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RESUMEN 

A partir de datos hidrográficos de CTD se calcula con método inverso el 

campo de velocidad absoluta en la boca del Golfo de California. Se encuentra 

que al aplicar el método inverso minimizando el campo de velocidad en una iso

bata, como se ha venido haciendo, la soluci6n que se obtiene depende de la is~ 

bata que se escogt. Se hace una revisión del método inverso aplicado a la oce~ 

nograf ía y se propone considerar los criterios de mínima energía total y míni

ma energía cinética total como información para completar el problema geostró

fico. Los resultados obtenidos para el campo d~ velocidad con estos criterios, 

son numéricamente similares e independientes del campo de velocidad geostrófi

co con que se inicia. 

Con el criterio de míníma ene.rgía cinética total se obtuvo un flujo de 

5.7 Sv. entre Altata y Punta Arena en los primeros 1000 mts. de profundidad. 

En el trabajo se exponen las bases te6ricas en que se apoya el método, 

los algoritmos utilizados y se.evalúan los errores. 
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INTRODUCCION 

De los varios problemas en el terreno de la descripci6n dinámica del sis

tema océano-atmósfera, el de la circulación oceánica medía de gran escala, ha 

recibido una atención permanente durante los últimos cien años y aún pu.ede con

siderarse como un problema cuya solución completa está lejana. 

El campo de la circulaci6n media y sus oscilaciones de baja frecuencia de

terminan la redistribución permanente de energía en el sistema y con ésta, la 

de los diversos componentes químicos y biológicos asociados al oc~ano. 

Hoy se acepta universalmente que el océano, memoria energética del siste

ma océano-atmósfera, juega un papel dominante en la evolución de las oscilacio

nes climáticas del planeta. Del total de la energía solar absorbida por la tie

rra, 57% (65 PW, 1 PW = io 15w) es captada directamente por los océanos. Esta 

cantidad es el doble de la absorbida por la atm6sfera y cuatro veces mayor que 

la captada por los continentes. Como parte del proceso de recirculación energé

tica en el interior del sistema, el océano recibe 108 PW adicionales en forma 

de energía de onda larga como producto de la reradiación atmosférica. Esta 

energía es retenida y posteriormente reemitida para mantener un estado medio 

estacionario. El papel oceánico como memoria energética del sistema está defi

nido, ~u.. parte, por su gran capacidad para almacenar calor. Su calor específi

co es de 4000 KJm-3 °K-l mientras que el del aire es s6lo de 1 KJm-3 °K-l y e1 -

de la corteza continental de 1300 KJm-3ºK-l. Pero de esta última, s6lo una del

gada capa superficial participa en el intercambio energético, mientras que el 

océano lo hace con toda la columna de agua (de 4 a 5 kms:- de profundidad). Que 

toda la columna de agua oceánica participe en el ciclo energético del sistema, 

aunque a muy diferentes escalas temporales, es parte de un complejo patrón de 

circulaci6n que incluye hundimientos, afloramientos, difusi6n turbulenta y la 

relativamente rápida circulación horizontal. La parte superficial de esta cir

culación es responsable, en primera instancia y en escala de semanas, de la 

redistribución hacia los polos de una parte del calor recibido en los tr6picos. 

En esta redistribución, atm6sfera y océano producen flujos meridionales simi

lares de 2 a 4 PW. Oscilaciones en estos flujos están asociados directamente 

a cambios climáticos interestacionales, e indirectamente a través de procesos 

de retroalimentaci6n (como los cambios de albedo por modificaciones en la cu

bierta de nieve), a cambios interanuales. 

Una fracci6n mucho menor, pero no menos importante, de la energía recibí~ 
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da penetra en aguas más profundas y es transportada por ellas. La cantidad de 

ca1or cuyo tiempo de residencia oceánico es mayor de un año es del orden de 

3 GJ/m2 (1 GJ = 109 J). Las variaciones de los flujos de esta energía definen 

la manera de actuar de la memoria oceánica y su efecto de control sobre el cli

ma en escalas de años a décadas. La evoluci6n precisa de estos flujos y sus va

riaciones depende, sobre todo, del conocimiento preciso del campo tridimensio

nal de velocidad en los océanos. 

Este conocimiento se debe derivar de una combinación de modelos alalíticos, 

modelos numéricos y mediciones directas e indirectas. 

Entre los métodos directos de medición, existen instrumentos eulerianos y 

lagrangianos (que miden las corrientes en un lugar o bien viajan con ellas). El 

desarrollo de estos instrumentos se remonta al presente siglo. En 1905, Ekman 

desarrolló un corrientómetro de hélice y veleta que con algunas modificaciones 

se utilizó durante varias décadas. De los instrumentos que viajan con las co

rrientes, existen cuerpos de deriva, de superficie o neutros (que se mantienen 

a una densidad determinada), a los que se registra su posición como función del 

tiempo. 

Un método indirecto para.evaluar el calnpo de velocidad, que se ha utilizado 

desde finales del s~glo pasado, se basa en la medición de la densidad del agua 

con botellas Nansen y termómetros reversibles y utilizando la ecuación geostró

fica desarrellada por Henrik Hohn en 1885. Este método se sigue utilizando hasta 

le fecha y forma parte de las bases en que se apoya este trabajo. Como en el oc!_ 

ano existen superpuestos, movimientos de distinta escala, este método tiene la 

ventaja de evaluar el flujo de gran escala, a diferencia de los corrientómetros, 

boyas, etc., con los que directamente no es posible evaluarlo. 

Recientemente, gracias a la electrónica, se ha venido dando un desarrol1o 

en la evaluación de las corrientcS con tecnología más moderna. Se han desarro

llado nuevos corrientómetros capaces de registrar y promediar _corrientes por 

largos periodos de tiempo. También existen instrumentos con los cu;,,les, desde 

un buque oceanográfico, es posible medir un perfil de temperatura y contenido 

de sales y oxígeno en forma casi continua (~cada 5 cm.) y con gran precisión 

(milésimos de grado y millonésimos de fracción del peso en sales). 

Otro nuevo instrumento es el perfilador doppler que permite obtener perfi~ 

les verticales de corriente mediante el estudio de la reflexión del sonido por 

parte de las partículas en suspensión en el océano. Se está desarrollando tam

bién la tomografía acústica oceánica, que promete obtener el campo de densidad 

en toda una cuenca oceánica. 

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

vel del mar con respecto al geopotencia1 con una precisión de l cm. También se

rá posible medir la temperatura en la superficie oceánica. Este panorama de evo 

luci6n tecnológica se completa con la presencia de gigantescas computadoras y 

el désarrollo de modelos numéricos con mayor resolución. 

Por supuesto, no todo es tecnología, pues el desarrollo teórico que permi

te asimilar las nuevas posibilidades de medición se está dando. 

Dentro de esta línea, en 1977 se incorpora a la Oceanografía el método in

verso desarrollado por Gilbert y Backus en la Geofísica, y que a partir de en

tonces, se ha venido aplicando y discutiendo en la Oceanografía. 

La ecuación geostróf ica permite conocer sólo el cambio de la velocidad en 

la vertical (oú/ oz), quedando sin determinar la constante de integración para 

poder conocer U. El mé~odo inverso propone un criterio para determinar esa cons

tante incluyendo condiciones de conservación. Otra alternativa a largo plazo pa-

ra resolver este problema son los satélites que miden la topografía de superfi-

cie y darán los elementos para determinar esta constante. Sin embargo, es neces~ 

rio contar con otros elementos para su determinaci6n por razones de consistencia 

y sobre todo porque existen 50 años de mediciones que deben explotarse al máximo. 

Este tiene gran importancia, pues para fines climáticos es necesario considerar 

datos de varias décadas, y estos satélites empezarán a funcionar a fines de esta ~ 

década o a.principios de la pr6xima. En ese sentido, en términos climáticos, los 

satélites son una alternativa de mediano o largo plazo. 

En este trabajo se propu~o inicialmente aplicar ei método inverso~ Como se 

ha venido haciendo en la Oceanografía, a una zona geográfica, el Golfo de Cali

for~ia, para determinar los flujos y tiempo de residencia del agua del Golfo en 

distintas latitudes; El Golfo de California, por ser una cuenca cerrada, prese~ 

ta grandes posiblilidades para imponer condiciones de conservación. 

Durante el desarrollo del trabajo se encontraron algunas inconsistencias 

en los resultados que lo reorientaron hacia una revisión del método inverso en 

la Oceanografía y de los problemas que presenta, pasando de ser un estudio de 

una zona geográfica a un trabajo más teórico. Sin embargo, se opt6 por mante

ner toda la discusión y exposici6n original de la circulación geostrófica, del 

método inverso, del análisis general de la dinámica del Golfo de California, 

así como los resultados que llevaron a su revisión. Se tomó esta decisión por 

considerar que representa la secuencia histórica del trabajo. 

Una vez presentados los resultados que llevaron a reorientar el trabajo 

se hace una exposición de la revisión del método inverso en la Oceanografía, 

se propone una alternativa complementaria al método y se ejemplifica en la boca 

del Golfo de California. 
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CAPITULO 1 

CIRCULACION GEOSTROFICA DE GRAN ESCALA 

1.1 INTRODUCCION. 

En el marco de la oceanografía física, la determinación del campo de circu

lación y sus variaciones es un problema central pues de ese campo depende la dis

tribución espacial de la energía y de los diversos componentes químicos y biológ.:!:_ 

cos asociados al agua oceánica. 

La circulación se mide o estima en la actualidad por métodos que directamen

te miden la corriente ó mediante distintos métodos indirectos. De entre los méto

dos indirectos destaca por su relativa factibilidad el método dinámico o geostró

fico; los resultados que se obtienen por este método son para el flujo de gran e~ 

cala. Este método tiene además la ventaja de ser uno de los menos costosoa en la 

actu&lidad y el más accesible para México si se considera la infraestructura con 

que se cuenta en el país. El método dinámico parte de datos hidrográficos de tem

peratura, presión y salinidad (ver Capítulo 3), que tienen en sí mismos, su valor 

propio para estudios oceanográficos. Por estas razones se justifica revisar el m!_ 

todo geostrófico a la luzC!e las nuevas posibilidades en instrumentación y proce

samiento de datos. 

A partir de la ecuación de movimiento promediada para un fluido geofísico, 

que se obtiene como aproximación a un fluido newtonianos en un marco de referen

cia no inercial sobre el planeta (ec. (1)), se obtienen las ecuaciones de movi

miento geostróf ico analizando el tamaño relativo de sus términos en condiciones 

oceánicas (lejos de las fronteras). 

- 1 'V¡; + 2.nx u 
T 

A B e D E F G 

En la ecuación (1): 

ü representa el campo de velocidad promedio y f' la densidad •. 

(A) representa la aceleración promedio del fluido. 

• • (1) 

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

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

(D) es el término debido a que la tierra no es un marco inercial de referen

cia • .el.es la velocidad angular de la tierra. Este es el llamado parámetro 

de Coriolis (f). 
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(E) es un término debido a las fuerzas de cuerpo, que en este caso sólo inclu

ye a la aceleración de la gravedad (g). 

(F) y (G) son los términos que incluyen los efectos de las desviaciones del 

campo de velocidad con respecto a la media, que son modelados como AO~ü/axt 

(debido a Reynolds). En oceanografía los coeficientes se dividen en efec

tos horizontales y verticales ('\¡y Av), debido a las diferentes velocid~ 

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

Es posible hacer un análisis del tamaño relativo de los términos de la ecua

ci6n de movimiento (1), (Pond, S. & Pickard, G. 1978). Para estimar este tamaño 

pueden adoptarse los siguientes valores típicos: 

Para el océano se han observado velocidades horizontales hasta de 2 m/s, pe

ro las velocidades típicas son de 0.1 m/s. En zonas de afloramiento no muy activo, 

se observan velocidades verticales de 10-6 m/s, siendo 10-7 ó 10-8 valores típi

cos en los océanos. Se puede tomar una escala vertical (z) típica de 103 m y una 

escala horizontal (L) de 106 m. Para la escala temporal (T) de las variaciones 

significativas, 10 días (-106 seg.). Puede considerarse f ~ 10-4 s-1 para una la

titud media de 45º, g-10 ms-2, o<; l/f'-10-3 m3Kg-l y p-104 Kpa. 

Al sustituir estos valores en la ecuación vertical, para una aproximaci6n 

que desprecia términos que son menores por tres ó más ordenes de magnitud, se ob

tiene: 

o • •.• (2a) 

Siguiendo el mismo procedimiento para las ecuaciones horizontales, para la 

ecuación en x se obtiene: 

que dimensionalmente se puede aproximar como: 

u + u2 + 

T L 

donde U representa la magnitud de las velocidades típicas, T la escala temporal 

típica, L la escala horizontal, f el parámetro de Coriolis en latitudes medias, 

w la velocidad vertical y p la densidad. Sustituyendo los valores típicos estima

dos para estos parámetros se tiene: 
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Para que esta ecuación se satisfaga, el término horizontal de presión debe de ser 

de1 mismo orden que el término de Coriolis. De manera análoga se obtienen los re

sultados para la ecuación en y. 

En este balance, los términos más grandes son al menos dos ordenes de magni

tud menores que el término delgradiente de presi6n. El segundo término de Coriolis 

es pequeño debido a que w es pequeña. Los términos no lineales resultan despreci.!!_ 

bles incluso considerando velocidades del orden de 1 m/s, y de igual forma los 

términos de fricción, siempre y cuando no existan fronteras cercanas. En síntesis, 

con una aproximación del 1 % en océano abierto pueden aplicarse las ecuaciones 

geostróficas: 

_o<~+ f·v O 
dx 

•••. (2b) 

que junto con la ecuación de balance hidrostático para la vertical, constituyen 

la base para el método geostróficCl'.de estimaci6n del movimiento oceánico. 

Bajo la aproximación geostrófica, la precisión de las mediciones no permite 

obtener ninguna conclusión sobre las velocidades en la vertical, por lo que el m.§. 

todo geotitrófico sólo permite estimaciones de la velocidad en la horizontal. 

En las ecuaciones (2b) aparecen los términos dp/dy y dp/dx, los cuales no es 

posible medir directamente. Su presencia en el océano se debe a dos causas distin 

tas pero no independientes: la inclinación de la superficie del océano con respeE: 

to al geopotenciaf' y la diferente densidad del agua en superficies isobárica$** ; 

En realidad ambos fenómenos aparecen combinados en la naturaleza. Los princ_! 

pales fenómenos que provocan gradientes horizontales de presión son: el esfuerzo 

del viento, la inhomogeneidad climática y los procesos advectivos. Aunque estric

tamente todos estos fenómeúos son climáticos, se separan el esfuerzo del viento y 

los gradientes producidos por fenómenos advectivos de los procesos climáticos que 

directamente producen gradientes horizontales alterando la densidad por diferen

cias de flujo de flotaci6n (evaporación, radiación, etc.). 

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

corrientes oceánicas superficiales, provoca una inclinación de la superficie del 

* Una superficie geopotencial·es aquella en la que g tiene la misma magnitud, 
** Una superficie isobárica es aquella en la que p toma el mismo valor. 
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océano y una redistribución de las superficies isopicna§* (P. S. Lineikien 1955, 

citado en Fomin, L. 1964), generando un sistema de corrientes que en principio se 

extiende hasta el fondo y que produce, por la redistribución de las isopicnas, un 

sistema de corrientes que compensan el efecto anterior restringiendo la influen

cia de las corrientes de viento. 

El flujo de flotación y sus diferencias son producidos por la inhomogénea 

distribución del efecto de radiación, precipitación, evapor~ción, albedo, etc., 

que producen cambios de densidad en las capas superficiales del océano. Estos dos 

fenómenos, el flujo de flotación y las variaciones del nivel medio del mar, son 

la causa del gradiente horizontal de presión que genera la circulación geostróf i-

ca. 

A la circulación producida por las desviaciones del nivel medio del mar se 

le llama componente barotrópica de la circulación. Las variaciones horizontales 

de densidad causan la circulación baroclínica. Al efecto combinado de estos fenó

menos se le conoce como circulaci6n geostr6fica. Estos fenómenos no son necesar~ 

mente independientes, pues la presencia de uno de ellos produce el otro. 

Ambas comEonentes se sobreponen en la circulación real, y en principio sólo 

podemos calcular la componente caroclínica de la circulación y obtener un campo 

relativo de la velocidad, pero sin conocer la velocidad absoluta; es decir, si es 

cribimos la velocidad como v(z) = u(z) + c, sólo se conoce u(z) y se desconoce c. 

La velocidad barotrópica es independiente de z y se desconoce mientras las desvi~ 

ciones del nivel medio del mar sean descouocidas. Sólo en las capas donde hay 

fricción (superficie y fondo), se conoce la velocidad, pero ésta no es geostrófi~ 

ca. 

1.2 METODOS PARA EL CALCULO DE LA VELOCIDAD ABSOLUTA 

Históricamente el problema de encontrar el campo de velocidad absoluta se 

ha asociado a buscar una superficie isobárica de cero movimiento. Se habla, por 

ejemplo, de velocidad geostrófica referida a alguna determinada profundidad. En 

general tampoco pue~e afirmarse que exista una zona horizontal intermedia o pro

funda de velocidad cero, por lo que este concepto no es del todo sólido. 

Los argumentos a favor de trabajar con una superficie de cero movimiento se 

basan en observaciones que muestran que las velocidades en la superficie son mas 

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

* Una superficie isopicna es aquella en la que f toma el mismo valor, 
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se encuentran masas de-agua de distinto origen, lo que hace pensar que el movi

miento de esas masas de agua tiene distinta magnitud y direcci6n. El argumento 

más fuerte es el hecho de que al suponer una superficie de cero movimiento en 

profundidades medias c~1000 a 2000 m.) se encuentran resultados coherentes con 

las observaciones. 

El gradiente horizontal de presi6n tiene dos componentes, la debida a los 

cambios horizontales de densidad y la debida al efecto barotr6pico: 

?,, 

--ª-E.= gf ~ 
o X d X 

'> 

dz + g p ( ~ ) .Q5_ 
ax 

(3) 

En esta ecuación, el primer término de la derecha se debe a las variaciones ho

rizontales de densidad y en general observa variaciones en la vertical. El segun

do término es el debido a la inclinacj.6n de la superficie oceánica y tiene un va

lor constante para toda la columna de agua. En caso de existir una profundidad de 

cero movimiento (z 0 ), ambos términos son iguales a esa profundidad: 

'· _ gf -ª-f'_ dz = g f' ( <:; ) ": ~ 
óx dx 

I"' 

Esta es la condici6n para la existencia de una profundidad sin movimiento en una 

direcci6n normal ax y z. 

En general se ha aceptado la existencia de una superficie sin movimiento pa

ra el cálculo de velocidades geostróficas, pero desde que se ha buscado un nivel 

de referencia, ya sea fijo o variable, ha-sido un problema su determinación que 

equivale a conocer el segundo término de la derecha en la ecuación (3). 

Idealmente se podría medir la desviación del nivel medio del mar con respec

to al geopotencial y de esa manera evaluar este término. En realidad esto no ha 

sido técnicamente posible, y solo recientemente se trabaja en la posibilidad de 

hacer estas mediciones utilizando satélites con una resolución de ± 1 cm. Esto 

no está aún sistematizado y es necesario explorar otros caminos. 

Entre los criterios más antiguos se encuentran: el método de Dietrich, que 

estudia el mínimo de oxígeno; el método de Parr, que estudia las variaciones en 

el grueso de las isopicnas; el método de Hidaka, que estudia la distribución de 

salinidad y aplica condiciones de conservaci6n; y el método de Defant que estudia 

las variaciones de la velocidad en la vertical. 

Método de Dietrich. 

El método de Dietrich de 1936 (Fomin, L), propone que el mínimo intermedio 

de oxígeno que se observa en casi todos los océanos es debido a una zona de poco 
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movimiento, y propone que la superficie sin movimiento coincide con el mínimo de 

oxígeno, sugiriendo una explicación de este mínímo asociada a los procesos de 

mezcla y circulación. Sin embargo, al aclararse los procesos que dan origen al 

mínimo de oxígeno y la poca consistencia de los resultados que se obtienen al 

aplicar este criterio para definir el nivel de referencia, quedó descartado este 

método. 

Método de Parr. (Fomin, L. 1964). 

El método de Parr analiza la variación del grueso entre isopicnas y encuen

tra que en muchos casos existe una zona profunda en que aumenta la estabilidad y 

propone que ~s debido a que existe ahí una zona en que se separan dos capas y hay 

menos mezcla por no existir movimiento. Parr propone ubicar ahí la superficie de 

referencia. La argumentación es muy débil, pues en la zona en que se separan dos 

capas, los gradientes de velocidad pueden ser grandes aunque existan velocidades 

pequeñas. Otro argumento en contra consiste en que en muchos casos se encuentra 

mas de una zona donde aumenta la estabilidad y en otros no se dá una zona con 

esas características. En general Parr encontró que para el Atlántico, esa zona 

corresponde a la zona de mínimo oxígeno, pero sus argumentos no necesariamente 

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

lo observado. 

Método de Hidaka. (Fomin, L. 1964). 

Este método se basa en un análisis de la distribución de sal. Hidaka parte 

de la ecuación de difusión de sal: 

donde S es la salinidad y Ki es el coeficiente de difusión. Asumiendo el caso 

estacionario: 

K ~ + K o2 S + K o2 S O 
1 ox• 2 ()y2 3 OZ2 

Suponiendo K1 = K2 y que la difusión vertical y la horizontal pueden ser de 

distinto tamaño, propone dos ecuaciones: 

~(02 s + 0
2 s) o 

ax 2 oy• 
y 

K a2s 
3 (}ZZ" 

= o 
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y busca que se cumpla alguna de las dos. La primera de estas expresiones fué uti

lizada por Ridaka en el Atlántico y encontró que nunca era igual a cero. Probó en

tonces la segunda ecuación y construyó una superficie de cero movimiento a partir 

de estos supuestos. En realidad la suposición de que la difusión vertical es mayor 

que la horizontal es poco sólida, y el supuesto fundamental, solo implica que no 

hay acumulación o pérdida de sal en la capa> lo cual estaba supuesto al asumir el 

caso estacionario. Otra objeción resulta de que en ausencia de movimiento, el coe

ficiente de difusión turbulento puede considerarse igual a cero. Por último, el 

hecho de que la segunda derivada sea cero, significa que la salinidad varía lineal_ 

mente o que existe un punto de inflexión, y en ninguno de estos casos está claro 

porqué la velocidad deba de ser cero ahí. 

