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RESUMEN

Datos hidrograficos {(CTD- conductividad, temperatura, presién) de un
crucero realizado en el Estrecho de Yucatan, en mayo-junio de 1984, fueron
utilizados para obtener valores de velocldad geostréfica de la corriente
marina, referidos a 1000 metros de profundidad. Con ellos se calculé el
transporte de masa y de calor para todos los datos de niveles disponibles,
promediados en capas de 100 metros de espesor. Los valores obtenidos para
el flujo total del agua entrante al Golfo de México son del mismo orden de
magnitud que los encontrados en la literatura. Se muestredé el Estrecho de

! Yuédtén. antes y despues del wumbral, con un nimero conslderable de
estaclones, encontrindose tres diferentes sistemas de corriente en el éarea
estudlada: a) en el centro del Estrecho, la corriente fluye hacia el norte
con velocidades maximas (Eje de la Corriente de Yucatin); b) una débil
corriente hacia el sur se observd cerca de Cabo San Antonio, Cuba; y c)
cerca de Yucatén se encontré una corriente dirigida hacla el sur
(Contracorriente de Yuca@én). Aqui se presentan valores del transporte de
masa en un area considerable de la zona estudiada y el transporie de calor

en la misma zona, donde existen muy pocos estudios anteriores a éste.
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INTRODUCCION

La Tierra no es un cuerpo estatico. Ejemplos del movimientd de
nuestro planeta son: movimientos de la litésfera (terremotos, maremotos,
formacién dg volcanes, etc.), los vientos, las corrientes oceanicas, la
vida, etc.

La energia que produce la circulacién de la atmésfera y el océano y
¢gue mantiene la vida, se obtlene del Sol, como fuente externa, que al
impulsar las corrientes marinas modifica la distribucién de su salinidad,
temperatura y densidad. Para comprender los procesos de transporte de
bgnergia es necesario conslderar el balance térmico del planeta, i.e.
entender los procesos de intercambio y transporte de energia entre los
continentes, la atmosfera y el océano.

El Sol distribuye desigualmente la energia sobre el globo terréqueof
Existe una marcada desigualdad en la distribucién de radiacién y de
temperatura entre el ecuador y los polos, por lo que tiene que existir un
sistema de transporte dg calor para mantener la temperatura media del
planeta. Dicho transporte se efecttta a través de la clrculaclén de la
atmdsfera y de los océanos, Lo que se absorbe de la radlacién de onda
corta entrante al planeta se equilibra localmente con la radiaclén de onda
larga que sale. Sin embargo, la conduccién de calor por la tierra sélida
‘es minlma,.y los trépicos no se calientan por la aparente energia sobrante,
ni el déficit de radiacién solar enfria la tierra en altas latitudes; de
aqui que debe haber un transporte de calor, de los trépicos hacia los
polos, a escala. Los mecanismos por los que el calor puede transferirse

son la difusién, la advecclién y la radiacién. El transporte de energia por



el océano, en relaclén a la atmésfera, es mds efectivo en latitudes bajas
que en las altas debido a la formacién de las zonas de alta presién
atmosférica entre los 20°y 30° latitud norte y sur. El ascenso del aire
ecuatorial en la zona de calmas, lleva conslgo el vapor hasta su nivel de
condensacién, liberando la energia latente de evaporizaéién al alre. Al
calentar la atmésfera, el proceso de condensacién da impulso a las celdas
de circulacién entre las latitudes ecuatoriales y templadas. La
precipitacién ecuatorial hace disminuir la salinidad del agua superficlal y
la atmésfera transporta la energia excesiva hacla los polos?

La oceanografia fisica moderna ha revelado que el océano es un
contribuyente importante al balance energético de nuestro planeta,
distribuyendo el exceso de calor recibido en las zonas tropicales y
ecuatortales hacla las regiones polares. De esta manera influye en el clima
mundial. A nivel local, regiones maritimas de mener tamafio, como el Golfo
de México, deben de influir en la climatologia regional. Una de las
variables importantes en el balance de calor del Golfo de México, es la
entrada de calor a través del Estrecho de Yucatdn. El Golfo de México es
una cuenca de evaporacién; la interaccién atmésfera-océanc es tal que la
cantidad de calor que del Golfo entra a la atmdésfera es mayor que la que
sale, por lo que el Golfo cede mds calor que el que recibe; por lo tanto,
tiene que entrar calor por algin lado, y sl no cambian las condiciones
‘climatolégicas en forma notable, ese calor debe llegar por adveccidn.

Los sistemas de circulacién oceanica superficial son {impulsados
lndirectameﬁte por la energia solar, la cual provoca transporte de agua

.
callente y poco densa de zonas ecuatoriales a polares, hundimiento de aguas

frias muy densas en las regiones polares y su consiguiente transporte a la



regiones ecuatoriales por debajo de las capas superficiales vy,

directamente, por la friceién de los vientos, la interferencia con los
continentes y la rotacién de la Tierra?

A medida que las corrientes oceadnicas se mueven, modifican a las masas
de agua con las que se encuentran y son, a su vez, modificadas por éstas.
Los dos procesos que operan para producir estos camblos son la adveccién y
la difusién’

Las corrientes ocednicas lejos de fronteras fisicas, como costas, son
geostréficas, o sea que son corrientes estaclonarias donde la friccién (con
la tierra sdlida y el viento) es Insignificante, en las que la fuerza
generada por el gradiente horizontal ‘de .presién (producido por 1la
diferencia del nivel del mar) se contraresta por la fuerza de Coriolis. Las
corrientes son ma&s intensas en la superficie del mar y disminuyen
rdpidamente con la profundidad, hasta casl desaparecer en uno & dos
kilémetros de profundidad?

Los continentes son una causa de la formacién de corrientes
limitrofes, las cuales fluyen en los bordes continentales, transportande
agua célida hacla los polos en el margen occldental de los océanos y agua
fria hacia el ecuador por el margen opuesto.

Hoy se acepta universalmente gue el bglance de calor entre la tierra
sblida, la atmésfera y el océano, juega un papel dominante en la evolucién

"de las oscilaciones climaticas del planeta. Del total de la energia solar
absorblda por la Tierra, el 57% (65 Petawatts) lo captan directamente los
"océanos. Esta cantidad es el doble de la que absorbe la atmésfera y 4 veces
mayor que la que captan los continentes’ La cantidad de agua transportada

de una parte de los océanos del mundo en un periodo determinado es



importante, debido a que afecta también al transporte de calor, al balance

de masa calérica del océano, al intercambio atmésfera-océano y a las

comunidades blolégicas marinas?

En la actualidad, los datos sobre los transportes de masa y de calor .
se obtienen basicamente del cAlculo de la velocidad geostréfica en
secciones transversales de algunas corrientes ocednicas, y muy poco de
mediciones directas

Existen varios métodos (directos e Indirectos') para calecular el
transporte de calor océanico, el cual ha sido estudiado desde hace ya una
centuria:’ En 1856, Maury expresd el punto de vista de que el mar es el
principal responsable de mantener el balance de energia globalf En 1933,
BJjerkness, Soldberg y Bergeron supusieron las contribuciones del mar y de
la estratéosfera como despreciables y asignaron a la tropésfera el papel
principal en la transferencia del calor: En 1956, Jung descubrié el
intercambio entre el mar y el aire, como el medio predominante en 1la
transferencia del calor; en ese mismo afio Jung utilizé un método con
mediciones directas "in situ" para estimar el transporte de calor debido a
corrientes ocednicas para una cuenca cerrada, utllizaqdo sécciones
hidrograficas con cdlculos geostréflcoss; este método sera utilizado en el
presente trabajo. El método usado por Budyko, en 1963, consistié en
‘examinar intercambics aire-mar de todo tipo de energia, determinada por un
paquete de ecuaclones aerodinamicas, donde el calor recibido o cedido por
el océano pbdia estimarse como un término, que al integrarlo respecto a la
longitud, permitia obtener una estimacién del flujo total de calor a través

de la superficie del océano en cada latitud’ En 1965, Sellers trabajo el
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flujo de calor en el océano como una funcién de la latitua® Vonder Haar
y Oort, en 1973, introdujeron una nueva forma de estimacién indirecta del
transporte de calor oceanico; sh'métodq se basaba en el uso de mediciones
por satélite para encontrar el transporte de energia total del fluido que
envuelve a la tierra (atmésfera)? En 1976, con datos modernos, junto con
el conocimiento del transporte de calor oceénico, Vonder Haar y Oort
indicaron que el océano acarrea mids calor de lo que anteriormente se
sospeché% Bryden y Hall, en 1980, calcularon el flujo de calor ocednico
usando, medlidas directas del transporte de volumen? En 1980, Hastenrath
estimé flujos de calor (sensible y latente) en la interfase aire-mar, en el
Mar Caribe y en el Golfo de México, separadamente, a través del balance del
calor oceénico y de la energla atmosférica’ Utilizande la misma ecuacién
que Jung (1956), para calcular flujos de calor oceanico, Hall y Bryden, en
1980, obtuvieron dicho flujo usando medidas directas del transporte de
volumenf asi como Szoeke y Levine, en 1981, con datos hidrograficos,
usande movimientos geostréficos? y Bryan, en 1983, a dicha ecuacién la
divide en dos partes: una que depende de un nivel de referencia y otra que
puede estimarse del campo de densidad y tensién superficial del viento,
independiente del nivel de referencia’

Hasta hace varias décadas, se habia considerado que en el Estrecho de
Yucatdn existia una corriente Gnlca dirigida hacia el norte? En 1964,
"Cochrane descubridé una corriente débil hacia el sur, cerca de Cabo San
Antonio, Cuba, midiendo corrientes superficiales con ayuda del GEK
(electrokimetégrafo geomagnético); que el eje de la Corriente de Yucatén
pasaba cerca de la costa de Yucatdn, sobre la isobata de 500lmetros, con

una velocidad de 2 m/seg; y que al oeste del eje de la Corriente, la



velocidad descendia rapidamente hasta llegar a cero  En 1967, Rossov
encontré que en el Estrecho de Yucatdn se presentaban dos sistemas de
corrientes; las observaciones realizadas por él, cerca del’ eje de la
corriente superficial de Yucatan {(a wuna profundidad de 440 metros)‘
mostraron que, por debajo de los 100 metros, su direccién cambliaba tomando
una diametralmente opuesta, y también variaba un poco con la velocidad. Por
lo que se determiné la existencia de la Contracorriente de Yucatin, como
una prolongaciéon de la corriente del Banco de Campeche, que se sumerge en
sentido opuesto a la Corriente de VYucatdn, formindose asi una
contracorriente® En 1967, Gordon, con datos tomados de un crucero
realizado en mayo de 1933, usando el método geostréfico entre estacioﬁes
hidrogréficas adyacentes de un transecto hecho de Yucatdn a Cuba, describié
velocldades maximas en el lado este del Estrecho, con valor de 2 m/seg, con
una corriente hacia el sur en la parte final del lado este, cerca de Cuba.
Obtuvo un transporte de volumen en el Estrecho de 28 Sverdrups (sv)*°  En
abril de 1970 Schlitz encontré que el transporte de masa promedio hasta
una profundidad de 700 metros era de 22 Sy, y de datos geostréficos, dedujo
fiujos hacia el sur bajo los 700 metros, usando el fondo como nivel de

referencia de velocidad cerof1

"En 1970, Hansen y Mollnarl también
observaron flujos hacia el sur bajo la Corriente de Yucatan, por debajo de
los 1000 metros. Ellos realizaron estaclones STD (salinidad, temperatura y
'preslén), con 2 transectos adyacentes en octubre de 1970; se encontraron
velocidades maximas de 1.5 m/seg en ambos transectos; durante el primer
transecto, la velocidad promedio del medidor de corriente fue de 0.05 m/seg

hacia el oeste, y durante el segundo transecto, fue de 0.03 m/seg hacia el

suroeste; el transporte de volumen total a través de las estaciones del



primer transecto fue de 25.8 Sv, y del segundo de 27.1 svit En 1971,
Emilsson, al estudiar las corrientes en el Canal de Yucatidn mediante el
GEK, sefialé que el eje de la Corrlente fluyendo hacia el norte, se locallza
en el lado oeste del Canal, con velocidades superficiales de 1.5 a 2 m/seg,
y que en el borde este, un flujo al sur se encuentra bajo los 600 metrosf2
En 1972, Molinari y Yager - con anilisis de corriente directa e indirecta,
medida desde un barco y un aeroplano con sondas de caida llbre - reportaron
velocidades maximas de 1.04 m/seg a 86° 18'; también enconiraron el
transporte de yolumen promedio a 700 meiros - usando mediclones
superficiales con condas de caida libre, como un nivel de referencia
absoluéo - dé 19.; Sv%3 En 1974, Schroeder, Berner y Nowlin, observaron
que el centro de la Corriente de Yucatdn se desplazaba haclia el norte,

