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RESUMEN

Utilizando datos hidrogrificos obtenidos durante el cxperimento “NORPAX Hawaii-Tahiti Shuttle” (febrero de
1979 a junio de 1980), se estudia la variabilidad estacional del campo dc corrientes geostréficas en una region
del Océano Pacifico Central; el estudio incluye el ecuador y su vecindad, dondc la validez del balance geostréfico
estd alin sujeta a controversia.

Con la energia potencial como métrica, se descomponc el campo de¢ desplazamiento vertical de las isopicnas
en funciones empiricas ortogonales y se encuentra que la mayor parte dc la energia (92%) est contenida en los
tres primeros modos. La estructura del primer modo (85% de la energia) corresponde al promedio temporal,
mientras que el segundo y el tercero indican claramente la existencia de una scfial anual que conticne ¢l 489% de
la viariabilidad, es decir, el 15% restante del total. La posicién, intensidad y dircccion de las corrientes obteni-
das usando sdlo estos tres modos, as{ como su variacién estacional, concuerdan muy bien con los resultados de
otros trabajos. Las corrientes geostrdficas son comparadas con mediciones directas y sc encuentra que para el
promedio y las fluctuaciones anuales no hay diferencias significativas.

ABSTRACT

Using hydrographic data gathered during the “NORPAX Hawaii-Tahiti Shuttle” (Feb. 1979 - Jun. 1980) the
seasonal variability of the geostrophic current field in a region of the central Pacific Occan is studied. The study
area includes the equator and its neighborhood, where the validity of the geostrophic balance is still. a matter of
controversy. .
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With potential energy as a metric, the isopycnal vertical displacement field is decomposed into empirical or-
thogonal functions. Most of the energy (92%) is found to be contained in the first three modes. The structure
of the first mode (85% of the energy) corresponds to that of the temporal average, whereas the second and
third modes clearly show the existence of an annual signal which contains 48% of the variability, that is, of the
remaining 15%. Position, magnitud and direction of the currents obtained using only these three modes, as
well as their seasonal variations, agree very well with the results of other studies. The differences between the
geostrophic currents and those directly measured are not found to be significant for both the mean and the an-
nual fluctuations.

INTRODUCCION

Fuera de la banda comprendida entre 2°N y 208§, et método geostrofico ha sido am-
pliamente utilizado para estudiar las corrientes ocednicas y, en general, los resultados
concuerdan (excepto muy cerca de la superficie, donde domina la circulacidén debi-
da directamente al viento) con aquéllos obtenidos de mediciones directas (Leetmaa
y Molinari, 1984; Wyrtki y Kilonsky, 1984). En la banda entre 2°N y 208, se ha
recurrido mdis a mediciones directas que a cdlculos geostroficos; esto se debe a que el
parametro de Coriolis toma valores muy bajos a esas latitudes y se anula en el ecua-
dor; en consecuencia, para calcular corrientes geostroficas es necesario medir gra-
dientes meridionales de presién muy pequefios, por lo que los términos ageostrofi-
cos y los errores inducidos en el cdlculo pueden llegar a ser tanto o mds importantes
que los geostroficos. Diferencias de geopotencial del orden de 0.22 m?/s? entre 00y
ION o 198 corresponden a una corriente del orden de 1 a 1.5 m/s; Knauss (1960) y
Hayes (1982) sefialan que medir gradientes de tal magnitud es muy dificil debido a
la presencia de perturbaciones ageostroficas en el campo de densidad y, lo que es
mds importante, la expresion usual para el cdlculo de corrientes geostroficas se inde-
termina en el ecuador, haciendo necesario recurrir a expresiones alternas que permi-
.tan salvar esta dificultad.

Dado lo conveniente del método geostrofico, se han hecho esfuerzos para probar
la existencia o inexistencia de este balance en la region ecuatorial. Jerlov (1953) fue
el primero en proponer el uso de la derivada meridional de las ecuaciones de geostro-
fia para evitar la indeterminacién del método dindmico en el ecuador, pero no logré
mostrar la existencia de la Subcorriente Ecuatorial. Hidaka (1955) y Tsuchiya
(1955) propusieron técnicas detalladas para el cdlculo de corrientes geostroficas; sélo
el segundo probd su técnica con datos hidrogrificos y sus resultados demuestran la
presencia de la Subcorriente Ecuatorial a 160°E pero no a 172°W. Knauss (1960)
sefiala que la Subcorriente Ecuatorial se encuentra en balance geostrofico, pero en
mediciones posteriores (Knauss, 1966) no logra discernir la estructura de densidad
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asociada con este balance. Hayes (1982) encuentra diferencias del 20% entre veloci-
dades calculadas y velocidades medidas directamente. Wyrtki (1982a) no encuentra
correlacién alguna entre la variacién del transporte de la Subcorriente Ecuatorial
evaluado a partir de cdlculos geostroficos y la del obtenido de mediciones directas.
Nava (1982) usa una versidén suavizada del campo de densidad y obtiene las caracte-
risticas principales del sistema de corrientes ecuatoriales. Lukasy Firing (1983) ob-
tienen diferencias medias del orden de 6 cm/s o 23% entre velocidades calculadas y
mediciones directas y concluyen que la Subcorriente Ecuatorial estd en balance geos-
trofico. Wyrtki y Kilonsky (1984), usando los mismos datos que Lukas y Firing
(1984), encuentran discrepancias entre los transportes medidos y los calculados
usando geostrofia en el ecuador. Finalmente, Carrasco (1985) ajusta polinomios de
segundo, tercero y cuarto 6rdenes a las superficies geopotenciales para calcular co-
rrientes en el ecuador y encuentra en algunos casos errores inherentes al cdlculo de
las derivadas de hasta el 100%.