Segundo método de Hidaka. (Fomin, L. 196!,) • 

Otro método, también debido a Hidaka, plantea utilizar las ecuaciones de con

tinuidad junto con los datos de velocidad relativa. Lo que Ridaka hace es formar 

un prisma con cuatro estacio~es~ 

En esta figura, en los puntos A-D, 

se localizan las estaciones hidro

gráficas. Las flechas ind~can flujos 

entre cada pareja de estaciones. 

Con este sistema plantea ecuaciones de la forma: 

3 h¡ 

~ L¡Jv¡ (z) dz O v•= velocidad geostrófica. 

"3 o h .. 
[Ltf v,(z) 
l•\ 

y 

S¡ (z) dz o St= salinidad. 

para cada prisma triangular. Aquí L es la distancia entre cada pareja de estacio

nes y h¡ es la profundidad que define el límite de integración, que en principio 

puede ser hasta el fondo oceánico o hasta alguna superficie isobara o isopicna. 

Hidaka propone utilizar seis ecuaciones y tener seis incógnitas. Suponiendo que 

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

o 

y 
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y en forma análoga con cada tercia hasta completar 6 ecuaciones. En estas ecua-

cienes: k 
A¡ L¡ h; H; L;[ S¡ (z) dz 

( t = 1,2, .. ,6) 
Ir. h· 

M¡ L¡J u¡ (z) dz N¡ L;J ~¡(z) S¡ (z) dz 

o 

Resolviendo el sistema de ecuaciones se determina la velocidad. 

Las objeciones que se hacen a este método son: conservar volumen y no masa 

en su sistema, lo cual es fácil de solucionar; otra crítica señala que el deter

minante asociado al sistema es muy cercano a cero; y la última se refiere a que 

la precisi6n de los datos y la densidad del muestreo en la vertical no permitían 

obtener el error máximo tolerable al realizar las integrales. 

En realidad la situación ha cambiado pues ahora es posib1e tener un muestreo 

casí continuo en la vertical y con una mayor precisión. También ha mejorado la 

técnica de posicionamiento y por lo tanto es posible conocer con mayor preci

si6n L¡ Por Último, se debe señalar que el sistema de ecuaciones puede repla~ 

tearse de muchas maneras y atacarse con nuevos métodos. E1 método inverso que 

se describe en e1 siguiente capítulo plantea una gencralízació~ de este problema. 

Método de Defant. (Fomin, L. 1964). 

Mediante el análisis de las diferencias en las alturas geopotenciales de un_ 

gran número de parejas de ~~taciones, Dcfant observ6 (1914 citado en Fomin) una 

capa relacivamente gruesa en la que la velocidad relativa en la vertical se man

tiene constante, y propuso tomar esa zona como nivel de referencia. El grueso de, 

esa capa en el Atlántico varía entre 300 y 800 metros y con una profundidad que 

varía uniformemente en todas las direcciones de la horizontal, entre 1000 y 2000 

metros. En la práctica se encuentra que para muchos casos (en el Atlántico), el 

método de Defant da buenos resultados al compararlos con las observaciones. En 

el Pacífico los resultados obtenidos no son igualmente satisfactorios y se encue~ 

tra que en general esa zona es más profunda que en el Atlántico. Al analizar este 

mécodo, vemos que una capa en la que dv/dz = O, s61o significa que en esa capa la 

velocidad no varía, y no es claro que pueda concluirse que no exista movimiento. 

Los buenos resultados que obtuvo Defant al aplicar su método le dieron cierta a

ceptación. 

Otra idea que se ha experimentado consiste en realizar mediciones directas 

de corriente en algún punto y tomarlas como referencia. Es~o tiene el inconvenien 

te de ser necesario filtrar los movimientos de meso-escala y pequeña escala, lo 
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que resulta ser complicado en la práctica y hace necesario muestreos en tiempos 

largos y con varios puntos. 

Métodos recientes. 

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

referencia mediante una reformulación y generalización del método de Hidaka en 

términos dei método inverso que se ha venido utilizando en problemas de geofísica. 

Wunsch no introduce mas conceptos físicos de los que habián venido utilizándose 

desde principios de siglo. Este método es el que se planteó utilizar en este tra

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

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

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

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

conservación de masa y de verticidad potencial, encontrando que debe existir un 

movimiento que decae en la vertical y varía su dirección en forma similar al flu

jo de Ekman, pero con mucho mayor penetración. Utilizando datos de densidad, pre

sión y las ecuaciones en que se apoya el método, oe construye un Sistema de ecua

ciones sobredeterminado que se resuelve por una variación al método inverso. Para 

el._método de Stommel es necesario un muestreo en dos ó más direcciones y sus pri.!!_ 

cipios son equivalentes al método de Wunsch, según Davis (1978). La discusión pr~ 

funda de este método es extensa y no se desarrolla aquí. 
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CAPITULO . 2 

METODO INVERSO EN OCEANOGRAFIA 

2.1 PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA. 

Como se describió en el capítulo anterior, uno de 1os caminos que se han se

guido para encontrar un campo de velocidad absoluta partiendo de datos de veloci

dad geostr6fica referidos a alguna superficie, es el debido a Wunsch (1977) y que 

ha sido discutido o aplicado en varios artículos (Wunsch & Grant 1982, Wunsch & 

Minister 1982, Veronis 1980-1982, Roemmich 1980, entre otros). 

La idea general del método parte de los siguientes supuestos: 

a) El océano se encuentra en balance geostrófico. 

b) Existe conservación de algunos parámetros en determinadas condiciones, como 

pueden ser: masa, contenido de calor y sal o cualquier trazador factible de 

medir. 

e) El intercambio entre isopicnas de los parámetros que se utilizan en b) es des

preciable, al menos para isopicnas fuera de la zona superficial de mezcla. 

d) Las secciones hidrográficas representan el flujo promedio dentro del área en 

un periodo de tiempo dado. 

Analizando cada uno de los supuestos, se observa que éstos varían según el 

caso en que se apliqUe el método. En términos generales se discuten a continua

ción cada uno de estos supuestos: 

El supuesto a), como se analiza en el capítulo anterior, tiene validez le

jos de las fronteras, obteniéndose el flujo de gran escala. Lo propuesto en b) 

es consecuencia de las ecuaciones de conservaci6n, y dependiendo del parámetro 

que se utilice, la aproximación puede o no ser buena. En general, existen pro

blemas de conservaci6n de sal y calor en las capas que están en contacto con la 

atmósfera, aunque en muchos casos este problema puede manejarse con estimaciones 

de radiación, evaporaci6n o precipitaci6n. La suposici6n que encierra c) es qui

zás la más poLémica, pues por un lado depende de c6mo se escojan las isopicnas 

(y es fundamental hacerlo en forma adecuada para obtener buenos resultados), y 

por otro, no existe acuer.do sobre los valores de la mezcla vertical. Por Último, 

la interpretaci6n y validez del supuesto d) puede ser muy variable, pues pueden 

utilizarse tanto datos de periodos de tiempo largos (interanuales), como datos 

con diferencias de tiempo relativamente pequeñas (del orden de días). Siempre 

existe una componente de ruido en este supuesto ocasionada por ondas internas, 

no estacionalidad y variaci6n temporal. Para cada caso debe trabajarse con cui

dado, dependiendo de la zona geográfica y de los periodos de tiempo de muestreo. 
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En este trabajo se utilizan solamente datos de una campaña con un tiempo de 

muestreo de aproximadamente dos semanas y, si se considera el tiempo de muestreo

eri cada transecto o sección, éste es aproximadamente de dos días .. 

En general, los problemas que encierran estos supuestos son puntos polémicos 

en la oceanografía física contemporánea y esto debe tenerse muy presente al apli

car el método .. En algunos casos puede ser posible evaluar estas suposiciones a 

partir de los resultados que se obtienen por este método. 

El método de Wunsch puede aplicarse cuando se tienen condiciones cerra~as y 

es posible aplicar conservación de algún parámetro. Pongamos como ejemplo el Gol

fo de California en el que se tiene una cuenca cerrada y supongamos que se cuenta . 

con un muestreo este-oeste que cierra la cuenca (ver fig .. 1). 

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

En este caso, por cada pareja de estaciones es posible tener un perfil de 

velocidad geostr6fica. S6lo para simplificar la explicación, imaginemos que se 

tiene una topografía rectangular (fig. 2). En la fig. 2 se representa con línea 

continua la zona muestreada y con línea segmentada los puntos en los que se cuen

ta con una estimación de la velocidad geostrófica entre dos puntos muestreados. 
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fig. 2 Ejemplo de muestreo cerrado en una cuenca rectangular. 

El transporte para toda la· cuenca está dado por: 

. 7t . 

T =~ Axi]f¡Cz)(v¡(z) + c;) dz •••• (la) 

o 

donde zf es la profundidad de la cuenca, fj es la densidad entre _la pareja t, 
".D.x• es la distancia entre estaciones, Vj(Z) es la velocidad geostrófica re(erida 

a alguna superficie y c¡ es una constante desconocida que deberá ajustar la velo

cidad geostrófica relativa a la velocidad geostrófica absoluta. 

La ecuación (la) puede reescribirse como: 

"lf Zf 

T =~b.x{cjffj(Z)dz +f p; Vj(Z) dz] 

o o 

•••• (lb) 

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

Si definimos 

y 
b dz 

con A 
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entonces podemos plantear el problema mediante e1 siguiente sistema de ecuacio

nes: 

Ac = b (2) 

que en principio tiene una infinidad de soluciones. 

Esta representación matricial puede gen~ralizarse al caso más realista en 

que la cuenca no sea rectangular y, de acuerdo con el supuesto e) (que señala que 

el intercambio entre isopicnas es mucho más pequeño que los .transportes horizon

tal.es), pueden definirse varias capas en las que el transporte neto en la capa 

puede estimarse como cero. Aquí los elementos de A tienen dos subíndices: el 

primero indica la capa, y el segundo, la pareja de estaciones correspondiente: 

(z) dz 

y al aceptar conservación, ~e cumple que 

"'A·· L 'J 
j 

f{·+r 

Cj = ~ ll,x ÍJ Vj f'j 
. J 

f', 
Esto puede entenderse con ayuda de la fig. 3. 

fig. 3 

dz 

.•.•. (3) 

• • • • (4) 



Si llamamos b l -L Ax· . J 
j 

( Pti- 1 

' vj (z) f j (z) dz 
, P, 
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• • (5) 

nos queda A con m renglones determinados por el número de capas y n columnas de

terminadas por el número de parejas de estaciones. 

íb1\ 

b i '.' 1 i : 
lb 
\. m_ 

compuesto por m elementos 

(el\ 

1 o l e = ll: compuesto por n elementos 

lo que puede representarse mediante el sistema Ac 

conocer A y b, y debemos determinar c. 

b (2), donde podemos 

El problema de determinar la velocidad absoluta queda representado por un 

sistema de ecuaciones, aunque falta determinar cuándo pueden obtenerse solucio

nes a este sistema y que tipo de soluciones. 

Antes de discutir las soluciones al sistema Ac = b, cabe aclarar que no es 

necesaria una cuenca cerrada, pues ésta puede formarse en cualquier lug~r en 

donde Se1'n válidas las suposiciones enunciadas al principio de este capí_tul.o y 

siempre y cuando se tenga el. muestreo adecuado. 

2.2 DESCRIPCION MATEMATICA DEL PROBLEMA. 

2. 2. l SOLUCION A SISTEMAS Ac=b EN DONDE 'A' ES UNA M..A.TRIZ M x N ·y 1'! ;& N. 

Como se describe en los párrafos anteriores, es posible construir un siste

ma de ecuaciones que represente el. problema de evaluar 1.a vel.ocidad geostrófica 

absol.uta. En general, el. sistema de ecuaciones Ac = b no está unideterminado y 

en problemas oceanográficos general.mente se encuentra subdeterminado. Es un re-. 

sultado conocido del. álgebra lineal. que un sistema de ecuaciones subdeterminado 

tiene una infinidad de soluciones, y uno sobredeterminado en general no tiene 

solución. Sin embargo, puede plantearse el. probl.ema de escoger alguna solución 

que tenga ciertas características. En términos matemáticos, este probl.ema fue 

abordado por Lanczos (1961) y posteriormente desarrol.lado por Gilbert y Backus 

(1967, 1968, 1970), y ha venido apl.icándose en 1.a geofísica y más recientemente 

en diversos probl.emas como: tomografía médica, 1.ocal.ización de terremotos, de

terminación de 1.a estructura de 1.as capas de la tierra, y en el anál.isis de es-
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tructuras moleculares a partir de difracción de rayos X. Una-buena descripción 

del método se encuentra en Menke 1984. 

CASO SOBREDETERMINADO. El tipo de solución que se busca al sistema repre

sentado por la ecuación (2) para el caso sobredeterminado, puede ser la solución 

que mejor se ajuste al problema en el sentido de minimizar su desviación. Esto 

es, buscar que { ! Ac - b \ I sea mínima, donde 1; 11 representa alguna norma y es .e~ 

mún usar una norma cuadrática. En el caso subdeterminado se puede buscar qu.e la 

solución se desvíe lo menos posible de alguna solución propuesta o que cumpla 

con una o varias constricciones. 

Para el caso sobredeterminado (M>N), esta solución puede buscarse exploran

do la ecuación que representa el tamaño de la desviación y encontrando donde ésta 

se hace mínima. La ecuación que representa la desviación o el error en términos 

de norma cuadrática es: 

E 
t e e •••• (6) 

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

. • • (7) 

desarrollando el producto: 

..: 
E= I 
Tomando las derivadas o E/ o e~ término por término se obtiene: 

h~:t c¡c"f_ A,j Aé, 1 = [ t[ Áj<¡ Cr. + c\~";]tA¡¡A¡K 
L J K e J K \. -

2t Cv.¿ A¡~A\~ 
donde O Cé /o Cj = C:Í~ ¡ , y et y e¡ son variables independientes si é F j • 

Calculando la derivada del segundo término: 

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

r t'1 1 

\ [ btb< J = o 
L ' 



Entonces, al incluir todos los términos e igualar a cero se llega a la 

siguiente ecuación: 

o 

o reescribiendo esta ecuación en notación matricial tenemos: 

(Ba). 

con AtA una matriz cuadrada N x N, e un vector N x 1 y Atb un vector N x l. 

Despejando c de la ecuación (Ba), se llega a la siguiente relación: 

•••• (Bb) 
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La ecuación (Bb) es conocida como la solución de mínimos cuadrados para un pro

blema sobredeterminado ó solución de Moorse-Penrose. Esta solución existe siem

pre que pueda calcularse la inversa de AtA. La existencia de (AtA)-l se discute 

más adelante. 

CASO SUBDETERHINADO. En general para encontrar el campo de velocidad abso

luta.,ri partir de velocidad geostrófica, se obtiene un sistema subdeterminado 

formado por la matriz A de H renglones y N columnas con N) M. Este problema obli

ga a escoger una soluci6n entre una infinidad. Para esto es necesario imponer 

ciertas constricciones al sistema o pedir que: la solución cumpla con ciertas ca

racterísticas. Esta información es llamada información a priori. 

Una condición que puede pedírsele a la solución es que sea pequeña. Esto es, 

minimizar L dada por la ecuación: 

y entonces puede plantearse el problema de encontrar c tal que b - Ac = O. 

Este es un problema que se puede resolver por el método de multiplicadores 

de Lagrange. Veamos: 

Sea la función f 

escribir como: 

g¡ 

etc = L c1i , y la restricción g 

i 

b\ -t A<jCj 

l 
o , 

(2c
1

, zc
2

, •.• , 2~) 

i.= 1, •.• , M 

b - Ac O que podemos 

• • • • (9) 

(10) 

•••• (11) 
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Por otro lado, se tiene que: 

••.• (12) 

Utilizando las ecuaciones (11) y (12) para determinar las componentes de V'f, 

se obtiene: 

f-/"iAij • • • • (13) 

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

y despejando b 

g ¡ b¡-tAt¡ 
j~i 

N 

b¡ -!;;LA• 1 
j 

t (-~ A1A(j) o 
icL 

i = 1, ... ,M (14a) 

Escribiendo la ecuación (14a) en térnÍinos matriciales, se tiene: 

ó 

b=-~AAtA 

A= (AAt)-12b 

Es posible reescribir la ecuación (13) como: 

y sustituyendo (15) en (16): 

c = At(AAt)-lb 

(14b)_. 

(15) 

• • • • (16) 

• (17) 

que es la solución para e con mínima norma, es decir, L C¡'1. es mínima y sujeta 
1 

a Ac·- b O • En nuestro problema equivale a minimizar el campo de velocidad 

en un lugar predeterminado. Nótese que la restricción podría cambiarse por 

Ac - b = h con h una constante. Esto tendría sentido, si por alguna razón cono

cieramos que el transporte en una zona fuese h. 

Por otro lado, debe subrayarse que la solución dada por la ecuación (17) 

requiere que AAt tenga inversa. 
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2.2.2 EXIST~r!CIA DE SOLUCIONES, 

Para que. puedan utilizarse las soluciones de mínimos cuadrados y de núnima 

norma, es necesario que existan (AtA)-l y (AAt)-l respectivamente, y esto se cum

ple si el determinante de estos productos matriciales es distinto de cero. En el 

caso sobredeterminado, M > N y A t A una matriz de dimensión N x N. Si la dimen

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

independientes, entonces la dimensión del espacio generado por AtA es N y (AtA)-l 

existe. En el caso subdeterminado, N~M y AAt es una matriz M x M. Si A tiene M 

renglones linealmente independientes, entonces AAt es no singular y (AAt)-l exis

te. 

En muchos casos el determinante de la matriz AAt (ó AtA según el caso) puede 

ser cero o muy cercano a cero. Para el caso en que esto sucede (o aunque no sea 

así), existe una forma de atacar el problema (Lanczos 1961 y otros) mediante la 

descomposición de la matriz A, conocida en la literatura como descomposición de A 

en valores singulares, y que consiste en expresar A como el producto de tres ma

trices. Esta alternativa también es importante para eliminar el ruido, pues de 

otro modo se puede dar el caso de obtener un determinante distinto de cero utili

zando datos ruidosos si~ que esto signifique independencia lineal. 

2.2.3 DESCOMPOSICION EN VALORES SINGULARES. 

Partiendo del sistema Ac = b y uefiniendo el sistema transpuesto Ate = d 

és posible construir el sist~ma compuesto Sh = f , que se estructura según se 

muestra en la fig. 5: 

.( 

\ í 
e b 

s r ,f 
c d 

fig. 5 

con los vectores compuestos h = [e, c] y f = [b, d]. 

s es una matriz simétrica por lo que siempre es posible resolver su proble

ma de eigenvalores 

Sw AW 

.1 



es decir: 

s 

fig. 6 

( 
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donde w = [u, v] es un. vector compuesto. 
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Escribir la ecuación Sw = ~w es equivalente a escribir las ecuaciones de 

eigenvalores 

Av (18) 

y 
Av . (19) 

Multiplicando la ecuación (18) por la izquierda por At y la ecuación (19) por A 

también por la izquierda, y sustituyendo los términos comunes se obtiene: 

y 

AtAu =A Atu = Í\Í\v =X v 

7\2. u 

(20) 

(21) 

Estas dos ecuaciones pueden resolverse siempre, pues AtA y AAt son matrices 

cuadradas y simétricas. 

Por otro lado, retomando la ecuación Av = /\u y escribiendo el conjunto 

de . A·, s como una matriz diagonal (que· denotamos por~ 

donde pes el número de eigenvalores distintos· de cero, y denotando por V a la· 

matriz compuesta,por vectores columna v y por U a la compuesta por vectores co

lumna u: 

1, ••• , p y p~N, M 

donde U y V son matrices con vectores columna ortonormales. 

Reescribiendo 1a ecuación (18) en términos de estas matrices, obtenemos: 



23 

ó •••• (22) 

Esta ecuación expresa a la matriz A como el producto de tres matrices y es llama

da la descomposición en valores singulares (DVS) de A. 

La inversa de A en términos de las matrices U> ~ y V es: 

A-1 = V /\. -1 Ut •· ••• (23) 

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

drada sea singular, entonces puede representarse por la matriz 

A 
p 

A con 
p 

• (24) 

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

renglones de V, con~ una matriz pxp. Análogamente se puede definir una inversa: 

donde p puede ser menó\: ó igual que M y N. La matriz A-l 
AA-l ~ I 

p 
ca o deficiencia de no cumplir estrictamente con 

•••• (25) 

tiene la característi
-1 

y de hecho AA es 
p 

una medida de la calidad de la inversa, dependiendo de la dispersión que observan 

los datos en comparación con I que p]iede considerarse con varianza cero. 

La descomposición en valores singulares y el algoritmo para obtener U, ~ y 

V pueden aplicarse a cualquier matriz, sea cuadrada o no y sin importar si la di

mensión del espacio generado por A es menor que el más pequeño de N y N. 

Las ecuaciones (Sb) y (17) representan las soluciones para e de mínimos cua

drados y de mínima norma respectivamente. Si se consideran como inversas a los pr~ 

duetos de matrices que afectan a b y se denotan éstas por: 

A+,. (A t A) - l .A t 

al sustituir (22) en (26) se llega a: 

A;.., [(U /\ Vt) t (U /\ Vt) ]-1 (U /\ Vt) t 

(V /\ t ut u A Vt)-l V A. t ut 

V A -l Ut 

• • • • (26) 
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que es la inversa propuesta en la ecuación (23) obtenida por DVS. Análogamente: 

Pero hasta aquí hemos supuesto que M = p ó N = p. Cuando no es este el caso, no 

existe solución en (8b) y (17) pero sí una solución aproximada dada por (25). 

Al resolver las ecuaciones (20) y (21) se encuentra que el número de eigen

valores distintos de cero puede ó no estar bien definido, pues en ocasiones se 

encuentra uno con valores que son cercanos a cero y pueden o no tomar.se en cuen

ta. Un criterio que puede seguirse en lugar de analizar los valores absolutos de 

At es analizar el cociente 

donde AL es el L -ésimo eigenvalor en orden decreciente y A1 el mayor eigenva1or. 

Definir el valor de o<. depende de 1a varianza de .los datos que componen la 

matriz A y del tamaño del error numérico. Ambas incertidumbres varían según el 

problema particular. 



-
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2.3 APLICACIONES EN LA OCEANOGRAFIA. 

Al principio de este capítulo se describe cómo se puede formar un sistema 

de ecuaciones MxN a partir de datos oceanográficos. En esta sección se discuten 

los problemas que pueden presentarse y su relación con el muestreo. 

