P iineal en c (como es el

caso de los ejemplos mencionados):

<l<§= Bc + d

Se busca encontrar un valor extremo de ® que cumpla con las restricciones'yi

neales impuestas, es decir:

Minimizando o

[l
3
+
>
P
®
1]
]
o]
o
[ad
He
]
o
]

t -
vc@=sc+AA+d_o

sujeto a cumplir Ac = b, b= - , que puede plantearse como el sistema:r

cuya solucidn estd dada por:

A ; - _ - _ - - - - ( .
te] (e L gEean~t aby a4 87 g lafcanta® ™! i‘—d\‘
by P
b=y .

l 11, - o1t

V\j \ as~tayras™! —as~laH ™t \ b}’
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£,-1 ~1

La solucidn de este sistema depende de la existencia de GAB_lA ) y B ",

La parte interesante de este problema es:

1, e,~1 1 1 1

~1 ATY TADT

e = 570 atas” -7l a+ 37 At ah e L L L
Soluciones particulares en los casos propuestos.
En cada uno de los criterios propuestos hay una funcional Cb(c) a minimizar.
La solucidn depende solo del gradiente de éb a través de B y 4 (ec. (1)).
Las soluciones a los casos propuestos en la seccidn anterior (6.2.3) son:
1) Minima iteil . E
d=1u7c2

i
36 _ -
—.';_‘T{_chd‘j B

B=I , d=0
vy la solucién se reduce a:

aAtca a5 b

c

que es la solucidn que se obtuvo en el Capitulo 2 y que corresponde a la de Wunsch.. .

2) Energia cinética minima en un nivel dado.

T ‘ e )
RE . o -T%%

donde Q es una matriz diagonal N x N con ij = Dj’ (3=1,...,N).
La solucibn corresponde a la solucidn de Wunsch pesada por las distancias en
-tre las estaciones; por lo tanto, minimiza la energia cinética en el nivel de re -

- ferencia (considerando f)ncte.). La solucidn es:
e = @ taf ag”la®H 7

3) Energia cinética total minima.

2
b = a};inj(vij +ey)
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— b _ e > - c
dcy = Ay 9 + %‘Aiivil B <ZC% + T
VO=2zc+1¢ , B=2z , d=1¢

y la solucidn es:

~1.t

Laby laz7l _ z7ly pe 4 27 lab@z a5 b

e = [z tabcaz” A%y

Al comparar esta solucidn con la solucidin previa de Wunsch se observa que

contiene una correccidn proporcional al transporte de columnas. Ambas. soluciones

coinciden cuando se escoge un nivel de referencia (no isobdrico) de tal manera:
que cada transporte de columna sea cero, esto es, en el nivel en que el transpor-—
te de cada columna alcanzaria un balance., Esto da un criterio para escoger un ni-

vel inicial de referencia; queda por contestar si tiene sentido y cabe preguntar

si tiene una relacidén con "el mejor de los mejores'" niveles de referencia propues

to por Fiadeiro-Veronis.

4) Energia total minima.
-
La energia total consta de 3 partes: energia potencial baroclinica, energia
potencial barotrépica, y energia cinética total. La primera parte es constante pa. ..

ra soluciones consistentes con el campo de densidad dado. La segunda parte se evgipi'

‘lua en' el Apé&ndice 6.1 y su valor es:

v fzﬁ[f':<s+ ) D (vs y D12
bl v c - 3(vS, + c. .
1 R R

donde VB es la energia potencial barotrépica, f es el pardmetro de Coriolis,

+ cj) es la velocidad en superficie en la j-ésima columna, correspondientes

al modelo y su correccidn.
Minimizar la energia total equivale entonces a minimizar:

’ M
P+ vy=uT Al tep?e zf:g LI, +epy - s0vgy + e,d0,)
1 BT

donde E es la energia cinética total.

IP=((+2)e+ W+T® , B=Z+Y , d=W+ T¢
donde Y es una matriz diagonal y W es un vector con j elementos. Ambos se definen

. en el Apéndice 6.1.
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La solucidn en este caso es:

-1t

e =z + v afae + vt

1 1

AH ez + v - 2+ e+ w

1 -1i,t

aAScacz + a5t

+ [z + ¥ 1b

Para valores comunes de’] (desviacidén del nivel medio del mar) en el océano,
la diferencia entre B y d calculados en este caso y aquellos obtenidos en el caso
anterior son del orden de 1 % lo cual produce resultados numéricos muy simila-—
res para ambos criterios, reforzandou asi su aparente validez como criterios apro-

piados para resolver el problema de la subdeterminacién del sistema.

Objecividad de las soluciones.