En resumen, la validez del balance geostr6fico en la region ecuatorial es un tema
sujeto a controversia. En este trabajo se pretende utilizar un conjunto de datos hi-
drogrédficos con una cobertura espacial y temporal muy amplia para realizar cdlculos
geostroficos y comparar los resultados con mediciones directas del campo de co-
rrientes.

DATOS

Entre febrero de 1979 y junio de 1980, en la regiéon del Océano Pacifico central de-
limitada por los paralelos 209N y 1698 y los meridianos 158°W y 150°W (figura 1)
se realizé como parte del proyecto NORPAX (North Pacific Experiment) el experi-
mento “The NORPAX Hawaii-Tahiti Shuttle”. El objetivo principal consistioé en ob-
tener informaci6n sobre las variaciones subinerciales que ocurren en el sistema de co-
rrientes ecuatoriales, ademds de determinar la relacion entre topografia dindmica, es-
tructura térmica, nivel del mar y flujo geostrofico (Wyrtki et al, 1981). Una des-
cripcion completa del experimento puede encontrarse en Cutchin (1982).

El experimento comprendioé la realizaciéon de 15 cruceros, cada uno con duracién
aproximada de un mes. En la figura 1 se muestra la ruta seguida entre Hawaii y Ta-
hiti; ésta incluye tres secciones que cruzan el ecuador siguiendo los meridianos
1580W, 1530W y 1509W, las cuales en algunos cruceros estuvieron conectadas por
secciones zonales tomadas sobre 4°S y 120N,
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Fig. 1. Ruta sobre la cual se realizaron los cruceros hidrograficos. Los circulos indican la posicién de los corren-
timetros. (Tomada de Cutchin, 1982).
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A lo largo del trayecto, por cada grado de longitud o latitud en su caso, se efectua-
ron estaciones para tomar perfiles verticales de temperatura, conductividad y oxige-
no disuelto, usando para el efecto un CTD marca Neil Brown Mark IIl. En la mayo-
ria de los lances se tomaron muestras hasta la profundidad de 1 000 m, con resolu-
cion vertical de 20 cm. Posteriormente los datos fueron interpolados cada 2.5 db.
Ademds de colectar informacién hidrogrifica, desde abril de 1979 hasta junio de
1980, se mantuvieron en operacion tres anclajes de correntimetros (figura 1) tipo
VACM (“Vector Averaging Current Meter’’). Los correntimetros estuvieron coloca-
dos a 15, 50, 100, 150 y 250 m de profundidad, y las posiciones de los anclajes fue-
ron: 1530W 0040’N, 1530W 0040’S y 1529W 0°00’. En el presente trabajo se uti-
lizan como base de los datos las series temporales obtenidas de los anclajes y los da-
tos hidrograificos, excluyendo los del primer crucero, ya que en éste no se cubrio la
totalidad de la ruta seguida en los demds.

ECUACIONES DE MOVIMIENTO

Se usan las ecuaciones de un océano incompresible; cada vez que se hable de “densi-
dad”, deberd entenderse que se trata de la densidad potencial (p). La coordenada
“vertical” es g, o sea, la diferencia entre p y el valor fijo de 1 000 kg/m3.

En vez de trabajar con los valores absolutos de los campos de densidad y de pre-
sidn, es mds conveniente usar alguna medida de sus desviaciones relativas respecto a
sus valores en algin estado de referencia. En este estudio se utiliza ¢l desplazamien-
to vertical (§£), definido por:

p = polz - ¥§), M

para representar la desviacion del campo de densidad, donde denotamos, mediante
un subindice cero, el valor de las variables en el estado de referencia. Asimismo usa-
mos el “potencial de aceleracion™ (p'),

P’ = p - polz - &)+ pgt, )

para representar la desviacion del campo de presion, variable mas adecuada cuando
se usa la densidad como coordenada vertical; aquf, (p) representa la presion total.

Se define el perfil de densidad en el estado de referencia como el inverso de la fun-
cion:

.

Zo(0) = [ f2(x,y.0,t)dxdy/[ [ dxdy, 3
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la cual se calcula promediando en X la profundidad de cada isopicna. Ripa (1981)
considera esta definicidn muy conveniente, ya que como consecuencia de la conser-
vacion de la masa resulta independiente del tiempo.

En un marco de referencia mixto (euleriano en la horizontal y langrangiano en la
vertical) como el analizado por Ripa (1981), el balance geostrofico zonal puede ex-

presarse por:
pfu+adp'/oy =0, 4)

y en la vertical se tiene un balance entre la derivada del potencial de aceleracion y el

desplazamiento vertical:
op'/dg-gt =0 (5)

En este contexto, la densidad de energia potencial estd dada por:

dE = (g&*/2)dxdydo, (6)

expresion que es exacta independientemente de la magnitud de los desplazamientos.