encontrandose cerca de la costa este de la Peninsula de Yucaténf4

En esta tesls se hace una estimacién de la estructura de la corriente
y del transporte advectivo de masa de agua y de calor (sensible) que pasa a
través del Estrecho de Yucatdn, con base en datos hidrogréficos (presién,
temperatura, salinidad) obtenidos en 42 estaclones oceanogréficas, tomadas
entre mayo y Jjunlo de 1984 por oceanbdgrafos fisicos mexicanos, con
instrumentaclén moderna y conflable (sonda electrénica que mlde
conductlvl@ad, temperatura y presién de manera casl continua), a bordo del
‘buque oceonografico Justo Slerra de la UNAM. Estos datos, mas la posicién
de las estaciones, obtenidas medlénte gistemas de navegacién de satélite,
permltleron:calcular la distribucién vertical (hacia abajo) de la velocidad
relativa a la velocidad absoluta (velocidad referida a un clerto nivel de

profundidad donde vale O m/seg) en 1000 metros de profundidad, o a 0 m/seg



en el fondo para estaciones muy someras. Los mismos datos hidrografices
permitieron obtener la distribucién del calor especifico y la temperatura
potencial de un dado par de estaciones. A partir de ahi se calculé el
transporte advectivo de masa y de calor a través de cortes verticales del
Estrecho de Yucatan (transectos), que se conformaron con base en la
distribucién de las estaclones., Todos los calculos se efectuaron hasta
donde la presencia del fondo lo permitid, o bien hasta donde los datos
hidrogréaficos llegaron. Se usaron programas de procesos de datos en
FORfRAN ya existentes (por Jorge Zavala, en 1985, op. cit. 4) y otros
elaborados ex-profeso.

Parte de la 1mportancié de‘ este trabajo radica en el nuimero
considerable de estaciones realizadas que abarcaron una gran extensién de
de la zona estudiada, situacién llevada a cabo por pocos autores de la
literatura. Esto permitié llegar a resultados conflables, en cuanto a la
estructura de la corriente en esa Zzona. En particular, fue posible
establecer la existencia de tres sistemas diferentes de corriente: en el
centro del Estrecho la ‘éorriente fluye hacla el norte con velocidades
maximas (Eje de la Corriente del Canal de Yucatén); una corriente débll
hacia el sur se observa cerca de Cabo San Antonio, Cuba; y cerca de Yucatén
se encuentra una corriente dirlgid; hacia el sur (Contracorriente de
Yucatan). Los valores encontrados para el transporte de masa en esta zona,

“concuerda con los reportados en la literatura al respecto; la que se
limita, usualmente, a regiones bastante reducidas. Asimismo, los valores
obte$idos para el transporte de calor, aportan una informacién detallada

del Estrecho de Yucatdn que, a mi manera de entender, no ha sidc presentada

en la literatura.



Se desarrollan, en esta tesis, cuatro capitulos: en el capitulo I se
.exponen las bases teéricas en que se apoya el método usado, déndo una breve
descripeién de la_velocidad geostréfica y de los transporties de masa y de
calor; en el capitulo II se describen el 4rea de trabajo y el procedimiento
correspondiente a la adquisicién de datos; en el capitulo III se
presentaron los resultados 9 se realiza un andllisis de estos; finalmente,
en el capitulo IV se dan las conclusiones que se desprenden del anidlisis de
los resultados, y se incluyen recomendaclones para aprovechar de una mejor

manera los futuros trabajos relacionados con el tema de esta tesis.



CAPITULO I
FUNDAMENTOS TEORICOS OCEANOGRAFICOS

1.1 BALANCE DE CALOR

Debido a que la energia en cualquier forma tiende a convertirse en
energia calérica, virtualmente cualquier forma de energia es una fuente
potencial de calor para los océanos y la atmésfera’

La energia calorifica proporcionada por el Sel a los continentes y a
los océanos estd involucrada en todas las alteraciones meteorolégicas que
ocurren entre la atmésfera y los océanos. Hay dos tipos de calor
involucrados en estas interacciones; estos son el calor sensible y el calor
latente®

El calor sensible es aquel absorbido o emitido por la atmésfera o el
océano a medida que atraviesan cambios de temperatura; no conlleva cambios
de estado del agua (blen sea gaseosa, liquida o sélida). El calor latente
es la cantidad de calor requerida para cambiar una unldad de masa de una
sustancia (agua) de un estado a otro?

La evaporacién y la precipitacién son importantes en las reglones
ocednicas debidc a su efecto sobre la salinidad del agua de mar (término
aplicado a la concentraclién de sélidos disueltos en el agua marinale), y a
"su importancia en la transferencia de calor. La evaporacién tiende a
incrementar la salinldad del agua de mar, en tanto que la precipltacién
tiende a disminuirla. Los cambios de la salinidad estén acompafiados por
cambios en la densidad del agua de mar, y las diferencias en la densidad

del agua de mar contribuyen a la clrculacién ocednica. Ademas la densidad
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es aumentada por el enfriamiento que acompafia a la evaporacién?

Un flujo de calor se define generalmente como una cantidad de calor
que en la unidad de tiempq atraviesa una unidad de area superficial del
océano a través de la cual pasa. Los productos de los flujos dados de esta
manera y el &rea de la Tierra a la que se aplica, determinan el flujo
total.

Los mecanismos por los que el calor puede transferirse son: radiacién,
difusién y adveccidn; éstos contribuyen al balance de calor de la tierra y
los océanos.

De la radiacién solar entrante a nuestro planeta, Unicamente el 22,5%
llega a 1la superficie de la Tierra y la parte sobrante es, o 'bleh'
dispersada y absorbida por la estratésfera y la tropésfera, o reflejada de
vuelta al espacio. La mayoria de la radiacion solar que llega al mar es
absorbida?

Para la mayoria de los propésitos suponemos que todo el calor entra al
océano por la superficie marina, ya que, aunque la tierra es otra fuente de
calor, aporta sélo 1/10 ge cal/cmz/dia, que llega al océano a través del
fondo, lo cual es pequefio comparade con el valor promedio de 400
cal/cn/dia de la energia radiante del Sol que es absorbida por la capa

superficial del océanofs

En un alto grado de aproximacién, la temperatura promedio del océano
‘no ha cambiado en tiempos recientesgs Es por esto que podemos suponer que

la cantidad de calor que entra al océano es igual a la que estd saliendo de

la superficie.

El intercambioc de calor a través de la superficie del océano se lleva

a cabo por 4 procesos:
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1) recibe del Sol radiacién de onda corta.
2) el calor de radiacién se intercambia entre la atmésfera y el océano.
3) se pierde calor del océano cuando el agua se evapora.
4) hay intercambio de calor entre la atmésfera y el océano, slemp;e que
exista una diferencia de temperatura entre la superficie y la atmésfera}5

Al considerar el movimiento de calor de los océanos en una escala
mundial, la ecuacién de balance que iguala la razdén de calor que entra a la
superficie del océano a la razén en la que sale es:

Q =Q *+Q *0Q e (1)

donde Q1 1=s,b,e,h representa el flujo de energia calorifica a travé; de
una unidad de drea de la superficlie del mar?® (figura 1).
Qs representa la radiacién de onda corta que llega del Sol, absorbida por
los océanos (entrada de flujo de calor, y por lo tanto, considerada.
positiva).
Qb es la energia de onda larga neta radiada de regreso por el océano, i.e.
es el flujo de radiacién neta de onda larga, desde la superficie de los
océanos a la atmésfera (pérdida de calor ocednico y, por lo tanto,
considefada negativa).
Qh es el calor sensible perdido o ganado, resultante de la conduccién de
calor a través de la interfase atmosfera-mar, i.e. es el flujo de calof de
los océanos, por el cual aumenta la temperatura de la atmésfera.
'Qc es el célor perdido por evaporacién, i.e. es el calor desechado por los

océanos durante el proceso de evaporacioén.
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Fig, 1 Flujos de Calor & través de la superficle del mar

La ecuacién (1) es llamada ECUACION DE BALANCE DE CALOR y representa
una situacién estable que existe solamente si se promedia sobre la
superficlie "s" total del océano y por lo menos durante el tiempo "t" de un

afio, por lo que la ecuacién (1) mas bien deblera escribirse como: 1

[c JB ( QE- Qb- Q° - Qh ) dsdt=0  ..... veees (2)

Mas especificamente: la cantidad de calor disponible (aprovechable)

para calentar el océano en algin periodo del tiempo t es: 8

t t
J th=[ (Q-Q-Q -Q )dt  ........ R <) ]
8 b e h
0 Jo
La distribucién de calor en una capa superflicial oceédnica es:15
t z
Qdt = P Ce At dz L. (4)
[ 0

donde Ce es el calor especifico del océano, p es la densidad y At es el

cambio en la temperatura.
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Si bien la ecuacién (2) establece que existe un balance de calor sobre
todo el océano, los 4 términos no necesitan balancearse localmente, ya que
se puede evaluar el flujo de calor del sistema océanico entero, o por
regiones. Si una regién apartada de los océanos se considera en lugar del
total de los océanos del mundo; 2 términos adicionales Qv y Qr aparecen en

la forma no integral de la ecuacién de balance de calor tal que:
Qs‘= Qb + Qe + Qh + Qv + QT ....... i s (5)

donde Qv'se refiere al calor transportado dentro o fuera del é&rea, i.e.
represehta el calor advectivo o calor llevado hacla una reglén, por
corrientes, desde otra parte del océano (es considerada posiyiva); y Q, se
refiere al calor usado para calentar el océano, 1.e. representa el calor
sensible o calor gue cambia con la temperatura del égua {es consliderado
negativo si dincrementa la temperatura). Qv y QT no se lncluyen en el
movimiento ocednico total, ya que Qv representa una distribucién de calor
por corrientes oceénicas y QT representa un Incremento o decremento total
en la temperatura, por lo que el valor neto de cada uno de los 2 términos
es cero cuando se promedia sobre todo el océano mundtal, 'S

Se supone que, ain a nlvel local, en grandes periodos no hay camblos
_en la temperatura, i.e. Qr = 0 por lo tante vemos que -

t t

[OQV dt = JO(QB—Qb~Q°-Qh) dt A ()
donde el pericdo de integracién se entlende que abarca més de un aflo como

15
minimo.
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1.2 CORRIENTES OCEANOGRAFICAS

Las corrientes oce&nicas son grandes masas de agua en movimlento mds o
menos ordenado que pueden variar espaclal y temporalmente.

La energia que controla a las corrientes oceanicas es derivada casi
exclusivamente del Sol, gracias a la interaccién con los vientos. La energia
solar determina la distribucién de salinidad, temperatura y presién en el
ﬁcéano?

A medida que las masas de agua de estas corrientes se mueven,
modifican a las masas de agua con las que se encuentran y son, a su vez,
modificadas por éstas. Los dos procesos que operan para producir gstos
cambios son la adveccién y la difusién.

La adveccién es el transporte de alguna propiedad junto con la masa a
la que ésta se encuentra asociada, es decir, que en este caso, flujo de
calor implica flujo de masa en el océano, i.e. el calor acarreado por el
agua misma intercambiada® Debido a que las velocidades verticales (en
direccién a la gravedad) en el océano son consideradas 100 veces menores
c;ue las velocldades hr.>1"1:.>'orxi'.alesfs la adveccién se maniflesta como el
transporte horizontal de agua de una parte del océano a otra. En lo que se
refiere al transporte de calor, en el océano la adveccién sélo transporta
calor scnsible? de modo tal que la porcién de la energia intercamblada en
algin ﬁomento entre el océano y la atmésfera se puede utilizar para cambiar
"1a temperatura del medio dentro del cual penetra.