En el caso en que se tenga una cuenca cerrada y un cierto número de capas, 

vimos que los elementos de A están dados por: 

I
e1~, 

A l j = Ax j p j (z) dz 

l'L 

•••• (3) 

Si observamos de nuevo la figura que muestra las áreas 

fig. 4 

puede notars.e que éstas dependen del espaciamiento en el muestreo y de la forma 

de las isopicnas. Si las isopicnas que definen las capas son cercanas a paralelas 

u hoiizontales, entonces dos 6 más renglOnes de la matriz son semejantes Salvo 

por una constante, es decir: 

j = 1, ••• ,N 

y esto significa que los vectores i. e i + l son paralelos ó casi paralelos, y 

por lo tanto no definen bien dos dimensiones (ó más, según sea el caso). Esto. se 

traduce en que el rango de A es menor que M (suponiendo el caso sobredeterminado) 

y no es posible aplicar el primer método (ec. (17)), teniendo que recurrir a la 

descomposición en valores singula.res. En este caso, se encuentra que el número de 

eigenvalores para el que /-1/'Al.es mayor que una cierta constante es menor que M 

y la información con que se cuenta es menor que la que a primera vista se supuso. 
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La primera objeción que puede ponerse a lo descrito en el párrafo anterior es que 

los elementos de la matriz A están dados por la ecuación (3) y el área es distin

ta de la integral de f sobre esa área, esto es: 

A xtff¡~ 1dz # 

('¡ 

dz 

Sin embargo, al integrar p sobre el intervalo [ I' ¡ , (" 1+1] se obtiene un promedio 

de f> multiplicado por l:i z. El valor promedio de f' es casi -idéntico para seccio

nes en la misma capa (renglón) y distinta columna. Esto muestra que el problema 

es el mismo que en el caso en que sólo se considera volumen. 

En el caso de uisopicnas planas", el campo de velocidades es pequeño, pues 

éste depende de la inclinación de aquéllas (ver capítulo anterior). Esto nos deja 

ver que el rango de A depende de lo poco claro que sea la señal (inclinación de 

las isopicnas), y esto deberá notarse en que los cocientes A\/ Al crecen rápida

mente. Resulta lógico proponer,, en el caso en que las isopicnas sean "bastante 

,antipara1elas", que se trabaje con mas capas esperando obt.ene.r más información 

que en el caso en que las isopicnas sean "paralelas" (todo esto siempre que sea 

válido el supuesto c) enunciado al principio de este capítulo). 

De todo esto se concluye que el e~pacio generado por A es determinante en la 

calidad de la solución obtenida. Esto sugiere que la evaluación de los elementos 

Ai¡ debe realizarse con la mayor precisión posible, por lo que debe procurarse 

tener la mayor información posible def y de sus variaciones en la horizontal y 

en la vertical. Otro factor que aparece en Atj es ll.xj que depende de la calidad 

del posicionamiento. La otra componente que aparece en la solución es la estima

ción del vector b: 

Vimos que el vector b está compuesto por: 

·lo que indica que 

¡f¡., 
b¡ ="[ Áxj fj<z> 

j O• 

también depende de'p Y• de 

Vj (z) dz 

A Xj , pero aparece el factor vj(Z) 

dentro de la integral que t=bién depende de las estimaciones de p y D. x) y del 

parámetro de Coriolis. Las estimaciones de los errores en estos parámetros se 

discuten en el Capítulo 3· 

De lo que se discute en el. párrafo anterior se concluye que la calidad de 

la.solución depende de que tan buena eR la estimación de p, del posicionamiento 

y de la topografía de las isopicnas. De esto surgen las preguntas: ¿se puede ha

cer algo para mejorar la calidad de los resultados?, ¿qué se puede hacer si la 

cuenca no es cerrada?. 

La primera pregunta puede responderse analizando una vez más la estructura 
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de la matriz A. Esto sugiere aumentar e1 espacio generado por A, lo que equivale 

a un aumento en la información. 

Imaginemos que además del muestreo que cierra la cuenca se cuenta con datos 

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

+ 

fig. 5 

Esta información puede incorporarse a la matriz A usando 'Yp~ = O y formando sec

ciones cerradas entre los nuevos puntos y la primera sección que contenía a A 

(que podrían ser, por ejemplo, las secciones marcadas por la línea punteada y la 

marcada con línea de punto y raya en la fig. 6): 

J-- L. 3 4 

fig. 6 
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Supongamos que inicialmente se consideran 5 puntos del muestreo y 3 capas, enton

ces ::>e obtiene: 

/ ~ l ªu 

ª12 ª13 ª14 

A ª21 ª22 ª23 ª24 

ª31 ª32 ª33 ª34 

y al incorporar las nuevas secciones, la matriz A queda de la siguiente manera: 

( 
ª11 ª12 ª13 ª14 o o o o 

ª21 ª22 ª23 8 24 
o o o o 

ª31 ª32 ª33 ª34 o o o o 

A ª11 ª12 o o -alS -al6 -al7 o 

ª21 ª22 o o -a25 -a26 -a27 o 

ª31 ª32 o o -a35 -a36 -a37 o 

o ª12 o o -alS -al6 o ª1s 

o ª22 o o -ªzs -a26 -< o ªza 

o ª32 o o -a35 -a36 o ª38 

en esta nueva matriz A se agregaron seis ecuaciones y cuatro incógnitas. En cada 

caso particular, puede buscarse agregar más ecuaciones que inc6gnitas, cuidándo 

que en realidad se agregue más informaci6n al sistema, lo que está ligado a la 

inclinación de las isopicnas y a la geometría del muestreo. 

En la zona del Golfo, objetivo de este trabajo, el muestreo no permite ex

plorar esta posibilidad. 

La segunda pregunta que se hizo antes del comentario anterior se refiere a 

qué se puede hacer en caso de no tener una cuenca cerrada. De lo discutido en el 

párrafo anterior, se puede extrapolar al caso en que se tenga una malla de mues

treo en dos dimensiones en la horizontal, como las mostradas en la fig. 7 • Con 

este tipo de muestreo el método inverso puede aplicarse en cualquier situación, 

siempre y cuando sean válidos los supuestos enunciados al principio del capítulo. 
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fig. 7.- En esta figura se observa un ejemplo de muestreo 

en dos dimensiones con el que puede formarse un 

sistema Ac = b con tres o más zonas cerradas. 
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Existen otras•variables que pueden utilizarse e incluirse en la información 

antes de calcular A+, como por ejemplo el conocimiento del transporte neto en 

una sección ó la fricción en las fronteras. Otra variable que puede manejarse con

siste en trabajar la conservación de algún otro parámetro distinto de la masa, 

como por ejemplo el contenido de sal. Esto permite comparar resultados y, contro

lando el error, estimar el intercambio ent'rE! isopicnas. Esto es particularmente 

interesante, pues es uno de los supuestos enunciados al principio del capítul.o y 

su estimación es de ruucho interés en la oceanografía. 

En síntesis, existen varias posibilidades de aplicación del método inverso 

en la oceanografía, ligadas al muestreo, a la incorporación de información adi

cional, a la evaluación de transportes, mezcla, etc., que deben explorarse_con 

detenimiento. 
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CAPITULO 3 

ALGORITMOS Y ANALISIS DE ERRORES. 

3. 1 PROCEDIMIENTO QUE SE SIGUE CON LOS DATOS HASTA OBTENER EL CAMPO DE 

VELOCIDAD GEOSTROFICA RELATIVA. 

La recopilación de los datos que se analizan en este trabajo se realizó con 

un CTD ó CTP-0 Niel Brown, que es un instrumento equipado con sensores que miden 

presión, .temperatura, conductividad y ox[geno. Este instrumento toma lecturas en 

la vertical con intervalos de 1/32 de seg. Estos datos son recopilados por una 

computadora a través de un cable y almacenados en cinta magnética y/o discos flex.!_ 

bles, y son utilizados para calcular otros parámetros como densidad, salinidad, 

frecuencia de Brünt-va1sa1a, etc. 

El agua de mar es conductora debido a la presencia de sales, por lo que al 

medir la conductividad puede evaluarse el contenido de sale~. Esto hace a la sal.!_ 

nidad una función 

S = S (C, T, P) • • (1) 

donde C es la conductividad, T la temperatura y P la presión. Se han desarrollado 

tablas y algoritmos para el cálculo de la salinidad a partir de datos de C, T y P_. 

En este caso se utilizaron los algoritmos publicados por la UNESCO en el Reporte 

Técnico #37 sobre Ciencias del Mar (R. T. #37, UNESCO). En general, una vez obte

nida l~ salinidad, se manejan datos P, T y S y se calcula la ecuación de estado 

en distintas formas. 

En las siguientes ecuaciones: 

f¡ = f¡ (P, T, S) 

~=ftCP,T,S) 

fo= fe (P, T, S) 

(Za) 

(2b) 

(2c) 

ft es la densidad in-situ que es por definición la densidad en las condiciones 

determinadas por P, T y S; ft (densidad-T) es la densidad que tendría una masa 

de agua si isotérmicamente se le lleva a la presión de una atmósfera; fe es la 

densidad esperada para una masa de agua que se lleve adiabáticamente a una pre

sión, de una atmósfera. p usualmente se da en g/cm3 o en Kg/m3. 



De.manera similar se definen las ecuaciones de estado: 

(f;_ (P, T, S) 

G~ (P, T, S) 

o; (P, T, S) 

(3a) 

(3b) 

(3c) 
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y 013 son llamadas sigma in-situ, sigma-T y sigma-e respectivame~ 

te. Si I está dada en g/cm3, la relación entre ,O, y ere se define como: 

Cf, = ( f'¡ - 1) 1000 • (4) 

y en forma análoga para cr~ y CJ0 • Estos cálculos se realizaron utilizando el alg~ 

ritmo publicado en R.T. #37 UNESCO, y se llevaron a cabo en el Laboratorio de 

Oceanografía Física del ICNyL, UNAM. 

Para el cálculo de velocidad geostrófica es necesario conocer los gradientes 

horizontales de presión, esto hace necesario el cálculo de la anomalía de volumen 

que usualmente se denota con J y se define como: 

e 
d 1 

-o 
Jo 

1 
)f 

donde t:, es una densidad de referencia definida como: 

t:, = f (35, o, p) 

. • • • (5) 

• (6) 

que indica la densidad in-situ del agua con salinidad de 35*, temperatura OºC, y 

p _indica la presión (igual a la presión en /'¿_ ) • 

Usualmente la anomalía de volumen está dada en unidades de 10-8 m3/kg. 

La anomalía geopotencial o altura dinámica se define como: 

1 cf dp • • • • (7) 

y ésta es una cantidad útil para calcular la velocidad geostrófica relativa. 

Por otro lado, si en las ecuaciones de movimiento se desprecian los términos 

de fricción y aceleración (cap. de geostrofía), al realizar un balance entre el 

término de Coriolis y el gradiente horizontal de presión se obtiene: 

* Anteriormente la salinidad se daba en cantidad de sales disueltas en partes por 
mil de la masa total. Actualmente, debido al aumento en la precisión de las me
diciones vía conductividad, se definió la escala de Salinidad Práctica que no 
tiene unidades, y en principio se apega a la escala e~ que se estima el canten.!_ 
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donde cp es la an~malía geopotencial, g la gravedad, z la profundidad, L la dis~ 

tancia entre estaciones, fl la velocidad angular de la tierra y V la Velocidad 

geostrófica. Entonces: 

V • • •• (8) 

L · 2.0.sen 'J' 

Esta es la ecuación que se utilizó para el cálculo de velocidad geostrófica rela

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

tegra para calcular <j) • 

3.2 DISCUSION Y EVALUACION DE ERRORES. 

Los errores que están presentes en la evaluación de los transportes, el cam

po de velocidad, y la estimación del campo de velocidad absoluto, a partir de las 

ecuaciones geostróficas (Cap. 2), son diversos: 

1) Errores originados por .no considerar todos los términos en las ecuac~ones 

de movimiento. 

2) Errores debidos a los instrumentos de medición. 

3) Errores causados por los procesos numéricos. 

4) Errores debidos ·a la aplicación del método inverso. 

Cada uno de estos errores debe discutirse por separado. 

El error (1) fué discutido en el Capítulo 2 encontrando para océano abierto 

y lejos de las fronteras un error del orden del 1%. 

Los errores debidos a los instrumentos de medición se obtienen de las espec_! 

ficaciones de los instrumentos. En este caso, los datos de presi6n, temperatura y 

conductividad (P, T y C) del CTP-0 Niel Brown tienen asociados un error en tempe-

ratura de 3 X io-3 ºC, en presión de ± 3.2 db , y en salinidad de 3 X io-3 p. 

p. m. Sin embargo, dado el estado de los sensores en esta campaña se evaluó un 

error de 1 X io-2 ºc para la temperatura y de 1 X lo-2 p.p.m. para la salinidad,' 

(Gallegos, A. et. al. 1985}. 

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

cidad geostrófica relativa. 

(*cont.) 
d.o de sales en partes por mil (p.p.m.). La nueva definición está orientada bási
camente a estimar con mayor precisión. la densidad del agua. 
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Los parámetros que aparecen en la ecuación (8) son: el parámetro de Coriolis 

(f = 2J:"lsenr), la distancia L y la diferencia de altura geopotencial entre los 

puntos en que se calcula la velocidad ( <P._ - tj}1 ) • 

La calidad de los datos de L y f dependen del posicionamiento. En la campaña 

Bermejo I, el posicionamiento se realizó mediante el sistema de satélites Transit 

y el uso de la corredera del Buque. La precisión del satélite es· de ±150 mts. (al 

momento de recibir la señal). En general, al momento d~ realizar una estación no 

se cuenta con el posicionamiento óptimo que da el satélite. debido al tiempo que 

transcurre entre una señal de satélite y otra. La deriva del Buque en estos periE_ 

dos provoca un error de posicionamiento que sobre la base de las condiciones me-,. 

días de recepción y deriva en la zona del Golfo, puede estimarse en 600 mts. Con

siderando como errores independientes el debido al satélite (150 mts.) y a la de

riva (600 mts.), el error en la distancia por posicionamiento puede estimarse co-

mo: 

= 620 mts. • • • (9) 

donde Ep es el error por posicionamiento, Es es el error de satélite y Ed el error 

por cieriva. 

Ja distancia entre estaciones (L) se calculó con el algoritmo para distan

cias sobre una esfera: 

L
0 

~ R cos-1[sen(lat1)sen(1at 2) + cos(lat1)cos(latz)cos(lonz-lon1)] •• (10) 

donde R es el radio de la tierra, lat es la latitud, lon es la longitud y el sub

índice corresponde a cada una de las estaciones. 

La distancia tiene un error debido a que la tierra no es esférica, un c~ror 

numérico y un error debido al posicionamiento. Si se introducen los términos de 

error en la ecuación (10), el error en la distancia 'L' no es lineal con el error 

en el posicionamiento. Sin embargo, considerando una aproximación lineal, 1a dis

tancia está dada por la siguiente ecuación: 

L = <P 1 ± P{ ) - < P2 ± P~> •••• (11) 

donde P es la posición y pe el error en la posición, lo que da una estimación p~ 

ra L de: 

.••• (12) 

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

ral son sistemáticos y por lo tanto menores). Sustituyendo el error de posiciona-
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miento obl:euido en (9) se l:iene: 

L L
0 

+f2'·620m.,,,L
0 

± 850 mts. (13) 

donde L
0 

es evaluada por la ecuación (10) y L es la distancia estimada enl:re dos 

estacionl!s. 

El otro término que depende del posicionamiento es el parámetro de CoriOlis, 

f = 2'isen P , que l:iene un error debido a la estimación en la latitud. El error 

en latil:ud de acuerdo con la ecuación (9) es de unos 425 mts. (considerando igual 

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

f = 2 D. sen ( '5' ± 'f e) (14) 

donde 'fe es el error en la lal:il:ud, y susl:il:uyendo valores l:Ípicos de la región 

( 'f =o 23°, 2.0..""" 1.4544 X lo-4 rad/s) podemos aproximar el error como: 

f = 2flsen f ± (2..0.sen 'f 2 Usen ( 'f ± ':f' e)) 

f- 1.4544 X 10-4 (.39073) ± (1.4544 X 10-4 (.39073-.39082)) 

f "=' 5.68 X 10-5 ± ~.29 X 10-8 

f -:::: 2.Qsen 'f ± 1.29 X 10-8 

esta ecunci6n da una estiruaCión del error máximo esperado para f; este error es, 

del orden del 0.02%. 

En la ecuación (8) aparece un término de la diferencia de altura geopoten

cia:l <e)> 2 -tP1). En la primera sección de este capítulo se mostró que <P está dada 

por: 

q.> =J d dz • • • (7) 

r 
donde O es la anomalía de volumen definida como: 

J ••• (Sb) 

F S,T,P 

El término de la anomalía volumétrica tiene un error como pro<lucto del error 

en f> Esto se ve al desarrollar (' como la suma de un l:érmino principal 

y un error: 

con f el l:érmino principal y fe. el término de error. 

I 
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Esto implica que: 
l l 

Po p ±f'e. 

f 
< f± !P fo 

- 1 ----¡:;-

Si se considera· que en esta campaña la estimaci6n de la temperatura alcanza cent~ 

simas de grado y la de la salinidad de 1 x 10-2 , se obtiene (utilizando los algo

ritmos antes mencionados y valores ele T y S en la región) un ;~('"")de 6.6 x 10-3 

Kgm-3 que produce un error en Ó de: 

Sin embargo, el CTD permite conocer variaciones en la temperatura y en la· salini

dad del orden de x 10-3 acarreando un error s~stemático, y es posible conside

rar_errores de 3 x l0-3 ºc en temperatura y de 3 x 10-3 en salinidad. Dados estos 

valores se obtiene: 
_g(rm,) l. 8 X 10-3 Kgm-3 

Y Ó e ~ l. 7 x 10-9 m3Kg-l 

En la ecuación (7) se vió que t = J é dp. La integral se ev~luó numéri~amen- , 

te como: 

que es una integración trapezoidal, la cual se llevó a cabo con doble densidad 

(16 dígitos). Esto introduce un error numérico y un error por la aproximación tr_!! 

pezoidal. Para una estación oceanográfica de 1000 mts. existen alrededor de 1800 

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

yor en los primeros 250 mts. Con e9to se logra un muestreo casi continuo y así el 

error debido a la aproximación trapezoidal y el error numérico son mucho menores 

que el debido a de• 

El error en cp, cp E, puede aproximarse entonces como: 
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donde N = 600 es el número ele niveles muestreados. para profundidades medias 

(A p =500 decibares) y de = l. 7 x 10-9 m3Kg-l, obteniéndose: 

de donde el término cp
1 q> 

2 
puede escribir se como: 

rD1-cP2 

donde cP p es el término principal (el valor estimado para cP), y cP E es el error 

esperado. Entonces la diferencia de al tura geopotencial ( t:i.cp) puede escribirse 

como: 

Sustituyendo los valores para N y cpe se obtiene: 

2 -2 m s 

Considerando todos los términos que introducen un error en la ecu~ción (8) 

se obtiene: 

L:i<P • • (15a) 

Lf 

donde el subíndice E indica que el término es el error estimado. Sustituyendo nu

méricamente los valores típicos obtenidos para los errores y considerando L 20Km 

obtenelilos: 

V A.SiL ± 
Lf 

4.10 X 10-J -1 
ms • • • • (15b) 

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

siendo mayor a menor latitud. Para la estimación del error en la ecuación (15b) 

se tomó la latitud media en el área muestreada. El error debido a la distancia 

depende de la relación entre ésta y su error (/:;,L/L), siendo mayor cuando L es 

más pequeña, puesto que .6 L es independiente del tamaño de L. En L se sustituyó 

una distancia (20 Km) menor al promedio de las utilizadas en el área de estudio. 
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Las distancias estimadas se presentan en el siguiente capítulo. El error debido 

al término 6.~ depende del número de niveles en el cálculo de </:J y al error en cf . 
En síntesis, el error en la velocidad geostr6fica depende de la distancia entre 

las estaciones, de la latitud y del número de niveles en el cálculo de$. 

Es importante anotar que el error en la velocidad es independiente de su ma_a 

nitud; esto quiere decir que si la señal en velocidad es débil, el porcentaje de 

error es mayor que en el caso en que existan velocidades relativas grandes. La e~ 

timación de la velocidad relativa tendrá un mayor error al alejarse del nivel de 

referencia. Aquí domina el segundo término dentro de la raíz en la ecuación (lSa) 

y puede hablarse de un error aproximado del 4% en v. 

El otro error mencionado al principio de esta sección es el debido a la apl! 

cacíón del método inverso. Estos errores fueron parcialmente analizados en el Ca

pítulo 2 y se volverá a tocar este problema en los siguientes capítulos. 

Cabe mencionar que el error en (lSb) es una sobre-estimación pues en todos 

los casos se tomaron las cuotas máximas de error y dominan los términos de distan 

cía e integración numérica. 

3.3 EXTRAPOLACION DE DATOS. 

Uno de los'problemas más comunes cuando se realiza el cálculo de velocidad 

geostrófica o el cálculo de transporces, es debido a que algunas estaciones tie

nen muestreos menos profundos que otras debido a la existencia de barreras físi

cas .o porque en-los objetivos no estaba contemplado el cálculo de transporte geo~ 

trófico. 

El problema de la extrapolación de datos es distinto cuando en la zona en 

que no existen datos hay agua ó cuando existe una barrera física como el talud» 

una isla o una montaña. En el caso en que exista una barrera física, no tiene sen 

tido suponer que existen corrientes a través de ésta, y esto puede resolverse de 

distinta forma. Un criterio consiste en suponer que en la barrera las líneas de 

altura geopotencial. son planas a través de ésta (fig. 1). 

fig. 1 

' 
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El otro criterio consiste en Euponer (al menos para la zona involucrada) el 

nivel de referencia en la interfase entre el océano y la barrera. Ambos criterios 

son equivalentes, pues al suponer que las líneas de altura dinámica son planas .. 

la velocidad a partir de la interfase se mantendrá constante y al suponer cero la 

velocidad en un nivel por debajo de la interfase, ésta será constante hasta ese 

nivel. 

Este criterio fué el que siguió Reden (1972), con la ventaja de tener una ma 

lla de muEstreo horizontal muy cerrada. 

