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RESUMEN

Se utilizé un modelo unidimensional de capa de mezcla del tipo "slab model",
efectudndose seis tipos de experimentos en los cuales las combinaciones dependieron
de los valores dados al viento, de la existencia de intercambio de calory de los valores
que toman las constantes opticas para agua de mar.

Se encont;é que para condiciones conviento constante, sin permitir intercambio
de calor en la superficie, la evolucion de la profundidad responde siguiendo una
funcién definida ya anteriormente por Phillips (en Niiler and Kraus, 1977). Para un
caso en el que el viento esté dado segiin el periodo inercial de la localidad, pudo
verificarse que la capa de mezcla se hunde siguiendo dicho periodo inercial. En toda
situacion, el hundimeinto de una capa mezclada trae consigo un enfriamiento de la
misma.

En condiciones contrarias, es decir, sin viento y con intercambio de calor, la
profundidad tiende a crecer lenta y gradualmente, con tendencia a llegar a una
profundidad limite en la que la capa de mezcla no se hundird més. Finalmente,
permitiendo tanto intercambio de calor en la superficie con un viento medido, pero
cambiando los pardmetros 6pticos, la capa de mezcla se hunde siguiendo un mismo
patrén de comportamiento, pero la temperatura decrece aproximadamente 1/40C

mds para el agua costera.



INDICE
INTRODUCCION
I. JUSTIFICACION DEL PROBLEMA.
1.1. Definicién de la capa de mezcla.
1.2. Importancia de la capa de mezcla.
II. OBJETIVO.
1. METODOLOGIA.
3.1. Ecuaciones bdsicas de la capa de mezcla.
3.2. Manera de modelar la capa de mezcla.

3.3. Modelos integrados de capa de mezcla.

3.4. El modelo de R.O.R.Y. Thompson (1976).

3.5. Entradas del modelo.
IV. RESULTADOS.
V. DISCUSIONES.
VI. CONCLUSIONES.
VII. BIBLIOGRAFIA.

o CoO N1 W W

10
12
15
19
22
37
42
44



LISTA DE FIGURAS

Figura 1. Representacién esquemdtica de la Capa de Mezcla
incluyendo las capas de ondas en la superficie y la de
entrainment.

Figura 2. Valores medidos de Temperatura del aire (a); Presién
atmosférica (b) y; Humedad relativa (c). Localidad:
Cananeia, Brasil ( 25°00° 09" latitud S,47°55° 06" W ).

Figura 3. Hundimiento de la capa de mezcla para un viento

constante T=15.0ms™" | sin intercambio de calor con la
atmdsfera y estratificacion lineal de temperatura: (a) Débil;
(b) Fuerte. Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para
ambos casos (c).

Figura 4. Hundimiento de la capa de mezcla sin viento, con una
pérdida de calor diaria de 200 cal/ cm? y estratificacién lineal
de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte. Profundidad de la capa
a lo largo del tiempo para ambos casos (c).

Figura 5. Hundimiento de una capa de mezcla inicial somera
(10m), con viento constante T=15.0ms ™", sin intercambio
de calor con la atmésfera y estratificacion lineal de
temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte. Profundidad de la capa
a lo largo del tiempo para ambos casos (c).

Figura 6. Hundimiento una capa de mezcla profunda (40m), con

viento constante T = 15.0m s~ ', sin intercambio de calor con
la atmosfera y estratificacion lineal de temperatura: (a)
Débil; (b) Fuerte. Profundidad de la capa a lo largo del
tiempo para ambos casos (c).

Figura 7. Evolucién de una capa de mezcla somera (10m), sin
viento, con una pérdida de calor de 200 cal/cm2dia y
estratificacion lineal de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte.
Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos
casos (c).

Figura 8. Evolucién una capa de mezcla profunda (40m), sin
viento, con una pérdida de calor de 200 cal/cmZdia y
estratificacion lineal de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte.
Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos
casos (c). '

21

26

27

28

29

30

31



Figura 9. Evolucién de una capa de mezcla somera (10m), con
viento inercial (o, o5, = 15.0*Sin( 2+ )a25°00° 09” S, con
intercambio de calor con la atmosfera y estratificacion lineal
de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte. Profundidad de la capa

a lo largo del tiempo para ambos casos (c).

Figura 10. Evoluciéon de una capa de mezcla inicial profunda

(40m), con viento inercial T[O.%]=15.O*Sin(%)

a25°00’ 09" S, con intercambio de calor con la atmdsferay
estratificacién lineal de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte.
Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos
casos (c).

Figura 11. Patrén de velocidades verticales para un viento
constante T=15.0ms ' (a); y para un viento inercial

T(0,961= 15.0%5in( 2" a25°00° 09" S (b).

Figura 12a. Hundimiento de una capa de mezcla somera con
viento medido, para una estratificacion lineal de temperatura
débil: (a) Agua Costera -Tipo III-; (b) Agua Ocednica Clara,
y (¢) profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos
Casos.

Figura 12b. Temperatura de superficie (d); y Calor ganado
durante 4 dias con viento medido para los dos tipos de agua:
Agua Costera y Agua Ocednica Clara.

32

33

34

35

36



INTRODUCCION.

El estudio de la interaccidon Oceano-Atmosfera, se ha convertido en las ltimas
tres décadas en tépicos centrales para la geofisica. Su importancia radica no sélo en
la comprensién de los fenémenos meteoroldgicos presentes, sino también en la
previsién del tiempo y estado del mar, prevision de la estructura termohalina de la
capa superior del oceano, su aplicacion en navegacion y acustica submarina, y mas
recientemente en los modelos acoplados oceano-atmoésfera.

Es comin encontrar cercano a la superficie del océano cantidades escalares
como temperatura ysalinidad verticalmente mezcladas. Esta regién de propriedades
mezcladas es llamada capa de mezcla de la superficie (CMS) o capa de mezcla superior
del oceano la cual se ha observado es turbulenta (Grant, Moilliet and Vogel, 1968).
Su profundidad varfa tfpicamente de pocos metros a los 100 0 200m y no se tiene un
conocimiento preciso sobre la mezcla de las propriedades vectoriales, ni de la
distribuciéon de las velocidades horizontales dentro de ella debido a que existen muy
pocas mediciones de ésta variable, situacion que no sucede con la temperatura y
salinidad.

Las variaciones temporales y espaciales de la profundidad de la CMS estan
principalmente asociadas a los cambios de energia con la atmosfera y transferencia
de cantidad de movimiento a través de la superficie del mar. La respuesta de la CMS
a la atmosfera varia en relacion a tres escalas temporales: (1) escala de tiempo diurna,
(2) escala de tiempo sindptica y (3) la escala de tiempo estacional.