Al principio de este capitulo se definié una solucidn objetiva como aquélla
~en que no existe dependencia del nivel inicial de referencia. Se definid como 'a’

al vector con elementos aj dados por:

a, =v,,' - v, > (i=1,...,0)
de donde b" =b' -~ Aa , con b" los transportes referidos a un distinto nivel de’
. referencia. )
1) MIfnima. fcl .
Se encontrd que la solucidn estd .dada por:

= aAfa® s

n
i

ent‘onces
AtaH e - aa)

c'

Ataab ™~ afaatytaa

]

]

e - afaabhlaa

v AC(AAC)_lA =T =8lo en el caso en que A—l exista, y en este caso A es no singu
lar. En los casos interesantes c depende del nivel inicial de referencia. Este re

‘sultado explica analiticamente los resultados ohtenidos en el capitulo anterior.

2) Energia cinética minima en un nivel.
Para este caso’

e = tataqtah b ~ Aa)
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s et = ¢ - q tatcag7laY) Aa

donde Q es una matrlz cuadrada y diagonal con Q . #0 para toda j, por lo tanto
siempre existe Q . En forma andloga al caso anterlor, Q” A (AQ_IAC) lA = I sélo

-1 . ps
si existe A 7, por lo que en los casos interesantes la solucibn no es objetiva.

3) Minima energia cinética.total.

En este caso:

tz7 A%z a% taz7t - 27l e - za) + 127 A%z AS) TN b - aa)

e - z7tab@z a5 Az - 27 za 4 (27 iab(aziaE Tt

—z7lataz taSy Az za - 27 za + 27 A az Ay taa

1 Aa

it

como Z es cuadrada , diagonal y con ij # 0 para toda j, entonces:

y el segundo y cuarto términos se anulan, resultando:

y por 1o tanto ¢ es una solucidn objetiva, lo que hace innecesario plantearse el

conflictivo problema del nivel de referencia.

En el caso de minima energia total, se puede demostrar que la solucidn tampo,

co depende del nivel inicial de referencia (Barber3n y Zavala) (1985).

Existencia y unicidad de las soluciones.

En todos los casos discutidos aparecen matrices § productos de matrices in-
versos, que en general involucran a las matrices A, At y Z. La matriz 2 siempre
‘tiene inversa pero no asi Ay At 6 los productos entre estas métrices y la matriz
Z. En caso de que no existan las matrices inversas, siempre es posible recurrir
a la DVS que permite obtener una inversa que recupera el maximo de la informacidn
contenida en el problema en el mismo sentido en que se definid bP. Esta inversa
se discute en el Capitulo 2.

La unicidad de las soluciones depende de que Vo= o0 tenga una solucidn dnica.
E En los casos en que el sistema es lineal y aceptando la DVS como la inversa con -

“mayor informacidn, la solucién siempre es Gnica.
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6.3 CIRCULACION EN LA PARTE SUR DEL GOLFO DE CALIFORNIA.
UN EJEMPLO OBTENIDO CON EL CRITERIO DE MECT.

6.3.1 OBJETIVOS GENERALES.

De acuerdo a lo arriba expuests, la diferencia numérica entre la solucidn de’
MECT y la de minima energia total, es minima. Para este caso se opté por la solu-—
cidén de MECT por ser menos engorrosos los cdlculos, y puede considerarée que los
resultados y conclusiones son vdlidos para los dos casos pues la diferencia numé-
rica entre ambos resultados es del orden del ruido en el sistema.

La zona de estudio en este trzbajo es la parte sur del Golfo de Califormia,
con datos de la Campafia Oceanogrdfica Bermejo I, que se llevd a cabo en ene-feb
de 1984 (Cap. 4). El transecto de estudio comprende la seccién entre Altata y Pun
ta Arena. Los datos son los mismos que se utilizan en el Capitulo 5 para examinar
los resultados que se obtienen con el método de Wunsch. Esto permite un punto de
comparacidn. '

El camino que se siguid para este estudio es similar al utilizado con el mé-
todo de Wunsch en el capitulo anterior. Este estd enfocado a revisar:

a) La evolucién de los resultados al aumentar el ndmero de eigenvalores invo.
lucrados en la solucidn de la matriz inversa (AZ‘lAc)—l.

b) La evolucidn de los resultados al cambiar la configuracién del sistema y
aumentar el nimero de capas.

c) Las diferencias y simililtudes entre los resultados obtenidos com el crite
rio de MECT y con los del método de Wunsch. o ' o

d) La concordancia del campo de velocidad obtenido con el criteriec de MECT y

1o que se observa en el transecte de salinidad y otros estudios.

6:3.2 ALGORITMO.