El problema surge en muchos casos, cuando a causa del talud se tiene un área 

considerable en la que no puede suponerse un transporte cero, sobre todo porque 

en muchos casos es ahí donde se observan las corrientes más intensas. En este ca

so, la solución correcta es aumentar la densidad de muestreo en esas zonas, pero 

esto por diversas razones (como el riesgo de golpear los instrumentos al derivar 

el buque) no siempre es posible. Más adelante se continúa con la discusión de es

te problema. 

Otro caso que también se presenta con frecuencia, representado en la f.ig. 2, 

es aquel en que el muestreo se realiza a distintas profundidades y se bus~a homo

geneiz~r una base de datos. Este problema fué abordado por Veronis (1982) hacien

do decaer el sisayam:i.ento (gradiente de la velocidad) linealmente hasta cero en 

el fond? a partir del. último nivel. de mues,treo. Esto le da continuidad a la velo

cidad y a l.a derivada de la velocidad. Se ha observado que la derivada de la velo 

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

A B e 

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

profundidades en una zona sin barreras físicas. 
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Este procedimiento puede generalizarse al caso representado en la fig. 2 en 

el que coexisten una barrera y un área considerada importante por su transporte. 

Este criterio fué el que se aplicó en los casos en que fué necesario extrapolar 

datos, aunque en general los datos en la campaña Bermejo I son bastante completos 

(ver Tabla 4.1). El problema de extrapolación sólo se presentó cerca de las fron

teras. 

El desarrollo para obtener el algoritmo es el siguiente: 

Consideremos que se tienen dos estaciones A y B, donde A tiene un w~~streo 

hasta la profundidad Za, y B hasta la profundidad h . .6.o = ·P 1 - <P 2 y ol::. /o Zo 

evaluados en z 0 , son conocidos (fig. 3). 

A B 

Zo 

¡. 
1-1 

fig. 3.- Esquema de relleno de calas donde z 0 es la estación menos 
profunda y h el punto hasta el cual se extrapola el campo 
de velocidad geostrófico. 

Se desarrolla oA lo z linealmente a partir de Zo hasta h, pidiendo que 

o t:./ CJ z = O en z = h , es to es: 

=(ª6.) o z (J 

~ (º[;) 
h - Za d Z o 

••• (16) para z0 ~ z bh 

==> o !::,_ = ( o 6. ' (h - z ) 
o z d zfo h - z 0 

Integrando a partir de z 0 se obtiene: 



que cumple con 6 (z0 ) = L:!. 0 

+f ~.6.) 
\ d z o 

--- ( (h 

h - Zo 1z., 
- z) dz 

6. 
0 

+I CJL ) z - zo (2h - z 0 -z) 

\ d z o 2(h-z0 ) 
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. • • (l 7a) 

Y 6. (h) = L:!. 0 + (06/ o z) 0 (h - z 0 /2) ••• (17b) 

En la ecuación (17b) el segundo término de la derecha es el·término de incremento 

o corrección en z = h. 

La ec. (17a) representa el algoritmo que se utilizó para extrapolar datos en 

las estaciones inccmpletas. (Ob./o z) 0 se calculó a partir de los últimos 20 d!!_ 

tos mediante un ajuste de mínimos cuadrados. C.,. 0 se igualó a ( qi 2 - e? i) zo. 

Con la ecuación (17a) se realizaron pruebas para observar el comportamiento 

de la velocidad con este ajuste y se observó que cuando \ CcL:;./ a z) 0 \ es relat~ 

vamente grande y el intervalo (h - z 0 ) también lo es, se obtienen velocidades 

irrealmente grandes, por lo que se optó por imponer una cota máxima a (h - z 0 ), 

exigiendo que h - z 0 :f: 50 mts., observándose con esta condición un comportamiento 

muy similar al caso en que se tienen datos. 

Es importante subrayar, qi:ie cualquier criterio que se utilice tiene una com

ponente subjetiva muy grande, pero este ajuste tiene la ventaja de preservar la 

continuidad en la velocidad y en la derivada de la velocidad, además de hacer te.E!_ 

der a cero la derivada de la velocidad al aumentar la profundidad de acuerdo a lo 

que se observa en los datos reales. Este ajuste es mejor cuando se tienen datos 

por debajo de la zona de gradientes de velocidad fuertes en las prímeras capas s~ 

perficiales y cuando la extrapolación no se lleva a cabo en un intervalo grande. 

La zona de gradientes y la evaluación de que es "grande" depende del caso partic~ 

lar. Como muestra del comportamiento de la velocidad con datos reales, la figura 

4 representa la gráfica de velocidad geostrófica referida a superficie para las 

parejas de estaciones en el transecto A-B (ver Cap. 4). 

En esta figura se observa que los gradientes de velocidad relativamente graE_ 

des se localizan en los primeros 200 mts. Por debajo de los 500 mts., no se obse.E_ 

van cambios de signo en la derivada de la velocidad. Estas gráficas sugieren que 

el intervalo de extrapolación no debe exceder unos 50 mts., debiéndose tener cui

dado cuando se aplica a datos que no rebasan los primeros 250 mts. 

Como observación final de esta secci6n, puede sugerirse que al realizar un 

muestreo cerca del talud, la batimetrfa de la zona debe tomarse muy en cuenta pa

ra evitar en lo posible este problema. 
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fig. 4.- Gráficas de velocidad vs, profundidad de las primeras siete 

parejas de estaciones· de la Campaña Oceanográfica Bermejo I 

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

En el capítulo anterior se discutió la ímportancia de estimar los elementos 

de la matriz A con la mayor precisión posible. Estos elementos están dados por: 

A •• 
::t.J 

r;·+lrPtt-t 

J )pcx,z) 

: r: 
dz dx • • • • (18) 

en esta ecuación los límites de integración en x están definidos por la posición 

de las estaciones j y j + l; los límites de integración en z están definidos por 

f' y f L+ 1 y son función de x. 

Para calcular esta integral se sustituyó por: 

jH 

':::::: r (Si+l (x) 

J. 
j 

•• (19) 

haciendo una aproximación conservando volumen y no masa, donde Si(x) es la fun

ción que sigue a la isopicna i. Esta función se estimó de la siguiente manera: 

una vez definidas las isopicnas que delimitan las distintas capas, se encontró 

la profundidad a la cual estas. isopicnas cruzan cada. estación; posteriormente, 

junto con los datos de distancia entre· estaciones, se ajustó una cúbica por esos 

puntos y con derivada cero en los extremos. El algoritmo se tomó de Burden y Fai

res. El polinomio S(x) que se obtiene se integró y evaluó para cada intervalo en

tre estaciones. Cuando se tienen varias capas, a cada integral se le restaron las 

anteriores para obtener el área de esa crtpR. 

Esta opción es distinta a la encontrada en la literatura reviSada, en donde 

no se señala nada al respecto, salvo en Veronis y Fiadeiro (1982), quienes apun

tan que hacen una interpolación lineal. 

En forma análoga, se realizó el cálculo de transportes que aparecen en la 

ecuación matricial Ac = b. Estos quedan determinados por: 

j"""' F~~' 
-bi = f fpcx,z) v(x,z) dz dx 

j f1 

•• (20) 

donde -bies el transporte total entre las isopicnas i e i + l; ves la velocidad 

geostrófica relativa a alguna superficie y pes la densidad. Este término se cal

culó como: 

-b. 
::t. 

) 6. z 
vk+l,j --2- •• (21) 

El término dentro de la suma sobre k es una integraci6n numérica trapezoidal en z, 



43 

en el intervalo en que se cumple 

La velocidad vj ó vkj se tomó directamente de las ecuaciones geostróficas y 

equivale a considerar una velocidad constante en la horizontal en toda la sección 

comprendida entre las estaciones j y j+l. Esto genera aparentemente una disconti

nuidad en la velocidad, pero al analizar las ecuaciones, esta aproximación puede 

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

3.5 INTERPRETACION DE LA VELOCIDAD GEOSTROFICA COMO UNA VELOCIDAD PROMEDIO. 

Esto puede demostrarse al calcular el transporte entre dos puntos. Consider~ 

mos el caso en que se desea conocer el transporte (o la velocidad promedio) entre 

dos puntos. Supongamos que tenemos un muestreo con cuatro estaciones colineales y 

a la misma latitud: 

2 3 '+ 

L¡z Li?,- -.- Lyi T 
l 

El transporte entre los puntos y 4 calculado utilizando todos los puntos es: 

T vl2Ll2 + v23L23 + V34L34 /::,. z 

Ll2 + L23 + L34 

T es el transporte total, v 12 es la velocidad entre las estaciones 1 y 2, L 12 es 

la distancia entre los puntos 1 y 2 y en forma análoga para los demás elementos; 

/J. z es el intervalo en que se desea conocer el transporte. 

Utilizando la ecuación (8) para sustituir la velocidad geostrófica, se obtie 

ne: 

T 
2D.sen 'J' 
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Con un poco de álgebra se llega a la expresión: 

T 
2Q sen ·y L

14 

que es exactamence la expresión que se obtiene si se calcula el transporte utili

zando el muestreo en 1 y 4. Esto permite reinterpretar el campo de velocidad geo~ 

trófico como la velocidad promedio entre dos puntos. En teoría, la velocidad pun

tual se obtendría al hacer tender a cero el intervalo de muestreo. Este caso pue

de generalizarse a n puntos de muestreo y su única inexactitud es la no lineali

dad del término de Coriolis con la latitud. 
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CAPITULO 4 

CIRCULACION EN EL GOLFO DE CALIFORNIA. 

4.1 ANTECEDENTES. 

4.1.1 INFORMACION GENERAL. 

El Golfo de California es la única cuenca de evaporación en el Océano Pacíf i

co. Se encuentra entre 22º 50' y 32º DO' de latitud norte y entre 104º y 115º de 

longitud oeste, con una orientación sureste-noroeste y tiene una longitud de alre

dedor de 1,100 Km y un ancho promedio de 150 Km. Está limitado al oeste por la Pe

nínsula de Baja California y al este, en el sur, por el Estado de Sinaloa, y- al. nor 

te, por el Estado de Sonora. El Golfo de California, a diferencia de otros mares 

con alta evaporación como el Mediterráneo, tiene una boca profunda y ancha (fig.l). 

La profundidad en el Golfo es variable, pero en términos generales disminuye hacia 

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

4.1.2 CARACTERISTICAS CLIMATICAS.· 

El Golfo de California presenta un clima de tipo monsónico, pues está fuerte

mente influenciado por el continente. Los vientos dominantes en el área del Golfo 

san del noroeste ·en invierno y parte de la primavera (de noviembre a mayo), y del 

sureste el resto del año. La Península de Baja California tiene una alta cordille

ra longitudinal de entre 1000 y 3000 mts. de altura que relativamente lo aisla de 

la influencia climática del Océano Pacífico. Los estados de Sonora y Sinaloa tie

nen un clima muy seco y la precipitación. en la costa este varía de 950 mm por año 

en Cabo Corrientes, Sin. a sólo 100 mri por año en el norte de Sonora. En la Penín

sula de Baja California el clima es árido con mayor precipitación en el sur que en 

el norte, pero menor que en las costas de Sonora y Sinaloa (ver fig. 2). 

La radiación en el área es alta, calculada de 200 wm-2 a 380 wm-2 , siendo más 

intensa en verano, antes y después de la temporada de lluvias, y teniendo un míni

mo en invierno. Durante los meses de septiembre y octubre, ocasionalmente entran al 

Golfo huracanes que se originan en el sur de México y penetran en el Golfo con 

vientos que llegan a alcanzar más de 30 ~/s. 

Como producto de vientos, radiación y precipi.tación en el Golfo, resulta una 

cuenca en la que predomina la evaporación sobre la precipitación, incluso en la 

temporada de lluvias. Se han realizado mediciones en tinas de evaporación ubicadas 

en estaciones costeras con las que se ha calculado una evaporación promedio de en

tre 200 y 300 cm por año (Roden 1964). Barberán y Zavala (1985), a partir de datos 
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fig. 2.- Precipitación media anual 
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1958. 
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de la campaña Bermejo I (los mismos utilizados en este trabajo), estimaron la eva

poración en la zona sur del Golfo para el invie:cno de '84 en 7 = por día. Esta 

característica hace del Golf o una zona de producción de agua salada, re1ativamente 

caliente. 

4. l. J CIRCUL".CION. 

La batimetría del Golfo, su configuración geográfica y su clima, afeCtan al 

Golfo de tal forma que su circulación puede dividirse en dos zonas características: 

una zona delimitada al norte por Pu~ta Centoral con alta influencia d~ la marea en 

su circulación, y una zona sur caracterizada por una circulación de tipo oceánico 

(fig. 3). 

Los altos rangos de marea en la parte norte hacen que esa zona se caracterice 

por su alta mezcla vertical producida por las corrientes de marea. En el delta del 

Río Colorado, la marea alcanza hasta 10 mts. en zizigias (Roden y Emilsson). En el 

Canal de Ballenas, entre Isla Angel de la Guarda y la Península se han encontrado 

corrientes de marea de hasta 35 cm/s y señales de una intensa mezcla vertical (que 

se ha observado por la distribución vertical de temperatura y oxígeno). Más al nor 

te, el Golfo es más somero, lo que contribuye a una intensa mezc.la vertical. 

En la parte sur del Golfo (considerada al sur de Punta San Carlos en 28º N), 

las corrientes y mezcla por marea son mucho menores (fig. 3), predominando aspec

tos de tipo oceánico en la circulación. Emilsson y Alatorre (1980) han señalado 

que la circulación en esta área e~tá determinada por la circulación del océano .. 



fig. 3 Rangos de marea M2 . 

Modelados por Stock 1976, 

presentado por Alvarez

Borrego. 
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adyacente, aunque hoy es más ó menos claró que existen otras componentes importan

tes en la circulación de esa área. Los vientos predominantes del noroeste en in

vierno producen un afloramiento en la costa oriental del Golfo, estudiados por Mee 

(1985). Este afloramiento es importante para las pesquerías en la zona, dehido a 

que existen varias lagunas costeras en Sinaloa en las que pasan parte de su vida , 

especies de crustáceos y moluscos, que pueden ser afectados por la variación ínter 

anual del clima oceánico. 

Otra componente de la circulación es debida a la alta evaporación en la cuen

ca, que provoca cambios significativos de densidad en la capa superficial y que i~ 

cide en la circulación geostrófica. Estos fenómenos, el flujo de momento producido 

por los vientos y la evaporación, junto con la circulación adyacente, determinan 

el patrón de circulación en la parte sur del Golfo de California. La estimación de 
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los flujos en el Golfo está parcialmente resuelta (ver Tabla 1). 

TABLA 1.- ESTIMACIONES 

AUTOR FECHA 

Ro den 1958 

Julio 1967 
Warsh & Warsh Feb. 1957 

(1971) Mayo 1959 

Ro den 1969 
(1972) 

Sant:iago Julio 1977 
(1980) Ago. 1977 

DEL FLUJO EN LA BOCA DEL GOLFO DE CALIFORNIA. 

FLUJOS ESTIHADOS 

1.17 a 1.19 Sv 

3.25 a 3.65 Sv 
2.5 a 3.5 Sv 
2.5 a 3.5 Sv 

10 a 12 Sv 

5.5 Sv 
2.87 Sv 

LIMITES DE INTEGRACION 

o 
o 
o 
o 

o 

o 
o 

Sv 1 X 106 

Sv = Sverdrup 

500 mts. 

1100 
1100 
1100 

1500 

900 
900 

3 -1 m s 

mts. 
ruts. 
mts. 

mts. 

mts. 

mts. 

El análisis de las masas de agua en la zona sur del Golfo de California ha si 

do realizado con bastante precisión. En esta zona se han detectado tres tipos de 

agua: agua caliente del Pacífico tropical oriental con salinidades de 34.65 a 

34.85; agua fría de la corriente de California con salinidad menor de 34.60, y a

gua del Golfo de California con salinidad mayor de 34.90. 

Existe un análisis muy fino de la distribución de las masas de agua a partir 

de datos de nov-dic de 1969 debido a Roden (1972). Este análisis es reproducido 

en Alvarez-Borrego y Roden y Emilsson (en prensa), (fig. 4). Roden distingue varias 

capas en la boca del Golfo a partir del análisis ~e la salinidad. En la superficie 

señala la presencia de agua caliente y salada de hasta 35.20 originada en el Golfo 

y con mayor presencia en la .costa occidental; esta agua se encuentra entre la su

perficie y los 150 mts. de profundidad. Por debajo de esta capa se encuentran al~ 

cernadas máximos y mínimos de sal, y a partir de los 900 mts. se nota un crecimien 

to muy lento y homogéneo de sal hacia el fondo (fig. 4). 
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fig. 4.- Salinidad entre Arroyo de Vinorama y Mazatlán. Roden 1969. 
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fig. 5.- Campo de velocidad geostrófica referida a 1500 mts. correspondiente a 

la fig. 4. 
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Se ha encontrado un frente termohalino en aguas superficiales bien detinidq_ 

cerca de Cabo San Lucas que se prolonga en dirección suroeste. Este. frente prese~ 

ta cambios en su posición> variando en dirección este-oeste, y su ubicación está 

ligada a la penetración de agua de la corriente de California. 

Reden (1972) hizo un estudio de la circulación geostrófica con nivel de refe

rencia en los 1500 mts., entre Arroyo de Vinorama, Baja California y Mazatlán. En 

este estudio (fig. 5) se observa un flujo hacia el sur en la costa occidental de 

superficie a fondo y con velocidades de hasta 55 cm/s en la superficie. Este flujo 

se extiende hasta unos 40 Km de 13 costa hacia el este y después se observan flu

jos alternados predominantemente hacia el norte y con velocidades menores, aunque 

muy localmente se alcanzan velocidades de 40 cm/s. Es sobresaliente que se obser

van velocidades de 20 cm/s a profundidades de 900 mts. Roden estima en este estu

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

con un imbalance de 2 X 106 m3 /s, y supone que el imbalance puede compensarse con 

el transporte por debajo de los 1500 mts. 

Warsh y Warsh (W & W, 1971) hacen un análisis de transporte geostrófico, uti

lizando datos de tres campañas distintas. Parten interpolando los datos a profund!_ 

datles estandard*; forman una serie de cajas determinadas en la vertical por las 

profundidades estandard, y en la horizoiltal por la posición de las estaciones ocea 

nográficas y ccn éstas realizan permutaciones variando el nivel de referencia en 

las distintas cajas (una por cada columna). W & W escogen de entre las permutacio

nes, aquéllas que presentan un imbalance neco menor de 10%. De entre e~La~ posibi~ 

,lidades escogieron las que tenían un transporte neto mayor de 2 Sv. Eliminaron las 

que tenían un nivel de referencia por encima de los 75 mts., y de éstas escogieron 

las que concordaron con el criterio de Defant. En algunos casos partieron de 42000 

permutaciones y en otros de más, en los que también pidieron un balance de sal. 

Sus resultados, a pesar <le todo~ muestran un flujo más ó menos coherente (fi

gs. 6, 7 y 8). 

En 1980, Santiago evaluó la circulación en la boca del Golfo de California, 

aplicando inicialmente un nivel de cero movimiento en el fondo. Posteriormente 

planteó hacer un balance por capas delimitadas por isobaras y aumentó una constan

te en la velocidad en cada capa para igualar el flujo de entrada al de salida. Con 

este criterio y datos de julio de 1977 de la campaña CIMACO I, obtuvo flujo hacia 

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

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

serie de niveles denominados profundidades estandard. 
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jos alternados de entrada y salida hacia la costa oriental con velocidades de has 

ta ~o cm/s (fig. 9). 

Estimaciones de velocidad geostrófica para otras zonas distintas de la boca 

del Golfo se encuentran en Emilsson y Alatorre (1980) e incluyen corrientometría 

directa. En la tesis profesional de Galicia existe una discusión entre resultados 

obtenidos por corrientometría y método dinámico, pero inexplicablemente no prese.!!_ 

ta las figuras que representan el flujo por método dinámico. Galicia señala que 

encontró concordancia entre transportes calculados por corrientometría y los del 

método dinámico (geostrofía). 

En resumen, la par~e más estudiada del Golfo de California es la boca o zona 

de transición. Existe un esquema general de la circulación e~ esa zona aunque no 

es así para otras zonas. Se ha detectado la producción de agua del Golfo y exis

ten evaluaciones de la evaporación en eI área. Se conocen los principales mecani~ 

mos que regulan la dinámica del Golf o de California. En la zona sur se conocen 

circulación adyacente, vientos y evapor3ción, y en la zona norte, evaporación, 

vientos y mareas. Los problemas más importantes por resolver son: entender la cir 

culación en la parte media (aunque se tienen algunas ideas sobre giros superfici!!. 

les), y evaluar en forma más precisa los transportes, el campo de velocidad geos-
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Campo de velocidad g~ostrófica entre Altata y Punta Arena obtenido por 

Santiago con datos de agosto de 1977 (Campaña CIMACO I) 
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trófica absoluto, y conocer las variaciunes estacionales e interanuales, sús cau
Sas y su relación con la variación en el clima regional. 
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4.2 CAMPAÑA BERMEJO I. 

4.2.l INFORMACION GENERAL. 

La Campaña Oceanográfica Bermejo I se llevó a cabo entre el 21 de enero y el 

10 de febrero de 1984 a bordo del B/O "El Puma" de la Universidad Nacional Autó

noma de México cubriendo la parte sur del Golfo de California, la zona exterior 

del Golf o y un estudio en la vecindad de Isla Socorro (en el Archipiélago de Re

villagigedo). 

En esta campaña, dentro de los estudios de física del océano, se lanzaron 

93 calas con CTP-0 (conductividad, temperatura, presión y oxígeno disuelto), bo

tellas Niskin, termómetros reversibles, y se tiraron cuerpos de deriva. La red de 

estaciones se muestra en la fig. 10 y en la Tabla 2. 