La difusién es el intercamblo de propiedades, l.e. el transporte de
propiedadesisin considerar transporte neto de masa. La difusién en el
océano es algo diferente a la adveccién en el sentido de que conlleva

movimientos de particulas en pequefia escala, usualmente a nivel molecular,
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en lugar de grandes masas de agua? La difusién puede ser molecular o
turbulenta. La difusién molecular es el resultade de movimientos de
particulas en escala pequefia y la difusién turbulénta se modela como
difusién molecular en la que las moléculas son particulas de fluldo de
escala grande. Tanto en la difusién turbulenta como en la molecular se
transportan propiedades (calor, en nuestro caso), de =zonas de alta
concentracién a zonas de baja concentracién (de 4reas calidas a frias).
Estos dos tipos de fendémenos difusivos actlian conjuntamente para producir
la mezcla y, por tanto, modificacion de masas de agua y corrientes
" ocednicas>

La difusién de calor ocurre por un proceso molecular. Las moléculas
dentro del fluido est&n en movimiento continuo, e interacclonan entre si.
Asi, aunque el fluldo esté sin movimiento, ,la transferencia puede.ocurrir a
nivel molecular.

El flujo de calor es proporcional al gradiente de temperatura, en
direccién paralela a dicho gradiente.

El calor perdido por conduccién, del océano a la atmésfera, se estima
cerca de 3 x 107* cal/cmz/seg, y la temperatura se incrementa con la
profundidad a razén de 3 X 10'3 oC/cm. Tales gradientes s6lo pueden
existir en la superficie, en pocos milimetros del océano, donde la difusién
molecuiar es importante pero, bajo la Iinterfase, el gradiente de

'temperatufa es mucho menor (es raro encontrar ahi gradientes tan grandes
como 3 X 1070 %C/em.)'®

En el océano, la difusién medible ocurre por procesos turbulentos.
Los remolinos que ocurren en movimiento turbulento son analogos a las

moléculas, y su movimlento es similar al camino libre medio de las

16



moléculas, y tienen escalas que varian desde milimetros hasta kilémetros,

Se ha estimado que sin la influencia térmica del Sol y la distribucién
desigual de su energia sobre la superficle de la tlerra, todos los
movimientos de los vientos y de los océanos cesarian entre 2 semanas y 3
afios®

Las corrientes ocednicas lejos de fronteras son geostréficas, o sea
que son corrientes sin friccién en que el gradiente horizontal de presién
es contrarrestado por la fuerza de Coriolis?

Las corrientes son més intensas en la superficle del mar y disminuyen
rapidamente de intensidad con la profundidad hasta casi desaparecer en uno

‘o égs kilémetros de profundidad?

Los sistemas de circulacién ocednica superficial son influenciados por
la friccién de los vientos, la interfase de los continentes y la rotacién
de la Tierra® De manera general, podemos decir que los factores que
influyen en la clrculacién ocednica son las fuerzas primarias producldas
por vientos y procesos termohalinos (gradientes tanto verticales como
horizontales de temperatqra y salinidad) y los efectos secundarios, como la
friccién interna con la tlerra y los fondos ocednicos, la fuerza centripeta

y el efecto de Coriolis (estas ultimas debido a la rotacién de la Tierra)?
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1.4 ECUACION DE MOVIMIENTO PARA FLUIDOS

El movimiento de las corrientes oceadnicas puede describirse a través
de relaciones matematicas dadas por la 2da. ley de Newton para medlos
continuos. Asi, la aceleracién a o cambio de la velocidad V de un elemento

de fluldo estd dada por:

Fioovennn veees (T)

-M o

a=dv=1

dt p
donde p es la densidad del fluldo, y la sumatoria se extiende sobre todas
las fuerzas por unid&d de volimen que actian sobre el centro de masa de ese
elemento de masa constante.

En general, para una parcela de un fluido, las fuerzas que acttian en
ella son:
~ fuerzas de cuerpo o fuerzas que actian a distancia como la gravitacional
y la electromagnética.

= fuerzag de superficle, o fuerzas que actian por contacto, como la
friceién y la presién.

Si el fluldo se encuentra en un sistema acelerado o no-inerclal habra
que agregar fuerzas inerclales, o sea, aquellas que son necesarias para
asegurar el cumplimiento de la 2da. ley de Newton en estos sistemas.

Para_ una parcela de agua en el océano, las fuerzas {por unidad de
masa) que sumadas definen su estado de movimiento son: la gravedad, la
fuerza de Coriolis, las fuerzas de friccién y las fuerzas producidas por el

'gradlente de presién. De modo tal que la suma de ellas dard la ecuacién de
16

movimlento, tal que:

a= dv = gfadiente de presién + Coriolis + gravedad + friccién .,.(8)

dt
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La expresion matemdtica para esta relacidén puede ser escrita en 3
componentes en un sistema cartesiano de coordenadas x, y, 2z, donde las
respectivas componentes de la velocidad V son u, v, w, slendo positivas sus
direcciones en el este, norte y hacia arriba (en direccién de la gravedad)

respectivamente, y el origen en la superficie del marl@

a) ACELERACION:

Antes de exponer los términos de las fuerzas, es necesario analizar
brevemente el concepto de la.acéléracién para el caso de los fluidos.

En la mecdnica del continuo, o mecanica de fluidos, hay 2 clases de
aceleracién. En el primer caso (ecuacién (7)) nos referimos a la
aceleracién de una particula (de agua)y en el segundo caso (continuc) a la
aceleracién local de la particula.

Aunque una pueda definirse en términos dé la otra, las 2 no son
ldénticas, y se relacionan de la siguiente manera:15
aceleracién particula= aceleracién local + aceleracién de campo  ....(9)
como se muestra a continuacién:

En un fluldo, la velocidgd no es solamente una funcién del tiempo, si
no tamgién.del espacio, o sea:

Vo= (u,v,w),
con u = u(x,y,z,t) v = vix,y,2,t) W= wu(x,y,z,t)
Ast, la aceleracién de la particula seré:

a=(a,a,a)=dV =(du,dv, dw , por lo que:
A T dt dt dt
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a=du =38udt+ dudx+budy+ Budz
dt - 8t dt o9xdt a8y dt 9z dt

=u + u u+ u v+ u w
x y z

=u + (V')

a=dv =dvdt+0vdx+dvdy+dvdz L ....... e e (10)
Y gt F 4t Bxdt @y at 3z dt
=v + VvV u+ v v+ v w
t x y z
= v, + (VV) v
a=dy = 0w dt+ dwdx+oudy+ dude
Z dt 8tdt a@xdt aydt 8z dt
=W + W U+ W VEW W
t x y z
=w, ¢+ (Vv)w
0 bien en notacién vectorial:
a=dV=aV+ (VYD V  oiiiiiieniinis e [ (11)
dt a8t -
donde g? es la aceleracién local, (V'V.) V es la aceleracién de campo y
at

dV es la aceleracién de la particula%5

b) GRADIENTE DE PRESION:
Una particula se moverd de una zona de alta presién a una de baja

presién, y la aceleracién seri proporcional al gradiente de presién.15

Matematicamente de la expresidn (8) se tlene:

du _ _ 1 8P + otras fuerzas

dt = p 8x

dv _ _ 1 8P + otras fuerzas P & V-3
dt p 8y

dw _ _ 1 8P + otras fuerzas

dt p 8z
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Los gradientes de presién surgen de una gran variedad de formas. Una
de las mds simples es inclinando la superficie del agua, como en la

sigulente figura:

.
Ton L

ms

ol

1 A i

1: Ax 'L*

P,.(J._az l’.\'ﬂn.g(f-*Al)

-rivel de referencio

Flg. 2 Forma de la superficle del mar (gradientes de presidn)

donde la presién en cualquier punto del fluido es simplemente su peso por
unidad de area, de modo que

P

1 pagz

P
2

P, 8 (z + Az)
donde p, es la densidad de fluldo y g es la gravedad (Fig. 2). El término
del gradiente de presi6n resultante es:

1&_1 F-P _lpebz _ghz

—— = o -

o =gn
P, % p X - P, ax ax

donde m = tan 1 es la pcndiente del fluido}S

De este modo se observa que si la pendiente es uniforme, el gradiente
.de preslbn'horizontal es ldéntico en todas las partes dentro del fluido.
Por lo que, sl no hublese otras fuerzas actuando, la ecuacién (12) dice que
el fluido total debe ser uniformemente acelerado hacia la zona de presién
més bajafs El signo menos de la ecuacién (12) indica que la fuerza

resultante tiene sentido opuesto al gradiente de presién.
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c) FUERZA DE CORIOLIS:

Usualmente es conveniente referir el movimiento en el océano a un
sistema de coordenadas fijo en la tierra rotando, que es un sistema no
inercial). Como resultado de esto, el movimiento tiene asociado una
aparente aceleracién, la cual se puede representar en un sistema de
coordenadas carteslanas con origen fijo en la superficle de la tlerra, y
con 2 coordenadas en una superficie de nivel (o superficie geopotencial) y
la 3a. coordenada vertical (en direccién a la gravedad).

Para una particula en la superficie de la tierra, y 2 observadores, 0
y 0', en movimiento relativo de rotaclén uniforme, donde cada uno de ellos
usa un sistema de referencia fijo a si mismo pero con origen comin, se

tiene que la relacién entre las aceleraciones es:

a = a - 2QXV - X(@Xr') e (14}
acel.en acel.en acel.de acel.
ulstema no = sistema + Coriolis - centrfpota
inercial o lnefclul
en rotacion o fljo

donde las variables primadas corresponden a los observadores en el sistema
rotante, V' es la velocidad, r' es la posicién, Q@ es la velocidad angular
de la Tierra, la cual se ha considerado constante, 1= 2n =7.29X10'55eg'1,
24h

y su direccién es aquélla del eje de rotacién de la Tierral’

Lo primero que se tiene que entender acerca de las fuerzas centripeta
.y de Coriolis es que son fuerzas virtuales; mejor dicho es una forma de
compensacién por el hecho de que la particula, que estd slendo acelerada
por las fuerzas de gravedad, presién y friccién, lo estd sobre una Tlerra

rotando, y todas las mediciones tienen como marco de referencia a ese

sistema giratorio, por lo tanto, es necesarlo tener en cuenta su efecto.
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Para entender el comportamiento de las fuerzas centripeta y de

Coriolls, se analizan sus componentes en coordenadas esféricas,

representadas por:
9=senecos¢'f+sen95en¢3 + coseﬁ

cos O cos [ ?

+ cos 8 sen ¢ 3 - sen 6 £

= - sen ¢ @ + cos ¢ 3

Se sabe que f=qntf 2 (cos 8 ? _seno } v que la velocidad se

>

puede escribir como V= vV, T+ Vo' 8+ V%, 8

Por lo que la aceleracién centripeta es:
g,x Dxrt =0°r senod {cos 6 B + sen o ?),
observandose que ésta depende de la posicién T y no de la velocidad V.

Una particula en 1la superficie estd sujeta a la aceleracién
centripeta, debido a la rotacién de la tierraf8 La fuerza centripeta es la
Ynica fuerza que actGa sobre una particula que est4 en reposo (V'=0) en el
sistema giratorio. La aceleracién centripeta estd dirigida siempre hacia
el eje de rotacién de la tlerra, es independiente del hemisferio vy
disminuye con la latitud, por lo que es mixima en el ecuador y minima en

los poles. Las componentes horizontales de la fuerza centripeta son

despreciables y la componente vertical se suma a la gravedad.

N
d‘g

\]
7

Fig. 3  Efecto de la aceleracion centr{peta



Similarmente, se obtiene la aceleracién de Coriolis:

- o ! ’ H A
28XV =-20aVsen0$ 20V cos 08420V (cos0b+senot) ... .07
Aqui se observa que la aceleracién de Corlolis es proporcional a 1la
velocidad angular de la Tierra, Esta fuerza ficticla actlia sobre una
particula Unicamente si ésta estd en movimiento respecto al sistema en
rotacién (V'=0),

Se tiene como casos particulares de la aceleracién de Coriolis a los

siguientes:

a) velocidad radial; donde V = V;(—?) =-y?

dado que Vr ==V y Vo = V% =0

Cortolisi -20XV =2QV seno b

Para una particula que tiene veloclidad radial, sufrirad una desviacidén en la
direccién + ¢, independientemente del hemisferio donde ocurra eto, por lo

que si la particula se encuentra en el hemisferio norte se desviara a la

. lzquierda del movimiento y a la derecha si estd en el hemisferio sur.

Flg. 4 Efecto de Coriolis para el caso de la veloclidad radlal
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b) velocidad a lo largo de un paralelo; donde V= Vé 3 =V @

R, ] *
dado que V‘I> =V y Vr

VD =0

Coriolis: -20x V¥

20V (cos 88 +seno )

El movimiento de una particula que viaja sobre un paralelo de la Tierra,
no depende del'hemisferlo donde viaje ésta.