La solucifn que se obtiene con el criterio de MECT es:

e = (z7 a8z a5 Az - 271y 1° + [z7ta%caz7ASH T b

que puede escribirse como:

e = —z7tre + 2 MAbaz7 A " pazT e - 1 g @
La matriz Z es diagonal, ij # 0 y siempre existe Z_l. Para obtener la inver
sa de Az_lA:, puede optarse por dos caminos equivalentes; uno consiste en calcu-
-1,t 1

- 1,
lar B = AZ "A” y obtener por DVS B °, y el otro consiste en definir D = ZEA y xve-
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1

escribir el producto anAt(AZ_lAt)_ en términos de D como sigue:

1 1

-— _— -_— —1 —_—
z Atz a5t < 2755 ot

1 N ’ .
es la inversa de Moorse-Penresc para la matriz D en casos subdeter

pero p®¢on®y~
minados (Cap. 2). Se demostrd en ese capitulo que esta inversa y la que se obtie-
ne por DVS son iguales cuando R = M. Esto permite resolver el problema obteniendo
la inversa de la matriz D & calculando la inversa de B. De acuerdo con la DVS, am
bos caminos son equivalentes, pero se optd por explorar ambos para evaluar los e—
rrores numéricos (de truncacidn) en uno y otro caso. Cuéndo se obtiene la inversa

1

de B la llamamos B y de manera analoga para D.

6.3.3 INTERPRETACION DE TERMINOS.
Al principio del capitulo se definieron T, ¢ y Z. Utilizando estas defini

ciones, el primer té&rmino de la ecuacién (2) se interpreta como:

Z_}'Tc = Transporte de columnas = Velocidad media de columnas

Area de columnas

En el segundo términc de la ec. (2), el primer té€rmino dentro del paréntesis cua—

drado (AZ_ch) puede interpretarse como:

AZ-]"I‘c = Transporte de capas si las columnas se

movieran con la velocidad media por columna.

Resulta interesante sefialar que en el caso de una sola capa, el segundo té&r—
mino de la ec. (2) se anula porque AZ—l'I.‘c =T .| Al sumar el primer t&rmino de la
ec. (2) al campo de velocidad inicial, se anula la velocidad ahf dondé toma el va
lor promedio. Por lo tanto en primera aproximacifn (una capa), el criterio de
MECT lleva el nivel de cero movimiento cerca de las zonas en que dW3SZ ~0 en ran
gos grandas (eﬁ general zonas profundas), lo que en principio difiere de 1a'$upo—

sicién de Wunsch para el criterio de MECT.
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6.3.4 PRESENTACION DE RESULTADOS.

Para analizar los problemas enlistados al principio de la seccidn 6.3 se tra

bajaron 5 configuraciones distintas (las mismas del capitulo anterior, definidas

en la Tabla 5.1). Cada una de ellas se trabajé con B_l y D—l. Se graficaron los

resultados de velocidad en superficie para cada uno de estos casos y se muestran
en la fig. 1. También, de manera andloga a los resultados presentados en el capi-
tulo anterior, se calcularon los residuales de los transportes para cada configu-
racidn (fig. 2). Los eigenvalores que se obtuvieron para cada una de las configu~

raciones se presentan en la Tabla 1. Los elementos de la matriz A son los mismos
del capitulo anterior, presentados en la Tabla 5.2. De manera andloga los elemen-
tos de V (vij) son los de la Tabla 5.3. Del andlisis de los resultados obtenidos
con distintas configuraciones y nimero de eigenvalores involucrados en 1a solu-—

cién, se eligid uno como el Sptimo para elaborar un transecto (corte bidimensio-
nal de velocidad vs. posicidn) en la zona de estudio. Este se presenta en la fig.

3. Se calcularon los flujos netos en la seccidn de estudio y los resultados se

presentan en la Tabla 2.

) TABLA 1 -
ELGENVALORES PARA EL EIGENVALORES PARA EL |
NUMERO DE CAPAS a7 coriTmo D™ F ALGORTTMO BT
5 - 4.075 x 107 1.660 x 1017
1.568 x 10° 2.461 x 1012
7.357 x 10° 5.413 x 10t1
3.304 x 10% 1.091 x 101°
2.463 x 10° 6.067 x 10°
4 5.152 x 107 2.655 x 10%°
1.756 x 10° 3.079 x 1012
7.362 x 10° 5.420 x 10!
4.463 x 10% 2.156 x 107
3 7.644 x 107 5.844 x 10%°
1.227 x 10° 1.507 x 10'2
5.573 x 10> 3.106 x 10°




TABLA 1 (cont.)
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EIGENVALORES PARA EL EIGENVALORES PARA EL

NUMERO DE CAPAS 1 1

-ALGORITMO D~ ALGORITMO B~

2-B 8.322 x 107 6.926 x 107
1.801 x 10° 3.246 x 10%?

2-A 1.134 x 10° 1.286 = 10%°
1.032 x 10° 1.066 x 1012
TABLA 2

FLUJOS NETOS EN LA BOCA DEL GOLFO DE CALIFORNIA
EVALUADOS CON EL CRITERIO DE M.E.C.T.