Los estudios físicos de la campaña quedan enmarcados dentro del Proyecto 

COAMEX (Climatología Oceánica de las Aguas Mexicanas). Con el objeto de analizar 

algunos procesos físicos notorios en esta campaña, se presentan las gráficas que 

mejor ilustran el proceso y los datos de mayor interés. Las figuras con U han si 

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

4.2.2 CAPA SUPERFICIAL. 

En un.análisis del perfil* de salinidad que incluye todas las estaciones, c~ 
rrespondiente al transecto* A-B, se observa en la superficie (entre O y 40 mts.) 

agua con salinidad entre 34.85 y 34.92 (figs. 13, 16), subsuperficialmcnte (entre 

L,Q y 120 mts.) se observan dos tipos de agua: agua de alta salinidad de más de 

34.95, y agua de baja salinidad (menor de 34.7). Por debajo de los 120 mts. y has 

ta los 250 mts. se observan gradientes horizontales de sal significativos. Más 

abajo de esta profundidad, el rango de salinidad en la hcrizontal es menor de .05 

y la salinidad siempre es menor de 34.75 (figs. 16, 18). Al analizar la salinidad 

en transcctos más al norte (C-D, E-F, G-H, I-J) (figs. 19-22). se observa en la 

capa superficial mayor salinidad conforme crece la latitud, alcanzando valores m~ 

yores de 35.15 en el transecto I-J. En este transecto, por debajo de los primeros 

250 rnts., el rango de variación horizontal en la salinidad es muy pequeño (menos 

de 0.05) y no se observa una variación significativa norte-sur (fig. 22). Todo e-'!. 

to muestra el proceso de evaporación que sufre el agua superficial del que pueden 

subrayarse los siguientes puntos: 

*Se llama transecto a los cortes en dos dimensiones que muestran la distribuci6n 

vertical y horizontal de algún parámetro en una zona geográfica (fig. 11), y 

perfiles a las gráficas de un parámetro contra otro para alguna zona ó grupo de 

estaciones (fig. 15). 
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No. No. f'OSICION 
ES!". CAL<\ I,\T. LONG. 

24°31.0 107°59~4 

l.\ lb.9 LOS 10.Z 

Zd 13. 8 108 23.Z 

Z·l 09. l 108 36. 7 

23 58. J 108 Sl.I 

23 so. 4 109 04.Z 

23 4 l. B 109 15.S 

23 3S. 9 109 .!S. Z. 

zs 03.1 110 ~8.4 

10 JO 2S 03. l 110 28.4 

ll 11 zs 06.6 110 17.8 

12 12 zs 10. 2 110 07.8 

13 13 25 15.6 109 52.6 

14 14 25 2 l. I 109 37.3 

IS 15 25 25.1 109 26.S 

16 lo 25 18 .1 109 16.5 

17 17 26 39. 5 109 55.6 

18 18 Z6 31.8 110°10.1 

19 19 26 23.5 llO 26. 3 

20 20 26 IS. 5 110 42. 5 

21 Zl 26 10.0 110 52.0 

zz 22 26 Ofj.4 110 59.3 

23 23 26 so .8 111 38.9 

24 24 27 00.6 111 25.5 

25 25 27 07 .o 111 12.5 

26 26 27 16. 9 110 57.0 

27 27 27 25 .1 110 47 .o 

28 ZB 110 42.5 

29 29 28 C6. O 111 35. 5 

30 30 21 58. 1 lit 50.7 

31 31 27 47 .8 112 04.2 

32 32 27.43.3 112 14. 7 

33 33 27 36. 5 112 26.3 

FEOL\ 

22/Ene/84 

22/Ene/8•1 

22/Ene/84 

22/fonc/84 

23/Enc/84 

23/Enc/84 

23/F.11c/84 

23/Enc/84 

23/Enc/84 

24/Enc/84 

24/Enc/84 

24/Enc/84 

24/Enc/84 

ZJ./E.ne/8'1 

Z5/Dlc/S<1 

25/Enc/84 

25/Ene/84 

25/Enc/84 

26/Ene/84 

26/Enc/84 

lb/Ene/84 

26/Ene/84 

26/Ene/84 

27 /Ene/84 

27 /Ene/84 

27 /Ene/84 

27 /Ene/84 

27Ene/B4 

27 /Ene/84 

28/Ene/84 

28/Ene/84 

28/Enc/84 

IORA 
LOCAL 

12 :00 

14 :00 

18 ;30 

23 :oo 

02 :30 

06:00 

10 :00 

12:30 

23 :00 

02 :00 

03:00 

09:00 

14:00 

19:00 

23:00 

OZ:OO 

12:30 

15 :OO 

21:00 

03:00 

09:30 

ll;GO 

18 :00 

ZZ:OO 

02:30 

07:00 

11:00 

16:00 

21:30 

23:30 

02:00 

07:00 

09:00 

PRJF. H.\X. 
CTP·O. 

30 

201 

1005 

1006 

1005 

1002 

1005 

1002 

40S 

250 

1001 

1002 

1001 

1002 

1005 

19 

27 

.7SZ 

999 

997 

804 

501 

502 

1002 

1000 

1002 

750 
·-----

299 

200 

401 

998 

1003 

101 

U TABLA 2.- Datos sobre las calas con CTP-0 en la Campaña Bermejo r. 
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-No. No. 
EST. CA1A 

3J 34 

3S 35 

36 36 

37 37 

38 38 

39 39 

·10 40 

4 l 41 

42 42 

d4 44 

JS JS 

•16 46 

47 .17 

·18 48 

11!;) 49 

so so 
Sl SI 

S2 S2 

S3 S3 

54 SJ 

SS SS 

56 S6 

Si' 57 

58 58 

S9 S9 

60 60 

61 61 

62 62 

63 63 

64 64 

6S 6S 

66 66 

67 67 

68 68 

69 69 

70 70 

71 71 

72 72 

73 73 

rosrcrrn 
Ll\T. WlG. 

Z7 oz. 7 

Z6 36 .O 

26 lS.5 

2S 57 .o 
25 ,10.2 

2S 26.S 

.!4 52. J 

24 20.0 

.24 09.0 

23 26. o 
22 S6. B 

Z2 Z7.9 

21 39.S 

20 so.o 
20 os. l 
19 09. 7 

19 42 .s 
19 S9.8 

20 16.2 

20 32. 2 

zo 48 .9 

Zl 07. 7 

21 23.Z 

21 41.0 

21 58 .3 

22 50. s 

22 40.6 

22 29. 9 

22 17 .9 

zz 29. l 

22 40. 9 

22 47 .4 

23 02.0 

23 IS.O 

23 27. 9 

Z3 36.6 

Z3 01.Z 

111º'3'.9 

111 2Z.9 

111 03.S 

110 47.3 

llO 12.0 

llO 00.l 

109 SZ.9 

109 23. 3 

109 07.2 

106 36.S 

108 23,S 

JOB 07.S 

107 28.1 

108 15.8 

109 os.o 
109 Sl .2 

111 02. 9 

111 2n.8 

111 39. 1 

111 so.o 
112 01.6 

111 3•.5 

u1 o4 .a 

110 35.9 

110 06.0 

109 36. 7 

109 S3. o 
109 38.0 

109 23.9 

109 15.4 

108 51.4 

108 28 .4 

108 16.1 

108º0S:8 

107 52.2 

107 30.4 

107 08 .4 

106 55.1 

106 48. 9 

FEO!h 

Z6/Ene/6•1 

26/Enc/64 

29/F.nc/64 

30/E.nc/84 

30/Enc/64 

31/Enc/64 

31/Ene/BJ 

31/f:ne/84 

l/Fcb/6.1 

l/Fcb/64 

2/Fcb/84 

2/Fcb/84 

2/Fcb/84 

3/Fcb/84 

3/Fcb/84 . 

6/Fcb/8•1 

6/Fcb/84 

6/Fcb/84 

6/Fcb/84 

6/Feb/84 

7 /Feb/84 

7/Fcb/84 

7 /F~b/84 

7/Fcb/84 

7 /Feb/84 

8/Feb/84 

8/Feb/84 

8/Feb/84 

8/Feb/84 

8/Feb/84 

9/Feb/84 

9/Feb/84 

9/Fcb/84 

9/Fcb/84 

9/Feb/84 

9/Feb/84 

9/Feb/84 

9/Fcb/84 

10/Feb/84 

TABLA 2 (Continuación) 

llJRA 
LOCAL 

12:00 

16:00 

04:00 

11:00 

lS :OO 

22:00 

OS:OO 

lS:OO 

22:00 

07 :00 

14 :oo 

OZ:OO 

12:00 

05:00 

21 :00 

OS:OO 

13:00 

16:00 

18:30 

21:00 

02:00 

07:30 

ll:'JO 

15:30 

18:00 

03:00 

09:00 

11:00 

13:30 

20:00 

00:30 

04:00 

08:00 

lS:OO 

17:00 

20:30 

22 :30 

01 :30 

06:00 
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PROF. W.X. 
CTP-0 

lOOZ 

1624 

1002 

162d 

1001 

1624 

1569 

1003 

1624 

1400 

1624 

1S37 

1624 

1622 

1622 

1624 

1008 

1624 

1003 

1004 

1001 

1624 

lOOS 

1001 

999 

1623 

998 

400 

1005 

1000 

1623 

1003 

999 

1007 

1624 

1003 

1010 

350 

30 

784 
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l/fig. 16.- Perfil de salinidad. Transecto A-B (en salin~dad 
práctica). 
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#fig, 21,- Perfil de salinidad en el transecto G-H. 
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a) .El aumento de la salinidad hacia el norte indica que esa agua_ha sufrido 

una mayor evaporación. 

b) La influencia de la evaporación en el Golfo no se nota por debajo de los 

250 mts. en la boca (transecto A-B), presentando una influencia clara só 

lo en los primeros 120 mts. 

En el punto a) se señala que el agua ha sufrido mayor evaporación en la par

te norte, pero esto en principio puede deberse a que la tasa de evaporación es m~ 

yor en esa zona, ó a que el agua ha estado expuesta por más tiempo a este proce

so. El análisis de los perfiles T-S para el agua ue superficie en toda el área, 

muestra que existe una relación lineal entre estos parámetros (Barbarán y Zava1a 

1985), lo que indica que el agua sufrió una tasa ue evaporación constante en el 

tiempo (suponiendo una radiación constante). En ese sentido, esto implica que el 

agua superficial más al norte tiene un.~ salinidad más alta porque ha estado más 

tiempo en contacto con la atmósfera y no debido a que la tasa de evaporación sea 

mayor an el norte. Esto sugiere que para la capa superficial el agua entra al Go.!_ 

fo por la superficie, gana densidad y sale subsuperficialmente. A partir de este 

análisis es posible calcular el tiempo de residencia, la velocidad media y la can 

tidad de agua que se produce por este yroceso. Los p~rfiles de densidad en el Gol 

fo (figs. 17 y 24) muestran una menor estratificación hacia el norte, lo que re

fuerza esta hipótesis. 

Otra confirmación la constituye la topografía de la isopicna de at= 25.0 

(fig. 25) en que se observa un cambio en la profundidad, desde la superfici~ ~n 

el transecto I-J, hasta unos 120 mts. en la boca del Golfo (transecto A-B). 

El punto b) señala que la influencia de la evaporación no se not~ por debajo 

de los 250 mts. Esto se deduce de lo~ perfiles de densidad y de las propiedades 

T-S del agu~ en la boca (figs. 13-18). En el transecto I-J, Gt varía en la super

ficie entre 24.95 y 25.2, la salinidad toma valores entre 35.l y 35.2, y la temp~ 

ratura entre 19 y 20° C (figs. 22-24). Estas características se observan en agua 

subsuperficial en la boca a una profundidad menor de 120 mts. 

En el transecto A-B (fig. 13) se observa que el agua de alta salinidad se lo 

caliza en zonas definidas entre 40 y 110 mts. de profundidad, preferentemente ce.:::_ 

ca de la.costa entre las estaciones 7 y 8 y entre las estaciones 2 y 3. En este 

mismo transecto, se observa un núcleo de agua de baja salinidad ( ~ 34.5) a la 

misma profundidad (entre 40 y 100 mts.) 

La penetración del agua de superficie resulta muy importante para definir la 

profundidad de la primera capa al utilizar método inverso y cumpli:l· con las candi 

cienes del método. 

En resumen, en la capa superficial el flujo promedio tiene una velocidad ha-
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cia el norte, gana salinidad y densidad hasta que por pérdida de flotaci6n se s~ 

merge y fluye en promedio hacia el sur detectándose en la boca como agua subsu

perficial de alta salinidad, incluso con mayor salinidad que el agua en la supe.E_ 

ficie en esa latitud (transecto A-B, fig. 13). 

Sin embargo, esta apreciación no es estable, pues la relación evaporación

radiaci6n-precipitaci6n varía estacionalmente. Barberán y Zavala (1985) calcula

ron el tiempo típico para el proceso de superficie en 3 meses. Esto indica que 

el agua subsuperficial de alta salinidad que se observa an A-B no estuvo expues

ta a las condiciones de invierno que sufrió el agua de superficie de esta campa

ña. 

4.2.3 CAPAS SUBSUPERFICIALES. 

Parece importante señalar que el agua subsuperficial (de Gt>25.0) es escen

cialmente la misma en los distintos transectos salvo en la boca, en donde se no

ta la presencia de agua de menor salinidad con esa densidad, pero que por alguna 

razón que no está clara no penetra al norte del transecto C-D (fig. 19). Esta 

~~gua de baja salinidad no parece sufrir un proceso de intemperización-o mezcla 

... que. le haga perder sus propiedades y al parecer entra y sale del Golfo ·sin per

der sus característi.r..as (el agu;:i superficial en el transecto C-D tiene una Ü-t:,.. m~ 

nor de 24.50 y el agua subsuperficial de baja salinidad tiene Ót'-"'25.2). Los re

sultados de circulación geostrófica obtenidos con método inverso para esta camp~ 

ña y que se presentan en los últimos capítulos, corroboran la hip6tesis cle reci.E_ 

culaci6n del agua de baja salinidad. 

Como se señaló en la primera parte de este capítulo, uno de_ los procesos~. 

portantes en el Golfo de California es la intensa mezcla producida por corrien

tes de marea en la parte norte del Golfo. De esto resulta que uno de los puntos 

interesantes consiste en buscar una huella de este proceso. Las características 

esperadas de esta agua corresponden a las de su origen: se forma en una zona so

mera menor de 300 mts. y en la fosa de Salsipuedes que tiene una profundidad de 

más de 1000 mts. y se encuentra aislada de la parte sur del Golfo por una barre

ra a 300 mts. de la superficie que impide el intercambio de agua por debajo de 

esa profundidad. Esto determina el tipo de agua que puede esperarse, Aunque des

graciadamente en esta campaña no se recabaron datos de esa área, de acuerdo con 

datos en Alvarez-Borrego, el agua entre la superficie y los 350 mts. en la fosa 

de Salsipuedes varía entre 16 y i2ª C, pero en una época en que el Golfo se en

contr6 a mayor temperatura en la superficie (uno 6 dos grados centígrados), La 
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salinidad (en esos ~atas) entre 100 y 350 mts. de profundidad varía entre 35.0 y 

34.9 respectivamente. Esto nos hace suponer que para esta época del año (febrero) 

es de esperarse que el agua aportada por esa zona está entre 12 y 14º C y con sa 

linidad entre 34.9 y 35.0. 

Al observar los perfiles de presión (P) contra temperatura (T), los de pre

sión contra salinidad (S) y los T-S, no parece haber una señal clara de esta a

gua. En particular, en los perfiles correspondientes a la secci6n más al norte 

de esta campaña (I-J) y de acuerdo con la temperatura, esta agua se encontraría 

entre 130 y 250 mts. Sin embargo la salinidad en ese rango varía entre 34.7 y 

34.9, sin mostrar una perturbación significativa en su gradiente, lo que hace 

pensar que el agua producida por mezcla es relativamente poca (figs. 22 y 23). 

Esto podría checarse con una evaluación de las características del agua en la ZE_ 

na (T-S) y calcular el tiempo de residencia de esta agua si suponemos que la ta

sa de evapor.ac~ón es similar a la evaluada en la parte sur. 

4.2.4 ALGUNOS ASPECTOS DE LA CIRCULACION. 

Uno de los aspectos más importantes para la biología es la .... -11ezcla vertical 

porque incorpora a la zona fótica agua subsuperficial rica en nutrientes. El an_! 

lisis del transecto G-H de P vs <ft muestra, en la Bahía de Guaymas, un levanta

miento de las isopicnas. Otros procesos similares no son claros-en 1os demás 

transectos, por lo que de haber existido en esta época, su influencia es muy lo

cal. El origeri de este proceso puede ser debido a los vientos dominantes o a la 

circulación general en el área. Esto no es claro y es un punto en el que consid~ 

ro debe profundizarse en otros trabajos más específicos. 

Evolución de las masas de agua. 

Otro anáiisis que puede dar información importante es estudiar el comporta

miento de las lenguas de alta y baja salinidad. La fig. 27 muestra el comporta

miento del máximo de sal en la capa determinada por las superficies de 13 y 25ºC. 

En esta figura se observa que la salinidad es mayor al norte, así como los pro

cesos de erosión que sufre el agua y la zona por la que el agua, en su movimien

to hacia·el sur, abandona el Golfo. Es importante anotar, que en el transecto ex 

terior (Q-P) ya no se observa agua de alta salinidad, salvo muy localmente en la 

vecindad de Cabo San Lucas. Esto corrobora la afirmación de Emilsson y Reden en 

el sentido de que el agua del Golfo (de alta salinidad) no se ha detectado a 



fig, 26.- Líneas de salinidad mínima en la capa 

determinada por las superfi~ies de 13°C 

y 25ºC (o la superficie). 
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fig. 27.- Líneas de salinidad máxima en la capa 

determinada por las superficies de 13ºC 

y 25ºC (o la superficie). 
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300 Km de la boca. 

La fig. 26 que muestra el comportam~ento del mínimo de sal, complementa la 

fig. 27 que se describe en el párrafo anterior. El mínimo de sal está acotado 

por la capa determinada por las superficies de 13 y 25° C. Esta figura muestra 

que J.a penetración del agua de baja salinidad no va más allá del transecto C-D 

y que su origen puede situarse en agua norecuatorial y no en agua de la Corrien

te de California. 

Masas de agua. 

En la primera parte de este capítulo se señala que se han detectado tres 

tipos de agua que caracterizan al Golfo: agua nor-ecuatorial, agua de la Co

rriente de California y agua del Golfo. Al revisar los perfiles y transectos, 

no se encuentra agua de la Corriente de California en esta época, y se observa 

que el frente de Cabo San Lucas se encuentra hacia el sur-oeste de la Península 

(fig. 26). 

Circulación. 

En las páginas anteriores se dá una visión cualitativa de lo que se observa 

en la campaña Bermejo I y se ha inferido cualitativamente el proceso de circula

ción hasta unos 250 mts. de profundidad. Para evaluar cuantitativameñte la cir

culación se ap1icaron el método inverso y las ecuaciones geostróficas; .estos re

sultados se presentan en los Capítulos 5 y 6. 
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CAPITULO 5 

UN EJEMPLO APLICANDO EL CRITERIO DE MINIMA NORMA 

5.1 INTRODUCCION. 

El método de Wunsch consiste en formar un sistema de ecuaciones Ac = - T 

en el que los elementos de la matriz A están formados por áreas ó áreas multipli

cadas por la densidad promedio correspondiente (ver Capítulo 2}. En este caso se 

trabajó sólo con áreas. T son los transportes residuales para el campo de veloci

dad relativo a algún nivel de referencia, y e el vector que ·representa las vel.oci

dades de corrección. 

Con el objeto de evaluar experimentalmente el método de Wunsch, se procede a 

estudiar los resultados que se obtienen para el campo de velocidad absoluta al va

riar: 

a) el número y configuración de capas (renglones que forman la matriz del sis 

tema) 

b) el númer"-"'de eigenvalores que son considerados para la evaluación del cam

po- de velocidad, y 

c) el comportamiento de los resultados al variP_r el nivel de referencia que 

se usa e~ los cálculos. 

El número y configuración de las.capas resulta importante porque el balance 

por capas (conservación de masa o volumen) representa las constricciones adicioria

les a la velocidad geostrófica relativa que se piden al sistema. La información 

que es posible extraer mediante condiciones de conservación. depende del campo de_ 

densidad y del nivel de ruido para cada problema particular. 

El número de eigenvalores considerados, permite mediante el análisis de su 

tamaño relativo, discriminar el ruido de la información. Esto necesariamente in

teracciona con el número de capas que conforman el sistema. 

El otro punto anotado, se refiere al comportamiento de los resultados al va

riar el nivel de referencia. Este es el problema central que pretende resolver el 

método de Wunsch; la bondad del método depende fundqmentalmente de como resuelve 

esta dependencia. 

Para realizar la evaluación planteada en los párrafos anteriores, se formaron 

varios sistemas de ecuaciones con distintas combinaciones de capas (límj,tes de deE_ 

sidad) para datos obtenidos en la Campaña Oceanográfica Bermejo I (ene-feb 1984),. 

El transecto utilizado en este estudio está situado en la boca del Golfo de Cali-
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fornía entre Altata y Punta Arena (fig. 1). En este transecto se realizaron 8 est!!_ 

ciones oceanográficas (fig. 1) hasta una.profundidad de 1000 mts., ó en los casos 

en que la profundidad es menor de 1000 mts., se muestreó hasta cerca del fondo. La 

estructura de densidad de este transecto está representada en la fig. 2. 

Para estudiar la posibilidad de un "mejor nivel de referencia inicial" se pr.s!. 

cedió a calcular los transportes geostróficos referidos a 5 niveles distintos, sin 

introducir ninguna corrección. Estos resultados están representados en la fig. 4. 

Como primer paso para evaluar el campo de velocidad geostrófica absoluta enf~ 

cado a resol.ver el problema enunciado en el inciso a), se probaron seis combinac.i~ 

nes de capas (renglones que conforman la matriz A), buscando analizar el comporta

miento del método de Wunsch con estos cambios, Estas distintas configuraciones 

permiten también analizar el problema enunciado en el inciso c). 

Debido a que en el cálculo de la matriz inversa (o pseudo-inversa) se utilizó 

el método de descomposición en valores singulares (DVS) (expuesto en el Cap. 2), 

para cada sistema se obtiene un número de resultados parciales igual al número de 

capas que lo forman. Esto es, se obtiene un resultado para 1, 2, hasta n eigenval~ 

res. 

Para evaluar la velocidad de corrección se procede a partir de datos de velo

cidad geostrófica referida a superficie, por considerar éste el caso más general. 

Los resultados que se obtuvieron con estas condiciones se muestran en la fig.~1. 

Para cada una de las configuraciones·se calculó el transporte residual que se 

obtiene al introducir la corrección y estos transportes se muestran en la fig. S. 

Se calculó también el residual de las cinco capas que conforman el sistema mas. ge

neral (su importancia se discute más adelante). Estos resultados también están in

cluidos en la fig. S. En la Tabla 5 se presentan los valores que toman los eigen

valores en cada combinación de capas. Del análisis de los resultados de las figu

ras 3, 4 y 5 y de la Tabla 5 se escogió el sistema de cuatro capas para analizar 

el comportamiento del método al variar el nivel inicial de referencia. Finalm~nte 

se presenta un transecto de velocidad geostrófica absoluta obtenido con el método 

de Wunsch (o de mínima norma en el nivel de referencia). 