El efecto de Coriolis hard que la particula se adelante o se retrace con

respecto a su velocidad original, segin viaje a la derecha o a la izquierda

respectivamente.

Fig. § Efecto de Coriolis para el caso de la velocidad
: a lo largo de un paralelo
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c) velocidad a lo largo de un meridianc; donde ‘7'= Vt') 8 =j ve

dado que V(’, =f vy V; =Vd,> =0

Coriolis: -202XV =%¥2QV cosob _
Todo lo que estd sobre la Tierra se mueve hacla el este con la vélocid'ad
con que la tierra gira. Los cuerpos situados sobre paralelos mé grandes
tienen mayor velocidad que los situados sobre paralelos menores. Si un
cuerpo situado sobre un paralelo pasara a otro paralelo mayor, conservando
su velocldad, quedaria retrazado con respecto a la que antes tenia,
quedando desviado hacla el oceste, y si pasara a un paralelo menor, guedaria
adelantado, es decir desviado al este.

)
Para este caso se observa que la aceleracién de Coriolis aumenta con la

latitud, dado que es cero en el ecuador y maxima en los polos,

a) b)

De un paralelo menor a uno wmayor De un paralelo mayor a uno mener

Flg. 6 Efecto de Coriolls para el caso de la velocldad
a lo largo de un meridiano,
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Ahora bien, utilizando los términos de Coriolis en un sistema de
coordenadas cartesianas filjo en la superflcle de la tlierra, y usando la
convencidn de que 1 se dirige hacla el este, 3 se dirige hacia el norte, £

se dirige hacla arriba, se tiene que
- _ A

r=1x+ 3 y + Q z
V= ; =% u+ 3 T {18)
Q= 3 N cos ¢ + f o sen ¢ J{g=U-696)

2

donde ¢ es la latitud
Como gi ~-20axV
dat
% f
=~ 2f(w Q2 cos ¢ - v Q sen ¢)—23 u 2 sen ¢+2k u Q cos ¢

>

dt dt dt at

entonces:

y & fausloyv+Ray

du _ -2 (wQecos ¢ -vN sen )

dt

dv _~2uf@seng Cerae coverenens o (19)
dt

dw . 2ufQcos¢

dt

De las ecuaciones (19}, las dos primeras, en los términos ; la
derecha, se refieren a la aceleracién de Corlolis en oceanografia. No
obstante, al comparar el térmlno que contlene w con el de v, en la primera
ecuacién el término con w resulta despreclable, debido a que el promedio de
las velocldades verticales cn'el océano son conslderadas clen veces menores
~ gque las velocidades horlzontalesls, y de la tercera se observa que, de

igual manera, resulta despreciable el término gy.Is
‘ dt
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En el sistema de coordenadas utilizado, la fuerza de Corlolis se da

con suficiente precisién para casi todos los problemas oceanograficos

escribiendo la expresién (8) como: °

du _ 2 v Q2sen¢ + otras fuerzas

e (20)
dv -2 ulsen¢ + otras fuerzas

at

d) GRAVEDAD:

Evyel sistema de coordenadas utilizado, la gravedad actta a lo largo
del eje z. La gravedad varia muy poco de un lugar a otro en el planeta y de
una profundidad a otra; el cambio es insignificante en cualquier problema
de oceanografia fisica?s Los cambios de gravedad en la superficie son casl
a.5% (5.79 m/seg2 en el ecuador y 9.82 m/seg2 en los polos)f8 La gravedad
que estamos considerando es una gravedad que incluye el efecto-de la
aceleracién centripeta. La gravedad en el océano se toma como g =9.8 m/seg?
donde el origen se encuentra en la superficie del océano.

De la expresién (8) vemos que la contribucién de la gravedad es solo

dw = - g + otras fuerzas Crereans

Cirraseeeens conea(20)
dt .
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e) FRICCION:

La cuarfa fuerza de la expresion (8) es la friceién, Un viento
soplando en la superficie del mar, pondrd la superficle oceadnica en
movimiento. El efecto del viento es importante en las capas superficiales
(hasta los primeros 100 metros de profundidad). Debido a que el agua es
viscosa, el esfuerzo friccional del viento, aplicado al agua, se
transmitird hacla abajo mediante un esfuerzo constante. Si el viento
parara, el agua empezard a frenarse y eventualmente el movimiento parara
por el éfecto de la viscosidad del agua, que actla para transformande la
énergia cinética a energ@a ca}orifica?s

El modeloc mas simple de los términos de friccién es aquél en el que se
considera dque la friccigh es proporcional a la velocldad, asi®

friceién (x)

L

t
[
=

i
[

friccién (y)

]
'
—
<
1
-
~
N
N
=

friceibn (z) =~ Jw=f

-6

donde J es la constante de proporcionalidad 10 seg-l. El signo menos

4

nos indica que la fuerza de friccién se opone a la velocldad.
Asf pues la expresién (8) se puede escribir como: **

du _ f + otras fuerzas
dat = ¥

dv _ f + otras fuerzas Veeesrsiinrsaisiriiiarereresry (23)
dte = 7

cdw _ f o+ otras fuerzas
dt = *
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Ahora, combinando finalmentelos términos de 1la f{fuerza de las

ecuaciones anteriores, se puede escribir analiticamente la ecuacién de

movimiento en la forma:

du _-10P+2vQseng -2wcos ¢+ f

dt =~ pax *

dv _-1dP-2ufiseng+{ T PRI 1.9
dt p 3y y

dw _-18P+2uQcosg-g+f

dt p 8z z

y en notacion vectorial:

déés-1w-~28xV+g+f L. e (2s)
dt P

oblen: o+ WM V=-1-20xXV+g+F ....... e (26)

at I}

que es la ecuacién de movimiento para una particula de un fluido'®
En el océano se pueden considerar las siguientes condiciones:*®
a) la velocidad vertical en el océano es generalmente mucho mads pequefia que
la velocidad horizontal, i.e. u, v >> w, tal que 2w Q cos ¢ << 2 v Q sengﬁ
por lo tanto las componentes de la velocidad son practicamente
horizontales.
b} que la aceleraclén de-la particula sea nula, i.e.

du dv _dw
dt ~ dt ~ dt
¢) la aceleracién debido al efecto de Corlolis es muy pequefia comparada con

la aceleracidn deblda a la gravedad, i.e. 2uQcos ¢ << g

.d) que no existan fuerzas de friccién, 1i.e. jx= fy = fz =0

Cuando el océano se ajusta a estas condiclones se dice que estd en

equilibrio geostréfico o que presenta una situaclén geostrédfica.
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Aplicando estas condiciones, las componentes de la ecuacién de

movimiento se reducen a:

0=~16P+2vQsen¢
P ox

O0=-18P~2URSEN P  } eiriirriiriieerrnoneriiaranians (27)
p oy

0O=-16p-¢g
p 8z

Estas 3 ecuacliones establecen que el movimiento es sélo horizontal,
La wltima ecuacién es la ecuacién hidrostdtica, y las dos primeras
ecuaciones son las componentes de la ecuacién geostréfica, la cual, como no
1ﬁ~.’olucra cambios temporales, es una ecuacién de diagndstico y no de
pronéstico; y en palabras dir4:'®

fuerza de Coriolis + gradiente horizontal de presién = 0
Esto significa que las aguas ocednicas se mueven debido,

principalmente, a la accién de 2 fuerzas equilibradas: la fuerza de

Coriolis y la producida por el gradiente de presidn.
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1.4 RELACION ENTRE SUPERFICIES GEOPOTENCIALES E ISOBARICAS

En un fluldo, una isobara o superficlie isobarlica es aguella en la cual
la presién es uniforme; y una superficie en la cual la fuerza de gravedad
es slempre perpendicular es llamada superficie geopoténcial, superficie de
nivel o equipotenclal, porgue el valor de la energia potencial deberd ser
el mismo sobre esa superflcief6

Las ecuaciones (27) y (28) 1implican que si en una superficie
equipotencial en el hemisferio norte (sur}, la presién es tal que crece de
oeste a este, las particulas de agua deberan moverse hacia el nerte. En
general, cuando el océano estd en equilibrio geostro6fico el agua se mueve a
90 grados a la dereéha (izquierda) de la fuerza induclida por el gradiente

de presién; como en la sigulente figura:

e 1SOBARA

e - [CH wnﬁu’l’.t\
| A__--""
PRl r - —» W ] SURERFILIE DE NIVEL
- R, < Pa (@ econsTonte)

Fig. 7 Movimiento de una partfcula que se encuentra en sl océano
en equilibrlio geostréfico.

Clasicamente, las bases para la suposicién de un nivel de .no
movimiento es el considerar que las velocidades son pequefias en aguas

profundas. La seleccién de un nivel de no movimiento cerca de los 1000
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metros de profundidad puede dar buenos resultados para célculos

geostréficos?

Una seleccidén de relaciones entre las superficies isobaricas (P) y las

equipotenciales (¢), se muestra en la siguiente figura:

""""""" Q LNM ‘Q‘~—--~___
amozzznm 1D O
oMb T
U |
a) b)
CLAVE:  —--—— isobara P
equtpotencial ¢
® flujo hacla adentro del papel
© flujo hacla afuera del papel
(o] no flujo
LNX nivel de no movimiento
Fig., 8 Relacion entre 1sobaras y equipotenclales

La figura 8a) indica un pequefio movimiento en la superficie, pero
incrementando la velocidad en el agua profunda. La figura 8b) muestra una
situacién donde todas las superficiles 1sobér1éas son paralelas e igualmente
inclinadas a las superficies de nivel. La aplicacién del célculo

'geostréfic$ daria velocidad relativa cero en todas las profundidades, donde

la isobara es paralela a la superficie de nivel, la cual puede corregirse

como la velocidad absoluta, que no seria cero’®
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1.5 RELACION ENTRE SUPERFICIES ISOBARICAS E ISOPICNAS

En un fluido, una superficie Iisopicna es aquélla en la cual la
densidad es uniformefﬁ

Cuando la densidad de un fluido es funcién solamente de la presién
i.e. p=p (P), como en el agua dulce de temperatura uniforme, las isobaras
e ilsopicnas son paralelas; esto se llama campo barotrépico (Fig. 9). Si la
densidad es una funcién de otros parametros, como es el caso del agua
marina, donde la densidad depende de la salinidad S, de la temperatura T y
de la presitn P, i.e. p = p(S,T,P), las isobaras e isopicnas pueden ser
inclinadas una respecto de la otra, esto se llama campo baroclinico. Los 2

primeros parametros presentan importantes variaciones tanto espacialeé como

temporales que, desde luego, transmiten a la densidad!®

caso barotrdpico caso  baroclinico

1 A £2°8 (B0R)

P y P son superficles paralelas p y P son superficles Inclinadas
CLAVE: -.-.-. lsopicna (p=cte.)

isobara (P=cte.)

vy wuty ot gy kit 2ah ) o g

S — — —

P S > S
==z A e
-
-
Se il - St — -
e e
e ~ e —

o . ~

- — e -
"‘~L~_':-.. gt L R il T2
- =

= o~ LT L T T e

qu. 9  Campo barotropico y campo barocl{nico
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En el océano el caso barotrdpico es més comin en agua profunda, y el
caso baroclinico arriba de los 1000 metros.

En el campo baroclinico las isopicnas y las isobaras tienen pendientes
opuestas (relativas a la horizontal),

En el hemisferio norte, las isopicnas estdn inclinadas arriba a la
izquierda cuando uno mira en la direccién de la corriente; las pendientes
son opuestas en el hemisferio sur.

En oceanografia el flujo barotrépico se considera como el flujo debido
a la separacién uniforme en las superficies de presi6n, debido al agua
profunda donde la densidad escencialmente depende de la presién, y la
velocidad es uniforme con la profundidad. El1 flujo barcclinico es la parte
debida a las separaciones adicionales en las superficiles de presién

causadas por varlaciones de densidadf6 Por ejemplo:

superficie marina

velocidad baroclinica

regidn baroclfnica

v
{no se muostra en el . r . A
calculo geostrdfico) l
|
|
superficle de densidad | region barotrdpica
y presioh paralelas — — — — ‘{'
en eata regidn I(
<+ A4 >
7//0/ 117777777777, //v

FONDO H

Fig. 10 Yeloctidad barotro'plcn y velocldad baroclfnica
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Si ABC es el perfil vertical de la velocidad horizontal, ésta se puede

ver en dos partes, una barotrépica Vb y una parte baroclinica Vc (Fig. 10).