El cdlculo de corrientes geostroficas zonales en la region tropical mediante la ecua-
cién (4) presenta dos limitaciones bdsicas:

a) El campo del potencial de aceleracion (o geopotencial en su caso) no puede ser
determinado en forma absoluta. Esto es, si integramos la ecuacién (5), p’ se obtiene
al menos de una constante que, para cada lance, depende de la latitud y del tiempo,

(e}
p'(x,y,0,t) = p(x,y, t)+g0{ £(x,y, 0, t)do, @)

donde g4 es una densidad de referencia. Ante la imposibilidad de determinar p, ésta,
arbitrariamente, se considera igual a cero y en consecuencia las velocidades obteni-
das de la ecuacion (4) son relativas a aquéllas en la isopicna de densidad 0,. Esto es
similar, aunque no estrictamente idéntico, a lo que se hace en el método dindmico
clasico de fijar en cero la velocidad para cierta profundidad de referencia.

b) La aplicacién directa del método geostrdéfico en la region ecuatorial no es posi-
ble, ya que como el parametro de Coriolis tiende a cero conforme la latitud (y) hace
lo mismo, la ccuacion (4) se-indetermina y la velocidad diverge, salve que el gradien-
te meridional de presidn se anule exactamente en el ecuador (en cuyo caso el valor
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de la velocidad estd indeterminado). No obstante, algunos investigadores (ver intro-
duccién) han realizado cdlculos geostroficos en la regiéon ecuatorial usando para ello
la derivada meridional de las ecuaciones de geostrofia,

pfu = — d%p'[dy? (para y = 0), ®

donde B (= 2.289 x 10" m!s!) es el gradiente meridional del pardmetro de Corio-
lis. En esta técnica se supone que la velocidad geostréfica fuera del ecuador estd sua-
vemente conectada con la velocidad geostrofica en el mismo, y que la componente
meridional de la aceleracion sigue siendo despreciable en el ecuador.

En lo sucesivo, el término ‘“balance geostrofico” se usa en el sentido de la ecua-
cion (4) para y ¥ 0, y de la ecuacion (8) para y = 0. No se espera que la velocidad
meridional esté en balance geostréfico en la zona ecuatorial.

ESTADO DE REFERENCIA

Dado que los datos nos fueron proporcionados a presidon constante (cada 2.5 db), se
procedi6é, primero, a interpolarlos linealmente con valores predeterminados de
densidad. Como las isopicnas no son superficies horizontales, no todo el intervalo de
densidad resulté comin a todos los lances, por lo que se eliminaron los datos cuya
densidad fuera mayor que la mdxima comun (o, =27.34 kg/m3). En la superficie se
supuso, para cada lance, la presencia de todas las isopicnas a partir de la minima en
las observaciones, 0, = 21.40 kg/m3, hasta la m{nima en ese lance particular, “com-
primidas” en una capa de espesor nulo. Desde la densidad minima hasta la isopicna
de 26 kg/m3 la interpolacién se hizo a intervalos de 0.02 kg/m?, y desde allf hasta
la densidad méxima el intervalo fue de 0.1 kg/m3. Esto se hizo con la intencién de
tener una mejor resolucion en la parte superior de la columna, donde se localizan los
gradientes verticales mds intensos.

A fin de obtener una seccién longitudinal promedio para cada crucero, los datos
entre 120N y 408 se promediaron zonalmente, y aquéllos al norte de 12°N o al sur
de 498 se usaron bajo la suposicion de que en esa banda de latitudes las variaciones
zonales son poco importantes. El promedio entre 129N y 408 se realizé pesando
los datos en funcién de la distancia entre cada lance.

Una vez obtenidas las secciones longitudinales promedio para cada crucero, cada
una de éstas se promedid en la direccion meridional, obteniéndose un perfil prome-
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dio para cada crucero. Posteriormente, los perfiles obtenidos se promediaron en el
tiempo para obtener el perfil promedio de todos los datos. Los pesos para el prome-
dio temporal se calcularon en funcién de la duracion de cada crucero.

En resumen, una vez promediados los datos en la direccién zonal, las integrales in-
dicadas en la ecuacién (3) fueron calculadas mediante la suma:

Zy(o) =y2t wo(y)wi(D)z(y, 0, 1), 9

donde wo(y) es la funcion de pesos en la direccion meridional, y w, (t) es la funcion
de pesos temporal. Estas funciones estidn definidas por:

wo(y) = Di/D (10)
donde Di es la suma de la mitad de la distancia entre el lance “i” y el anterior con la
mitad de la distancia entre este mismo lance y el siguiente, D es la longitud total de
cada transecto promedio y

wy(t) = T/T,, (11)
donde Ti es la duracion de cada crucero y Tc es la suma de todos los Ti.

(N.B., %WO(Y) = %:Wl(t) =1).