Flujo total de entrada 5.63 * 0.6 x 10° m3/s

Flujo total de salida 5.87 * 0.6 x 10° m/s

Flujos de entrada y salida en la boca del Golfo de California
en el transecto comprendido entre Altata y Punta Arena entre

‘0 y 1000 mts de profundidad.
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La fig. 1 muestra la velocidad en superficie en el trausecto A-B obtenida

con el criterio de M.E.C.T.

Primeroc se presentan los resultados obtenidos con

el algoritmo basado en D~1l (figs. la-1f), y posteriormente los resultados obte—

nidos con el algoritmo basado en -1

(figs.

lg-11).

-— representa los resultados que incluyen el primer eigenvalor.
-+ .--..representa los que jincluyen los dos primeros eigenvalores.
——————— representa los que incluyen los tres primeros eigenvalores.
+ + ++ + - representa los que incluyen los cuatro primeros eigenvalores. -
——————— representa 1os que incluyen los cinco primeros eigenvalores.
T T T T T T T
20 - —
10 —
-
fig. la 0
"Configuracién 1 ~10 - —
-20 -~ —
cm/s L . 1 1

o
‘fig.-1b
s Configuracién 2-A —
204~ —
cm/s 4 : Y 1 1 1 L
1] T L ) 1 - -
fig. lc —
Configuracién 2-B
-20p. -
cm/s 3 i 1 Y 1 o
0
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fig. 2.- Transportes.

La figura 2 muestra los transportes para las dis-—
tintas configuraciones. En la parte superior de las
griaficas se muestran los transportes para las capas
que conforman el sistema calculados con los resultados
obtenidos al aplicar el criterio de MECT en esa confi-
guracidn. En la parte infericr de cada gridfica se mues
tran los transportes “T; del sistema mis general de 5
capas. Esta parte de la grafica es de gran utilidad,
pues muestra como se gana informacidn al cambiar la
configuracidn.

Con barras negras se representa la suma de los
valores absolutos de los imbalances en las distintas
capas, y con barras blancas el imbalance en cada una
de las capas.

Las figuras la-1f muestran los tramnsportes calcu-—
lados con los resultados obtenidos con el algoritmo
D!, y las figuras lg—1l los transportes calculados
con los resultados obtenidos con el algoritmo B™+,

116

fig. 2a. - Configuracidn 1.

1 eigenv.

2 eigenv,

1 eigenv. 2 eigenv.

N N

2 2l

ol = _ 0 0

Sv

fig. 2b. — Configuracién 2-A.

fig. 2c. - Configuracién 2-B.
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1 eigenv, 2 eigenv. 3 eigenv,

fig. 2d. - Configuracidn 3

1 eigenv. 2 eigenv. 3 eigenv. 4 eigenv.

O — N up

41

fig. 2e .- Configuracién 4.
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fig, 2f .- Configuracitn 5,
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fig. 2g .- Configuracién 1. fig. 2n .~ Configuracidén 2—A.



fig.2i .- Configuracién 2-B.
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. 1 eigenv, 2 eigenv. 3 eigenv. 4 eigenv.
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bl

O uuuuﬂ lﬂtrr“——l*uu'l* - :

Sv

fig..Zk.— Configuracidn 4.

. 1 eigenv. 2 eigenv. 3 edigenv. 4 eigenv. 5 eigenv.

fig. 21 .- Configuracién 5.
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Velocidad (cmf{s) en el transecto A-B calculada con el criterio de MECT.
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6.3.5 DISCUSION DE RESULTADOS.

Un problema colateral es el producido por los errores numéricos de trunca-

-1 y D~1, se ana;i

cidn. Como es posible realizar los cdlculos con dos opciones, B
zan los errores en cada uno de estos casos antes de discutir los resultados en si
mismos.

Cuando los resultados para el campo de velocidad en superficie evaluados con
1 y D—l

las opciones B coinciden, (con una aproximacién de al menos un milimetro/

segundo), en el siguiente esquema se marcan con una c, cuando no es asi, con una x.

#f de capas 1 eigenv. 2 eigenv. 3 eigenv. 4 eigenv. 5 eigenv.
1 c
2-A < €
P c c
3 c c
4 c x X
c c x x

5

Los resultados del campo de velocidad en superficie se muestran en la- fig. 1.
‘La no coincidencia se atribuye a los errores de truncacidn, que son del mismo ti-
po. de los seflalados en el capitulo anterior para la configuracidén de cinco capas.
-EL andlisis profundo de este problema no se hace aqui , por no ser fundamental pé‘
-ra este trabajo.
Un criterio para elegir entre una y otra opcién resulta del andlisis de les
transportes residuales (fig. 2). En esta figura se observa que para B'-1 se alcan-—

6

za practicamente un balance perfecto (i:lT;\ 0.1 x 107 Sv) en las capas que for—
man.el sistema, para todas las configuraciones excepto para el caso de 5 capas.
Para D—l, esto s8lo se logra en los casos de una y dos capas. Esto obligdé a optar

por B'-1

y permite adem#s confiar en que no existen errores numéricos considera-
bles en las configuraciones en que se alcanza un balance casi perfecto. De aqui
.en adelante al referirnos a los resultados debe entenderse a los obtenidos con

5L,

Objetividad de leos resultados.