En la escala de tiempo diurna, las condiciones superficiales de la CMS en

ocasiones desaparecen completamente debido a un fuerte calentamiento 'y



condiciones de viento ligero, asi mismo decrece durante el dia cuando el calor ganado
por radiacion solar incidente es mayor que la suma de pérdida de radiacion por onda
larga y los flujos de calor latente y calor sensible. Durante la noche la pérdida de
radiacion por onda larga y los flujos de calor latente y sensible enfrian esta capa,
ocasionando que se hunda.

Las variaciones en la CMS en escala temporal no son independientes, sind que
estin relacionadas entre si de una manera adn desconocida. Asi, las variaciones
diurnas tienden a ser mayores en primavera y verano, cuando el calentamiento por
radiacion solar es mayor, y cuando las tormentas son débiles ypoco frecuentes (Tully
and Giovando, 1963; y Fiessel, Pond and Miyake, 1976).

La capa de mezcla varia espacialmente, pero dicha variacién sin embargo, no
es tan observable como en la escala de tiempo. Una escala horizontal de interés seria
la mesoescala (Bernstein and White, 1974)1, cuyo estudio no estard contemplado en

\

el presente trabajo.

1 Encontraron una correlacion entre la temperatura de la superficie del mar y eddies en la mesoescala en primavera
y en otofio en el Pacifico Norte.



1. JUSTIFICACION DEL PROBLEMA.

1.1. Definicion de la capa de mezcla.

La definicién de la capa de mezcla (CM) es algunas veces subjetiva ydependiente
de medidas realizadas. Podemos definir el espesor 4 de la CMS como la profundidad
encima de la cual la densidad es homogénea hasta 0.02 unidades de sigma-t (o )2,
Otros criterios para la determinacién de la profundidad de la CM pueden ser usados.
Ostapoff y Worthem (1974), la definieron como la profundidad en la cual la
temperatura estd dada por

T(l0m)-1.0°C; (1.1.1)
como consecuencia de la definicién de la profundidad de la CM su temperatura queda

definida como:

0

TCM:fT(z)dz; (1.1.2)

-h

y su contenido de calor de la forma:
0
Hc.w=pcpf[T(z)~TCM]dz; (1.1.3)
-h

de tal modo que hes la profundidad de la CM, p la densidad media de la misma, c,

el calor especifico a presion constante y T(z) el perfil vertical de la temperatura.
Sin embargo, el guiarnos por perfiles de temperatura para definir la capa de
mezcla resulta en ocasiones problemadtico por las variaciones temporales que pueden

estar presentes en el momento de la medicién.

2 equivalente a 0.07<C en temperatura y 0.03 p.p.m. en salinidad para valores tipicos de regiones tropicales



Dindmicamente se define la profundidad de la CM como la capa sobre la cual
el flujo vertical turbulento de la boyancia (flotabilidad) tiene una dependencia lineal
con la profundidad. Sobre la capa de mezcla se tiene una regién dominada por ondas,
donde los fendmenos de quiebre y deriva por el viento son importantes. Bajo la CM
existe otra capa, la de "entrainment" (abordamiento), a través de la cual la CM de la
superficie recibe una contribucién de masa de agua mas fria del interior del oceano
a través de la termoclina estacional durante el proceso de hundimiento (Mascarenhas
Jr., 1984). Posterior a la capa de "entrainment", se tiene el interior del oceano con

una estratificacion estable y no turbulento.

OW—\—WM .

‘W

Fig. 1. Representacion esquemdtica de la Capa de Mezcla incluyendo las capas de

ondas en la superficie y la de entrainment.



1.2. Importancia de la capa de mezcla.

La capa de mezcla asi como la region de la superficie del mar dominada por
ondas yla termoclina estacional, son importantes para comprender los procesos fisicos
que involucran la interaccion entre oceano y atmosfera. El conocer como el
momentum es transferido de la atmosfera al oceano es importante para entender
como la atmosfera forza las diferentes escalas de movimiento del oceano. El
conocimiento de como el calor es transferido de la atmoésfera al oceano y viceversa
es importante para entender como la atmésfera yel oceano interactuan mutuamente.

Los procesos fisicos generalmente se estudian por su causa y por su efecto, la
relacion entre causa yefecto generan problemas de intereses variados. Existen tres
problemas por los cuales la capa de mezcla es importante:

- el de acoplamiento entre los movimientos del oceano yla capa de mezcla, i.e.
el de reflexion ysobre-reflexion de las ondas inerciales de gravedad en la CMS (Stern,
1977), asi como de las ondas internas, D’Asaro (1978);

-el forzamiento atmosférico en el oceano, ya que por un lado es importante para
la generacién de ondas internas (Bell, 1978; Kantha, 1979 a,b) y ondas inerciales
(Pollard, 1970); y por otro, es también interesante para la generacion de ondas de
Rossby por el flujo de superficie (Frankignoul and Miiller, 1979)3, sin embargo su
generacion por el esfuerzo del viento ("wind stress") es mucho mdas importante
(Frankignoul and Miiller, 1979 a,b); y

- para estudios de anomalias de temperatura de superficie del oceano

(Frankignoul and Hasselmann, 1977; Elsberry and Garwood, 1978; y Haney, Shiver

3 Aunque si bien es cierto que estas ondas resulten ser muy pequefias y despreciables



and Hunt, 1978). Ademés la capa de mezcla es también importante en la
determinacion de la respuesta de la superficie a movimientos quasi-geostroficos,
(Stevenson, 1979).

Asi, la determinacién de la respuesta de la superficie es importante por dos
razones: (1) la primera es que en vista de que existe un interés cada vez mayor de
observar los oceanos desde satélites artificiales, resulta ttil detectar los movimientos
oceanicos interiores a través de la variacién de los patrones y de los razgos de la
temperatura superficial del oceano (SST); (2) la segunda razon es que uno de los
mecanismos propuestos para el transporte de calor en direccién hacia los polos es el
flujo turbulento de calor en mesoescala dentro de la CMS (Voorhis, Schroeder and
Leetmaa, 1976).

Finalmente se debe considerar que la prueba de modelos de CMS exige un
périodo de observaciones en un lugar fijo del océano, dependiendo de la escala de

tiempo en que se esté interesado estudiar.



. OBJETIVO.

Realizar experimentos numéricos utilizando un modelo unidimensional de capa
de mezcla de tipo "slab model", simulando situaciones que acontecen en el oceano y
observar la respuesta de la profundidad de la capa de mezcla y del calor almacenado

a las diferentes ‘situaciones asi como la distribuicion vertical de temperatura.



. METODOLOGIA.