El perfil de densidad obtenido se muestra junto con su desviacion estdndar en la
figura 2, donde puede apreciarse que la region de mdximo gradiente vertical se loca-
liza en los primeros 200 m, y asimismo se observa que en los 50 m superiores la fun-
cidén p,y(z) es multivaluada. Esto parece ser consecuencia de haber supuesto la pre-
sencia de todas las isopicnas ¢n cada lance. De aquf que, cerca de la superficie, la
definicion de perfil de referencia utilizada no sea muy adecuada; no obstante, ¢l
campo de desplazamicnto vertical se calculd usando todo el perfil de densidad, en el
entendido de que los resultados para los primeros 50 m deben tomarse con cautela.
Por otra partc, tan cerca de la superficie, la hipotesis de conservacion de densidad re-
sulta incorrecta y cualquicr definicidén de “perfil de refercncia” es relativamente ar-
bitraria. Por debajo de los 200 m, la densidad cambia muy suavemente y la variabi-
lidad ¢s minima. El campo de desplazamiento vertical s¢ calculd como la diferencia
entre la profundidad de cada isopicna en cl ¢stado de referencia y la correspondiente
a las obscrvaciones.
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Fig. 2. Perfil vertical de (z) y su desviaciOn cstindar (Iinca de trazos).
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FUNCIONES EMPIRICAS ORTOGONALES

Para extraer la estructura dominante en el campo de desplazamiento vertical, se hizo
una descomposiciéon en funciones empfricas ortogonales del tipo

M
£(v,0,1) = T So(y, 0)Ip(t) +1(y, 0, 1), (12)

donde N es el numero de cruceros (N = 14) y r(y, s, t) el error cometido al aproxi-
mar el campo de desplazamiento mediante (M< N) funciones; en caso de que M =N,
la representacion es exacta, r(y, s, t) =0, mientras que para M<N, la energia poten-
cial contenida en (r) es minima. La forma en que se calcularon las funciones empiri-
cas ortogonales se detalla en el apéndice A, y las caracteristicas que hacen de éstas
una seleccidén adecuada para representar los datos se enumeran enseguida:

a) Una descomposicion del tipo (12) permite aproximar eficientemente la infor-
macioén usando menos pardmetros que los existentes en el conjunto completo de
datos.

b) Las funciones Tp(t) y las amplitudes son ortogonales conforme a
Ewl(t)Ta(t)T&r(t) = 80(0[’ y (13)
};(:,WO(Y)W2 (G)Sa(Ys o)Sa,(y, 0) = 8aa'Ea’ (14)

donde E,, representa la energfa contenida por el modo a-ésimo, y la energia poten-
cial total estd dada por la suma

M
E, =a§1Ea’ (15)

que, en caso de una representacion exacta (M = N), debe de ser igual a

Ep = UZ),3tW1(t)W0(Y)W2(0)[E(Ya 0,1)]*/2 (16)

En las formulas (13) a (16), wo(y) ¥y wy (t) son las funciones de peso definidas en la
seccion anterior, y w,(0) se calcula usando el incremento de densidad empleado en
la interpolacioén.
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¢) Si Ey es una medida apropiada de la varianza contenida en cada modo, cabe
esperar que los modos cuya variabilidad es menos significativa sean aquéllos con los
valores mds pequefios de E,. En consecuencia, una representacion como (12) que
incluya s6lo los M modos mds dominantes contiene, en el sentido de la energia, el
minimo error cuadrdtico medio. Cabe hacer notar que las funciones empiricas orto-
gonales no tienen ningun significado fisico “a priori”’; es decir, no se exige que los
datos se ajusten a una estructura determinada, sino se espera que, de existir, ésta se
haga evidente por el andlisis.

La descomposicion en funciones empiricas ortogonales se realizd sin extraer el
promedio de los datos, y los resultados se resumen en la tabla I. Se observa prime-
ramente que la energia calculada a partir de los desplazamientos, ecuacion (16), es
igual a la suma de la energfa contenida en los autovalores, ecuacién (15). En cuanto
a la distribucién de dicha energia, la mayor parte se encuentra en el primer modo y
es igual a la energia calculada al usar el desplazamiento vertical promedio en la ecua-
cién (16); ésto es, el primer modo contiene la energia de la estructura media del
campo de densidad, mientras que la parte variable estd en los modos restantes. De
éstos, solo los cuatro primeros contienen porcentajes mayores que el 1% del total de
la energia, v los dos primeros son significativamente mayores que el cuarto y el quin-
to. La distribucién de la parte variable de la energia (energia total menos la del pri-
mer modo, 14.7%) se muestra también en la tabla I, donde se aprecia que los dos
primeros modos contienen cerca del 48% de la variabilidad.

Tabla 1

Distribucién de la energia potencial. En la columna 1 se mucstra ¢l porcentaje correspondiente a cada modo, en
la columna 2 el porcentaje acumulado y cn la columna 3 ¢l porcentaje de la parte variable.

COEF. 40'N 0° 40'S
Ao 0.22 -0.23 0.18
x, -0.17 -0.19 0.02

A, 0.12 0.23 0.17
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Fig. 4. (a) Estructura del segundo cigenvector y (b) del tercero. El intervalo entre contornos es de 10 metros,
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En relacion con la estructura de las funciones empiricas ortogonales, es notoria
la similitud entre la amplitud del primer modo (figura 3) y el promedio de los des-
plazamientos (no mostrado), los cuales son practicamente iguales. De los restantes,
solo el segundo vy el tercero (figura 4) tienen una estructura ordenada y con amplitu-
des significantes (x 10 m), mientras que del cuarto en adelante (no mostrados), la
estructura es cada vez mds ruidosa, y las amplitudes més pequefias.

La primera de las funciones temporales es pricticamente una constante (figura
5a) de valor cercano a uno, mientras que las funciones 2 y 3 (figuras 5b y ¢) tienen
la estructura de una sinusoide con periodo del orden de un afio; el valor minimo de
la funcidén dos se presenta a mediados de abril y el mdximo a mediados de noviem-
bre. Entre la funcion dos y la tres hay un desfasamiento aproximado de 909, y las
magnitudes son del mismo orden. Las funciones restantes (no mostradas) tienen
una estructura complicada.