Podemos suponer que la velocidad de 1la parte profunda es la parte

barotrépica y la de la parte superficial la parte baroclinica. La parte

baroclinica puede obtenerse de un cdleculo geostréfico, pero la parte

barotrépica no aparecera en este cdlculo; ésta debe obtenerse por algln
6

otro medio} En otras palabras, la velocidad baroclinica es la equivalente

a la velocidad relativa y la velocidad barotrépica es la equivalente a la

velocidad absoluta.
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1.6 SUPERFICIES GEOPOTENCIALES E ISOBARICAS
Suponiendo que una superficie isobarica estuviese inclinada con
respecto a una superficie de nivel, como en la sigulente figura:

w3P . cos L o L AF
an r e

ks
%
T\, .L%_E:nt-é.ﬁ-:mi. _ - 130BARA
\* £ax an jvé"— (P*Lonxtutz)
] =T
_—--TA
SEBPELA ¢ SUPERFICIE DE NIVEL
- l \3 (P2 onsTanle)
3
FIG. 11 Relaclon ent.rg la&§uerza de presién, una isobara y

una superficle de nivel,

La fuerza de presién en una particula de agua A de unidad de masa sera

o« JP sen i ( donde ¢ = 1/p y dP es el gradiente a lo largo de la normal,
on an

i.e. perpendicular a la superficie en el plano del papel). En suma, la
gravedad actia en la particula. (Fig. 11) Esto es una situacién inestable
porque las dos fuerzas no pueden balancearse, ya que no hay exactamente
oposicién, por lo que debe tener una resultante a la izquierda. La
situacién se muestra en mis detalle para la particula B, donde la fuerza

de presién se descompone en una éomponente vertical a 8P cos i, la cual
an

balancea g, y una componente horizontal « 6P sen i, la cual no es
’ on

balanceada, y puede causar movimiento acelerado hacia la izquierda, i.e. la

situacién es lnestablef6
La combonente a la izquierda es:

o 8P sen 1 _ (8P cos 1) seni _ gtani
an an cos i
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Para parar la aceleracién a la izquierda es necesario aplicar a 1la
derecha una fuerza por unidad de masa F/m, igual en tamafic a g tan i %6
Asi una fuerza de esta naturaleza puede ser la de Coriolis, que se

generara teniendo el agua en movimiento dentro del plano del papel a 1la

velocidad V1' de forma quem

ZQsen¢V1=

g1

= g tan i

< >
g tan 1 F/m= 2 [} seng \A

’

fig. 12 Relacldn entre la fuerza de Corlolis y la:fuema
producida por el gradiente horlzontal de presidn
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1.7 ECUACION GEOSTROFICA

La ecuacién geostréfica debe, entonces, ser determinada de 1la
siguiente relacién:

2Qsen¢ V=g tanl G RPRTR (29)

que es una versién de la ecuaclén geostréfica, la cual permitird determinar
la velocidad V1 midiendo la inclinaciéon 1 de la superficile tsobarica’ En
la prictica no se puede determinar P directamente con una presicién
adecuada, en cambio se puede determinar P de la ecuacién hidrostética

P = J p g dz despues de determinar la distribucién de la densidad p con la

profundidad, e igualmente no se puede determinar el &ngulo 1 . La razén es
que los experimentos se hacen de un barco desde la superficie del mar y no
se sabe sl ésta es, o no, una ;uperficie de nivel (despreclando el efecto
de oleaje). En efecto, si hay corrientes en las aguas superficlales, la
superficie marina no serd una superficie de nivel, y dado que la ecuacién
geostréfica se aplica ahi, debe de haber una aceleracién debida al
gradiente de pr;sién, tal que contrarreste la aceleracién de Coriolis.
Todo 1lo que se puede hacer es determinar la diferencia entre 11 en el nivel
zl y lz en el nivel z,. Esta diferencia dard la velocidad en el nivel zl

. 16
relativo al nivel z,, como a continuacién se muestra.
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1.8 METODO GEOSTROFICO PARA CALCULAR VELOCIDADES RELATIVAS

En la figura 13, A y B representan las posiclones de 2 estaciones
oceanograficas tomadas, donde la distribucién de p 0 es conocida a lo
largo de cada vertical A A1 Az y B B1 132 i la linea AB representa la
superficie del mar, de lo que se supone no es superficie de nivel y cuya

pendiente desafortunadamente no se conoce (y no es medible en el océano

16
ablerto). B __PR
Q,_—;”'
A _om—= !
L '
| .

{ !

Is |
' i i__'_______P.
_ L S et 15 ')
— TA, lc' [

! L}

2y : ! Z; :

! '

{ i

| '

j :

\Y

V‘A "'® ,:B_t___ .P.t

LA —— ey T T
= Ca N

It L >

Fig. 13 Velocldades relativas

En la figura 12, ¢1 y ¢2 representan 2 superficies de nivel pasando
por Al y Az en la estacién Ay 01 y C2 en la estaclén B. vLas 2 superficies
'isobérlcas P1 y P2 pasan por A1 y A2 en la estacién A vy por 81 y B2 en
.la estacién B. Las pendientes de esas 2 superficles isobaricas son 11 y 12
relativas a las superficies geopotenclales ¢ ' y ¢2. respectivamente.

Si la componente de la velocidad del agua (dentro del papel) en la
superficie i’l es Vl y en P2 es Vz, entonces las ecuaciones geostréficas

16
son:
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2 Q sen ¢ V1 = g tan 11
................................. (30)
2!'2sen¢>V2=gt.ani2
restando:
2 11 sen ¢ (Vl-Vz)=g(tan 11—tan 12) vieesesseaed (31)
Por lo tanto:
2Qsen¢ (Vv ~V)_g(BC-BC.)
1 2’ = e AR
171 ‘272
2 Q sen ¢ (Vl - V2)=§(BIC1-BZCZ)dado que L= A1C1=Azcz
2 Q sen ¢ (V1_v2)=E(BiBz- CICZ) dado que
BC+C =BC+BB =-> BC-BC =BB-CC
}1]112 22 12 171 22 12 172
2 N sen ¢ (V:l - Vz) =E(81B2-A1A2) dado que C1C2=A1A2
2 Q sen ¢ (V1 - Vz) =E [(22_21) - (zd-za)] ....... veveene s (32)

Ahora blen, de la ecuacién hidrostatica P = - p g z se obtlene

dP = - pgdz, donde p=1/¢ y @ = volimen especifico = %y Yy
(%} = m:’/xq; por lo que si dP = -1 g dz entonces - gdz= «dP. Al
P

integrar esta ecuacién sobre un cierto intervalo de presién, se obtlene la

altura dindmica entre dos superficies de presién, tal éue D =Jj‘oc dP vy

R

[D] = 1 dynm =10 J/Kg = 10 mz/segz. Comparar diferenclas de altura
~dinémica entre dos estaciones adyacentes A y B, es equivalente a medir las
diferencias en el gradiente horizontal de presién sobre los mismos

intervalos de profundidad (presién) entre las estaciones A y BES
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Si se considera un océano estandar o ideal de salinidad S= 35 o/00 y

temperatura T = 0°C se puede escribir

o =

o + 8
S,T,P 35,0,P

donde § es la anomalia de volumen especifico, que indica cémo se diferencia

. ] 16
el océano real del océano ideal.

Por lo que de la ecuacién (32) tenemos que:

Ay P R P,
g dz = g(zA-za) == adP=-| asao,P dP + SAdP]
A, R P P,
....... (33)
E& Pl. Pl. &
gdz = g(zz-zl) == o¢dP =~ | %is o,p dP + GBdP]

B' P‘ ) t Pl
y restando las ecuaciones (33):

g P, P,

pllz-z )-(z=2)1 = 1 [~} &§dP+ | 5 dP]

L A R
por lo que:
R R
2 Q sen ¢ (V1 - VZ) = 1{- BB dP + GA dP]
L R P,
por lo tanto:
P_" 2%
VsV, oo o1 [f"s dp - | g dP]
L2Qseng¢ Jp P,
P -

V-V ____1 -] (8-8)dP] PR (<19

! 2 [ 20sen¢ Jn * P
R T (8% =89 ) vovernnnn.. e (35)

v 2 L2 sen ¢ A B
o bien usando unidades mezcladas:
Vo=V, o 10 (4D -8D) ..., e (36)
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donde:16

V1—V2 es la velocidad en el nivel 1 relativo al nivel 2 promediado entre

las estaciones A y B; [Vl-Vz] = n/seg

AD

i

R
I 5 dP = D,-D, es la anomalia de la altura dindmica; [AD]= n/seg’
P

ae

P~ B, es la distancia geopotencial; [A®] = m;"/seg2
8 es la anomalia de volumen especifico; [8] = ma/Kg

P es la presién; [P] =db
L es la distancla entre estaciones; [L] = m
Q@ es la velocidad angular de la tlerra; @ = 7.29 X 107> seg™’

¢ es la latitud

Las ecuaciones (35) y (36) se utilizan para el cilculo de velocidad
geostrofica V12 = Vl - V2 relativa a algin nivel de referencia (del nivel 1
relativa al nivel 2), que depende del punto a partir del cual se integra
para calcular ¢. El valor de V1~ V2 dard la diferencia entre la corriente
del nivel P1 al nivel Pz' promediado entre las estaciones A y B. En el
hemisferio norte {sur) estarfia dirigido “dentro del papel" ("fuera del

papel").16 (Fig.13)

Una ngor manera de establecer la direcclén de la corriente en una
‘superficie de presién inclinada, serd tal que en el hemisferio norte la
corriente, a lo largo de la inclinacién, tendrd una direccién tal que la
presién maybr esté a la derecha (y viceversa en el hemisferio sur). Las
inclinaciones de Po' Pl y P2 ocurriran si el agua en la derecha (estacion

B) es mis ligera {menos densa) que en la lzquierda (estacién A); la regla

43



para direccién ‘en el hemisferio norte, es que la corriente fluya relativa
al agua de abajo con el agua mAs ligera en su derecha, y viceversa en el
hemisferio sur. Las corrientes geostréficas fluyen perpendiculares a la

16

inclinacién de las isobaras. (Fig. 14)

B _ - I508ARA

— (Plumﬂ.c.ﬂ.t.\
A "
- ®
N~ EQUIPOTENCIAL
7 Pk < Pb Ly‘.gnnltuf.c.\
1S0PIC DA
(petrnslantey~, - A ' B
S~ .\‘. '
~ -.
® T~ ~,
EQUIPOTENUAL l \-‘/\

(ﬂsunﬂ:u\—t._ly- Pa > Iab

Fig. 14 Direccidn de la corriente en el hemlsferio norte

VELOCIDADES ABSOLUTAS

Anteriormente se analizé la ecuacién geostréflc:c\ para la velocidad
relativa (.Vl - Vz). S1 se conoce el valor absoluto de V1 o de V2 es
" posible conocer el valor absoluto del otro’®

Hay varias posibilidades:
1) se supone que hay un nivel (o profundidad) de no movimiento (nivel de
referencia), e.g. V2 = 0 en agua profunda y entonces se puede calcular V1'

Esto es aplicable también cuando en lugar de uno hay varios niveles encima
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del nivel donde la velocidad es cero.
2) cuando las estaciones estan dispuestas de manera que se enclerra una
"caja" (elemento de volumen de la figura II) del océanc, se calculan las

velocidades y se aplica la ecuacién de contlnuidad {du , av aw
dx 8y @&z

ve qué se cumpla con el balance de todas las propledades conocidas del

- 0) y se
fluido,
3) cuando se conoce la velocidad absoluta en alguna profundidad, se puede
aJustar el perfil de velocidades geostréficas (relativas) para obtener un
perfil de velocidades absolutas'®

El conocimliento de la velocidad absoluta puede provenir de mediclones

de velocidad, por ejemplo, en la superficie con el GEK, o mediante el uso
de algin medidor de corriente como los cuerpos de deriva o corrientimetrbs.
El uso de estas mediciones de velocidad absoluta para corregir los valores
relativos obtenidos mediante el método geostréfico presenta algunos
problemas, como por ejemplo, las mediclones son puntuales mientras que las
velocidades calculadas representan un promedioc espaclal entre dos
estaciones, y las mediclones son locales (a un tiempo t), mlentras que en
el caso de calculo geostré6fico pasa un tiempo de horas, cuando menos, entré
la toma de datos en una estacién y otra, N
En la actualidad se realizan importantes linvestlgaclones sobre 1la
soluclén de ecuaclones lineales de balance usando el método inverso, La
.aplicacién de estos métodos (cuando es factible aplicarlos), resulta en la
obtencién de perfiles de velocidad abseluta, Cuando no es factlble el uso
del método inverso, por falta de informacién, lo mis comin es el uso de la

suposicién que menciona que en alguna profundidad la velocidad se hace cero
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(nivel de no movimiento o de referencia). Asi, las velocidades
geostroficas se refleren a este nlvel, La suposicién de nivel de no
movimiento se basa en diversos criterios y varia de un lugar del océano a -
otro; por ejemplo, se puede suponer que a media profundidad {entre 1000 m y
2000 m) el agua no se mueve, o que en la profundidad en la que el gradiente
vertical de cliertas propiedades es minimo, la velocidad es cero.