3.1. Ecuaciones bdsicas de la capa de mezcla.

Para la deduccién de las ecuaciones usadas en los modelos unidimensionales de
CM fueron hechas las siguientes suposiciones por Kraus (1977) y Svensson (1978):

i) El efecto de la conveccign y la difusién horizontal son despreciados. Dentro
de la formulacién unidimensional también se tienen que excluir algunos procesos de
mezcla, tales como circulacién de Langmuir, ondas internas y surgencias. También
las condiciones de contorno deben ser tratadas de manera unidimensional en espacio.
El efecto de una distribuciéon horizontal de un flujo de calor y de cantidad de
movimiento en la superficie no pueden ser incluidos.

ii) La capa superior del oceano se supone turbulenta la mayor parte de tiempo,
la adveccién horizontal turbulenta es despreciada y los terminos de Reynolds son
parametrizados.

iii) Por simplicidad, solamente las variaciones de densidad debido a la
temperatura son considerados.

La validez de estas suposiciones depende de la situacién estudiada. Se debe
estimar la importancia de los diferentes procesos de mezcla, y jugar con las
suposiciones que sean razonables.

La ecuacién bdsica es la ecuacién de conservacion de calor, en la que si se
desprecia la difusién molecular y se considera sdlo la turbulenta queda:

oT 0o W) 1 ol (3.1.1
=] = e} e
ot oz pCpdz )



donde T es el valor medio de la temperatura en la capa de mezcla y7 ° la fluctuacion,
wla fluctuacién de la velocidad en la vertical e /la componente de la radiacién solar
que penetra al oceano. La componente de la radiacién (Paulson and Simpson, 1977)

tiene la forma:

B [=14Re ™ W +(1-R)e™ ", (3.1.2)
donde los pardmetros R,%,,y&2,especifican los diferentes tipos de agua.
La ecuacion de la cantidad de movimiento para el caso se reduce a:
éﬁk’xbi@?):o; (3.1.3)
at o

donde u es la velocidad media horizontal, fFes el pardmetro de Coriolis, K es el vector

unitario en la direccion vertical =, yu”es la fluctuacion de la velocidad.
Las variaciones horizontales de presion serdn despreciadas. Debido a la

suposicion de homogeneidad horizontal, la ecuacion de continuidad se reduce a:

E:VH.J:O (3.1.4)

Una alternativa conveniente es usar la ecuacién de boyancia, definida como:

ob 0 ——.  gaadl

€0 b 2 b = oA
at+az(w ) PEsOT (el 2
donde
b#—g(p;—p0)=ga(T—Tﬂ); (3.1.6)
0

b representa la boyancia, acel coeficiente de dilatacion térmica, los indices 0 indican

valores caracteristicos de densidad ytemperatura yb “la fluctuacién de la boyancia.
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3.2. Manera de modelar la capa de mezcla.

La capa de mezcla ha sido modelada experimentalmente en laboratorio con la
finalidad de comprender los mecanismos por los cuales ésta se hunde y la relacion
que dicho efecto tiene con pardmetros adimensionales.

Tres tipos de experimentos han sido hechos al respecto. En un tipo llamado de
agitacion (Turner, 1968, 1973), se involucraba la agitacion mecdnica en la parte
superior de un contenedor con un liquido inicialmente estratificado continuamente
o con dos fluidos misibles. Una interfase bien definida se desarrollaba entre la capa
superior turbulenta y el fluido abajo en reposo, que se movia gradualmente hacia
abajo debido al "entrainment". En el segundo caso, se aplica un esfuerzo horizontal
en la superficie de un fluido estratificado y se observava la taza de "entrainment”
(Kantha, Phillips and Azad, 1977). Finalmente, en el tercer tipo, el forzamiento es
dado por conveccién causado por diferencias de densidad debido al calentamiento
yefriamiento (Willies and Deardoff, 1974). Modelos tedricos han usado los resultados
de estos experimentos para calibrar la parametrizacion de sus modelos.

Para la resolucion del sistema de ecuaciones de energia mecénica, cantidad de
movimiento yenergia turbulenta, se tienen que encontrar expresiones explicitas para
los flujos turbulentos. Para ello existen cuatro tipos de modelos diversos (Niiler and
Kraus, en Kraus Ed., 1977): Modelos de turbulencia cerrados, Modelos con soluciones
deterministicas, Modelos con coeficientes turbulentos (eddy), y Modelos integrados
de CM o Modelos de capa ("slab").

i) Modelos de turbulencia cerrados (Mellor and Durbin, 1975; Mellor and
Yamada, 1974-1982: Zeman and Lumely, 1976; y Kundu, 1980): Dan solucién a los

términos de Reynolds a través de términos turbulentos de orden superior. Las
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ecuaciones de Reynolds expresan la evolucién de los productos medios de las
fluctuaciones en las ecuaciones energia mecdnica, cantidad de movimiento yenergia
turbulenta como funcién de términos de orden superior, i.e.de la triple correlaciéon
de los productos medios de las fluctuaciones. Los términos de orden superior deben
ser parametrizados en términos de coeficientes empiricos y cantidades computables.

ii)) Modelos deterministicos: Este procedimiento toma el problema
determinando directamente las fluctuaciones de velocidad a partir de las ecuaciones
primitivas. Esto requiere una resolucion en espacio y tiempo fina de las variables
dependientes, asi como de las condiciones iniciales (Deardoff, 1970).

iii) Modelos con coeficientes turbulentos: Estdn basados en la ecuacién de
energia térmica y en el supuesto de que los términos de Reynolds pueden ser
expresados de acuerdo con las leyes de Fick. Es un método cldsico basado en la
analogia existente con transporte molecular, supone que los flujos turbulentos pueden
ser expresados por el gradiente de la cantidad transportada multiplicada por un
coeficiente de difusién turbulenta_ apropiado (McCormick and Meadows, 1988).

iv) Modelos integrados de capa de mezcla (Kraus and Turner, 1967)%: Se
considera que la distribucion vertical de temperatura, salinidad yvelocidad horizontal
dentro de la CM presenta solo pequefias fluctuaciones, por lo que las ecuaciones
energfa mecénica, cantidad de movimiento yenergia turbulenta pueden ser integradas
verticalmente. De ésta manera se obtiene el transporte turbulento, aunque para ello
es necesario utilizar una ecuacion para la evolucién de la profundidad de la CM que

cierre el sistema. Este tipo de modelos puede ser subdividido en dos clases basindose

4 Ellos fueron los primeros en usar éste tipo de modelo.



en la importancia fisica que cada uno atribuye al transporte turbulento de energia
cinética (Cushman-Roisin, 1981). Hay modelos de erosién turbulenta (TEM) y

modelos de inestabilidad dindmica (DIM).