5. 2 PRESENTACION DE RESULTADOS.· 
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fig. 1.- Esta figura muestra la zona de estudio en este ejamp1o. 

Los puntos entre Altata y Punta-Arena señalan las zonas 

de muestreo utilizadas. 

75 



76 

o 

----·-- . m 

.--------------- 26.0 --------

250 

500 

750 

- - -- - - - 21--;3 -

........ ~7 .•. 4 

1000 

o SO km fig. 2.- Densidad ( Cf.¡,) en el transect:o A-B (0-lOOOmts) 

/ 



-
s 

CAPA 1 

25.50 

CAJ?A 2 

26.00 

CAPA 3 

26.50 

CAPA 4 

27.00 

CAPA 5 

CON• 

1 

2-A 

2-B 

3 

4 

5 

77 

TABLA 1 ESTRUCTURA DE CAPAS 

:3 
e-: 
"' "' .... H 

"" "' °' "' "' o _,. 
ro ~-

,_ o .... ,_ 
""'" "' "' .,.. :::; <"'l .,.. 

"' "' °' "' °' N N N ,., "! N .... 

°" "' 

Esta figura muestra.los-límites que se utilizaron para determi
nar las capas. En la columna izquierda se señalan los límites 
de cada capa (con densidad en~). y en la parte superior la 
distancia entre estaciones. 

CAPAS QUE FORMAN CADA RENGLON 
RENGLON RENGLON RENGLON REN2LON RENGLON 

~" ' 
., 

' ~ 

1,2,3 y 4 

1 2,3,4 y 5 

1,2 y 3 4,5 

1 2,3 4,5 

1 2 3 4,5 

1 2 3 4 5 

Esta tabla muestra las capas componentes de las distintas configuraciones. 



ESTACION 

CAT"tA 

1 

2 

3 

4 

5 

TABLA 2 

AREAS DE LAS MATRICES EN LAS DISTINTAS CONFIGURACIONF.S DE LA 

TABLA 1 (AJUSTADAS DE ACUERDO A LAS ISOPICNAS Y FRONTERAS FI

SICAS). (UNIDADES EN 106 
m

2 ). 

: ' {¡ 3 2 

2.213 2.648 2.706 3.468 3.327 2.896 l. 994 

0.999 l. 316 1.618 l. 560 1.402 0.9250 0.4924 

2.698 3.254 3.408 3.682 2.874 2.555 0.4411 

8.369 6.006 6.477 7.775 7.155 5.584 0.5484 

8.784 10.561 10.673 12.637 13.461 5.119 o 

TABLA 3. 
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VE~OCIDAD GEOSTROFICA PROMEDIO REFERIDA A SUPERFICIE EN CADA SECCION (en cm/s). 

CAPA 

1 -0.39 2.24 2.34 -4.58 3.22 7 .31 -10.88 

2 3.89 -0.78 6.92 -8.09 4.67 17.45 -14.52 

3 9.15 0.15 5.16 -9.74 3.50 13.73 -14.51 

4 13.8 0.68 3.60 -16.84 -0.38 12.2 -14.51 

5 8.56 -2.43 5.35 -23 .17 1.16 12.26 o 



NIVEL (m) 

o 

250 

500 

750 

1000 

TABLA 4 

VELOCIDAD EN CINCO NIVELES QUE SE UTILIZARON COMO REFERENCIA. 

o o o o o o o 

11.1 o 4.8 -10.6 2.5 12.4 -14.6 

14.3 0.4 3.2 -19. 7· -1.0 12.3 -14.6 

8.9 -2.3 5.4 -23.9 l. 6 12.3 -14.6 

* 4.3 -5.2 5.9 ~24.2 4.1 12.3 -14.6 

* En los casos en que no hay datos hasta el nivel de referencia 

se tom6 el del fondo. 
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La fig. 3 muestra los resultados que se obtienen para el campo de veloci

dad en superficie calculados a partir del campo de velocidad geostrófica rela

tiva. Los resultados se dividen en 6 gráficas, una para cada configuración de 

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

La línea continua incluye el primer eigenvalor. 

La línea punteada los dos primeros eigenvalores. 

La línea segmentada los tres primeros eigenvalores. 

La línea de cruces los cuatro primeros eigenvalores. 

La línea de punto y raya los cinco primeros eigenvalores. 

La escala de velocidad está en cm/s y las marcas en el eje horizontal indi

can el lugar en que hay datos de velocidad promedio. 

10 

fig. 3a.- Configuración 1 0 

fig. 3b.- Configuración 2-A 

fig. 3c.- Configuración 2-B 
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fig. 4 
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Esta figura muestra los transportes para la configuraci6n de cinco 

capas, sin correcc16n, en cinco niveles de referencia distintos: 

A superficie , B - 250 mts. , C - 500 mts. , D - 750 mts. , 

E 1000 mts. 

Esta gráfica muestra que no es posible decidir a priori un nivel 

de referencia. Los transportes entán dados en Sverdrups(l Sv=l06m3 /s). 

En negro la suma de los valores absolutos de las distintas capas, 

y en blanco el transporte de cada capa, iniciando por la izquierda 

con la capa 1 de acuerdo con la Tabla l. 
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-fig. 5.- Se muestran los transportes para distintas configuraciones. En 

negro aparece el valor absoluto de .la suma de los transportes 

de cada capa. En blanco los transportes de cada capa. Estas fi

guras presentan en la parte superior los transportes de la con-· 

figuración marcada al pie de cada una de ellas, y en la parte 

inferior los transportes del sistema más general (de 5 capas) 

como diagnóstico auxiliar. Cada figura muestra los balances al 

incluir de 1 a n eigenvalores, lo que muestra la variación de 

los transportes al incluir 1.oás informe.ci6n. 

1 eigenvalor eigenv .. 2 eigenv. 

01----------1 

4;1 

2 

o 

Sv 
Sv .__ __________ 

4 1--~~~~~~~~~---2 

fig. 5a.- Configuración l. fig. 5b.- Configuración 2-A. 
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fig. 5c.

Configuraci6n 2-B 
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1 ei env 2 ei env. 

2 

01--~--.-.->-'--~~~~~~~~--l 

4;1 

?> 

2 

o 1--~---~~~,..U.~--.L..l..~~,.4-''---i 
-1 

l cirtcnv. 2 ei env. 3 ei env. 

01-~--.~~~µ-.~-..-1-,-,~.....,..J'-'-~--~~.-.-&-'----i fig. 5d.

Configuraci6n 3. , 
-1 
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e env 2 ei env. 3 ei env. 4 eigenv. 

3 

2 

. 1 

o 

4;¡1 

3 

2 

fig. Se.-
o 

Configuración 4 -1 

Sv 

1 ei env. 2 ei env. 3 ei env. 4 ei env. 5 e 

fig. Sf.- Configuración S. 
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TABLA 5 

NUMERO DE CAPAS EIGENVALORES 

5 1.0099 X 1015 

2.3409 X 1013 

4.3187 X 1012 

8.1764 X 1011 

5.0035 X 1010 

4 1.2621 X i(:il5 

2.8117 X 1013 

3.9992 X 1012 

1.1440 X 1011 

3 1.8862 X 1015 

5.5735 X 1012 

l. 3396 X 1012 

2-B 2.0395 X 1015 

9.4941 X 
1012 

2-A 2.7751 X 1015 

5.2112 X 1012 



fig. 6.- Velocidad en superficie 

al variar el nivel de referencia JO 

para una misma configuración 

(4 capas, 2 y 3 eigenvalores) 
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fig. 7.- Velocidad en el transecto A-B obtenida con el criterio de Wunsch 
con nivel de referencia inicial en 1000 mts, Bermejo I, 22-23/ENE/84. 
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5.3 DISCUSION GENERAL DE RESULTADOS 

Uno de los problemas que se plantean al aplicar el método de Wunsch consiste 

en escoger a priori un nivel de referencia, del que se espera que sólo sea necesa

rio hacer modificaciones relativamente pequeñas para alcanzar las condiciones de 

balance de masa o volumen. El criterio que se escogió para abordar este problema 

fué calcular los transportes geostróficos para el sistema mas general (de 5 capas) 

referidos a distintos niveles de referencia. Los resultados que se obtuvieron es

tán representados en la fig. 4: con barras negras se representa la suma de los va

lores absolutos de las capas que conforman el sistema, y con barras blancas los 

transportes parciales de cada una de las capas. Estos resultados muestran que no 

hay manera de decidir a priori cual es el mejor nivel de referencia para usar el 

método de Wunsch. Esto se concluye porque la suma de los valores absolutos de 1.os 

transportes no difiere entre ios distintos casos por un factor mayor de 2. Otra 

objeción se debe al signo que presentan los imbalances por capas, que hacen impos_:!: 

ble una interpolación lineal entre algunos de los niveles propuestos. Esto llevó 

a decidir trabajar inicialmente con la superficie como nivel de referencia por ser 

éste el caso más general. 

Para evaluar los problemas planteados en los incisos a) y b) al principio del 

capítulo, se analizan primero los resultados que se obtienen para distintas confi

guraciones y cómo se relacionan unos con otros. El criter~o para'analizar estOs 

resultados se basa en los datos de velocidad en superficie de la fig. 3 y en los 

datos de los imbalances en los transportes de la fig. 5. Para corroborar la vali

dez da algunas conclusiones se recurre al análisis del tamaño relativo de los ei

genvalores en la Tabla 5. 

Se eligió este criterio por estar basado en datos objetivos y no uno basado 

en criterios subjetivos como la correspondencia con lo que "se espera" al analizar 

algún parámetro como la temperatura o la sal. 

Al analizar los transportes residual~s de las capas que conforman cada siste

ma (que se denotan por Tt), se observa como patron general, que 1.a suma de los val~ 

res absolutos de los imbalances por capas (L. IT 1 I) dj.sminuye al aumentar el núme

ro de eigenvalores incluídos en el cálculo de la velocidad de correccion. Cuando 

el número de eigenvalores es igual al número de capas, '[.IT•l<O.l X 10
6 

m3/s equiv~ 
lente a .05 cm/s, que puede considerarse como un balance perfecto. Esto es válido 

para todos los casos excepto para el sistema formado por cinco capas en que los ~ 

balances alcanzan un mínimo al considerar solo los tres primeros eigenvalores en 

el cálculo de los resultados de velocidad de corrección. Esto indica que para el 

caso de 5 capas, los errores de tipo numérico son considerables, pues producen im

balances en los transportes mayores que la corrección deseada. De esto puede con

cluirse que al aumentar el número de capas, hasta cierto límite, se gana informa-
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ción; eSto está de acuerdo con lo que se esperaba. Debe señalarse que en el caso 

en el que el rango de la· matriz A fuera menor que M (no todos los renglones lineal:_ 

mente independientes), la solución que se obtiene es aquella que minimice la suma 

del cuadrado de los trnsportes. Al observar la fig. 5, se concluye que este no es. 

el caso y se refuerza el argumento de un error numérico. 

Si se analizan los transportes de las capas definidas por el sistema más gra.:: 

de (5 capas), que se denotan por "Íl, se observa un comportamiento consistente con 

los transportes Tl, disminuyendo los transportes°Íi al aumentar el número de capas. 

De esto se concluye, de manera consistente con los transportes T~ , que se alcanza 

un máximo de información en el sistema compuesto por cuatro capas. 

Otro criterio complementario al anterior, consiste en analizar la estabilidad 

de las soluciones obtenidas al buscar que éstas converjan al aumentar la informa

ción (número de eigenvalores y capas). 

Con este criterio se concluye que al aumentar el número de eigenv~lores y de 

capas se gana información hasta cierto límite, pues en el caso de tres capas tres 

eigenvalores, 4 capas 4 eigenvalores y 5 capas 5 y 4 eigenvalores, los datos se 

disparan y difieren totalmente de una configuración a otra (este problema ha sido 

señalado y discutido por Wunsch (1978)). Esto puede explicarse como producto del 

límite en que los errores en la estimación de áreas y velocidades geostróficas.re

lativú~ tiene una componente grande en relación a la corrección. Cuando los eigen

valores decrecen mucho, el error porcentual que contienen aumenta. Esto es claro 

del algoritmo de estimación por el método de DVS expuesto en el Capítulo II. 

Para corroborar esta hipótesis, se revis?.n los eig;env;::i:]ores parrt cada una de 

las distintas configuraciones. Se observa como regla general que los datos en qUe 

?-1 ¡ /..¡ > 500, e 'Ai es el ¡ -ésimo eigenvalor> , presentan problemas de ruido, no así 

para los casos en que Al / An < 500. Si se pide un relativo balance del sistema ge

neral (de 5 capas), estabilidad ó /..1/ /,_ \ < 500, y buscar aprovechar la mayor infor 

mación posible de los resultados entre las distintas combinaciones de capas, las 

opciones posibles quedan reducidas a los casos de 2 y 3 eigenvalores para 4 y 5 

capas. Al profundizar en el análisis se observa que en el caso de. 5 capas, 2 y 3 

eigenvalores, el imbalance se encuentra concentrado en las capas 2 y 3. Para los 

Casos de 4 capas, 2 y 3 eigenvalores, en los transportes °Íi ~ el imbalance está 

distribuído principalmente entre las capas 2, _.3 y 4 del sistema, por lo que se le 

considera una mejor aproximación. Sin embargo, el valor absoluto del imbalance 

total e [; l"fíl ) es ligeramente menor en los casos de 5 capas. 

El otro problema de caracter fundamental que debe discutirse, es la indepen

denc·ia del e:;quema de velocidad absoluta con respecto al marco de referencia (nivel 

de referencia). Para estudiar este problema se obtuvieron campos de velocidad de 

corrección a partir de distintos niveles de referencia para la configuración de 
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cuatro capas; estos resultados se muestran en la fig. 6. En esta figura se obser

va que la solución que se obtiene para las velocidades en superficie es diferente 

cuando se parte de datos de distintos niveles de referencia. Esta variación es 

comparable a las diferencias de velocidad entre un nivel de referencia y otro. En 

este caso, los gradientes grandes de velocidad están en los primeros 250 mts. y 

por lo tanto, la diferencia en los resultados al calcular los campos de velocidad 

a partir de 500 y 1000 mts. es pequeña en relación a las diferencias que se obser

van con los resultados referidos a superficie. 

Dependencia en Wunsch. 

La dependencia de los resultados del nivel inicial de referencia es el princ.:!:_ 

pal problema en el método de Wunsch. (criterio de mínima norma en un nivel de refe

rencia). En la fig. 6 se observa que cuando la señal barotrópica es más intensa 

(magnitud de 'c'), la diferencia en el campo tiende a disminuir. Esta dependencia 

está ligada al número de capas y eigenvalores considerados, como puede observarse 

en la fig.. 3. Como caso extremo, cuando se considera solo una capa o un ...... eigenvalor,, 

el campo de velocidad resultante se ve alterado mínimamente y escencialmente per

siste el campo de velocidad referido al nivel inicial de referencia. 

Las causas de la dependencia del nivel inicial de referencia en el-método de 

Wunsch son: 

a) El método minimiza el contenido de información de la solución por la vía 

de minimizar 11 c 11 • donde c es la velocidad en el nivel inicial de refe-

rencia, y 1\ 11 es la norma euclidiana. 

b) Físicamente esto equivale a minimizar 11 v absolutajj en el nivel de referen 

cia. 

c) Esto necesariamente produce campos v(x, z) diferentes para cada nivel de 

referencia, excepto en 81 caso muy particular y poco probable en que la so 

lución del sistema de ecuaciones es única. 

Por otra parte, al revisar la fig. 4, no se observa ninguna indicación a priE_ 

ri de cual es el mejor nivel inicial de referencia, y tampoco puede concluirse que 

la elección de algún nivel inicial de referencia horizontal sea óptima. 

En síntesis, si bien con el método de Wunsch se logra una mejoría sustancial 

en los transportes, no se puede considerar que se ha alcanzado una solución compl~ 

ta al problema de geostrofía absoluta, debido a que persiste la dependencia del ni 

vel inicial de referencia, además de otras incertidumbres producto de que el sis-
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tema de ecuaciones es subdeterminado y de los errores que fueron discutidos en 1os 

capítulos anteriores. 

Todo esto sugiere varias preguntas: 

¿Es ésta la mejor aproximación al campo de velocidad absoluta que puede ob

tenerse a partir de conocer el campo de densidad y de consideraciones de 

conservación? 

¿Qué tan dependiente del nivel de referencia inicial es la solución de 

Wunsch? 

Estas preguntas constituyen un tema de revisión del método inverso en la oéea 

nografía y merecen un espacio aparte; en el capítulo siguiente se analizan con pr~ 

fundidad. Su importancia es fundamental en el avance del estudio de la circula

ción y los transportes en la occanografí~. 

Sin embargo, resulta interesante escoger alguno de los resultados obtenidos 

por el método de Wunsch y analizar el campo de circulación que se obtiene. De acuer 

do con la costumbre, y reconociendo un alto grado de subjetividad en la decisión, 

se presenta el transecto de velocidad geostrófica absoluta (criterio cie Wunsch) 

contra presión, que se obtiene si inicialmente se refiere el campo geostrófico a 

1000 mts. de profundidad, para .el caso de cuatro capas y t:res eigenvalores. Es te 

resultado se presenta en la fig. 7. 

De los resultados de esta figura se subraya lo siguiente: 

a) En correspondencia con las descripciones anteriores de la circulación para 

esta zona y para esta época del año (Cap. 4 , se observa un intenso flujo de sa-

.Lida en la costa occidental que corr~::;pon<lt! a la alta ::rall.nldaJ. que se observa en 

esta zona (ver fig. 4.15). Se observa también superficialmente un flujo intenso de 

entrada entre las estaciones 4 y 5, que puede asociarse al flujo de agua dulce suE_ 

superficial en la estación 5. También debe señalarse que entre las estaciones 3 y 

4 el flujo que se obtiene es hacia el norte y no se explica el agua subsuperficial 

de alta salinidad, aunque entre las estaciones 2 y 3 aparece un intenso flujo ha

cia el sur. Esta incongruencia puede explicarse relativamente si consideramos que 

el flujo que se obtiene es el flujo promedio en la sección, de acuerdo con lo ex

puesto en el capítulo anterior. Esto explica algunos pequeños defasamientos en la 

horizontal si no son mayores de una sección. Recuérdese que los datos de presión, 

temperatura y salinidad no coinciden con el lugar intermedio que se le asigna a la 

velocidad. 

b) El campo de velocidad en esta sección no muestra ninguna isobata en que la 

velocidad sea cero o constante. 

c) La velocidad en la profundidad de 1000 mts. en algunas secciones es grande 

en relación con el campo .de velocidad, por lo que la aproximaci6n de velocidad ce-
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ro a esa profundidad es bastante cuestionable. 

d) Se calcularon los flujos netos de entrada y salida con este campo de velo

cidad, entre O y 1000 mts., obteniéndose los siguientes resultados: 

Flujo de saiida 5.9 ± .6 Sv 

Flujo de entrada 5.8 ± .6 Sv 

que son resultados que pueden considerarse como intermedios entre los calculados 

por otros autores mencionados en el capítulo anterior. 
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CAPITULO 6 

REVISION DEL METODO INVERSO EN LA OCEANOGRAFIA. 

CRITERIOS ALTERNATIVOS. APLICACION Y DISCUSION. 

6.1 INTRODUCCION. 

En el capítulo anterior se mostró que los resultados obtenidos por el método 

de Wunsch presentan una dependencia del nivel de referencia. Este problema ha sido 

atacado por el mismo Wunsch (1984):. planteando introducir ninformación adicional" 

al sistema de ecuaciones. Esto incluye condiciones de conservación, estimación de 

velocidades verticales, estimación de mezcla y concordancia con observaciones de 

otros parámetros, etc. Wunsch deja abierta la posibilidad de incluir más datos 

(ecuaciones en el sistema) o rectificar los ya incluídos. En este artículo, Wunsch 

forma una matriz con 425 000 elementos que resuelve con el Hétodo Simplex, en el 

que introduce rang~s sobre los valores esperados para cada uno de los parámetros e 

incluye en el sistema de ecuaciones la condición de velocidades esperadas en un n_! 

vel dado; esto provocará una dependencia de la solución en ese nivel, de la misma 

manera que cuando se utilíza el método inverso. El peso de esca condición depende 

de los rangos que se pidan. Esto puede considerarsi! como resolver un sistema con 

el método inverso en que el sistema de ecuaciones es multiplicado por una matriz 

de peso que introduce condiciones equivalentes a los rangos en el sentido de hac~r 

tender la solución a un nivel de referencia. En esta elección subyace la debilidad 

del criterio. 

Resulta necesario revisar las posibilidades del método inverso en la oceano

grafía y el ti.po de información que se incorpora. Wunsch (1978) reconoce la posib.:!:_ 

lidad de elegir una regla variacional que pueda incorporarse a1 sistema, pero se~ 

la no haberse decidido por ninguna, y menciona la posibilidad de incluir la condi

ción de mínima energía cinética total, pero la descarta por razones que se discu

ten más adelante. 

En este capítulo se revisa en forma más general el método inverso en la ocea

nografía y se explora una de las alternativas que da resultados interesantes (coh~ 

rentes con lo que se conoce o estima), y permite eliminar la dependencia del nivel 

inicial de réferencia; de hecho en este caso es innecesario este concepto que no 

hay razones físicas sólidas para sostener, y se propone integrar condiciones físi

camente interesantes que hacen completo el problema de geostrofía. Esta es una pr~ 



posición y desde luego habrá que explorarla con más profundidad. 

6.2 

6.2.1 

* REVISION DEL METODO INVZRSO EN LA OCEANOGRAFIA. 

NOTACION Y DEFINICIONES. 
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Existen dos matrices de datos: 'A' es una matriz M x N con elementos Aij que 

representan el área delimitada por isopicnas en la capa i y en el intervalo j de

terminado por dos estaciones oceanográficas; 'V' es una matriz M x N con elemen

tos vij que representan la velocidad geostrófica promedio en el área Aij• Las vij's 

están determinadas hasta una aj tal que uij vij + cj es la velocidad total en un 

modelo. 

