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CAPITULO 3 - METODOLOGIA

En este capitulo se describe el modelo numérico que se utilizara para cumplir los
objetivos de este trabajo. EI mismo resuelve las ecuaciones basicas que regulan el
movimiento del océano. La seccién 3.1 se enfocara en analizar las aproximaciones
fisicas involucradas en el desarrollo de estas ecuaciones. Luego, en la seccién 3.2
se detalla la implementacién del modelo a la region de los Golfos Norpatagonicos.

3.1. Modelo Fisico Matematico
3.1.1. Ecuaciones basicas

El modelo matematico de circulacion oceéanica parte de la hipotesis de que el agua
de mar es un fluido newtoniano conductor y afectado por la rotacién terrestre. Las
ecuaciones basicas del continuo para ese material deducidas de los balances de
masa, cantidad de movimiento y energia son las siguientes (ver por ejemplo Kundu,
1994):

Ecuacion de continuidad

a—'[t)+V-Vp+p(V-V)=O

0 (3.1)

Ecuacion de movimiento

p[a—V+V-VV+29><V}:—Vp+ﬁV(V-V)+/N2v+pg
ot 3 3.2)

Ecuacion de energia

PC, [ngv-VT} :Tﬂ|:@+V'Vp:|+ k.V°T+Q
a a 03

Donde p es la densidad, p la presion, T la temperatura y v la velocidad del fluido. El

fluido estda mecanica y termodinamicamente caracterizado por los siguientes
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coeficientes: viscosidad dindmica p, conductividad térmica kh, calor especifico a
presion constante ¢, y coeficiente de expansion térmica p. Finalmente, Q es el
vector velocidad angular de rotacion de la Tierra, g la aceleracion de la gravedad
(que incluye los efectos centrifugos de rotacion), Q el aporte de calor por disipacion

interna y radiacion y V el operador gradiente.

Estas ecuaciones se complementan con una ecuacién de estado de la forma:

p=p(pT,S) 64

la cual refleja la naturaleza binaria del fluido a través de la salinidad (S).

Para el célculo de la salinidad se plantea una ecuacion de balance del tipo:

P %+V-VS =k V*’S

(3.5)
con ks el coeficiente de conductividad salina.

La ecuacion de balance de energia (3.3) muestra que la temperatura del océano
puede cambiar por transferencia de calor (los dos ultimos términos del segundo
miembro) pero también por compresion-expansion adiabatica (el primer término).
Esto indica que, habria variaciones de temperatura ain en el caso sin transferencia
de calor (flujo adiabético). Con la idea de tener una cantidad equivalente a T pero
gue se conserve en flujo adiabatico, se reemplaza T (también llamada temperatura
in-situ) por la temperatura potencial:

H:T+T£Egg
p

“ P (3.6)

Fisicamente, la temperatura potencial es la temperatura que tendria una parcela de
agua de mar que es llevada de una presion dada a la presion de referencia (po)
(generalmente la atmosférica). La diferencia entre ambas temperaturas es

importante donde los efectos de compresion adiabatica son significantes (grandes
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profundidades). A partir de aqui, cada vez que se mencione la temperatura del
fluido, en realidad se trata de la temperatura potencial del mismo. Reemplazando la
temperatura potencial en la ecuacion (3.3) la misma se reduce a:

00
pCp |:E+VV9:| = th29+Q
(3.7)

Tomando en cuenta (3.6) la ecuacion de estado puede reescribirse como:

p=p(p,0,S) .