En resumen, la descomposicién en funciones empiricas ortogonales (calculadas
usando como métrica la integral de energia potencial) revela claramente las estructu-
ras correspondientes a las siguientes formas de evolucion temporal: constante (pri-
mer modo 85.3% de la energia potencial) y sinusoide anual (segundo y tercer mo-
dos, 48.29% de la energia potencial restante). Por supuesto, podria haberse extraido
una sefial de este tipo “a priori” mediante un ajuste con energia minima en los resi-
duos. Lo interesante es que haya aparecido en forma tan nitida en los primeros mo-
dos, calculados usando criterios relativamente poco subjetivos (de ahf el nombre de
“empfiricas”). Los once modos restantes (7.6% de la energia potencial total, y un
poco mads de la mitad de la parte variable), al parecer no presentan estructura cohe-
rente alguna, y serdn considerados “‘ruido” en el resto de este trabajo.

CAMPO DE VELOCIDAD
Velocidad geostrofica
La velocidad geostréfica se calculd usando las ecuaciones (4) y (8), en las cuales

se sustituyé el desplazamiento vertical por la descomposicién indicada en la ecua-
cion (12); asf, para y # O se tiene la expresion:

M [
uy, 0, 1) = —p {7 T Ty f 3ySy(y, 0)dor], a7
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mientras que para y =0 la expresion sera:

M o
u(y, 0,0) = =77 Z To(0) [ f 3yySq(y, 0)do’] . (18)

Con base en los resultados obtenidos de la descomposicion en funciones empiri-
cas ortogonales, se usaron sélo los tres primeros modos (M = 3) para reconstruir el
campo de desplazamiento vertical; de esta manera, se obtiene una versiéon suavizada
de dicho campo, pero que contiene su estructura dominante.

La integral en las ecuaciones (17) y (18) se calculd usando la regla del trapecio, y
las derivadas mediante un esquema de diferencias finitas centradas, excepto para los
puntos extremos (1698 y 199N) donde se usaron diferencias hacia atrds y hacia ade-
lante, 'respectivamente.

A continuacién se analizan las caracteristicas més notables de cada una de las co-
rrientes, las cuales se muestran en las figuras 6 a 13.

En promedio, la Corriente Norecuatorial se localiza entre 9°N y 189N, y desde la
superficie hasta alrededor de los 300 m de profundidad fluye permanentemente ha-
cia el Oeste (figura 6). Esta corriente piresenta dos niicleos de distinta intensidad cla-
ramente distinguibles en todas las secciones (figuras 7 a 13); el mds débil tiene una
velocidad promedio del orden de 10 cm/s y comprende desde 169N hasta 189N,
mientras que el mds intenso se ubica entre 9°N y 160N y tiene una velocidad maéxi-
ma promedio de 18 cm/s. El primer ndcleo es sumamente estable y tanto su ubica-
cion como su intensidad pueden considerarse constantes durante el afio; no asf para
el segundo, que aunque no cambia notablemente de posicién, si presenta variaciones
apreciables en magnitud, la cual, luego de permanecer constante (~15 c¢cm/s) de mar-
zo a julio (figuras 7 y 8), se incrementa ligeramente a partir de agosto (figura 9) para
alcanzar un méximo cercano a 25 cm/s durante septiembre y permanecer asi hasta
diciembre (figuras 9 a 11). Posteriormente, durante febrero y marzo, decae hasta al-
canzar un minimo cercano a 15 cm/s en abril (figuras 12 y 13). Estos resultados
concuerdan con los obtenidos por Wyrtki (1974) y Wyrtki y Kilonsky (1984), que
también detectan la presencia de un flujo hacia el Este localizado al norte de 18°N,
mismo que es evidente en las figuras 6 a 13. Dicho flujo, asi como la presencia de li-
geras inversiones en el sentido de la corriente, localizadas a 16°N durante noviembre
y enero (figuras 9 y 10), podrian estar asociadas a remolinos de escala intermedia
como los descritos por Patzert (1969) y Wyrtki (1982b).

-
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Mis al sur, entre 4°N y 99N, fluye hacia el Este 1a Contracorriente Norecuatorial
(figura 6), que se extiende desde la superficie hasta la isopicna de 26 kg/m3, aproxi-
madamente a 200 m de profundidad, donde en su parte mas septentrional se encuen-
tra conectada con la Contracorriente Subsuperficial Norte, que también fluye hacia
el Este. El limite entre estas dos corrientes no es muy claro; Hayes et al. (1983) con-
sideran que para secciones tomadas a 110°W, éste puede fijarse sobre la isopicna.de
25 kg/m?® (~100 m); mientras que Wyrtki y Kilonsky (1984), para 153°W lo ubi-
can a 170 m de profundidad. En cuanto a su velocidad, la Contracorriente Norecua-
torial presenta un méximo que en promedio es de 35 cm/s y se ubicaa 6Ny a 50 m
de profundidad; de marzo a junio (figuras 6 y 8) la corriente es mds débil que el pro-
medio, y decae hasta 20 cm/s aproximadamente. A partir de julio se intensifica has-
ta alcanzar un maximo de 50 cm/s en noviembre (figura 10), y decae luego gradual-
mente hasta 25 cm/s en abril (figura 13). Estos resultados coinciden con los obte-
nidos por Wyrtki y Kendall (1967).