3.3. Modelos integrados de Capa de Mezcla.

Una diferencia esencial entre los modelos de turbulencia cerrados simplificados
y los modelos de capa de mezcla es la importancia que cada uno de ellos atribuye al
transporte de energfa cinética turbulenta. Los modelos cerrados utilizan una forma
reducida de la ecuacién de energia turbulenta donde los términos de disipacién viscosa
turbulenta, los de boyancia y los de tensién del flujo medio por cizallamiento son
compensados teniendo como resultado que el flujo de energia mecénica es igual a
cero. Por otro lado en los modelos de CM la energia turbulenta generada
indirectamente por el viento -por ejemplo-, es usada para efectuar trabajo en contra
de la gravedad en el fondo de la capa, en donde el agua es mds densa en el interior.
La existencia de un flujo de energia turbulenta es por tanto esencial para los modelos
de capa de mezcla.

Para la gran mayoria de los modelos de capa de mezcla se hacen las siguientes
suposiciones:

i) La temperatura media, salinidad y velocidades horizontales se suponen
quasi-uniformes dentro de la capa.

ii) En la escala de tiempo y de profundidad del modelo, una distribucion
quasi-discontinua de las variables puede ser imaginada a través de la superficie del

mar ya través de la frontera inferior de la capa de mezcla.
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iii) La tasa de variacion local de la velocidad cuadritica media turbulenta se
supone pequefia comparada con los efectos generadores ydisipadores de turbulencia.
La primera suposicion permite la integracidn vertical de las ecuaciones hasta la
profundidad de la capa de mezcla, h = h(t) Con esta integracion obtenemos una
incognita mas, por lo cual necesitamos de una ecuacién mds para cerrar el sistema.
Asi pues, introducimos la ecuacién de energia mecanica turbulenta dada por Kraus

(1972),

LA P T T el (3.3.1)
Tl e — SR = — il g D
ot oz W 2z 0z

i | - — 7 s . . v i 55
donde e” =;u";u’;, P "son las desviaciones turbulentas de presion, yela disipacion.

La suposicién de que los procesos de difusidén son despreciables en el fondo de la
capa de mezcla, obliga a suponer que todos los procesos de mezcla en aquella regién
se deben, en la ausencia de una velocidad vertical al "entrainment" v/ ..

El entrainment es un término que describe los procesos involucrados cuando se
lleva a cabo una expansion turbulenta adyacente a un fluido no-turbulento. Es una
caracteristica de todo flujo turbulento que ocurre en el oceano cuando una capa
superficial de mezcla se hunde bajo la influencia del viento o procesos convectivos
(Phillips, en Kraus Ed., 1977).

Si integramos las ecuaciones desde la superficie del mar z=0 , hasta la

profundidad de la capa de mezcla = = — h las condiciones de frontera serdn:

i) Para la ecuacion de temperatura,
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ez T =20 para z =0
(3.3.2)
pcow T =-W,AT pata. 2= —h

donde XQ es la sumatoria de los flujos de calor en la superficie, aproximado por
gjemplo, mediante las formulas del tipo "Bulk Aerodynamic" en funcion de
observaciones meteoroldgicas de la superficie del océano (Roll, 1965; y Busch, 1977).
Los flujos que se consideran a través de la interfase aire-mar, son: flujo de radiacion
solar, flujo de calor sensible, flujo de calor latente y flujo neto de radiacion de onda
larga.

ii) Para la ecuacion de cantidad de movimiento,

s Ta Mg i
(wu)=;=jcp|ua|ua para z =0

(3.3.3)

(wu)=-W,Au para 2 =—h

donde T ,es la tension de cizalle del viento sobre la superficie del mar, u_'aes la velocidad

del viento en z = a (altura del anemdémetro), p,es la densidad del aire, p la densidad
del agua de mar yC pun coeficiente de arrastre que depende de la velocidad del viento
y de la estabilidad de la columna de aire (Mascarenhas Jr., 1985).

iii) Para la ecuacién de boyancia,
wb'=gaw' T =B, para = =0

(3.3.4)
wb =-W_,Ab para z=—-h
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donde B, es el flujo de boyancia a través de la superficie. Los valores AT, At yAb

representan los saltos quasi-discontinuos de estos valores en el fondo de la capa de
mezcla.

iv) Para la ecuacion de energia turbulenta,

P .
w| e =-mu? cuando z =0

(3.3.5)

w’ f—(;+e' =-W, (u".u") cuando z=-h
donde u-es la velocidad de friccién (Niiler and Kraus, 1977) expresada como u? = %

La integracién de la ecuaciéon de continuidad para el caso unidimensional

suponiendo la velocidad vertical en la superficie nula, i.e.lw (—h) = 0. se reduce a:

_3h 3

h
= para ;>0 (3.3.6)

W, -

W,=0 para 3 <0 (3.3.7)

Al integrar las otras ecuaciones se obtiene,

oT

ha—t+(T'T-h)We=ZQ (3.3.8)
ou

hE““(U_u—h)WfTo (3.8.9)
2b .

ha—t+(b—b_h)we=Bo (363, 1O

3.4. El modelo de R.O.R.Y. Thompson (1976).
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En 1976 Thompson publicé una comparaciéon entre los diversos modelos
unidimensionales de capa mezclada, ofreciendo una implementacién simple yrapida
para el uso de computador personal. El modelo estid basado en Thompson (1973),
las suposiciones son las mismas que las expuestas en la seccién anterior, a las cuales
se les afiade que la velocidad por debajo de la capa de mezcla es despreciable. Las

ecuaciones son:

d(h T
WA _ it (3.4.1)

ct Do

T
M=_fhu+i (3.4.2)

dt Po
d(hT) _20Qo (3.4.3)

dt pc, e

La caracteristica del modelo es el empleo del criterio de mezcla a través de un
numero no-dimensional que relaciona flujo de energia cinetica y potencial, es decir

el uso del nimero de Frouded de la capa, dado por:

_po(ut+v®)

3.4,
T (3.4.4)

donde Ap es el salto en el valor de la densidad a través del fondo de la capa®, tal que
el nimero de Froude no debe exceder la unidad.
Las condiciones iniciales para el funcionamiento del modelo son las velocidades

w,v a la profundidad (/) de la capa mezclada, y por supuesto el perfil inicial de

temperatura dado por 7" ,para una malla uniformemente espaciada. Al inicio de cada

5 El Nimero de Froude es el inverso del Niimero de Richardson

6 Ap=p,a[T-T(-h)] para a=0.0025°C"'para temperaturas cercanas a los 25°C.
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intervalo de tiempo A ¢tlos flujos de intercambio de calor son calculados para la capa
de la superficie, posteriormente una nueva temperatura es calculada, de tal manera
que numéricamente se tendra:

AtXQ,
[ LG

T (t+AL)=T (t)+ (3.4.5)

Para el caso en que la ganancia de calor por radiaciéon solar sea tambien

considerado en las capas anteriores, se tiene la siguiente expresién general:

T . (t+A)=T (1) Al
+ = G e *
" ® pealz’

(3.4.6)

donde A .es la radiacién solar neta que llega a la n-ésima capa. Asi, la capa de

mezcla responde a los efectos de intercambio de calor y al flujo de cantidad de
movimiento. Este dltimo también actia sobre la velocidad de la capa de mezcla

modificdndola. Aplicandose la rotacién, debido a Coriolis, se tiene:
u =uCos(fAt)+vuSin(fAL); (3.4.7)
v =vCos(fAt)-uSin(fAt); (3.4.8)

y los incrementos de cantidad de movimiento estarin dados por,

AM, =1t At (3.4.9)
AM,=1,At (3.4.10)
Aplicando el criterio del Nimero de Froude y considerando que la mezcla se
lleva a cabo hacia abajo de la superficie, se tiene que para cada profundidad nAz <h

el cizalle es debido unicamente a A M. Por tanto el Nimero de Froude queda

expresado como:
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e (AM)?+(AMZ)?®
=— — =3 (3.4.11)
P ga(T =T pe1)(RAZ)

este numero verifica la estabilidad gravitacional y dindmica. Si, 7 > 1, entonces:

T,=T,=...=T,yseincrementa n. S{F < 1,para nA z < h,se debe calcular la nueva
frcomo,

h=nAz; (3.4.12)

y adicionando el incremento de momentum se tiene:

(t+ At vy DM 3.4.13
U -+ =U + ; 4
p — ( )
(t+ ALY ="+ 22 3.4.14
U -+ =y + i .
) onhz ( )

yse vaal siguiente intervalo de tiempo. En el caso de que nA z > h, el cizalle es mayor

debido a la existencia de una velocidad previa. En este caso la cantidad de movimiento
total estd ahora mezclado sobre una profundidad mas grande, entonces el nimero de
Froude es:
(hu‘+ ﬂﬂ')z + (hu* + ﬂg)z
p

F= 2 (3:4:15)
ga(Tr=Tner)(RAZ)?

Ahora, si F>1 , hay que mezclar e incrementar n. Si F <1 se conserva el

momentum total dado por:

" AM |
u(t+m)=(—u—i——+7——)- (3.4.16)
(nAz) N
(rne2)
u(t+At)=—"—=; (3.4.17)
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se hace h = nA zyse va al siguiente intervalo de tiempo.

3.5. Entradas del modelo.

El modelo trabaja con datos meteorologicos de temperatura de aire, presion,
humedad relativa, viento y nubosidad, asi como con un perfil inicial de temperatura
-lineal- para el oceano. La temperatura del aire es dada en grados Celcius
(Centigrados); la velocidad del viento a nivel del anemdémetro entra en el modelo
como metros por segundo; la nubosidad se cuantifica en décimos de cobertura; y,el
perfil inicial de temperatura es también dado en grados Centigrados con su
correspondiente profundidad en metros. Es conveniente sefialar que fueron usados
dos diferentes tipos de estratificacion de temperatura: uno débil en cuyo caso
2 -0.06°Cm™"yotro fuerte con 3= =0.2°Cm ™", la temperatura de superficie fue
de 22°C en ambos casos.

Los pardmetros Opticos con los que trabaja el modelo, pueden ser variados. En
el presente trabajo, se utilizaron 2 tipos de pardmetros en uno de los experimentos:
(1) Para Agua Océanica Clara (Kraus, 1972) y, (2) Para Agua Costera -Tipo III-
(Jerlov, 1968). En tales casos, los valores que tomaron dichas constantes fueron:
£,=5.0,£,=40.0 y, R=0.40 para el caso (1); y,para el segundo (2), dichos
pardmetros tomaron los valores de &, = 1.40,5,=7.90y,R =0.78.

Laradiacién solar es calculada mediante una subrutina que considera la posicion
geogrifica, la variacién de la distancia Tierra-Sol, declinacion solar, distancia zenital
del sol, variacién de angulo horario, espaciamiento de Rayleigh, absorcion de vapor

de agua en la atmdsfera, yatenuacion por nubosidad. Las férmulas para la obtencién
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de los flujos de radiacién de onda larga incluyen los efectos del albedo, absorcién
atmosférica, pérdidas por calor sensible, calor latente y radiacién de onda larga
emitida por el mar.

Los datos meteorolégicos de entrada utilizados en todos los experimentos
realizados y que corresponden al mismo periodo fueron tomados en la Estacion
Meteorologica ‘del Instituto Oceanografico de la Universidad de Sao Paulo en
Cananeia (Sao Paulo, Brasil) localizada a 25°00'097 latitud S y

47°55'06" longitud v los dias 4-7 de octubre de 1991; sus valores se presentan en
la Fig. 2.
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Fig. 2. Valores medidos de Temperatura del aire (a); Presion atmosférica (b) y;
Humedad relativa (c). Localidad: Cananeia, Brasil ( 25°00°’ 09" latitud S,

47°55°06"W).
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IV.RESULTADOS.

Los resultados del presente trabajo seran presentados de acuerdo a la situacion
que fue simulada, incluyendo en cada uno de ellos el tipo de forzamiento que se le
di6 al modelo. Las variables Opticas usadas para la mayoria de los casos fueron las
de Agua Costera -Tipo III-. En el caso (IV) fueron usados los dos distintos tipos
pardmetros ya mencionados con anterioridad de acuerdo al tipo de Agua que se
deseaba experimentar. En el resto de los casos, los pardmetros oOpticos fueron los
reportados por Jerlov (1968) para Agua Costera -Tipo III-.

La evolucion de los perfiles en los casos en que no existe intercambio de calor
fueron graficados con los siguientes intervalos de tiempo: 0, 1,3, 6,24 y 96 horas. En
todos los demds casos los grificos se realizaron a las 0, 12, 24, 48, 72 y 96 horas.

CASO 1. Se usaron dos diferentes tipos de estratificacién con un viento constante
de T=15.0ms™' 'y nubosidad variando dentro de un rango de 0.5 y 1.0;
considerdndose ademas, una situacion sin intercambio de calor con la atmédsfera
5Q=0.

El perfil con estratificacion débil se hundié hasta 56 metros a las 11 horas,
permaneciendo con éste valor hasta las 37 horas, posterior a lo cual aumenté su
profundidad 3 metros mds para permanecer constante hasta el término de 96 horas
y reduciendo su temperatura hasta 20.049C. En el caso de la estratificaciéon fuerte,
la profundidad alcanzada fue de 42 metros, manteniendo su constancia a partir de las
11 horas; su temperatura se redujo a 17.380C (Fig. 3).