Se revisé, como prueba de consistencia, que los resultados obtenidos no de-
pendan del nivel de referencia inicial. Para esto se calculé la velocidad en su-
perficie a partir de los niveles de referencia en 0 y 1000 mts. para la configura

P4

cidn de cuatro capas y todos sus eigenvalores posibles obtenié&ndose concordancia
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en todos los casos, con diferencias entre ellos siempre menores de 2 mm/s.

Campe de velocidad al variar el ndmero de capas y eigenvalores.

Al igual que en el capitulo antérior, se espera que al aumentar el niimero de
capas se gane informacidn por impomner condiciones de conservacién mds rigidas. Es
to es vidlido hasta que los errores por truncacidn o de los datos, sean considera—
bles. Para evaluar este problema se utilizan los transportes residuales, tanto
los de las capas que conforman el sistema, como los de la configuracién mas gene-—
ral (de 5 capas). Los primeres son un indicador del tamafic de los errores de trun
cacién y los segundos tienen gran ‘importancia para conocer que tanta informacidn
se gana al cambiar la configuracidn del sistema.

En este estudio se observa que los residuales en las capas que forman el
sistema disminuyen al incorporar mds eigenvalores en la solucifn; cuando el nime-—
;S%Be eigenvalores que se incorpora en la solucidn es igual al ndmero de capas
que conforman el sistema, los residuales alcanzan la solucidn Sptima (fig.2). Es—
te comportamiento se presenta en todos los casos excepto en la configuracidn de
cinco capas en que no se observa una mejorfa para mis de 2 6 3 eigenvalores, y
nunca se alcanzan a eliminar los residuales.

En base al criterio de buscar minimizar los transportes residuales, tanto hi
ra las capas que conforman el sistema como para las del sistema mis general, pue-
de optarse por los casos de 3 capas 3 eigenvalores, y los casos de 4 capas con 2,
3y 4 edigenvalores.

Otra condicidn que se espera de la solucidn consiste en su estabilidad, es
decir, que al incorporar mis informacién (capas y/o eigenvalores), la solucién:.de
be variar relativamente poco y presentar un esquema que Yconverja' hacia una solu
ciSn. En los casos en que no es asi, puede coansiderarse que esta desviacidn es
producto de los errores en los datos, entre los que se incluyen: dreas, geostro-
fia relativa, relleno de calas, etc. Esta condicidn permite discriminar los resul
tados en que no se observa estabilidad con los resultados de otras configuracioér
nes o nimero de eigenvalores incorporados en la solucién por DVS.

Aplicando estos criterios para eliminar soluciones a los casos antes selec-
cionados, los resultados obtenidos con 3 capas v 3 eigenvalores y los de 4 capas
y 4 eigenvalores no cumplen con la condicidn de estabilidad ni son similares a
otros resultados. Estos criterios de seleccién dejan los casos de 4 capas con 2'y
3 eigenvalores como los que contienen mayor informacién sin que el ruido sea sig—
nificativo. Debe subrayarse que en el capitulec anterior se llegd a seleccionar 1la
misma configuracidén con igual niimero de eigenvalores. Esto resulta de que en a-

. t
quel caso la matriz a la que se calcula la inversa es (AA™) y en este caso es
s
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(AZ—lAt) , donde Z &s una matriz diagonal. -

Observaciones.

Con este mé&todo, en la configuracidn de una capa se obtiene un campo de velo
cidad igual al que se obtiene si se pide hacer cero el transporte de cada colum-
na. Esta es la primera aproximacidn con el criterio de MECT. Al aumentar el nme-—
ro de capas que conforman el sistema, se pide que se cumplan condicienes de con-
servacidn mis finas que provocan ajustes a la primera aproximacién.

Los elementos de la matriz tiemen errores debidos a ondas internas, error en
la distancia entre estaciones, etc. Cuando estas variaciones son comparables a la
informacién que se incorpora en el sistema (al aumentar capas y/o eigenvalores),
se obtiene una solucidn que con pequerias variaciones en los elementos de A obser—
va grandes variaciones en el campo de velocidad. Como lo que buscamos son solucio
nes estables (geostrdficas y de MECT), esto le da sentido a descartar las solucio

nes inestables.