La Corriente Sudecuatorial fluye hacia el Oeste y se localiza entre 4°N y 1608
(figura 6). Presenta tres nucleos, uno de ellos, entre el ecuador y 49N, otro entre el
ecuador y 89S, y el tercero (oscurecido en el promedio por la Contracorriente Sud-
ecuatorial) entre los 99S y los 16°S. Esta misma divisién es observada por Wyrtki y
Kilonsky (1984), no asi por Cantos-Figuerola y Taft (1983), quienes ubican los lfmi-
tes en otras latitudes: al norte de 20N, entre 20N y 298 y al sur de 2°S. El nacleo
mds septentrional es ¢l menos profundo, su extension vertical mdxima es de 150 m
entre 20N y 40N, mientras que de 00 a 20N no va més alld de 75 m, coincidiendo
con el flanco norte de la Subcorriente Ecuatorial. La velocidad de este nicleo varia
en fase con la del nucleo de la Contracorriente Norecuatorial, aunque la velocidad de
este Gltimo es ligeramente mads intensa (entre 30 y 45 cm/s de marzo a junio, aumen-
tanto hasta 65 cm/s en noviembre, disminuyendo luego hasta 30 cm entre abril y
mayo). En cuanto al nicleo intermedio, cuya profundidad va desde 75 m entre 0°
y 20S hasta unos 250 m entre 20S y 89S, la velocidad varia en contrafase con la del
nucleo situado al norte, y los maximos y minimos de la velocidad son del mismo or-
den. Finalmente, ¢l nucleo al sur es bastante débil (~5 cm/s) y en algunos transec-
tos se encuentra separado del nucleo intermedio por la Contracorriente Sudecuato-
rial, la cual no estd bien definida en todos los transectos. De julio a enero, esta co-
rriente s¢ manifiesta como un flujo hacia el Este, localizado entre 80S y 12°9S y des-
de la superficic hasta cerca de 150 m de profundidad, con velocidad que rara vez ex-
cede los 5 cm/s.
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De las corrientes subsuperficiales destaca primeramente la Subcorriente Ecuato-
rial (figura 6). Localizada en promedio entre 75 y 300 m de profundidad, fluye ha-
cia el Este entre 20S y 29N y tiene un nucleo de velocidad médxima promedio del or-
den de 90 cm/s situado en el ecuador y a 150 m de la superficie. Si bien la posicion
del méximo de velocidad es bastante estable, su magnitud varfa en el transcurso del
afio; asi, luego de un cambio brusco entre marzo y abril (figura 7), en que el mdximo
pasa de 75 cm/s a 150 cm/s, la corriente se debilita gradualmente hasta un minimo
de 75 cm/s en enero (figura 11) para luego aumentar hasta 100 cm/s en mayo y ju-
nio (figura 13). La posicién de la Subcorriente Ecuatorial es también muy estable,
pero de agosto a noviembre, coincidiendo con el debilitamiento del nucleo central
de la Corriente Sudecuatorial, se prolonga hasta la superficie en forma de un flujo
muy estrecho localizado a 29S (figuras 9 y 10). ‘Durante estos mismos meses, la Co-
rriente Ecuatorial Intermedia, que fluye por debajo de la Subcorriente Ecuatorial,
alcanza un maximo de 20 cm/s y aparece muy bien definida entre 300 y 850 m de
profundidad; no asi durante el resto del afio, ya que s6lo alcanza 10 cm/s y se en-
cuentra confinada entre 600 y 850 m. Se observa ademds la presencia de otros dos
flujos ubicados simétricamente respecto al ecuador (centrados a 4°S y 4°N) conoci-
los como la Contracorriente Subsuperficial Sur y la Contracorriente Subsuperficial
Norte, respectivamente. Ambos fluyen hacia el Este a una profundidad que varfa en-
tre 200 y 450 m. La Contracorriente Subsuperficial Sur se encuentra separada de la
Subcorriente Ecuatorial en todos los transectos, y presenta un mdaximo de velocidad
ligeramente mayor de 5 cm/s de abril a octubre (figuras 7 a 10 y 13), mientras que
durante los otros transectos no alcanza los 5 cm/s. Por otro lado, la Contracorriente
Subsuperficial Norte no estd muy bien separada de la Subcorriente Ecuatorial y su
maximo (~15 cm/s) es casi constante durante el afio.

Otros flujos subsuperficiales localizados entre 400 y 850 m de profundidad, estin
en la mayoria de los transectos a 109S, 79N y 16°N; la velocidad de estos flujos es
siempre menof de 5 cm/s, y no hay manera de distinguir si se trata de un flujo orga-
nizado o simplemente es un efecto espurio de la forma en que se trataron los datos.