CASO II. Se us6 la misma estratificacion y variantes atmosfericas que en el
caso I, permitiendo intercambio de calor para condiciones sin viento. Se afiadi6

ademds una pérdida diaria de calor correspondiente a 200 cal/cm2.
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El perfil con estratificacién débil se fue hundiendo gradualmente hasta alcanzar
un maximo de 41 metros, reduciendo su temperatura hasta 19.540C. En el caso de
la estratificacion fuerte, la profundidad alcanzada fue de tan solo 22 metros y su
temperatura se redujo a 17.500C (Fig. 4).

CASO III. Los perfiles de temperatura usados fueron los mismos que en los
casos anteriores; pero se partié con una capa de mezcla inicial probando dos casos:
uno para una capa de mezcla somera (10m) yotro con una capa de mezcla profunda
(40m). El modelo fue forzado con un viento constante de 15ms-1 (al igual que en el
caso I), de igual forma, presién, nubosidad y humedad relativa se variaron conforme
a los rangos ya descritos en el caso I.

Los valores de temperatura yprofundidad alcanzados en el caso de una capa de
mezcla inicial somera fueron respectivamente 20.620C y 58m en la estratificacion
débil, presentando esta profundidad maxima a las 68 horas. En el caso de
estratificacion fuerte, la profundiad a la que se llegé fue de 42m en 39 horas, con una
temperatura en la capa de 19.260C después de 96 horas (Fig. 5).

Al experimentarse con una capa de mezcla inicial profunda (40m), se obtuvo
para la estratificacion débil un méximo hundimiento de 59m con una temperatura de
21.640C, situaciéon que se alcanz6 a las 40 horas. Para las mismas condiciones, el
perfil con estratificacion fuerte se hundid hasta 48m reduciendo su temperatura a
20.659C en el mismo lapso de tiempo que la estratificacion débil (Fig. 6).

CASO 1IV. Los perfiles de temperatura usados fueron los mismos que en el
experimento anterior, usidndose una perdida diaria de calor de 200cal/cm2. Se
consideréd una situacién sin viento y de la misma manera, presion, nubosidad y

humedad relativa variaron conforme a la descripcion sefialada en el caso I.
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En estas condiciones se obtuvo que la temperatura para la estratificacion débil
ycapa inicial somera disminuyé a 20.079Cy la profundidad alcanzada fue de tan solo
40m. En el caso de estratificacién fuerte, la profundiad a la que se llegd fue de 24m,
con una temperatura en la capa de 19.089C;en ambos casos la capa fue hundiéndose
gradualmente (Fig. 7).

Para una capa de mezcla inicial profunda (40m), se obtuvo una profundidad
méxima de 57m después de 96 horas en la estratificacion débil, yla temperatura a la
que llego fue de 20.96°C. Bajo las mismas circunstancias, el perfil con estratificacion
fuerte se hundié hasta 45m reduciendo su temperatura a 20.829C;en ambos casos el
hundimiento de la capa fue de manera gradual (Fig. 8).

CASO V. El modelo se forz6 con un viento inercial dado por
T= 15.0*8111(%}:15‘1 para un periodo de 96 horas y permitiendo intercambio de
calor con la atmésfera, al igual que en todos los casos, nubosidad, presion y humedad
relativa fueron como en el caso I.

La temperatura para la estratificacion débil ycapa inicial somera decreci6 hasta
un valor de 19.010C y la profundidad a la que se llegé fue de 102m. Para la
estratificacion fuerte, la profundiad alcanzada fue de 73m, y su temperatura fue
15.820C:;en ambos casos la capa se hundié en 3 episodios disminuyendo gradualmente
su pendiente (Fig. 9).

En la estratificacion débil para una capa inicial profunda, la temperatura
disminuyé a 20.529C con una profundidad de 95m. Con una estratificacién fuerte, la
profundiad alcanzada fue de 69m, y su temperatura fue 20.030C; en ambos
experimentos la capa se hundi6 en 3 episodios (Fig. 10) con el periodo inercial local

de aproximadamente 28 horas.
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La Fig.11 muestra un patron de velocidades para cuando se forzd con viento
constante yen el caso en que se hizo con viento inercial. Las velocidades alcanzadas
con viento constante, oscilaron entre 3.17cms-1y -4.96cms-1 en la componente U, y
en la componente V tomaron un valor de 18.61cms-1 para el limite superior y de
-16.45cms-1en el limite inferior. En el caso de las velocidades desarrolladas cuando
se di6é forzamiento inercial, la componente U tuvo 4 maximos: 17.37,31.30,43.92y
53.95 cms~1, y 3 minimos: -20.05,-33.35 y -45.67 cms~1; a su vez, la componente V
tuvo también 4 valores maximos: 3.40,20.40,33.83 y 45.82 cms-1, y 3 minimos que
tomaron los siguientes valores: -18.86,-32.23y -44.91 cms~1.

CASO VI. Finlamente, se hizo un Gltimo experimento en el que se utilizaron
series de datos meteorolégicos en todas las variables que entran en el modelo. Se
experimentd con un perfil débil de temperatura y con una capa de mezcla inicial
somera (10m). La variante en éste caso fue el utilizar dos diferentes parametros
Opticos: uno para Agua Costera -Tipo III- (Jerlov, 1968) yel otro para Agua Oceénica
Clara (Kraus, 1972).

Para el agua costera la temperatura disminuyd hasta 20.180C y la profundidad
alcanzada fue de 38m. Para el agua océanica la temperatura disminuyé hasta un valor
de 20.429C vy la capa se hundi6 36m (Fig.12a). En la Fig. 12b, se muestra el
comportamiento de la temperatura de superficie para ambos casos, durante las
primeras 8 horas ambas tienen el mismo valor, pero posterior a este tiempo inician
a diverger hasta llegar a los valores anteriormente sefialados. En la misma figura esta

el calor ganado durante 4 dias para el mismo experimento.
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Fig. 3. Hundimiento de la capa de mezcla para un viento constante ©=15.0ms ",

sin intercambio de calor con la atmosfera y estratificacion lineal de temperatura:
(a) Débil; (b) Fuerte. Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos
casos (c).
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Fig. 4. Hundimiento_ de la capa de mezcla sin viento, con una pérdida de calor diaria
de 200 cal/cm?2 y estratificacion lineal de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte.
Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos casos (c).
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Fig.5.Hundimiento de una capa de mezcla inicial somera (10m), con viento constante
T=15.0ms"",sin intercambio de calor con la atmésfera yestratificacién lineal
de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte. Profundidad de la capa a lo largo del