En este trabajo se usard la primera posibilidad, suponiendo que el

nivel de referencia (V = 0) esta en 1000 metros de profundidad.
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1.9 COMENTARIOS DE LA ECUACION GEOSTROFICA

El procedimiento de calcular las corrientes geostréficas de los datos
oceanograficos en 2 estaciones e.g. AB da solamente la componente (u) de la
corriente perpendicular a la linea AB {(Fig. 15). Para obtener la corriente
total es necesario hacer cdlculos en un segundo par de estaciones, e.g. BC,

para dar otra componente (v).18

v -
A Yy
I
'
!
|
B é--—=l--0 C "
a) componentes (u,v) b) vector suma (V“ )

Fig. 15 Poslcion de pares de estaciones y velocidad geostréfica

La velocidad puede entonces sumarse vectorialmente para obtener la
corriente total (VH) como en la figura 15. Si uno solamente necesita el
transporte neto a través de un estrecho, una linea recta de estaciones

atravesdndolo serd suficiente®

El método geostr6fico para calcular corrientes sufre de serlas

desventajas:16
1.,- Los principales inconvenientes son:
a) Con este método se pueden computar solamente corrientes relativas y.la

seleccién de un nivel apropiado de no movimiento siempre presenta un

problema.
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b) El método pierde su aplicablilidad en agua homogénea, o en agua
débilmente estratificada.
c) Las Imposiciones relacionadas con la ausencla de aceleraciones y
friccién no son validas en la superficle del mar, debido a la presencia de
efectos del viento y algunos sitios donde la corriente se acelera, como
podra ser en nuestro casc en el Estrecho de Yucatan.

Los resultados obtenidos por este método dependen, de manera critica, del
nivel de referencla escogido y esto puede ser causa de gran variabilidad en
los resultados. La eleccidén de tal superficie es posiblemente el problema
mis grave cn el método geostréfico.

2. Se encuentfa c;dn un problema cuando la seleccién del nivel de no
movimiento alcanza el fondo del océano, o cuando las estaciones estan muy
cercanas a la costa, dado que exlste friccién y ahi no es aplicable el
método geostrofico.

3. Solamente se obtienen valores medlos ;ntre estaciones que estén
usualmente a muchas decenas de kilémetros.

Es impractico establecer.estaciones muy cercanas, porque:

a) Hay limitacliones en la aproximacién de las medidas de P, S, T y por lo
tanto de p (las diferencias entre valores de las estaciones deben ser
signlficantemente‘ mayor que los errores de medicién en una estacién
individual).

"b) La pre;isién del limite navegacional significa que la distancia entre
las estaciones puede tener un error significativo. Por supuesto, si el
barco est4 -equlpado con posicién exacta, este error se minimlzard, La
navegacién de satélite puede usarse para determinar ta posicién con una

aproximacién del orden de 100 m, o menos para un barco estaclonado, perc la
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deriva (corriente) del barco en estacién puede introducir una incertidumbre
significativa en la posicién para ser usada en el célculo geostréfico.

c) Movimientos de ondas 1nternas1 complican las medidas del campo de
densidad al introducir fluctuaciones periédicas, la cual es diffcil de
corregir,

Actualmente, el hecho de que el cdlculo geostréfico sélo da un valor medlo
para la corriente entre estaciones introduce algo de uniformidad, lo cual
puede ser una ventaja si solamente interesa el grueso de los movimientos y
no se desea ser confundido por variacliones de pequefia escala o de corto
término.

4. La friccion ha sido ignorada al deducir la ecuacién geostréfica. En
realidad puede ser importante cerca del fondo, y por lo tanto, la ecuacién
no se aplica en tales situaciones.

5. Plerde valldéz la ecuacién cerca del Ecuador, donde la fuerza de
Coriolls er.npieza a ser tan pequefia que la fuerza de friccién puede ser
importante.

Estudios hechos por Knauss con mediciones de corriente indican que este
rompimiento es importante sélo en % 0.05°1atitud (t.e.l 50 km) del Ecuador,
6. El cdlculo de la corriente geostréfica incluird cualquier periodo largo
en las corrientes transitorias, incluso alguna parte de las corrientes de
marea (aunque en mar abierto el campo de densidad no puede camblar lo
"bastante rapido en periodos de marea, por mucho que la corriente de marea
aparezca en el cémputo geostréfico).

No es posible separar las componentes transitorias o de marea de las
corrientes del océano estable, sl la corriente geostréfica es calculada de

solamente 2 estaciones. En principio uno puede repetir estaclones en
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intervalos frecuentes y buscar componentes periddicas de la corriente,

A pesar de todas esas desbentajas, debe admitirse que la aplicacién de
la ecuaclién geostréfica nos ha dado mucho de nuestro presente conocimiento
de las velocidades en las corrientes oceanicas, ademas de que es la unica
técnica répida para un 4&rea grande. Recientemente, el desarrollo
instrumental ha dado medios para observaciones mis exactas.® Sin embargo,
tal instrumental no esta disponible para todos los investigadores, sobre

todo para el caso de los paises en vias de desarrollo, puesto que implica

tecnologias de alto costo.
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1.10 TRANSPORTE DE MASA )

El transporte de masa debido a corrientes ocednicas es:

T, = ” pVAZdAx s (37)

donde la integracién se toma sobfe la profundidad 2z (de la estacién) y la
longitud x (distancia entre.estaciones), p es la densidad del agua de mar y
V es la velocidad geostréfica del agua; tal que: [zl =m, [x] =m,
[p] = kg/m3 y V] = n/seg.
La unidad usada en oceanografia para describir el transporte de masa
es el Kg/seg.
+)

La ecuacién (37) puede también escribirse por componentes:

Tu = [{ p Vv dz dx
y

Tn = p u dz dy
X

donde u y v son las componentes este y norte respectivamente de 1la

velocidad geostréfica del agua.

Las ecuaciones (38) son las utilizadas para determinar los valores de

los transportes de masa en esta tesis.

Asimismo se puede hablar de un transporte de volimen (como el

‘utilizado por los investigadores de la literatura consultada para esta

tesis) dado por:

T = ”\7 dz dx e cevennd (39)
v

cuya unldad es el Sverdrup (Sv) que equivale a 106 malseg.
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1.11 TRANSPORTE DE CALOR

El transporte de calor, debido a corrientes ocednicas estd dado por:22

T = [J PC BV dZdX «ovvrirerenninninnnnn, (40)
[ [-]

donde la integracién esta hecha sobre la profundidad z {(de la estacién) y
la longltud x (distancia entre estaciones), V es la velocidad geostréfica
del agua, p es la denslidad, Ce es el calor especifico a presién constante,
6 es la temperatura potencial; tal que: [z] =m, ([x] =nm, [p] = kg/ma,
(V] = n/seg, [C] = J/Keg °c y 8] ="°c.

Los transportes de calor se miden en 'Petadatts = 1015 Watts,

La temperatura potencial es la temperatura de una particula de agua
llevada adiabdticamente, sin calor ganando o perdido a la superficie. Si
la temperatura "in situ" es T (medida en ﬁna clerta profundidad) entonces
@ = T - 8T donde 8T es el decremento adiabdtico en la temperatura, si la
particula de agua se.lleva a la superficlef6

El calor especifico'de agua de mar se define como el calor (en joules)
requerido para aumentar la temperatura de un kg de agua de mar en un grado
centigrado a presién constante, y es una funcién de la salinidad S,
temperatura T y presiéon P. El calor especifico del agua de mar a presién

_constante varia ligeramente con la temperatura y la salinidad. Este

aumenta con la temperatura y decrece con la salinidad y la presiénf6
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La ecuacién (40) también puede escribirse por componentes:

T. = p C 6 v dz dx
Cy [J ° eeaiieseaa (41}

T.= [J p C 6 udzdy
(o} °

X
donde u y v son las componentes este y norte respectivamente de la

velocidad geostréfica del agua.

Las ecuaciones (41) son las utilizadas para determinar los valores de

los transportes de calor en esta tesis.
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CAPITULO IT
AREA DE TRABAJO Y METODOLOGIA EXPERIMENTAL

2.1 AREA DE TRABAJO

El Estrecho de Yucatin es el espacio maritimo localizado entre Cabo
San Antonlo, Cuba e Isla Mujeres, Méxicé. Mide cerca de 90 millas nduticas
de ancho y tiene un umbral de profundidad de aproximadamente 2000 metrosf1
como se muestra en la figura 139

Es a través del Estrecho de Yucatén por donde pasa el flujo primario
que entra del Mar del Caribe al Golfo de Méxlico; éste estd representado por
la Corriente de Yucatdn, la cual se extiende desde el mar Caribe, al norte
de Honduras, hasta la frontera norte del Banco de Campeche. Parte de la
corriente del Canal de Yucatian continta hacia el norte, observédndose que la
rama principal de la Corriente de Yucatidn forma la Corriente del Golfo11 y
la Corriente de Florida®

El clima en el Estrecho de Yucatdn es calido-tropical lluviose, sin
estacién fria, éon intensas lluvias monzénicas de relieve y convectivas
durante el verano y parte del otofio, Su precipitacién media anual es
entre 1000 y 1500 milimetros, .producida en alrededor de 140 dias. Su
temperatura} normal es de 20 °C y su oscilacién térmica anual es menor a los

10 %°
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YUCATAN

86° ao’ ' ?5° . 30 29
FIGURA I
BATIMETRIA DEL ESTRECHO DE YUCATAN
LAS ISOBATAS SE PRESENTAN CADA 1:00 METROS

(S.P.P. CARTA BATIMETRICA CB004)
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2.2 OBTENCION DE DATOS

Del 26 de mayo al 6 de junioc de 1984‘§fb§}éb'dgllbuQUe oceanogrifico
Justo Sierra de la UNAM (fig. 16), se iiéééig\qab&”ei.brucero denomiado
YUCA I, realizado en el Estrecho de ?uéatéﬁ 'y Golfo de México, por
oceanégrafos f{isicos mexicanos (del Instituto de Clencias del Mar vy
Limnologia de la UNAM), donde se obtuvieron 62 estaciones oceanogriaficas
{muestreos verticales en un punto del océano y en un determinade momento);
sin embargo, en el presente trabajo s6lo se han tomado en cuenta 42
estaciones (de la 12 a la 54) en el Estrecho de Yucatédn, para estimar las

corrientes y los transportes de masa y de calor en esa zona. (Fig.II)

Flg, 16 Buque Oceanogradfico Justo Slerra

La velocidad del buque fue de aproximadamente 10 nudos (18 Km/h = 10
mn/h). El tiempo promedio al transportarse entre estaciones fue de 3

horas, y la distancia entre éstas estd dada en la Tabla 1,
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Los datos se obtuvieron ~en cada estaﬁién por medio de una sonda
electrénica denominada CID (marca Neil vardwn— Fig. 17) que mide
conductividad, temperatura y presi6én, de- manera casi 'continua

(aproximadamente cada 0.25 metros en los primeros 150 metros y cada 0.50

metros hasta la Gltima profundidad, la cual era variable (Tabla 1)).

Fig. 17 Sonda electronica CID
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_Los“déﬁégﬂéé%}ecibieyﬁn?éh”ﬁqﬁjuﬁlda§‘de cubierta del buque (Fig.:18),
y se trahsfiérén aJunavcégpﬁlédoga diéifal (sistema MINC); se 8uardaron' en
grchivds asdilry,‘ffas‘élimlnar los datos que el CTD toma cuando el;bﬁqﬁe
sube por efecto del oleaje y muestrea el agua que se mezcld pof el
movimiento del mismo instrumento, se compactaron en archivos binarloslde

acceso directo de una sola columna.

Fig. 18 Unidad de cublerta del bugue oceanografice
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2.3 MANEJO DE DATOS

-Para el manejo de datos se utilizaron programas en FORTRAN tanto ya
elaborados, como otros hechos ex-profeso. Los datos fueron guardados en
archives binarios de acceso directo.