Comparacion entre velocidades absolutas y relativas

Los resultados que se muestran en la seccién anterior concuerdan bastante bien
aun en la region ecuatorial, con el esquema general que se tiene del sistema de co-
rrientes ecuatoriales (Wyrtki y Kilonsky, 1984). Si bien se logra ‘determinar la es-
tructura media del sistema de corrientes, y atn el de sus fluctuaciones anuales, dada
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la incertidumbre que se tiene respecto a la validez del balance geostrofico en y cerca
del ecuador, es necesario comparar estos resultados con mediciones directas del cam-
po de velocidad. Desde el 24 de abril de 1979 hasta el 2 de junio de 1980, simult4-
neamente a la realizacion de los cruceros hidrogréaficos, se mantuvieron en operaciéon
tres anclajes de correntimetros; uno sobre el ecuador a 152°W y los dos restantes a
1530W cerca de 40’ S y 40’ N respectivamente. En cada anclaje se colocaron corren-
timetros a 15, 50, 100, 150 yv 250 m de profundidad, pero debido a mal funciona-
miento de algunos de los instrumentos, s6lo se obtuvieron 8 series de tiempo com-
pletas: 3 a 40’N 153°W (15, 100 y 150 m), 3 en el ecuador a 152°W (50, 100 y
250 m) y 2 a 40’S 1539W (100 yv 250 m). Estos datos se emplean para comparar
con los resultados de cdlculos geostroficos.

Antes de proceder a comparar la velocidad obtenida de los cdlculos geostréficos
(Ug) con las mediciones directas (U.), es conveniente recordar que los datos provie-
nen de fuentes esencialmente distintas, ya que mientras que las mediciones directas
se tomaron a profundidad constante y representan observaciones instantdneas de la
velocidad absoluta, los cilculos geostroficos son una estimacion indirecta del campo
promedio de la velocidad relativa y se realizaron a densidad constante.

Por otro lado, en los datos obtenidos de los correntimetros (cuya razén de mues-
treo fue de un dato cada 30 minutos) cabe esperar que la influencia de fenémenos
de alta frecuencia (tales como la marea y las ondas internas) sea considerable; mien-
tras que en los datos hidrogrificos estos mismos fendémenos aparecerdn principal-
mente como ruido insuficientemente muestreado y su contribucion no puede ser
evaluada.

Con base en lo anterior, la comparacion entre Ug y U, tiene sentido para el prome-
dio y las fluctuaciones de baja frecuencia, de entre las cuales, conforme a la descom-
posicion en funciones empiricas ortogonales, destaca la componente anual. De aquf
que para extraer este tipo de fluctuacion, los datos de correntimetro se ajustaron
mediante cuadrados minimos a la funcion:

Uy, z,t) = Aoly, z)+ A, (y,z)cosw t + Ay (y, Z)senw t (19)

donde t es el tiempo en dias a partir del 24 de abril de 1979, (y) y (2) son respecti-
vamente la profundidad y la latitud donde se colocaron los correntimetros. A, es
el promedio de los datos, A, es la amplitud de la componente real, mientras que A,
lo es de la componente imaginaria, y w = 27/365 dfas. Los resultados del ajuste se
resumen en la tabla IL.
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Tabla 2

Coeficientes del ajuste por cuadrados minimos realizado a los datos de mediciones directas de velocidad. Enla
primera columna se indica la profundidad de! correntimetro, en la segunda el promedio, en la tercera y en la
cuarta se muestran los coeficientes de la parte real y la imaginaria, respectivamente. En la quinta aparece el por-
centaje de energfa cinética explicado por el ajuste. El origen en el tiempo es el 24 de abril de 1979.

40'N 153°W
PROFUN. Ao Ay A, % DE
(m) m/s m/s m/s E.CINETICA
15 -0.17 -0.14 0.29 56.7
100 0.81 -0.18 0.43 90.4
150 0.75 -0.04 0.12 88.3
0° 1520W
50 0.32 -0.19 0.34 70.0
100 1.06 -0.26 0.32 94.0
250 0.13 0.05 0.02 44.5
40'S 153°W
100 0.76 -0.28 0.29 87.3
250 -0.02 0.02 0.05 29.7

Un ajuste similar se hizo para el campo de desplazamiento vertical, sélo que en es-
te caso los coeficientes son funcién de la latitud y la densidad.

E(y’ g, t) = ~AO(ya 0) + K’l ()’, U)COSQ) t+ K‘2(Ya a)senw t. (20)

La contribucién de cada coeficiente a la velocidad se calculd mediante las ecua-

ciones (4) y (8).
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Como las observaciones directas de la velocidad se realizaron a profundidad cons-
tante, para poder compararlas con los cdlculos geostréficos fue necesario determinar
el rango de densidades presentes a cada profundidad. Esto se hizo calculando el per-
fil promedio para las latitudes 1°N, 0° y 10S, y se consideré como su variacién a la
magnitud de la componente anual del desplazamiento vertical. Los resultados para
el ecuador se muestran en la figura 14b, y en las figuras 14a y 14c se muestran los
perfiles para 40°’N y 40’S, obtenidos de interpolar linealmente entre el perfil del
ecuador y los de 19N y 198 respectivamente.

Las velocidades geostroficas también se interpolaron a 40°S y 40°N, los resultados
se muestran en las figuras 15 a 17. En estas figuras se graficé la contribucion de ca-
da coeficiente contra la densidad. En lfnea continua se muestra la velocidad geostré-
fica y con un asterisco la magnitud de los coeficientes correspondientes a mediciones
directas. Sobre los asteriscos se muestra con una barra el rango de densidades corres-
pondiente a la profundidad del correntimetro. En cada una de estas figuras se mues-
tra con linea punteada el origen de las velocidades relativas, el cual se desplaz6 de
tal manera que se minimizan las diferencias entre las velocidades observadas y las re-
lativas; dicho desplazamiento es en la mayoria de los casos del orden de 20 cm/s
" (tabla III). Freitag y Firing (1984), siguiendo un procedimiento semejante para com-
parar datos de perfildbmetro con los mismos datos de correntimetro usados en este
trabajo, encuentran diferencias promedio del orden de 15 cm/s.