Validacidn de resultados. '

Como se discutié en el Capitule 3, en las zonas en que elwmestreo no cubrid
el drea de estudio se procedif a extrapolar los datos de acuerdo a los criterios
v algoritmos expuestos en dicho capitulo. Este problema dnicamente se presents en
la seccidn. comprendida entre las estaciones 1-2 y 3-4 debido a la presencia del
talud continental. En las otras secciones el muestreo original es completo. '

Los resultados elegidos son estables y con alta correlacidn con otros de dis
tintas configuraciones (como la de 5 capas con 2 y 3 eigenvalores), presentando
diferencias considerables s6lo en la estacidn 1 (costa oriental) y en la seccidn
7 (costa occidental), aunque menores en esta Gltima (ver fig. 1). El resto de las

‘secciones muestra gran estabilidad. Este problema, junto con la friccién debida
al talud, sugiere tomar con cautela los datos de las dos secciones mas al oriente

y relativamente los de la costa occidental.

Lineas en donde se anula la velocidad.

Uno de los problemas que se han venido discutiendo en este trabajo es el 'ni
vel de cero movimiento' y el nivel inicial de referencia. Este dltimo no es nece-—
sario con este método y resulta interesante preguntar: ;qué tan isobirico es el
nivel inicial de referencia que coincide con este resultado?.

La fig. 3 muestra que el nivel de cero movimiento resultante no tiene nada

que ver con lineas isobdricas (de igual presién) o isopicnas (de igual densidad),
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sino que por el contrario, son escencialmente perpendiculares a las lineas isoba-
ras e isopicnas,
Otro problema relacionado con el nivel de referencia es el de la magnitud de la
velocidad general en aguas profundas. En este transecto (fig. 3) se observan en
aguas superficiales mayores gradientes horizontales de velocidad que los observa-—
dos en aguas profundas, pero en &€stas existen gradientes horizontales considera-—
bles, lo que también cuestiona el '"nivel de referencia'. El campo de velocidad
muestra velocidades relativamente altas en aguas profundas, principalimente en la
zona occidental del transecto.

Todo esto lleva a concluir que hablar de un nivel de referencia mds & menos

horizontal no tiene sentido, por lo menos en este caso.

Correspondencia con observaciones anteriores.

En el Capitulo 4, se sefialé due otros autores han detectado una corriente ha
cia el sur ‘bien definida en la parte occidental de la boca del Golfo para esta &-
poca del afio. Este campo de velocidad (fig. 3) muestra esta corriente, con la ca-—
racteristica de ser muy profunda y relativamente intensa.

Cerca de la costa oriental (entre las estaciones 2 y 3) existe también una -
intensa cgrriente superficial hacia el sur. Esta no ha sido reportada con la con-
sistencia de la corriente en la parte occidental de la boca.

La magnitud de las velocidades son del orden de las reportadas anteriormente.
En términos generales existe una correspondencia cualitativa entre este campo de
velocidad y las observaciones anteriores. Los flujos netos de entrada y salida en:

el drea de estudio se exponen mis adelante.

Correspondencia con otros pardmetros observados.

Como se sefiald en el Capitulo 4, la salinidad del agua es un pardmetro sigqi'l
ficativo en el Golfo. La comparacifén que pueda realizarse con este parﬁmetro»esn :
de tipo cualitativo, pero puede ser Gtil para comprender la dindmica del Golfo;

Los flujos hacia el sur estdn localizados en la zona occidental, entre. las :
estaciones 7 y 8 principalmente, y entre las estaciones 2 y 3. En estas secciones
se observan subsuperficialmente las zonas de alta salinidad, excepto una bien d?‘kf
finida entre las estaciones 3 y 4 (ver fig. 4.13). Esta zona puede explicarse en: |
parte si consideramos que la velocidad resultante corresponde a la velocidad pro-
medio en 1A seccién. Sin embargo, no toda esta zona puede explicarse asi, y es po
sible que existan reflujos (agua que sale y entra) que expliquen este problema.

En la vecindad de la estacidn cinco, subsuperfiéialmenCa se observa una zona de

baja salinidad (menor de 34.8), que encuentra correspondencia con el ndcleo del



126
flujo hacia el norte ubicado-en esa zona, Por todo esto, puede considerarse que
en términos generales existe correspondencia entre el campo de velocidad obtenido

con el criterio de MECT y la salinidad observada.

Flujos en la boca del Golfo.

Uno de los dates importantes para la climatologia ocednica son los transpor-—
tes. En este trabajo se calcularon los flujos totales de entrada y salida. Para
este cdlculo se utilizaron todos los datos, separando las zonas con flujo posifi-
vo de las zonas con flujo negativo. Se considersd el campo de velocidad geostrofi-
ca absoluta obtenido con el criterio de MECT como velocidad promedio a lo ancho

de cada secc¢idn. Los resultados obtenidos se presentan en la Tabla 2.