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

dos campos (con distinto nivel inicial de referencia) v ij' y v ij" , tales que 

vij' vij" aj, entonces cj' cj" -aj y por lo tanto: 

u.! 
l.J 

v . .' +e' 
l.J. j 

v .. " +e" 
1.J j 

no depende de la velocidad geostrófica inicial vij" 

u .. 11 

1.J 

Los siguientes términos aparecen frecuentemente en el desarrollo posterior 

por lo que se definen aquí: 

zjj , ~s ~1 área de la columna j (j=l, ••• ,N). 

es la distancia entre dos estaciones que delimitan la columna j . 

z .. o para i .¡ j ZNxN es una matriz diagonal y cuadrada. 
l.J 

Qij o para i .¡ j QNxN es una matriz diagonal y cuadrada • 

A~ - ~ Aij 
, es el área de la capa i (i=l, ••• ,M). 

]_ 

TC: --· .:;... AiJº v iJ" , es el transporte de la columna j. 
J L 

T~ - T Aij v ij , es el transporte de la capa i. 

T '= ~ Tj ~ Ti , es el transporte total.** 
J l. 

* La mayor parte de esta seccion está tomada de las notas del artículo en prepa
ración de.Barberán y Zavala (1986). 

** Por simplicidad, en este caso se trabaja con transporte de volumen, pero puede 
generalizarse a otros parámetros. 
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2 ,o, L,A .. (vi. + cJ.) 
-2- j l.J J 

es la energía cinética de la capa i. 

E === .. 
l. ~~ 

' 

L: 2 
c. 

j J 

E. 
J 

es la energía cinética de la columna j. 

es la energía cinética total. 

es la pse11do-energía cinética en el nivel inicial de 
referenci~. 

L lz[ D.c.
2 

J J 
es la energía cinética en 21 nivel de referencia. 
En el caso en que vijcs baroclínica (referida a super-

ficie), L coincide con la energía cinética barotr6pica. 

6.2.2 CARACTERIZACION DE SISTEMAS Ac = b EN OCEfü~OGRAFIA. 

En una zona oceánica, cerrada por costas y/o estaciones oceanográficas, para 

determinar un campo de velocidad geostrófica absoluta normal a la sección de las 

estaciones, pueden considerarse distintos criterios junto con la condición de CD!!:_ 

servaci6n de volumen ~ntre isopicnas. Es decir: es posible abordar el problema in

verso de extraer información sobre el vector c en el sistema Ac = b de distintas 

formas. 

La condición de cero flujo puede escribirse como: 

e. = O 
l. 

i=l, .... ,N donde 

que es equivalente al sistema Ac = b donde b = -T 1 

Si R es el rango de la matriz A. en general se tiene que R {,, M ,<,, N, y en el 

problema que estamos estudiando casi siempre R< N, y en muchos casos R< M. 

Caso en que R< M.- El sistema es de rango deficiente y b puede no estar en 

el subespacio generado por A (de dimensión R) y el sistema ser inconsistente, en 

cuyo caso, aparentemente solo tiene sentido abordar el problema minimizando el re 

sidual cuadrático total, que es equivalente a sustituir b (desde un principio) 

por su proyección bp en el subespacio generado por A. 

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

entonces: 

donde la suma es sólo sobre los R vectores u. que están en el espacio generado 
l. 

por A. Una selecci6n cómoda de la base proviene de la DVS de A y resulta mejor em 

pe zar siempre con bp en vez de b¡ bP sigue siendo de M componentes. 
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Revisando esta proyección se anota lo sjguiente: 

1) Una primera medida del nivel de inconsistencia es: 

Otra medida que puede ser útil es: 

2) Sea U l.a matriz M x M cuyas columnas son los vectores Ui (i=l, ..• ,N) d.e 

la descomposición en valores singulares y solo los primeros R tienen eigenvalores 

distintos de cero y son suficientes para generar el espacio de A. Cuando en una 

ecuación aparezca el término uRtb se construye la matriz U: 

,· ull u12 UlN 

u u21 u22 U2N 

\ UNl UN2 UNN 

donde l.as columnas son los vectores U. de la base: 
l. 

Entonces: 

u. 
l. 

N L. uRuRtb bP 
;,~ 1 

'1 

' 

1R.xR • 

q.e.d. 
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Haciendo la sustitución bp - b = UR uRt b - b , el índice de inconsisten-

cia es: 

I =[ i\ cuR uRt - I) bl\'j 

1 b \\ 

Con estos resultados, al sustituir bp = uRuRtb en lugar de b en el problema ori

ginal (Ac=b), se ha hecho lo mejor que se puede hacer con el problema de inconsi~ 

tencia y se ha eliminado. Es posible suponer a partir de aquí que el problema es 

consistente. 

De aquí en adelante, al. escribir Ac = b , consideraremos b =. bp y se entende

rá que b es la proyección de la b original sobre el espacio generado por A. 

Caso en que R < N (también de rango deficiente).- En este caso el problema es 

subdeterminado (hay menos ecuaciones independientes que incógnitas). El espacio 

nulo de A (So (A)) tiene dimensión N-R > O y las soluciones· están determinadas has

ta una combinación lineal arbitraria de los vectores de una base de So(A). Así, 

en principio hay N-R constantes arbitrarias (o< i) que se introducen a pr;iori con 

algún criterio ( 11 información a priori11
) y: 

M-R 
c +L o<.v. 

t=I 
1 1 

donde c 0 es la parte de la solución que está fuera de S0 (A) y Vi es una base de 

So (A) • 

6.2.3 ALGUNOS CRITERIOS PARA INTRODUCIR INFORMACION A PRIORI. 

1) Nivel de referencia a priori. 

En este caso aparentemente no se introduce información; sin embargo, e depe_!!. 

de de b, donde las bi son los transportes de capas (Tl ) calculados considerando 

una constante de integración aj en vij• Entonces, escoger o<i =O (i=l, •.• ,M-R) 

implica escoger la solución más cercana a vij y que satisfaga las restri~ciones 

de minimizar el flujo residual. Esto es, la información a priori está contenida 

en las vij• Si para la integración inicial se toma una cierta isopicna o isobara~ 

esta solución busca mantener cercanas a cero cada una de las velocidades ahí (bu~ 

ca minimizar la pseudo-energía cinética en ese nivel). Con este criterio el sist~ 

ma Ac = b se resuelve minimizando l::z 11c11 l::z 'f..cj2 sujet:o a la constricción ei=O. 

Este criterio es el que se utilizó en el capítulo anterio:t, y que se ha ve11ido 

llamando método de Wunsch. 



2) Energía cinética mínima en un nivel propuesto a priori. 

Aquí el criterio significa minimizar 

L = l:; L, D . c .2 
j J J 

sujeto a las constricciones ei = O. 
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Los criterios 1 y 2 (escencialmente iguales), son de naturaleza local, y pr~ 

suponen un conocimiento a priori concentrado en una zona cercana a la horizontal 

o la aceptación de un concepto histórico. 

Las constricciones ei=O implican que en cada capa existen zonas en que el 

campo de veloc.iJad es mayor que cero y otras t.!n que es menor que cero y, por lo 

tanto, líneas en que uij = vij . cj = O. Estas en principio pueden tomar distin

tas pendientes, pero el hecho de minimizar L irr;.~lica una condición muy fuerte so

bre la geometría de las líneas ~n que u(x,z) = O (cercanas a la horizontal en un 

nivel dado: el nivel de referencia). Los campos de velocidad generados al utili

zar este criterio (Wunsch, Fiadeiro y Veronis, etc.), muestran que las líneas de 

velocidad igual a cero son escencialmente verticales en todas las capas, lo que 

hace cuestionable la proposición inicial de cero velocidad en cierto nivel. Fia

deiro y Veronis hacen flexi~le este problema escogiendo el nivel de referencia 

por la vía de seleccionar el "mejor de los mejores 11 niveles (the best best), en 

el sentido de una menor corrección, pero mantienen la c·ondición de cercanía a la 

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

3) Minimizar la energía cinética total. 

Entre los posibles criterios alternativos, Wnnsch (1978) menciona la posibi

lidad de.minimizar la energía cinética total (MECT), pero parece descartarla pues 

comenta que " ••• Si tratamos de minimizar la energía cinética total del flujo, en

tonces en regiones como el Estrech.o de Florida el resultado debería diferir radi

calmente de !Os valores conocidos. Ahí el nivel de referencia tendería a migrar 

cerca de la superficie de manera que baje la alta energía cinética total." 

Este párrafo es polémico, pues no queda claro si Wunsch obtuvo los resulta

dos que menciona o supuso que obtendría un campo de velocidad con bajas velocida

des en superficie. Se considera polémico porque haciendo consideraciones sobre es 

te criterio puede concluirse algo distinto. Veamos: 

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

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

de MECT para una columna y una capa sa obtiene lo siguiente: 



La energía está dada por 

con respecto a e, aproximando f 

c = 

" 
E = !.z 1 p (v(z) + <:) 2 

cte. y encontrando 

~ 

i v(z) dz 
H jº 

que es la velocidad promedio inicial. 

101 

dz ; derivando la energía 

el mínimo, se obtiene: 

r.A 
Esta e divide en áreas iguales el perfil de velocidad. Si se acepta que en 

general las velocidades y los gradientes verticales grandes se localizan en las 

capas superficiales, como en la figura A., e:itonces este criterio, en primera n.pr~ 

ximación, mantiene velccidades grandes en las capas superficiales y bajas en las 

profundas. Esto es claramente distinto a lo que Wunsch plantea. Si se considera a 

f (función de peso), el nivel de referencia tiende a bajar li3eramente porque 

siempre crece con z. 

Justificaciones a este criterio. 

a) En la misma línea de pensamiento en que se propone minimizar la energía 

cinética en una zona, puede pensarse en HECT del campo de velocidad. 

b) Para un campo de densidad dado, gran parte de la información de la er..er

gía potencial del sistema está determinada (excepto la topografía de la superfi

cie oceánica), y parte de la información del campo de velocidad es fija (;)u/o z). 

Añadir mínima información a priori puede interpretarse como minimizar la energía 

cinética que es consistente con el campo de densidad dado. 

e) El método de Defant encontró que la veloci.da<l 12;:::; L:.t:rc.ana a cero en ;:on.:is 

en que 0 u/ d z es pequeña sobre intervalos grandes. El criterio de MECT, necesa

riamente produce perfiles de velocidad con velocidades cercanao a cero donde 

~u/ oz-0 sobre intervalos grandes. Para estas zonas domina el criterio de MECT, 

sin añadir criterios debilmente justificados como pedir que la velocidad sea cer

cana a cero en isobaras. 

4) Minimizar la energía total del sistema. 

Para este sistema, la energía total está compuesta de tres términos: energía 

potencial baroclínica, determinada por el campo de densidad; energía potencial b!!_ 

rotrópica, determinada por la topografía de superficie, y energía cinética total 

( jl:ípu2dv). Para un campo de densidad dado, el primer término está fijo, los dos 

últimos están relacionados y el segundo representa una pequeña fracci6n. del tcrcc 

ro. Entonces, el minimizar la energía total para un campo de densidad dado, sig

nifica minimizar la energía barotrópica más la energía cinética. Esto es numciric~ 

mente muy similar a minimizar la energía cinética (Apéndice 6.1), pero añadiendo 
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una justificación física: Si para un campo de densidad dado existe sólo un estado 

(consistente con las restricciones ei=O), e~ que la energía total toma un valor 

extremo (mínimo), cualquier otro posible estado con mayor energía será inestable 

y tenderá a relajarse al estado base por la vía de pequeñas perturbaciones que 

extraen energía mediante disipación por fricción u ondas viajeras. Es de esperar

se que el estado de mínima energía sea el único estable a perturbaciones que no 

cambian el campo de densidad. 

Soluciones a estos criterios. 
En el Capítulo 2 se obtuvo la volución para el criterio de Wun~ch utilizando 

multiplicadores de Lagrange; ahora se utiliza este método para resolver el caso 

general de un sistema subdeterminado y consistente sujeto a condiciones externas. 

Sea (\> (c) la cantidad que se desea minimizar y 'le ip lineal en e (como es el 

caso de los ejemplos mencionados): 

Se busca encontrar un valor extremo de~ que cumpla con las restricciones.li 

neales impuestas, es decir: 
T~ o ó Ac b 

l. 

Minimizando p = <P + [?._iei se obtiene: 
J 

\7
0

q? =Be+ AtA + d =o 

sujeto a cumplir Ac b , b 
-T9 , que puede plantearse como el sistema: 

cuya solución está dada por: 

\ 

1._ 



La solución de este sistema depende de la existencia de fAB-lAt)-l y B-l. 

La parte interesante de este problema es: 

Soluciones particulares en los casos propuestos. 
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(1) 

En cada uno de los criterios propuestos hay una funcional cf>Cc) a minimizar. 

La solución depende solo del gradiente de (f? a través de By d (ec. (1)). 

Las soluciones a los casos propuestos en la sección anterior (6.2.3) son: 

1) Nínima ilcil 

y la solución se reduce a: 

<ll= !2 r c.2 
- J 

B I d 

e = 

o 

que es la solución que se obtuvo en el Capítulo 2 y que corresponde a la de Wunsch •. 

2) Energía cinética mínima en un nivel dado. 

Dq c¡ 

B Q d o 

donde Q es una matriz diagonal N x N con Qjj = Dj, (j=l, ••. ,N). 

La solución corresponde a la solución de Wunsch pesada por las distancias en 

tre las estaciones; por lo tanto, minimiza la energía cinética en el nivel de re 

ferencia (considerando f--cte.). La solución es: 

c 

3) Energía cinética total mínima. 



' 
• 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 ,. 

f 
l' 

(Zc)¡ + T'f 

B z d 

y la solución es: 

Al comparar esta solución con la solucióñ previa <le Wunsch se observa que 

contiene una corrección proporcional al transporte de columnas. Ambas soluciones 

coinciden cuando se escoge un nivel de referencia (no isobárico) de tal manera 

que cada transporte de columna sea cero, esto es, en el nivel en que el transpor

te de cada columna alcanzaría un balance. Esto da un criterio para escoger un ni

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

si tiene una relación con "el mejor de los mejores" niveles de referencia propue~ 

to por Fiadeiro-Veronis. 

4) Energía total mínima. 

La energía total consta de 3 partes: energía potencial baroclínica, energía 

potencial barotrópica, y energía cinética total. La primera parte es constante p~ 

ra soluciones consistentes con el campo <lP densidad Ja<lu. La segunda parte se ev~ 

lua en el Apéndice 6.1 y su valor es: 

N j 

f
2 

[ ( L (v~ 1 + c¡_) D¡ - i,(vyJ. + cJ.) D.]
2 

2pg Í•• J'I J 

donde v
8 

es la energía potencial barotrópica, f es el parámetro de Coriolis, 

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

al modelo y su corrección. 

Minimizar la energía total equivale entonces a minimizar: 

donde E es la energía cinética total. 

v<Q = (Y + Z)c + (W + TC) B = Z +Y 

donde Y es una matriz diagonal y W es un vector con j tüementos. Ambos se definen 

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

c 

Para valores comunes de~ (desviación del nivel medio del mar) en el océano, 

la diferencia entre B y d calculados en este caso y aquellos obtenidos en el caso 

anterior son del orden de 1 % lo cual produce resultados numéricos muy simila-

res para ambos cr~terios, reforzando así su aparente validez como criterios apro

piados para resolver el problema de la subdeterminación del sistema. 

Objerividad de las soluciones. 

Al principio de este capítulo se definió una solución objetiva como aqué1la 

en que no existe dependencia del nivel inicial de referencia. Se definió como 'a' 

al vector con elementos aj dados por: 

- v .. ' 
:LJ 

(j=l, •.• ,N) 

de donde b" b' - Aa , con b" los transportes referidos a un distinto nivel de 

referencia. 

1) M.fnima llc\I. 

Se encontró que la solución está dada por: 

entonces 

c' At(AAt)-l(b - Aa) 

At(AAt)-lb - At(AAt)-1Aa 

e - At(AAt)-1Aa 

y At(AAt)-lA = I sólo en el caso en que A-l exista, y en este caso A es no sing~ 
lar. En los casos interesantes c depende del nivel inicial de referencia. Este r~ 

sultado explica analíticamente los resultados obtenidos en el capítulo anterior. 

2) Energía cinética mínima en un nivel. 

Para este caso 



106 

ó c' 

donde Q es una matriz cuadrada y diagonal con Q .. #O para toda j, por lo tanto 
-1 JJ -1 t -1 t -1 

siempre existe Q . En forma análoga al caso anterior, Q A (AQ A ) A = I sólo 

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

3) Mínima energía cinét:ica.total. 

En este caso: 

c' ¡z-'1At(AZ-lAt)-1Az- 1 - z-1¡ (TC - Za) + [Z-lAt(AZ-lAt)-l] (b - Aa) 

c - [Z-lAt(AZ-lAt)-lAZ-l - Z-l] Za + [Z-lAt(AZ-lAt)-l] Aa 

como Z es cuadrada , diagonal y con Zjj ¡O para toda j, entonces: 

y el segundo y cuarto términos se anulan, resultando: 

e' e - a 

y por lo tanto c es una solución objetiva, lo que hace innecesario plantearse el 

conflictivo problema del nivel de referencia. 

En el caso de mínima energía total, se puede demostrar que la solución tamp~ 

co depende del nivel inicial de referencia (Barberán y Zavala) (1986). 

Existencia y unicidad de las soluciones. 

En todos los casos discutidos aparecen matrices ó productos de matrices in

versos, que en general involucran a las matrices A, At y z. La matriz Z siempre 

tiene inversa pero no así A y Ató los productos entre estas matrices y la matriz 

z. En caso de que no existan las matrices inversas, siempre es posible recurrir 

a la DVS que permite obtener una inversa que recupera el máximo de la información 

contenida en el problema en el mismo sentido en que se definió bP. Esta inversa 

se discute en el Capítulo 2. 

La unicidad de las soluciones depende de que <vcJ?= O tenga una solución única. 

En los casos en que el sistema es lineal y aceptando la DVS como la inversa con 

mayor informaci6n, la solución siempre es única. 
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6.3 CIRCULACION EN LA PARTE SUR DEL GOLFO DE CALIFORN~A. 

UN EJEMPLO OBTENIDO CON EL CRITERIO DE MECT. 

6.3.l OBJETIVOS GENERALES. 

De acuerdo a lo arriba expuesto, la diferencia numérica entre la solución de· 

MECT y la de mínima energía total, es mínima. Para este caso se optó por la so1u

ción de MECT por ser menos engorrosos los cálculos, y puede considerarse que los 

resultados y conclusiones son válidos para los dos casos pues la diferencia numé

rica entre ambos resultados es del orden del ruido en el sistema. 

La zona de estudio en este trabajo es la parte sur del Golfo de California, 

con datos de la C.::impaña. Ocennográfica Bermejo I, que se llevó a cabo en ene-feli 

de 1984 (Cap. 4). El transecto de estudio comprende la sección entre Altata y Pu~ 

ta Arena. Los datos son los mismos que se utilizan en el Capítulo 5 para examinar 

los resultados que se obtienen con el método de Wunsch. Esto permite un punto de 

comparación. 

El camino que se siguió para este estudio es similar al utilizado con el mé

todo de Wunsch en el capítulo anterior. Este está en.focado a revisar: 

a) La evolución de los reSultados .al aumentar el número de eigenvalores invo 

lucrados en la solución de la matriz inversa (Az-lAt)-1 • 

b) La evolución de los resultados al cambiar la configuración del sistema y 

aumentar el número de capas. 

e) Las diferencia::> y ::tlllllllLuclé:ti entre los r~sultaclos obtenidos con el critc. 

río de HECT y con los del método de Wunsch. 

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

lo que se observa en el transecto de salinidad y otros estudios. 

6•3.2 ALGORITMO. 

La solución que se obtiene con el criterio de HECT es: 

que puede escribirse e.orno: 

• • (2) 

-1 La matriz z es diagonal, zj. #O y siempre existe Z Para obtener la inver 
-1 t J 

sa de AZ A , puede optarse por dos caminos equivalentes; uno consiste en calcu-

lar B AZ-lA t y obtener por DVS B-l, y el otro consiste en definir D ; z1~A y re-
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pero Dt(DDt)-l es la inversa de Moorse-Penronc para la matriz D en casos subdeter 

minados (Cap. 2). Se demostró en ese capítulo que esta inversa y la que se obtie

ne por DVS son iguales cuando R = N. Esto permite resolver el problema obteniendo 

la inversa de la matriz D ó calculando la inversa de B. De acuerdo con la DVS, am 

bos caminos son equivalentes, pero se optó por explorar ambos para evaluar loS e

rrores numericos (de t:runcación) en uno y otro caso. CU.ando se obtiene la inversa 

de B la llamamos B-l y de manera análoga para D. 

6. 3. 3 INTERPRETACION DE TERMINOS. 

Al principio del capítulo se definieron TQ , Te y z. Utilizando estas definí 

cienes, el primer término de la ecuación (2) se interpreta como: 

Z-lTc = Transporte de columnas 

Area de e.alumnas 

Velocidad media de columnas 

En el segundo término de la ec. (2), el primer término dentro del paréntesis cua

drado (AZ-lTc) puede interpretarse como: 

AZ-lTc = Transporte de capas si las columnas se 
movieran con la velocidad media por columna. 

Resulta interesante señalar que en el caso de una sola capa, el segundo tér

mino de la ec, (2) se anula porque AZ-lTc = Ti . Al sumar el primer término de la 

ec. (2) al campo de velocidad inicial, se anula la velocidad ahí donde toma el va 

lor promedio. Por lo tanto en primera aproximación (una capa), el criterio de 

MECT lleva el nivel de cero movimiento cerca de las zonas en que CJu/OZ:. -o en ran 

gos grandes (en general zonas profundas), lo que en principio difiere de la supo

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

Para analizar los problemas enlistados al principio de la sección 6.3 se tr~ 

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

en la Tabla 5.1). Cada una de ellas se trabajó con B-l y n- 1 . Se graficaron los 

resultados de velocidad en superficie para cada uno de estos casos y se muestran 

en la fig. l. También, de manera análoga a los resultados presentados en el capí

tulo anterior, se calcularon los residuales de los transportes para cada configu

ración (fig. 2). Los eigenvalores que se obtuvieron para cada una de las configu

raciones se presentan en la Tabla l. Los elementos de la matriz A son los M~smos 

del capítulo anterior, presentados en la Tabla 5.2. De manera análoga los elemen

tos de V (vij) son los de la Tabla 5.3. Del análisis de los resultados obt~nidos 

con distintas configuraciones y número de eigenvalores involucrados en la solu

ción, se eligió uno como el óptimo para elaborar un transecto -(corte bidim~nsio

nal de velocidad vs. posición) en la zona de estudio. Este se presenta en la fig. 