tiempo para ambos casos (c).
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Fig. 6. Hundimiento una capa de mezcla profunda (40m), con viento constante
1=15.0ms"",sin intercambio de calor con la atmésfera yestratificacién lineal
de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte. Profundidad de la capa a lo largo del

tiempo para ambos casos (c).
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Fig. 7. Evolucion de una capa de mezcla somera (10m), sin viento, con una pérdida
de calor de 200 cal/cmZdia 7y estratificacién lineal de temperatura: (a) Débil;
(b) Fuerte. Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos casos (c).
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Fig. 8. Evolucién una capa de mezcla profunda (40m), sin viento, con una pérdida de
calor de 200 cal/cm2dia y estratificacién lineal de temperatura: (a) Débil; (b)
Fuerte. Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos casos (c).
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Fig. 9. Evolucién de una capa de mezcla somera (10m), con viento inercial
Tro,96]= IS.O*S-in(-Z-?) a25°00'09” S, con intercambio de calor con la

atmésfera y estratificacion lineal de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte.
Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos casos (c).
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Fig. 10. Evolucién de una capa de mezcla inicial profunda (40m), con viento inercial
Tio.96]= lS.O*Sin(E:—‘) a25°00’09” S, con intercambio de calor con la
atmoésfera y estratificacion lineal de temperatura: (a) Débil; (b) Fuerte.

Profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos casos (c).
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Fig. 12a. Hundimiento de una capa de mezcla somera con viento medido, para una
estratificacion lineal de temperatura débil: (a) Agua Costera -Tipo III-; (b) Agua
Ocednica Clara; y (¢) profundidad de la capa a lo largo del tiempo para ambos
€asos.
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Fig. 12b. Temperatura de superficie (d); y Calor ganado durante 4 dias con viento
medido para los dos tipos de agua: Agua Costera y Agua Ocednica Clara.
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V. DISCUSIONES.

No obstante que los resultados arrojados por elmodelo coincidan en gran medida
con valores y respuestas esperadas, es importante sefialar que, en cualquier tipo de
modelacién numérica por precisa y estable que pueda ser, siempre existird un factor
de error en relacién con lo que pueda estar sucediendo en la realidad de cualquier
fenémeno que esté aconteciendo."M4s una de las grandes ventajas de la modelacién
numérica es que podemos aislar diferentes condiciones que suceden en la naturaleza
y estudiar el efecto de cada una de estas separadamente. En el presente trabajo fueron
realizados 6 tipos de experimentos, como ya fue especificado en la seccién de
resultados.

En el primero de ellos, se trabajé con dos estratificaciones lineales de
temperatura, llamadas a su vez estratificacion débil y estratificacion fuerte. El hecho
de haber despreciado efectos por intercambio de calor, se justifica ya que es necesario
saber si un modelo numérico realmente estd funcionando, de manera que los
resultados que arroje sean confiables. Con estas condiciones se desaba saber la
relacion entre la energia cinéticarecibida de la atmdsferay la energia potencial debida
a la estratificacion. Asi se verificé que para el caso de un viento constante sin
intercambio de calor, un perfil lineal decrece durante las primeras 12 horas, para
posteriormente alcanzar asintéticamente una estabilidad (Fig. 3-c), tal solucion
analitica fue propuesta por Phillips (en Niiler and Kraus, 1977).

De igual manera se verificé que un perfil con estratificacion débil se hunde mas
rapidamente y ademds alcanza una mayor profundidad que un perfil con gradiente
de temperatura fuerte (Fig. 3-a,b), esto se debe a que la energia potencial en el segundo

caso es mucho mayor y por tanto ofrece mas resistencia que la que un perfil con
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estratificacion débil pudiese presentar. Ademds, cabe sefialar que bajo esta condicién
de forzamiento, un perfil de temperatura alcanza précticamente su maximo valor
tanto en profundidad como en temperatura antes de las 24 horas, a partir de tal
momento una capa de mezcla se hundird algin metro mas cuando mucho, pero puede
decirse que bajo estas condiciones después de aproximadamente 24 horas, aunque se
continue introduciendo al sistema energia, la respuesta de éste serd mantener la
estabilidad alcanzada.

En un segundo experimento se observé que la estabilidad de la capa de mezcla
inicial, se rompe a causa de los flujos de calor en la superficie, ya que los efectos del
viento fueron despreciados. Se verific6 que la profundidad de la capa varia en forma
de escalén, tendiendo lentamente a estabilizarce, sin embargo la corrida a 96 horas
no logr6 mostrar esta tendencia (Fig. 4-c). Aligual que en el primer experimento, la
capa de mezcla se hundi6é con mayor facilidad para la estratificacion débil, dado el
principio de conservacién de energia (Fig. 4-a,b).

En el tercer experimento realizado los efectos por intercambio de calor fueron
despreciados y se considerd sélo el efecto del viento. Aunque se inicié con una
estratificacion en la que ya existia una capa de mezcla somera, la profundidad y
temperatura alcanzados tanto en una como en la otra (Fig. 5-a,b,c), son en practica
los mismos que cuando se parte de una situacion sin capa de mezcla inicial (Fig.
2-a,b,c). Por otro lado, al experimentarse con un perfil en el que se partié con una
capa de mezcla mas profunda (40m), la profundidad alcanzada no super6 los 60 m,
lo cual es un indicativo de que dicha profundidad es la profundidad aproximada de
estabilidad cuando los efectos de calor son despreciados y se considera solo el efecto

del viento que en éste caso fue de 15ms-1,
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En la experimentacién con la capa somera, la diferencia de profundidad
alcanzada entre la estratificacion débil y 1a fuerte fue de 15m (Fig. 5-a,b). En cambio,
al usarse una estratificacion fuerte, la diferencia fue apenas de 10m (Fig. 6-a,b). Este
es otro indicativo que permite verificar que cuando existe una situacion en la que una
capa de mezcla ha alcanzado el méximo de energia que puede soportar, el que su
profundidad y temperatura se modifique no dependerd s6lo de la cantidad de energia
que se aplique al sistema, sino de la cantidad que el sistema por si solo, dadas sus
condiciones puede soportar, por tanto no se hundird mas alld del limite alcanzado
con un perfil lineal sin capa de mezclainicial o con una inicial somera, ni se enfriara
por tanto con tanta facilidad como lo harfa en el caso 1 (Fig. 6-c).

En un cuarto experimento, se trabajé de nuevo sin viento y con una pérdida
diaria de 200cal/cm2, utilizando el mismo gradiente de temperatura en los perfiles
iniciales, s6lo que se probar0 con la existencia de una capa de mezcla somera en uno
de los casos y en otro con una capa mas profunda.