Comparacidn entre los campps'de velocidad resultantes con el criterio de mi-
nima energia cinética total y el criterio de minima norma de la velocidad en
una superficie (Wunsch). -

Los resultados obtenidos para la misma zona y con la misma base de datos, pe
ro. con distintos criterios, presentan algunas caracteristicas diferentes y otras
similares. '

La energia cinética en la isobata de 1000 mts. (Z:Djvjuowo es 1iger;mente me
nor con el método de Wunsch. En superficie, con el m&todo de Wunsch, la energia
cinética es ligeramente mayor. Estas diferencias en el campo de velocidad son dé%'
bidas a los distintos criterios y puden considerarse como fundamentales en estu-
.dios climdticos.

El flujo neto es ligeramente menor en el caso de MECT, pero dentro del rango
de error considerado en estos flujos. En t&rminos cualitativos, ambos campos son )
similares presentandq flujo hacia el sur cerca de la costa occidental y sobre. la
plataforma continental y hacia el norte en la parte central de la cuenca, hasta

donde se presenta el talud. Esto da consistencia al esquema general de la circula

cidn,
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6.4 CONCLUSIONES.

Al aplicar el método inverso en la oceanografia para obtener un campo de ve
locidad geostr6fica absoluta, se introducen las condiciones de conservacidn por
la via de hacer cero los transportes residuales y algin criterio a priori que dé&
informacidn sobre la solucidn. Estos criterios a priori pueden ser condiciones
fisicas sobre el sistema, como por ejemplo minimizar la energia cinética total &
minimizar la energia total del sistema, minimizar la energia en una superficie,
etc. De entre estos criterios, con algunos se obtienen soluciones dependientes
del campo de velocidad inicial y con otros sclucicnes independientes.

Con el criterio de minima energia total o el criterio de MECT (entre &Estos
las soluciones numéricas son casi idénticas), se obtienen campos de velocidad in
dependientes del campo de velocidad geostrdfica inicial. L

Si se hacen consideraciones sobre estabilidad, resulta razonable suponer
que dada la energia potencial baroclinica, sélo existe una solucidn estable para
el campo de velocidad, y se propone que esta sea la de energia total miInima. Es-
te es otro argumento en favor de este criterio y sugiere seguir estudidndolo.

Al revisar el campo de velocidad resultante con distintos criterios a priori,
se observa que las superficies en que la velocidad se hace cero son asceﬁcialmen-
te perpendiculares a las isobaras, lo que hace cuestionable a los criterios depen
dientes del nivel de referencia, sobre todo cuando se parte de un nivel isobdrico
o isopicnico.

En general el concepto del nivel de cero movimiento isobdrico resulta cues—:
‘tionable y debe procurar eliminarse como un elemento necesario para la estimacidn
del campo de velocidad absoluto, buscando criterios alternativos que tengan mayor -
solidez fisica.

Los resultados de velocidad en superficie obtenidos para la boca del Golfo“
de California con el criterio de MECT, son cualitativamente similares a observa—
ciones anteriores, presentando un flujo neto hacia el sur en la costa occidental
y hacia el norte en la parte central. Difieren considerablemente en la parte pro-
funda,. pues se observan velocidades cuya magnitud es relativamente alta, debido a
que no se impone ninguna restriccidén que minimice las velocidades en una zona res
pecto a otra. -Sin embargo, los gradientes horizontales de velocidad y su magnitud

 son mayores en general en aguas superficiales, de acuerdo con las caracteristicas
generales observadas en aguas ocednicas.
El campo de velocidad que se obtiene utilizando el criterio de MECT, produce re
sultados coherentes con otros pardmetros, con estudios anteriores en el drea y con
las restricciones de conservacidn. Difiere del método de Wunsch en que permite ma-

yores velocidades en zonas profundas y disminuye las de superficie. Esto no sig-
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nifica que no se observen velocidades relativamente grandes en superficie como
cuestioné Wunsch (1978), pues por el contrario, los flujos mis intensos se mant;E‘
nen en superficie y las zonas con velocidades relativamente bajas, en aguas pro-

- fundas. Por todo esto el criterio de MECT es una opcidn para el estudio.de la cir
culacidén ocednica que debe seguir exploridndose en sus fundamentos y experimentdn-—

dose en otras zonas geogridficas.




129

APENDICE 6.1

CRITERIO DE MINIMA ENERGIA TOTAL,

De acuerdo con lo setialado en la seccidn 6.2.4, la energia total del sistema
estd compuesta por la energia potencial baroclinica (asociada al campo de densidad),
la energia potencial barotrdpica (VB) debida a las desviaciones de la superficie
con respecto al geopotencial, y la energia cin€tica total. Entonces, al minimizar
la energia potencial debe minimizarse s6lo la energia potencial barotr&pica ya que
la baroclinica permanece fija con el campo de densidad.