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

presentan en la Tabla 2. 

TABLA 1 

EIGENVALORES PARA EL EIGENVALORES PARA EL 1 

NUMERO DE CAPAS ALGORITMO D-l AT"GORITMO B-l 

5 4.075 X 107 l.ó60 X 1015 

1.568 X 106 2.461 X 1012 

7.357 X 105 5.413 X 1011 

3.304 X 104 1.091 X 1010 

2.463 X 103 6.067 X 10ª 

4 5 .152 X 107 2.655 X 1015 

l. 754 X 106 3.079 X 1012 

7.362 X 105 5.420 X 1011 

4.463 X 104 2.156 X 107 

3 7.644 X 107 5.844 X 
1015 

1.227 X 106 1.507 X 
1012 

5.573 X 105 3.106 X 109 



110 

- TABLA 1 (cont.) 

NUMERO DE CAPAS 
EIGENVALORES PARA EL EIGENVALORES PARA EL 

ALGORITMO D-l ALGORITMO B-l 

2-B 8.322 X 107 
6.926 X 1015 

1.801 X 106 3.246 X 1012 

2-A 1.134 X 108 
1.286 X 1016 

1.032 X 106 
1.066 X 

1012 

TABLA 2 

FLUJOS NETOS EN LA BOCA DEL GOLFO DE CALIFORNIA 

EVALUADOS CON EL CRITERIO DE M.E.C.T. 

Flujo total de entrada 5.63 ± 0.6 x 106 m3/s 

Flujo total de salida 5.87 ± 0.6 x 106 m3/s 

Flujos de entrada y salida en la boca del Golfo de California 

en el transecto comprendido entre Altata y Punta Arena entre 

O y 1000 mts de profundidad. 
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J.a fig. 1 muestra la velocidad en superficie en ei transecto A:-B obtenida 
con el criterio de M.E.C.T. Primero se presentan los resu1-tados obtenidos con 
el_ algoritmo basado en n-1 (figs. la-lf), y posteriormente 1-os resultados obte
nidos con el algoritmo basado en B-1 (figs. lg-lL). 

-----representa los resultados que incluyen el primer eigenva1or. 
· ... · ... representa los que incluyen los dos primeros eigenvalores. 
- - - - - - - representa los que incluyen los tres primeros eigenvalores. 
+ + ~ .&. + ... representa los que incluyen los cuatro primeros eigenvalores. 
- · - · - · - representa los que incluyen los cinco primeros eigenvalores. 
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fig. 2.- Transportes. 

La figura 2 muestra los transportes para las dis
tintas configuraciones. En la parte superior de las 
gráficas se muestran los transportes para las capas 
que conforman el sistema calculados con los resultados 
obtenidos al aplicar el criterio de l1ECT en esa confi
guración. En la parte infericr de cada gráfica se mues 
tran los transportes °Ti del sistema más general de 5 -
capas. Esta parte de la gráfica es de gran utilidad, 
pues muestra como se gana información al cambiar la 
configuración. 

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

Las figuras la-lf muestran los transportes calcu
lados con los resultados o~tenidos con el algoritmo 
n-1, y las figuras lg-ll los transportes calculados 
con los resultados obtenidos con el algoritmo B-1. 
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fig, 2f - Configurac:.i6n 5, 
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fig. 3.- Velocidad (cm/s) en el transecto A-B calculada con el criterio de MECT. 
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6.3.5 DISCUSION DE RESUL-TADOS. 

Un problema colateral es el producido por los errores numericos de trunca

ción. Como es posible realizar los cálculos con dos opciones, B-l y n-1 , se anali 

zan los errores en cada uno de estos casos antes de discutir los resultados en sí 

mismos. 

Cuando los resultados para el campo de velocidad en superficie evaluados con 

las opciones B-l y D-l coinciden, (con una aproximación de al menos un milímetro/ 

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

11 de capas 1 eigenv. 2 eigenv. 3 eigenv. 4 eigenv. 5 eigenv. 

c 

2-A 
::: c 

2-B 
c c 

3 c c X 

4 c X X X 

5 c c X X X 

Los resultados del campo de velocidad en superficie se muestran en larfig. l. 

La no coincidencia se atribuye a los errores de truncación, que son del mismo ti

po de los señalados e.n el capítulo anterior para la configuración de cinco capas. 

El análisis profundo de este problema no se hace aquí , por no ser fundam~ntal p~ 

ra este trabajo. 

Un criterio para elegir entre una y otra opción resulta del análisis de los 

transportes residuales (fig. 2). En esta figura se observa que para B-l se alcan·

za practicamentc un balance perfecto (L. !Ti\ f,O .1 x 106 Sv) en las capas que for

man. el sistema, para todas las configuraciones excepto para el caso de 5 capas. 

Para D-l, esto sólo se logra en los casos de una y dos capas. Esto obligó a optar 

por B-l y permite además confiar en que no existen errores numéricos considera

bles en las configuraciones en que se alcanza un balance casi perfecto. De aquí 

en adelante al referirnos a los resultados debe entenderse a los obtenidos con 
B-1. 

Objetividad de los resultados. 

Se revisó, como prueba de consistencia, que los resultados obtenidos no de

pendan del nivel de referencia inicial. Para esto se calculó la velocidad en su

perficie a partir de los niveles de referencia en O y 1000 mts. para la configur~ 

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

Campo de velocidad al variar el número de capas y eigenvalores. 

Al igual que en el capítulo anterior7 se espera que al aumentar el número de 

capas se gane información por imponer condiciones de conservación más rígidas. Es 

to es válido hasta que los errores por truncación o de los datos, sean considera

bles. Para evaluar este problema se utilizan los transportes residuales, tanto 

los de las capas que conforman el sistema, coma los de la configuración mas gene

ral (de S capas). Los primeros son un indicador del tamaño de los errores de trun 

cación y los segundos tienen gran importancia para conocer que tanta información 

se gana al cambiar la configuración del sistema. 

En este estudio se observa que los residuales en las capas que forman el 

sistema disminuyen al incorporar más eigenvalores en la solución; cuando el núme

~e eigenvalores que se incorpora en la so1uci6n es igual al número de capas 

que conforman el sistema, los residuales alcanzan la solución óptima (fig.2). Es

te comportamiento se presenta en todos los casos excepto en la configuración de 

cinco capas en que no se observa una mejoría para más de 2 ó 3 eigenvalores, y 

nunca se alcanzan a eliminar lós residuales. 

En base al criterio de buscar minimizar los transportes residuales, tanto p~ 

ra las capas que conforman el sistema como para las del sistema más general, pue

de optarse por los casos de 3 capas 3 eigenvalores, y los casos de 4 capas con 2, 

3 y 4 eigenvalores. 

Otra condición que se espera de la solución consiste en su estabilidad, es 

decir, que al incorporar más información (capas y/o eigenvalores), la solución d~ 

be variar relativamente poco y presentar un es.quema que ºconverj'a 11 hacia una soli! 

ción. En los casos en que no es así, puede considerarse que esta desviación es 

producto de los errores en los datos, entre los que se incluyen: áreas, geostro

fía relativa, relleno de calas, etc. Esta condición permite discriminar los resul 

tados en que no se observa estabilidad con los resultados de otras configuracio

nes o número de eigenvalores incorporados en la solución por DVS. 

Aplicando estos eriterios para eliminar soluciones a los casos antes selec

cionados, los resultados obtenidos con 3 capas y 3 eigenvalores y los de 4 capas 

y 4 eigenvalores no cumplen con la condición de estabilidad ni son similares a 

otros resultados. Estos criterios de selección dejan los casos de 4 capas con 2 y 

3 eigenvalores como los que contienen mayor información sin que el ruido sea sig

nificativo. Debe subrayarse que en el capítulo anterior se llegó a seleccionar la 

misma configuración con igual número de eigenvalores. Esto resulta de que en a

quel caso la matriz a la que se calcula la inversa es (AAt) y en este caso es 
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(AZ-lAt), donde Z es una matriz diagonal. 

Observac~ones. 

Con este método, en la configuración de una capa se obtiene un campo de vel~ 

cidad igual al que se obtiene si se pide hacer cero el transporte de cada colum

na. Esta es la primera aproximación con el criterio de ~1ECT. Al aumentar el núme

ro de capas que conforman el sistema, se pide que se cumplan condiciones de con

servación más finas que provocan ajustes a la primera aproximación. 

Los elementos de la matriz tienen errores debidos a ondas internas, error en 

la distancia entre estaciones, etc. Cuando estas variaciones son comparables a la 

información que se incorpora en el sistema (al aumentar capas y/o eigenvalores), 

se obtiene una solución que con pequeñas variaciones en los elementos de A obser

va grandes variaciones en el campo de velocidad. Como lo que buscamos son soluci~ 

nes estables (geostróficas y de MECT), esto le da sentido a descartar las soluci~ 

nes inestables. 

Validación de resultados. 

Como se discutió en el Capítulo 3, en las zonas en que el~~uestreo no cubrió 

el área de estudio se procedió a extrapolar los datos de acuerdo a los criterios 

y algoritmos expuesto.s en dicho capítulo. Este problema únicamente se presentó en 

la sección comprendida entre las estaciones 1-2 y 3-4 debido a_ la presencia del 

talud continental. En las otras secciones el muestreo original es completo. 

Los resuitados elegidos son estables y con alta correlación con otros de dís 

tintas configuraciones (como la de 5 capas con 2 y 3 eigenvalores), presentando 

diferencias considerables sólo en la estación 1 (costa oriental) y en la sección 

7 (costa occidental), aunque menores en esta última (ver fig. 1). El resto de las 

secciones muestra gran estabilidad. Este problema, junto con la fricción debida 

al talud, sugiere tomar con cautela los datos de las dos secciones mas al oriente 

y relativamente los de la costa occidental. 

Líneas en donde se anula la velocidad. 

Uno de los problemas que se han venido discutiendo en este trabajo es el "n.:!:_ 

vel de cero movimiento" y el nivel inicial de referencia. Este úl.timo no es nece

sario con este método y resulta interesante preguntar: ¿qué tan isobárico es el 

nivel inicial de referencia que coincide con este resultado?. 

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

que ver con líneas isobáricas (de igual presión) o isopicnas (de igual densidad), 
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sino que por el contrario, ~on escencialmente perpendiculares a las líneas isoba

ras e isopicnas. 

Otro problema relacionado con el nivel de referencia es el de la magnitud de la 

velocidad general en aguas profundas. En este transecto (fig. 3) se observan en 

aguas superficiales mayores gradientes horizontales de velocidad que los observa

dos en aguas profundas, pero en éstas existen gradientes horizontales considera

bles, lo que también cuestiona el "nivel de referencia". El campo de velílcidad 

muestra velocidades relativamente altas en aguas profundas, principalmente en 1a 

zona occidental del transecto. 

Todo esto lleva a concluir que hablar de un nivel de referencia más ó menos 

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

Correspondencia con observaciones anteriores. 

En el Capítulo 4, se señal6 que otros autores han detectado una corriente h!!_ 

cia el sur bien definida en la parte occidental de la boca del Golf o para esta ~

poca del año. Este campo de velocidad (fig. 3) muestra esta corriP.nte, con la ca

racterística de ser muy pro~unda y relativamente intensa. 

Cerca de la costa orientaL (entre las estaciones 2 y 3) existe también una 

intensa c~rriente superficial hacia el sur. Esta no ha sido reportada con 1a con

sistencia de la corriente en la parte occidental de la boca. 

La magnitud de las velocidades son del orden de las reportadas anteriormente. 

En términos generales existe una correspondencia cualitativa entre este campo de 

velocidad y las observaciones anteriores. Los flujos neto::; de entrnd.'.1 y sa1ida en 

el área de estudio se exponen más adelante. 

Correspondencia con otros parámetros observados. 

Como se señal6 en el Capítulo 4, la salinidad del agua es un parámetro sign~ 

ficativo en el Golfo. La comparaci6n que pueda realizarse con este parámetro es 

de tipo cualitativo, pero puede ser útil para comprender la dinámica del Golfo. 

Los flujos hacia el sur están localizados en la zona occidental, entre las 

estaciones 7 y 8 principalmente, y entre las estaciones 2 y 3. En estas secciones 

se. observan subsuperficialmente las zonas de alta salinidad, excepto una bien de

finida entre las estaciones 3 y 4 (ver fig. 4.13). Esta zona puede explicarse en 

parte si consideramos que la velocidad resultante corresponde a la velocidad pro

medio en la sección. Sin embargo, no toda esta zona puede explicarse así, y es PE. 

sible que existan reflujos (agua que sale y entra) que expliquen este problema. 

En la vecindad de la estación cinco, subsuperficialmente se observa una zona de 

baja salinidad (menor de 34.8), que encuentra correspondencia con el núcleo del 
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flujo hacia el norte ubicado-en esa zona, Por todo esto, puede considerarse que 

en términos generales existe correspondencia entre el campo de velocidad obtenido 

con el criterio de MECT y la salinidad observada. 

Flujos en la boca del Golfo, 

Uno de los datos importantes para la climatología oceánica son los transpor

tes. En este trabajo se calcularon los flujos totales de entrada y salida. Para 

este cálculo se utilizaron todos los datos, separando las zonas con flujo po.siti

vo de las zonas con flujo negativo. Se consideró el campo de velocidad geostrófi

ca absoluta obtenido con el criterio de HECT como velocidad promedio a lo ancho 

de cada secCión~ Los resultados obtenidos se presentan en la Tabla 2. 

Comparación entre los camp_os ·de velocidad resultantes con el criterio de mí

nima energía cinética total y el criterio de mínima norma de la velocidad en 

una superficie (Wunsch). 

Los resultados obtenidos para la misma zona y con la misma base de datos, P!: 

ro con distintos criterios, presentan algunas características diferentes y otras 

similares .. 

La energía cinética en la isobata de 1000 mts. (L:°Djvjc1000¡) es ligeramente me 

nor con el método de Wunsch. En superficie, con c1 método de Wunsch, la energía 

cinética es ligeramente mayor. Estas diferencias en el campo de velocidad son de

bidas a los distintos criterios y puden considerarse como fundamentales en estu

dios climáticos. 

El flujo neto es ligeramente menor en el caso de MECT, pero dentro del rango 

de error considerado en estos flujos. En términos cualitativos, ambos campos son 

similares presentand~ flujo hacia el sur cerca de la costa occidental y sobre la 

plataforma continental y hacia el norte en la parte ctntral de la cuenca, hasta 

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

ción. 
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6.4 CONCLUSIONES. 

Al aplicar el método inverso en la oceanografía para obtener un campo de v~ 

locidad geostrófica .absoluta, se introducen las condiciones de conservación por 

la vía de hacer cero los transportes residuales y algún criterio a priori que dé 

información sobre la solución. Estos criterios a priori pueden ser condiciones 

físicas sobre el sistema, como por ejemplo minimizar la energía cinética total 6 

minimizar la energía total del sistema, minimizar la energía en una superficie, 

etc. De entre estos criterios, con algunos se obtienen soluciones dependientes 

del campo de velocidad inicial y con otros soluciones independientes. 

Con el criterio de mínima energía total o el criterio de MECT (entre éstos 

las soluciones numéricas son casi idénticas), se obtie~cn campos de velocidad in 

dependientes del campo de velocidad geostrófica inicial. 

Si se hacen consideraciones sobre estabilidad, resulta razonable suponer 

que dada la energía potencial baroclínica, sólo existe una solución estable para 

el campo de velocidad, y se propone que esta sea la de energía total mínima. Es

te es otro argumento en favor de este criterio y sugiere seguir estudiándolo. 

Al revisar el campo de velocidad resultante con distintos criterios a priori, 

se observa que las superficies en que la velocidad se hace cero son escencialmen

te perpend~culares a las isobaras, lo que hace cuestionable a los criterios depe.!!_ 

dientes del nivel de referencia, sobre todo cuando se parte de un nivel isobárico 

o isopícnico. 

En general el concepLo del niveL de cero movimiento isobárico resulta cues

tionable y debe procurar eliminar~e como un elemento necesario para la estimacióri 

del campo de velocidad absoluto, buscando criterios alternativos que tengan mayor 

solidez física. 

Los resultados de velocidad en superficie obtenidos para la boca del Golfo 

de California con el criterio de MECT, son cualitativamente similares a observa

ciones anteriores, presentando un flujo neto hacia el sur en la costa occidental 

y hacia el norte en la parte central. Difieren considerablemente en la parte pro

funda,. pues se observan velocidades cuya magnitud es relativamente alta, debido a 

que no se impone ninguna restricción que minimice las velocidades en una zona res 

pecto a otra. Sin embargo, los gradientes horizontales de velocidad y su magnitud 

son mayores en general en aguas superficiales, de acuerdo con las características 

generales observadas en aguas oceánicas. 

El campo de velocidad que se obtiene utilizando el criterio de MECT, produee r~ 

sultados coherentes con otros parámetros, con estudios anteriores en el área y con 

las restricciones de conservación. Difiere del método de Wunsch en que permite ma

yores velocidades en zonas profundas y disminuye las de superficie. Esto no sig-
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nifica que no se observen velocidaq_es relativamente grandes en superficie como 

cuestionó Wunsch (1978), pues por el contrario, los flujos más intensos se mantie 

nen en superficie y las zonas con velocidades relativamente bajas, en aguas pro

fundas. Por todo esto el criterio de MECT es una opción para el estudio de la CÍE_ 

culación oceánica que debe seguir explorándose en sus fundamentos y experimentán

dose en otras zonas geográficas. 



129 

APENDICE 6.1 

CRITERIO DE MINIMA ENERGIA TOTAL. 

De acuerdo con lo señalado en la sección 6.2.4, la energía total del sistema 

está compuesta por la energía potencial baroclínica (asociada al campo de densidad), 

la energía potencial barotrópica (VB) debida a las desviaciones de la superficie 

con respecto al geopotencial, y la energía cinética· total. Entonces, al. minimizar 

la energía potencial debe minimizarse sólo la energía potencial barotrópica ya qu~ 

la baroclínica permanece fija con el campo de densidad. 

Dada una distribución de p (densidad) fija, buscamos soluciones consistentes 

con esta distribución para la energía potencial barotrópica dada por: 

vB i.,¡f f gr{ .... (la) 

" donde ~~es la desvi&ción del qivel medio del mar; ó expresada en forma discreta: 

( f j = f de superficie) ••• 1lb) 

De la ecuación g·eastrófica se tiene que: 

de donde: 

• • . (2) 

con f el parámetro de Coriolis y llx la distancia entre estaciones. 

Iniciando con '[ = O en x = O, tenemos: 

j_, 

rtj =[6Yl~+i.,¡6ryj 
l=I 

Sustituyendo (2) en 

ción, obtenemos: 

(3) y aproximando f y f 

= _f_(L v.! t-.x1 + ~ vj 
J° g /•\ 

•••. (3) 

como constantes en toda la sec-

(4) 



Sustituyendo la ecuación (4) en la (lb), obtenemos: 

V~ = 2f2 f. [V~ Lx,, - !;¡ VJ, L.xJ.12 
J pg j·• ' 

y la energía total baro trópica vB =LV~ está dada por: 
j J 

f
2 

... r i J 2 
vB = 2 pg L 1LCv~Q + c¡) l::.x!l. - !;¡ Cvij + cj)óxj 

.. ,, L 1•1 
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donde vf 2 es la velocidad en superficie del modelo inicial y c 2 es la velocidad 

de corrección. 

De acuerdo con lo expuesto en la sección 6.2.4 es necesario encontrar ""V cf>. 
Entonces: 

1 

+ c 1 ) bxq - !;¡ Cvfj + cj) llxj J 

r tl; X9 Ó~k - !2 /::,xj djk] } 
L .Z-l. 

Desarrollando este producto y 'utilizan.do t ¿; ={ O si j L k 
.ll•• 9. k l si j ~k 

se obtiene: 

= É: {~"Je•~[ t. Cvf ~ + cR) l:;x~) - ~ xk~K [l;¡(v ij + cj) t.xj] 

- ~ Ó.xk[.CvfJ + c~)Cl.x~ +!;¡ Llxk !;¡ (vfk + ck).t,xk}. 

~·· 
Definiendo a~ = (vIQ + cq)óx~ , reagrupando términos, haciendo álgebra y 

realizando la contracción de j, se obtiene: 

Todos estos términos pueden expresarse matricialmente (con matrices N x N). 

¡l 

1 . 

Veamos: (1 l 
N 11 L ªh ~ Jªª con 3ÑxN ' ' .. 

'-.-1:.l 
l.. l l l • 
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r 
1 o o 

:1 
rªl ¡ 

M l o -
ª2 L. "h ___, 1 l 1 

Jba 
1 • 

n-1 1 

! 
1 l 1 \ ,1 

~ 

matriz triangular 
inferior 

N 
(Jª - Jb)a L ªh .......... , donde Jª - Jb es una matriz triangular 

h· "-+' superior sin la diagonal. 

ªk ---'> Ia 

o l l l r ª1 ~ 1 

N o o 2 ?. 
1 1 ª2 ! 2:, h"¡¡ o o o 3 

3 1 
, • J Jea 

\,,~\(.H 

1 
o N~ll i ! 1 

~o o o i -~! ' 

pero puede definirse .Je como Je r 1 o o l 
o 2 o 1 

' o o 3. o 
.. ¡ 

\..o o . N} 

Sea X la matriz diagonal definida como: 

X Ll 
Entonces en términos de matrices, el gradiente de la energía barotr6pica pue

de escribirse como: 

Ve V 
Jba - Jd(Jª - Jb)a + ~(Jª - Jb)a + ~. Iai 

J 



pero utilizando ª.~ = CvT~ + c 1 ) b. x x - Xc + 'YN , puede reescribirse: 

'lcv = ;: x{ (N + 3/2)Jª - Jb - JdJa + !¡; r} X(c + v) 

El término entre corchetes depende de N y por lo tanto: 

\Jcv Y(c + V) Ye + W 
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Al sumar el término del gradiente de la energía baroclínica \JcV al del gra

diente de la energía cinética vE (sec. 6.2.4), se obtiene el gradiente de la ener 

gía total dado el campo de densidad: 

\/ c ~ = (Y + Z) c + (W + Te) 

donde Y 
2 

: g X { (N + 3/2)Jª-Jb-JdJa + !,; I} X y w con lo cual: 

B = (Y + Z) y d = (W + Te) 

y la solución para el criterio de energ·ía total mínima es: 

e = 
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