Con los datos originales, tomados con el CTD, de salinidad, presién y
temperatura (donde la primera se transforma por medio de una forma
estandarizada por la UNESCOZl, tal que la salinidad es una funcién de la
conductividad eléct.rica2 ), se realizaron las siguientes operaciones.

Para cada nivel de la presién (o profundidad) de la estaciéon més
profunda, se eligié un nivel igual en la estacién men'os };;ofunda; en casoc
de que éste no existiera, se interpolaron linealmente todos los parametros
(salinidad, temperatura y presién), utllizando los parametros de los
niveles més cercanos. Con los valores de densidad de esas 2 estaclones se
calculé la distribucién vertical de la velocidad geostréfica, referida a la
superficie. Se creb6 una estacién ficticla localizada en medio de las 2
estaciones reales, asignando a este nivel de presién la velocidad
geostréfica asi calculada, y el promedio de los otros parametros calculado
por Iinterpolacién 1lineal entre los parametros de las 2 estaclones,
Asimismo, se calcularon el calor especifico Ce vy la tcm;;cratura potencial 8
para cada nivel, usando algoritmos presentados por la UNESC0?2

Dichos. parametros fisicos se calcularon extrapolande datos hasta la
profundidad de la estacidén mis profunda, de la siguiente manera: cuando la
estaclén més profunda no excedia a la menos profunda en mas de 50 metros,
se seguia la tendenclia (de la primera derivada) de la mads profunda, para

extrapolar los datos de la otra; cuando si excedia a los 50 metros, se
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copiaba la parte excedida de la mis profunda a la menos profunda. Se
transformaron los archivos binarios directos de una columna -que es la
forma en que estaban guardados los datos anterlormente -a archivos binarios'
directos de renglones, con tantas columnas como datos habian; esto fue pér
razones de proéeso. Para aprovechar los proceso; mas rapidos, todos los
archivos se manejarcn como enteros (en archives binarios de acceso directo)

en vez de reales (archivos ascii) con una relacién del siguiente tipo:

variable ascii variable binaria relacioéon
PA PB PB = RA X 20
TA TB TB = TA X 100. .
SA SB SB = (SA- 30) X 1000
P, oy oy = (.oA - 1) X 1000

Acto seguido, se refirieron las velocldades geostréficas a 1000 metros
de profundidad, o a la profundidad de la estacién cuando es muy somera, de
un par dade de estacliones; se supuso que la velocidad en estos niveles era
de 0 m/seg. Se calcularon los promedios verticales por capas de 100, S0 o
10 metros de profundidad, segiun lo permitié la profundidad de las
estaciones, de las sigulentes variables: densidad "in situ" p, componentes
de la veloclidad geostréfica V {con u y v sus componentes en dlrecclén este
y ncfte, rgspectivamente], temperatura potencial 8 y calor especifico Cel
"asi como el transporte de masa dado por szL y el transporte de calor dado
por pVBCezL. donde z es la profundidad entre 2 niveles sucesivos y L es la
distancia entre estacliones (calculada con una férmula dependiente de la

latitud ¢ y de la longitud A de un dado par de estaclones, tal que:za

L= cos-l(sen ¢ sen ¢’+ cos ¢ cos ¢ cos (A-A') X 60), con [Ll=mn ),
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Los promedios se calcularon utilizando trapezoldes de la siguiente
manera:
drea del trapecio= A
area del rectdngulo= A‘;_,:

area del tridngulo= A

v
A= Ac; AV ’
A=vi, Gz -z (—11+1—-—!l’)—2f21+1'-_—'z‘1')' ,
=z, mz) by, by 5 Yl
=z =-z) (v +v )
R (M |
=z, -2 (—Xm———; y,.)

donde vl es la variable en cuestién y z1 es 'la profundida (Fig., 19)

v v
141 i

’ > variable
\

profundidad

Fig.19 Perfil de varlable

Por iltimo, se acumulé el valor de los transportes de masa y de calor,
para calcular los transportes totales en cada pareja de estaciones hasta la
maxima profundidad muestreada, asi como los transportes netos por

transecto.
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CAPITULO IIT

RESULTADOS

3.1 DESCRIPCION Y ANALISIS DE LOS RESULTADOS

El Estrecho de Yucatdn se dividié en 14 transectos con las
caracteristicas descritas en la tabla 1, que se conformaron con base en la
distribuci6n de 42 estaciones, de acuerdo a la figura II.

Para cada uno de estos transectos y para cada pareja de estaciones se
calculé la velocldad geostréfica en capas de 100 metros de espesor, asi
como los transportes promedic de masa y de calor en los términos descritos
en el capitulo III, cuyos resultados aparecen en las figuras 1A a la 144,
1B a la 14B y 1C a la 14C, correspondientes a la veloclidad geostréfica, el
transporte de masa y el transporte de calor, respectivamente,.

Asimismo, se calcularon los transportes acumulados de masa y de calor
de cada transecto en cada pareja de estaclones, asi como los transportes
netos de todos los transectos estudiados; éstos se muestran en las tablas 2

y 3, respectivamente.

Es lmportante sefialar que:
1) Se calcularon los transportes en todos los transectos, para obtener una
informacién mds completa del comportamiento de las aguas en esta zona; sin
embargo, los transportes transversales al Estrecho de Yucatén son los que
dan una mejor informacién del agua que pasa a través de éste, dado que el

orden de magnitud de la velocidad en los transectos transversales al
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Estrecho es mucho mayor a los otros.

ii) De todos los transectos estudiados, los que tienen especial importancia
son los transectos III y IV, dado que estdn situados en el umbral dgl
Estrecho de Yucatan y representan el flujo neto de aguas del Carlbe al
Golfo de México. Estos valores representan un adendum 2 la no mucha
informacién disponible para la zona.

11i) Dado que los transportes de masa y de calor siguen a la distribucién
de velocidades, solamente se graficé los perfiles de la veloclidad
geostréfica en capas de 100 metros (velocidad contra profundidad) para cada
pareja de estaciones de cada uno de los transectos, como se muestra en las
figufas :lD a la 14D; se trazé el campo de velocidades geostréficas
superficiales (0-100 metros)} para todos log transectos, como se muestra en

la figura 1V; vy se analizé los sistemas de corrientes,

Los resultados obtenidos muestran la exlstencia de tres sistemas de

corrientes diferentes en el Estrecho de Yucatén:
1) En el centro del Estrecho se observé que la corriente fluia hacla el
norte con velocidades miximas (estaciones 35-34 y 15-16, correspondientes a
los transectos III y IV respectivamente~ transectos méas cercanos al
Estre;ho—), que decrecian rapidamente con la profundidad; esto indica la
posicién del eje de la corriente del Canal de Yucatan.

Analizando todos los transectos transversales al Estrecho se observé
que en el Canal de Yucatan la corriente con velocidades miximas, 1.e. el
eje de la corriente del Canal de Yucatdn, se encuentra localizada hacla el
norte entre las estaciones 25-24, 29-30, 35-34, 15-16, 42-43 y 49-48,

correspondientes a los transectos I, II, III, IV, V y VI, respectivamente,
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como se muestra en la figura III. El slstema de corrientes muestra en la
parte oeste del Canal de Yucatan un fuerte corriente cuyo niicleo estéd cerca
de la plataforma continental; en la zona del umbral el naGcleo de la
corriente se acerca un poco mias al centro y, posterlormente se desvia un
pocoe hacia la lzquierda, ‘prbblablemente para unirse a la Corrlente del
Golfo; y finalmente se observb que una parte de la corriente fluye hacla la
derecha de esta desviaclién, quizd para unirse, mas adelante, a la Corriente
de Florida.

2) Una corriente débil hacia el sur se encontré cerca de Cabo San Antonio,
Cuba (estacién 16~17), arriba de los 300 metros, observandose un
contraflujo subsuperficial (hacia el norte) entre los 300 y 700 metros.

3) Cerca de Yucatidn, en el lado oeste del Estrecho, se encontré una
corriente dirigida hacla el sur en la reglén este del transecto I (estacién
26-27); asimismo, una corriente superficial (0-100 metros) muy pequefia se
dirigia hacla el norte (estacién 35~36) y por debajo de los 100 metros su
direcclén cambiaba tomando una totalmente opuesta (hacia el sur), de lo que
se puede .dnducir 1la . existencia de una contracorriente {llamada
Contracorriente de Yucatan), la cual podria tal vez ser una prolongacién de
la corriente del Banco de Campeche, que se sumerge en sentido opuesto a la
Corriente de Yucatdn formandose asi una contracorriente. Las velocidades en
ésta zona son pequefias. Asimismo se observé que en una parte de la
‘plataforma continental mexicana las corrientes superficlales van dirigidas

hacia el sur, formando parte de la Contracorriente.(Fig. IV).
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En cuante a los errores de medicién, existen los inherentes al
dispositivo experimental CTD 24. calibrado en 1983, correspondientes a:
presién t1.6 db, temperatura t0.00S °c y conductividad b 0.005 mmhos
(salinidad *0.003 ppm), los errores que se pueden introducir, porque no se
cumplen las condiciones de geostrofia en algunas partes del Estrecho (ya
que existen aceleraciones y friccién); estdn las posibles fuentes de error
como el no tener informacién de viento confiable en la zona estudiada (por
lo que no fue posible tomar en cuenta ese efecto), y las limitaclones que
se tienen por el nivel de referencla; adicionalmente estidn los errores
introducidos a través del cdlculo de datos (obtenidos en el Laboratorio de
Oceanografia Fisica del Instituto de Cleﬁciaéjdel Mar y Limnologia de 1la
UNAM) :
densidad 8p= % 0.0066 Kg/m® (Ruiz, UNAM)
distancia entre estaciones éL= b 850 m (Z2avala,op.cit.)
distancia entre niveles promediados &z= Li6nm (manual CTD)
temperatura potencial &8= % 0.005 °C (manual CTD)
calor especifico &C = ? 0.06 J/Kg °C (Ruiz, UNAM)

velocidad geostréfica 4V= % 0.0041 ws (Zavala, op.cit.)

Por lo que los errores de cdlculo en los transpertes de masa y de caler

estan dados por:

T, aTM (v Isv) (pZsp) (LIsL) (27 82) y

T et = v (elap) (0l (c, Tac) (Lial) (27 s2)
por lo que se obtlene:

8T = % 0.011 x 1019 kgrs

8T = to.012 Py
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3.2 PRESENTACION DE RESULTADOS
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TRANSECTOS

TRANSECTO [ ESTACION § LATITUD (°}} LONGITUD (°} ]} DISTANCIA ENTRE PROFUNDIDAD
# # N W ESTACIONES (m) (m)
| 27 20.46 87.07 8368 388

26 20.6 87.01 63113 438
26 20.61 86.6 52093 6562
24 20.6 86 653113 1008
23 20.6 86.49 51066 1004
22 20,49 86 52093 1000
21 20.5 84.6 1636
] 28 20.99 86.67 34284 214
29 21 86.34 36397 1000
30 20.98 85.99 48999 1001
31 21.02 86,62 54021 1636
32 21 85 51890 1637
20 21 84.6 1001
11 37 21,6 36.74 24036 13
38 21.47 86.61 52872 40
36 21.6 86 51723 1000
34 21.56 86.B 52779 1634
33 21.49 84.99 61741 1002
19 21.6 84.9% 1001
v 12 22 87.49 60537 21
13 21.99 87 651666 22
14 22 86.6 50618 168
16 22 86.01 £2685 1249
16 21,897 86.6 50637 1002
17 21.88 85.01 632
\ 40 22.47 87.48 50370 37
41 22,46 86.99 49618 160
42 22.5 86.61 52330 400
43 22.6 86 52390 1000
a4 22.6 86.49 50333 1636
46 22.6 86 34933 1638
46 22.6 84.66 1004
Vi 64 23 87.6 52205 51
563 23 86.99 50148 376
52 23 B86.5 51186 727
61 22.99 86 51185 1006
60 23 85.6 651185 1000
49 23 86 51186 1638
48 23 84.6 62206 1637
47 23 83.99 1636
Vit 486 22.6 84.66 88322 1004
47 23 83.99 1636