Dada una distribucién de 4 (densidad) fija, buscamos soluciones consistentes

con esta distribucidn para la energia potencial barotrdpica dada por:

VB=l§f]ogrf‘ - . . . (1la)
*

donde Yll es la desviacién del nivel medio del mar; 6 expresada en forma discreta:: -
B _ 2 + s -
vy = . . = de superficie) . . . Tlb
3 =kpEng (fy = P de su ) (1b)

De la ecuacidén geostr&fica se tiene que:

an i _
fie A‘xj £5 Y

de. donde:
. de. donde £. v

ivi BRI
A =— A x, N ¢3 R S
T . o

con f el pardmetro de Coriolis y A x la distancia entre estaciones.

Iniciando con )’z= 0 en x = 0, tenemos:

-1
N =l=‘aYzz+ wAT RN &)

Sustituyendo (2) en (3) y aproximando Py f como constantes en toda la sec—

c¢ién, obtenemos: ) jet
= £ ngAx\i+!§vijj N (Y]
i pPe|
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Sustituyendo la ecuacién (4) en la (lb), obtenemos:

2 M 2
5 ._£ > A ~ 1
V:l 2 pE =t vy £ iz vj ij] >

v la energia total barotrdpica vB = Z V? estd dada por:

B f2 N J 2
N v =2sz‘:\L%(v”+c9)£§xk—lz(v1.+c)Ax] N

donde qu es la velocidad en superficie del modelo inicial y cy es la velocidad

de correccidn.
De acuerdo con lo expuesto en la seccién 6.2.4 es necesario encontrar <7 .

Entonces:

| Sy

h [y}

B 2. [ -
g\cll _ __é_é Z !V (qu + ¢)) ﬁxq i (vfj + cj) ij
3 i=y

(i“”g - b c(jk] .
L

Z $ 0sijzk se‘obtiene:

. J
Desarrollando este producto y utilizando
7m Lk 1 si j2k

-

Word
ng - _;_z; AkaiZ(v o ¥ cg)AxX‘ - Ax Z [1(\7 3 + cj)ij]
- Cl. Ea J o . .

lak\

-3 Axk;"'(v?] + CX)Axi + % Axk 1 Cvfk + c.k)Axk} .

Definiendo a, = (VTQ + eg) Axy , reagrupando términos, haciendo dlgebra y

realizando la contraccidén de j, se obtiene:

. N
OvE _ FAxc N+ 1)) a - (k+.5)}:,,h Z (h = Way, + % a

ack_ Pe h=t =) =X
Tod‘os estos términos pueden expresarse matricialmente (con matrices N x N).
Veamos: ) {1 1. 1}
‘,1 1 .. . 1
!

N
a, a =
Zah — J%a con JNxN
ey !
T .. . 1,
~ \

7/



131

100 ...0| [a) -
M 1 o . 7.0 a, b
220%™ | 111 ...0|1. =Ja
n=) |
! - . - « & s . -
1101 ... i
y J o
matriz triangular
. inferior
N
z: a, — 2 - JP)a , donde J2 - JP es una matriz triangular
hexs1 superior sin la diagonal.
a — Ia
0011 ... 1) [al\
i
. 00 2 ... 2] |22
S, ha, = 0003..3’;.; = J%a
h=wa .. . ] ! }
- . - . } ] - '
. . .+ « N-1 .
K i
Iy

i 0...0 )
pero puede definirse J¢ como J€ = Jd(Ja - Jb),' donde Jd = 0 2... '0,!
E : - [0 s} 0.,

'bxl . . .
: sz . . 0

L. _;:cN

Entonces en términos de matrices, el gradiente de la energia barotrSpica pue-

de escribirse como:

X {(N + 3% - 395Pa -y gPa - 590® - Pya + 50® - Pya + k& 131(‘

N

£
VeV = —
{D

—{f—gx{(n+3/2)f- ab -Jd.J'a+¥gI}a

}

L)
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pero utilizando ap, = (vS

1 + e ) Axi—y}(c + XV , puede reescribirse:

fz a b d_a
ch=Tgx N+ 3/2)3° -3 ~J3J +kI}X(c+V)_

El término entre corchetes depende de N y por lo tanto:
S7eV = Y(e + V) = Yo + W

Al sumar el término del gradiente de la energia baroclinica eV al -del gra-
diente de la energia cindtica- VE (sec. 6.2.4), se obtiene el gradiente de la ener

gia total dado el campo de densidad:

Ved = (¥ + 2)c+ (W + T%)

2 .
donde Y = —pf—g- X{(N + 3/2)Ja--Jb—JdJa + 4 I}X y W =YV ; con lo cual:

B=(Y+2) y d=@W+71%H

3

y la solucidn para el criterio de energia total minima es:

c=1+ ez + o ez + - ¢+ Hat W

+ (@ +Y) 'A% + Y)—lAt)-lj b
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