Para el promedio, la coincidencia entre velocidad medida y velocidad geostrofica
puede considerarse excelente, sobre todo en el ecuador y a 40°’N. En cuanto a la
componente anual, la amplitud de la parte real (que corresponde a la variacién del
1o. de enero o lo. de julio) concuerda bastante bien en las tres latitudes, no asi para
la parte imaginaria (que corresponde a la variacion del 1o. de abril o lo. de octubre)
donde las diferencias son considerables. Estas diferencias pueden deberse ademds de
a los factores antes mencionados, a la interpolacion realizada entre 0° y 19N o 1908,
pues es precisamente en esa region donde se presentan los gradientes horizontales de
velocidad mds fuertes. Freitag y Firing (1984) estiman que éstos son del orden de
5x 107% s! a 100 m de profundidad y a 40’ del ecuador. Adicionalmente, Halpern
et al (1981) consideran que en anclajes de correntimetros suspendidos de boyas su-
perficiales, la magnitud de la velocidad puede ser incrementada desde un 5 hasta un
15% de su valor real. .
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Tabla 3

Corrimiento del origen en m/s para los perfiles de velocidad geostrofica en cada uno de los coeficientes del ajuste.

MODO % DEE. % DEE. % DE E.
NUMERO POTENCIAL ACUMULADO VARIABLE

1 85.33 85.33 0.00

2 4.80 90.13 32.74

3 2.27 92.40 15.49

4 1.42 93.83 9.70

5 1.12 94.95 7.63

6 0.89 95.84 6.10

7 0.80 96.65 5.50

8 0.76 97.41 5.21

9 0.57 97.99 3.94

10 0.49 98.49 3.36

11 042 98.91 2.88

12 0.40 99.32 2.79

13 0.37 99.69 2.53

14 0.30 100.00 2.06
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CONCLUSIONES

Al usar coordenadas isopicnales, debido a su cardcter no horizontal se pueden llegar
a introducir estructuras ajenas al campo de densidad en los primeros metros del per-
fil de referencia, esto se manifesté como una region en la que el perfil resulta multi-
valuado. Por otro lado, dada la dinimica misma de la capa superficial, cabe esperar
problemas ahi, independientemente de la forma en que se defina el perfil de referen-
cia y de las coordenadas que se usen.

De la descomposicion en funciones empiricas ortogonales del campo de desplaza-
miento vertical, utilizando a la energia potencial como “métrica”, se obtiene que: el
primer modo, con 85% de la energfa potencial total, es igual, con excelente apro-
ximaci6n, al promedio temporal; el segundo y tercer modo, con 48% del resto de la
energia (que corresponde a la variacidn temporal), representan la sefial anual del
campo de densidad; los modos superiores son ignorados por no contener informa-
cibn fisica evidente.

Usando los tres primeros modos para calcular el campo de velocidad geostrofica
" zonal, se logra obtener las caracteristicas principales del sistema de corrientes ecua-
toriales. La posicion de éstas, asi como su intensidad y sus fluctuaciones de baja fre-
cuencia, coinciden con los resultados de otros trabajos, aun para la regién cercana al
ecuador, donde cabria esperar problemas debido a que el pardmetro de Coriolis to-
ma valores muy bajos.

Los resultados de la comparacién entre mediciones directas del campo de veloci-
dad y la velocidad geostrofica apoyan la validez del balance geostrofico zonal en la
region ecuatorial. No obstante, dada la intensidad del corte horizontal de velocidad
en el drea, hubiera sido deseable que al menos entre 19N y 198 los muestreos hidro-
graficos se hubieran realizado mds densamente.

Al no disponer de los datos de perfilometro de corriente (con mejor resolucion
meridional-vertical), no se puede opinar sobre el porqué Wyrtki (1982a) no obtiene
valores consistentes con las observaciones directas al calcular el transporte de la Sub-
corriente Ecuatorial por el método geostrofico.

.
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APENDICE

Funciones empiricas ortogonales

~ El propésito de este apéndice es explicar brevemente la forma en la que se realiz6
la descomposicién en funciones empf{ricas ortogonales indicada por la ecuacion (12).

Si definimos la matriz de co-energia mediante:

C(t’ t’) = }% Wo(}’)Wg (O)E(Y5 g, t)S(y: g, t,) s Al

y sustituimos en esta ecuacién el desplazamiento vertical dado por la ecuacibn (12),
resulta de acuerdo con la ecuacién (14), que:

M
C(t, t") =a2=31Ta(t)Ta,(t)Eu . A2
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Multiplicanido A.2 por w; (t;)Ty(t") y sumando sobre t' se obtiene que:
‘f_‘, C(t, tY)w (1T (1) = EyTy(t) » A3

esto es, las funciones w (t)'/2 Ty(t) son los eigenvectores de la matriz
wy (D)2C(t, thw, ()2 y E, son los eigenvalores correspondientes.

Las funciones Sy(y, o) se obtienen, luego de ordenar los T, de acuerdo con el va-

lor de E,, multiplicando la ecuacién (12) por Ty/(t)w,(t) y sumando sobre t, de
donde usando la ecuacion (13) resulta:

Sely> 0) = ?Wa(t)Ta(t)E(y, 0,t) . A4
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