TABLA 1




TRANSECTOS

Vil 21 20.6 84.5 56560 1636
20 21 84.5 76247 1001
19 21.5 84.99 29186 1001
18 21.76 85.03 24533 704
17 21.98 85.01 68079 632
46 22.6 84.66 67929 1004
48 23 84.6 1637
IX 22 20.49 85 56671 1000
32 21 86 54459 1637
33 21.49 84.99 29956 1002
18 21,76 86.03 24533 704
17 21.98 865.01 67792 632
45 22,6 85 55560 1638
49 23 36 1638
33 21.48 84,99 54488 1002
17 21,98 86.01 632
X 23 20,5 86,49 57866 1004
31 21.02 85.52 53378 1636
34 21.6 85.5 £2226 1636
16 21.97 86.5 58903 1002
44 22.6 85,49 55569 1636
50 23 86.5 1000
X 24 20.6 86 53348 1008
30 20,98 86.99 57792 1001
36 21.6 86 56670 1000
16 22 86.01 66670 1249
43 22,6 86 54449 1000
51 22,99 86 1005
X 26 20.51 86.6 56930 552
29 21 86.34 65116 1000
36 21.47 86.51 58903 40
14 22 86.5 56570 166
42 22.5 86.51 66570 400
52 23 86.5 727
Xl 27 20.45 §7.07 72999 398
28 20,99 86.67 57133 214
37 21.6 86.74 39446 13
38 21.76 87 25568 10
13 21.99 87 52237 22
41 22.46 86,99 60005 160
53 23 86.99 376
XV 12 22 87.49 52237 21
40 22.47 87.48 58929 37
54 23 87.5 51

TABLA 1
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TRANSPORTES POR ESTACION

TRANSECTO ESTACION PROFUNDIDAD TRANSPORTE DE TRANSPORTE DE REFERIDC A: PROMEDIO CADA
# # ~ (m) CALOR (PW) MASA (1 0"Kglseg_) {m) (m}
I 2122 1627 -1.437 -1.778 1000 100
2223 1003 -0.103 . <0.161 1000 100
2324 1005 0.737 0.841 1000 100
2425 1005 1.008 1.064 1000 100
2526 545 0.499 0.549 estacién menor 100
2627 435 -0.045 -0.039 estacién menor - 100
) 2032 1629 -0.861 -1.154 1000 100
3231 1629 0.359 0,459 1000 100
3130 1629 1.07 1.288 1000 100
3029 998 1.378 1.745 1000 100
2928 998 0.041 0.041 1000 100
n 1933 997 -0.616 -0.769 1000 100
3334 1200 0.273 0.393 1000 100
3435 1629 1.598 2.02 1000 100
3536 997 -0.108 -0.264 estacién menor 100
3637 37 -0.002 -0.003 estacién menor 10
v 1716 999 -0.201 -0.18 1000 100
1615 1247 1.135 1.31 1000 100
1514 1247 0.438 0.473 1000 100
1413 163 -0.014 -0.024 estacidn menar 100
1312 20 0.003 0.003 estacién menor 10
\' 4645 1631 0.158 0.23 1000 100
4544 1631 0.343 0.309 1000 100
4443 1628 0.585 0.584 1000 100
4342 990 0.632 0.738 1000 100
4241 3396 -0.021 -0.025 estacién menor 100
4140 147 0.005 0.006 estacion menor 100

TABLA 2



0!l

TRANSPORTES POR ESTACION

TRANSECTO ESTACION PROFUNDIDAD TRANSPORTE DE TRANSPOfTE DE REFERIDO A: PROMEDIO CADA
# # {m) CALOR (PW) MASA (1 O"Kglseg_) {m) {m}
' 4748 1630 0.283 0.364 1000 100

4849 1633 0.612 0.754 1000 100
4950 1633 -0.197 -0.271 1000 100
5051 1000 -0.239 -0.396 1000 100
5152 1000 0.182 0.164 1000 100
5253 724 -0.21 -0.212 estacion menor 100
5354 373 -0.028 -0.027 estacién menor 100
Vil 4647 1628 0.397 0.463 1000 100
viit 2120 1627 -0.889 -1.132 1000 100
2019 997 0.34 0.189 1000 100
1918 997 -0.115 -0.,18 1000 100
1817 6§97 Q.197 0.197 estacién menor 50
1746 999 -0.081 -0.06 1000 100
4648 1630 0.704 0.813 1000 100
IX 2232 1629 -0.352 -0.547 1000 100
3233 1629 0.468 0.521 1000 100
3318 997 0.123 0.125 1000 100
1817 637 0.197 0.197 estacién menor 50
1745 1631 -0.012 0.044 1000 100
45493 1631 1.153 1.338 1000 100
3317 997 0.315 0.314 1000 100
X 2331 1629 0.125 0.104 1000 100
3134 1629 0.386 0.379 1000 100
3416 1629 0.179 0.273 1600 100
1644 1628 0.714 0.872 1000 100
4450 1628 0.621 0.829 1000 100

TABLA 2




T

TRANSECTO ESTACION PROFUNDIDAD TRANSPORTE DE TRANSPORTE DE REFERIDO A: PROMEDIO CADA
[4 # {m) CALOR (PW) MASA {10"Kg/seg) {m) {m])
X1 2430 1005 0.483 0.575 1000 100

3035 9398 0.975 1.209 1000 100
35156 1247 -0.254 -0.398 1000 100
1543 1247 0.158 0.154 1000 100
4351 1000 -0.206 -0.15 1000 100
Xt 2529 997 0.378 -0.403 estacién menor 100
2936 997 -0.121 -0.288 estacién menor 100
3614 163 0.003 0.006 estacién menor 50
1442 396 -0.037 -0.046 estacién menor 100
4252 724 -0.661 -0.769 estacién menor 100
Xt 2728 397 0.078 0.078 estacién menor 50
2837 209 -0.044 -0.053 estacién menor ‘50
3738 10 0.001 0.001 . estacién menor 10
3813 20 -0.0002 -0.00009 estacidn menor 10
1341 147 0.005 0.007 -, estacién menor 50
4153 373 -0.21 -0.232 estacién menor 50
Xiv 1240 34 -0.003 -0.002 estacién menar 10
4054 48 -0,004 -0.004 estacidn menor 10

TABLA 2
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TRANSPORTE DE MASA

TRANSECTO TRANSPORTE DE CALOR
# (PW) (10"°Kg/seg)
[ 0.659 0.476
M 1.987 2.379
n 1.152 1.377
v 1.361 1.582
Vv 1.702 1.842
Vi 0.403 0.376

Vil 0.397 0.463
Vil 0.156 -0.001
1X 1.577 1.678
X 2.025 2.457
Xi 1.167 1.39
Xil -0.438 -0.694
Xlil -0.17 -0.201
XIV -0.007 -0.006

TABLA 3
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CAPITULO IV
CONCLUSIONES

4.1 DISCUSION Y CONCLUSIONES

El Estrecho de Yucatin es un 4&rea complicada del océano: toda la
circulacién que viene del mar Caribe penetra al Golfo de México a través de
él, que es una cuenca cuya boca de sallda estd muy cerca de la de
entrada.Esto provoca efectos muy especlales: parte de las aguas de la
Corriente de Yucatdn describen un pequefic lazo en la regién oriental cie'l1
Golfo de México? ésta es la llamada Corriente de Lazo.

En el Estrecho de Yucatén la suposicién de geostrofia puede no ser muy
realista, porque aparentemente, el océano sufre aceleraclones cuando la
masa del agua caribefia trata de pasar por una boca estrecha y también
porque las aguas estan relativamente cercanas a las fronteras continentales
y al fondo océanico mismo, ademis existe el patrén de vientos allsios
soplando en la zona, del cual no se tiene mucha informacién.

A pesar de todo, la aplicacién del método geostrdéfico en esta tesis,

produjo resultados semejantes a los de otros Iinvestigadores que han

10,1
estudiado la zona.¥%10:11:12,13,14,25

Es im.portante hacer notar que, aungue los valores son promedios en
capas de 100 metros, se puede observar que las intensidades de corrientes,
a‘si como los valores del transporte de masa, son cercanos a los que se
encuentran en la literatura, y que el transporte de calor no pudo ser

comparado con el obtenido por otros investigadores debido a que no se
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encontré informacién bibliogrifica de esta zona.

Es lmportante sefialar que se muestra el Estrecho de Yucatén, antes y
después del umbral, con un nimero considerable de estaciones. En esta
ocasién se tuvo la oportunidad de conocer mds la estructura de 1la
corriente, mostrandose una gran extensién del eje de la Corriente de
Yucatdn; y encontrindose una corriente dirigida al sur en la regién este
del Estrecho, cerca de Cuba; ésta podria, tal vez, ser la contracorriente

2

observada por Emilsson 0

5 1 9 11
, Gordon ', Cochrane”, Hansen

y Molinari'*, Ast
mismo, se observé una contracorriente cercana a la zona contlnental
mexicana; las conclusiones en esta zona son pobres debido a las
limitaciones de la geostrofia (friccidn), sin embargo Emilssonli, nghraneg
y Rossov8 encontraron algoe similar,

El estudlo de las corrientes es necesario debido a gque es importante
conocer la estructura del Estrecho de Yucat&n para tener las condiclones de
entrada al Golfo de México. En particular, el saber por dénde cruza al
Estrecho el mayor volumen de masa de agua ayuda a la navegacion (los barcos
viajan de acuerdo a la direccién de la corriente} y a la pesca (algunos
animales marinos viajan con relacién a la direccién de la corriente). La
cantidad de agua transportada por el océano afecta al transporte de calor y
al balance de calor en el océano, incluido el intercambio atmbsf;ra-océano
y, por consecuencia, a las comunidades biclégicas marinas y, por ende,
‘afecta a la pesca. El estudio de los transportes de masa y de calor, en
esta zona, auxilia a la climatologia, ya que la entrada principal de las
aguas oceanicas al Golfo de México es a través del Estrecho de Yucatdn, y
como aguél es una cuenca de evaporacién, influye en 1la climatologia

regional y, por lo tanto, en la mundial., Es util conocer la diferencia de
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calor entrante al Golfo y el cedido a la atmésfera, pues ésta se puede
aprovechar como energia, por ejemplo en el uso de las plantas OTEC (Ocean

Thermal Energy Conversion)2®
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4.2 RECOMENDACIONES

Aparentemente, el Estrecho de Yucatdn no es una zona apropiada para la
aplicaciétn del método geostréfico. Este no se aplica sl existen
acelerapiones y la plataforma continental esta muy cerca de la zona de
estudio, como en este caso. Seria entonces recomendable que en el futuro
los proyectos de investigacién incluyeran formas alternativas de medicién
de velocidad (mediciones directas e 1ndirectasx7), debldo a que tal
instrumental no estd disponible para todos los Investigadores, sobretodo
para el caso de los paises en vias de desarrollo, puesto que implica
tecnologias de alte costo; a la vez que se planeara la adquisicién de dates
meteorolégicos para obtener informacién mis realista sobre las corrientes
inducidas por vientos, y resolver asi las dudas sobre la aplicabilidad del
método geostréfico en esta zona. Asimismo seria recomendable que, ademis
de la evoluci6én tecnolégica, existiera un desarrollo teérico a través de
modelos analiticos y numéricos con mayor resolucién, como el método
1nversol7, que se ha ven;do aplicando y discutiendo en la oceanografia a
partir de 1977.

Pocos estudios en la zona del Estrecho de Yucatin han hecho muestreos
a profundidades cercanas al fondo océanico., Ciertamente en este caso no fue

asi, como se observa en los transectos presentados aqui. La zona profunda

‘en la parte del Caribe y del Golfo cerca del Estrecho de Yucatén es

bastante desconocida. Seria recomendable también que en el futuro se
nuetrearan las zonas abisales de esta parte del océano.
Buena parte de los estudios realizados anterlormente a través del

Estrecho fueron hechos entre Cabo San Antonio, Cuba e Islas Mujeres,
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México, cubriendo en forma transversal el Canal de Yucatdn. En el YUCA I
los transectos tuvieron una distribucién en forma paralela a los meridianos
y paralelos de la Tlerra, y las estaciones se reallzaron cada medlo grado
aproximadamente, por ser una forma mas cémoda de reallizar las estaclones, y
sin embargo los resultados encontrados concuerdan con los de la literatura;
por lo que es recomendable realizar las estaciones de esta manera.

Por dltimo es aconsejable realizar un estudio simultaneo en los
Estrechos de Yucatédn y de Florida, para obtener informacién sobre la
entrada y salida de las aguas del Golfo de México, y asi medir corrientes y
transportes, aprovechando de una me jor manera las Investigaciones

, ]
realizadas, y darles aplicaciones como las descritas anteriormente.
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