Enel caso de la capa somera, tanto el perfil sin capa de mezcla inicial (Fig. 4-a,b)
como el de capa de mezcla somera (Fig. 7-a,b), llegaron pricticamente a una misma
profundidad, ya que su diferencia fue de apenas un metro para la estratificacién débil
y de 2m para la estratificacién fuerte. En cambio, al experimentar con una capa mas
profunda (Fig. 8-a,b), ésta se hundi6 17m més de los que ya tenia, en tanto que en la
someray en la estratificacion lineal se hundi6 mas del doble (Figs. 4,7 -a); ésta misma
situacion se verificé para el caso de la estratificacién fuerte (Figs. 4,7 -b).

El gréfico de la profundidad en el caso de un capa somera (Fig. 7-c) sigui6 en
préctica el mismo comportamiento que el de un perfil sin capa de mezcla inicial, s6lo

que con un desfazamiento de 24hrs, tiempo que requirid el perfil sin capa de mezcla
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para formar una propia en su estratificacion (Fig. 4-c). En cambio para el caso de una
capa de mezcla inicial profunda, la profundidad médxima alcanzada fue mayor, pero
la diferencia de las dos, debido a la estatificacién fue menor (Fig. 8-c).

El quinto experimento usando cualquier combinacién de los experimentos
realizados, en cuanto estratificacién y profundidad inicial de capa, tanto los valores
de temperatura como profundidad se modificaron considerablemente en
comparacion a todos los casos anteriores (Figs. 9,10 -a,b). Para un viento constante
las oscilaciones inerciales de las componentes de la velocidad no se modificaron en
magnitud, debido a que estas son funcién a su vez funcién de la direccion del viento
(Fig. 11a). Para el caso del viento inercial, las oscilaciones inerciales aumentaron
debido al efecto de resonancia (Fig. 11b).

La evolucién de la profundidad de la capa de mezcla,en relacion al tiempo (Figs.
9,10 -c), fue hundiéndose conforme al periodo inercial, esto se puede verificar si se
comparan las figuras anteriormente mencionadas con la Fig. 11-b. En el caso de una
capa de mezcla somera (Fig. 9-c), durante las primeras 12 horas se tiene que la capa
se hundié mucho mds que en el caso de una capa inicial profunda (Fig. 10-c), pero
posterior tener una diferencia de 4 veces més en el caso de una capa somera. El
hundimiento tiende a ajustarse en ambos casos sélo que no se llega a éste punto dado
que s6lo son 4 dias en la modelacion.

El experimento en el que se trabajé con una serie de datos meteoroldgicos en
todas las variables (experimento 6) se permiti ademds el flujo de calor. La variante
en este experimento fueronlos pardmetros dpticos para el agua de mar. Los resultados

muestran que en ambos casos la capa se hunde al mismo ritmo (Fig. 12-a,b,c).
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Lamodulacién de latemperatura de la capa de mezcla producida por lavariacién
del balance de calor (Fig. 12b-d) observa una diferencia en la temperatura de la capa
de 0.240C al final del periodo de experimentacion; aunque puede ser observado un
salto en la temperatura relativa de las dos capas después de aproximadamente 12
horas, lo cual concuerda con Mascarenhas (1984) quien reporta que esta variacién
debe ser de alrededor de 0.250C en 4 dias; ademads el autor sefiala que la temperatura
del agua costera disminuye mas que la del agua oceénica, como se observa en este
trabajo (Fig. 12b-d).

Finalmente se presenta un grafico de calor almacenado tanto en agua ocednica
como en agua costera. En ambos casos se sigue un mismo comportamiento, s6lo que
el calor ganado en una zona costera, es mayor que el ganado en una zona ocednica
para las mismas condiciones meteorolégicas y con un mismo perfil inicial de
temperatura. Los maximos en todos los casos coinciden en el intervalo de tiempo
comprendido entre las 10 y las 13 horas, s6lo que mientras el agua ocednica presenta
sumaximo en el cuarto dia, el agua costera lo alcanza en el segundo. Siendo el balance
de calor en la superficie el mismo, para ambos casos, la explicacion a esto es la
existencia de la componente de onda corta que penetra a diferentes profundidades
en cada caso, llevando ésto a que el balance de calor local (en cada profundidad) sea

diferente.
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VI. CONCLUSIONES.

Utilizando un modelo de una dimensién espacial de capa de mezcla del oceano,
algunos experimentos fueron realizados con la finalidad de verificar la respuesta del
modelo a situaciones especificas. De los experimentos realizados puede decirse:

i) El hundimiento de la capa de mezcla solamente debido a la accion del viento
concordé con la solucién analitica propuesta por Phillips (en Niiler and Kraus, 1977),
siendo mayor para situaciones de estratificacién débil pues ésta no necesita tanta
energia cinética para vencer la energia potencial debido a la estratificacion.

ii) El hundimiento de la capa de mezcla solamente debido a la perdida de calor o

sea por conveccion, se da de manera discontinua (en saltos). Esto se explica
fisicamente como una acumulacién de calor perdido hasta que la instabilidad
gravitacional produce la mezcla por conveccidn.
iii) El efecto de la capa de mezcla inicial hace que la profundidad asintdtica sea
alcanzada en menor tiempo que en el caso de estratificacién débil. En el caso de una
capa inicial mas profunda, la energfa cinética aplicada tiene que sobreempujar los
incrementos de cantidad de movimiento ya existentes en la capa de mezcla.

iv) El forzamiento de viento con intensidad constante, produce como era de esperarse
una oscilacién inercial en las componentes de la velocidad, cuyas magnitudes son
funcién de la direccién del viento.

v) En el caso del viento con frecuencia inercial las oscilaciones persisten pero con
un aumento en las magnitudes de las componentes debido a la resonancia. La
frecuencia observada es la inercial local, es decir aproximadamente 28 horas. El
hundimiento de la capa de mezcla en este caso, se realiza con tazas de hundimiento

mas altas por ocasionado por los periodos inerciales locales.
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vi) La diferencia en las propiedades Opticas del agua se traduce en un mayor
calentamiento de las aguas costeras debido a la existencia de una mayor absorcién
en las capas superiores 0 menor penetracién de radiacién de onda corta. Este
calientamento puede ser amortiguado por el enfriamento debido al "entrainment”,
pero la determinacién de qué viento podria causar este efecto no fue realizada. Bajo
las mismas condiciones una estratificaciébn mas fuerte produciria un menor
calentamiento.

vii) El calor ganado en la capa de mezcla es consistentemente mayor para el agua
costera durante el periodo del experimento.
viii) La mayor ganancia de calor ocurre en el segundo dia para la CM de agua costera

y en el cuarto dia para la CM de agua oceénica.
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