A continuacion se enumeran las aproximaciones tradicionales que se aplican a las
ecuaciones bdésicas, (3.1), (3.2), (3.5), (3.7), y (3.8), para resolver problemas de

modelado oceanico regional.
3.1.2. Aproximacién de Boussinesq

Consideramos la separaciéon del fluido en un estado base de reposo y equilibrado
hidrostaticamente y una perturbacion sobre ese estado base:

P:Pr(pr"gr’sr)"',od(pd"g ’Sd)

(3.9)

donde 6r y Sr, son valores constantes en el estado de referencia de temperatura y

salinidad respectivamente, y pq, 64 Y Sq son desviaciones de presion, temperatura y
salinidad inducidas por el forzante y el movimiento del fluido.
dp, (2)

—==-pg
dz (3.10)

Si ahora consideramos las siguientes hipotesis fisicas:

a) El movimiento del océano se halla poco afectado por la propagacion de ondas
acusticas (aproximacion anelastica, Vallis, 2006).
b) La densidad media del océano varia muy poco de superficie a fondo (pr ~ po =

constante).
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c) La perturbacion del campo de densidades inducido por el forzante y consiguiente

movimiento del fluido es mucho menor que la densidad en reposo (pq << po).

y las aplicamos a las ecuaciones basicas obtenemos la Aproximacién de
Boussinesq. Los efectos principales de esta aproximacién son los siguientes
[Kundu, 1994]

i) EI campo de velocidades puede asumirse como no divergente; la conservacion de

la masa se reemplaza por conservacion del volumen:
V-v=0 (3.11)
ii) La densidad se reemplaza en la ecuacién de movimiento por el valor constante

Po, €Xcepto cuando se halla multiplicada por g.

ol |:g—:’+V-VV+ 2Q><Vj| =-Vp+uV°v+p,g
(3.12)

iii) Los coeficientes moleculares de viscosidad y conductividad y el calor especifico

C, permanecen constantes e iguales a los del estado de referencia. Las ecuaciones

de balance de temperatura y salinidad se pueden escribir de la siguiente manera:

;—9+V-V0=K,hv29+ %

Po*p (3.13)
§+v.vszkvsvzs
ot (3.14)

donde kyh ¥ kys son los coeficientes de difusividad térmica y salina.

iv) Para mantener conservacion de la masa, se desprecia la contribucién de la

presiéon desviadora en la ecuacion de estado:

P=p(P6,8) P (60%)=Po (08 ) 425 (200 %) 5 )
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Es decir, la ecuaciéon de estado depende de la presion solo a través de la presion de
referencia py, y en la dltima igualdad se ha incluido la dependencia de la presion de
referencia en la densidad desviadora considerado el hecho de que p,=p«(z).

3.1.3. Aproximacién de Reynolds

El océano es un fluido en movimiento completamente turbulento. Por otro lado, las
ecuaciones que consideran la aproximacion de Boussinesq (3.11) a (3.15) describen
todos los movimientos del océano con la excepcion de las ondas acusticas. Por lo
tanto, ante la imposibilidad de resolver la escala involucrada para el flujo turbulento,
debemos introducir nuevas aproximaciones que reducen la fisica del problema. La
siguiente aproximacion esta basada en la descomposicién de Reynolds. EI método

consiste en descomponer el flujo en una parte media y otra fluctuante en la forma:

v=V+v', p=p+p, 6,=6,+0', S,=S,+S, p,=p+p'

(3.16)
Vzijvdt, 1jv'dt:O
T T
0 0 (3.17)

y definiciones analogas para el resto de las variables. t es un tiempo caracteristico
lo suficientemente largo como para eliminar fluctuaciones de alta frecuencia
(turbulentas) pero lo suficientemente pequefio para mantener las variaciones
temporales de interés del flujo medio. Reemplazando (3.16) en las ecuaciones de
Boussinesq e integrando las mismas entre 0 y t se llega a las ecuaciones

resultantes para el flujo medio (temporal):

V-V=0 (3.18)
oV - ~
yoR E+V-VV+ZQ><V =-VPp+V-X,+p,8
(3.19)
%6y V.Vl =-V-¥,
ot (3.20)
%+V VS, =-V-yq

(3.21)
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p:po(er’sr)_'_léd(z’éd’ ~d)

(3.22)
X, = pojv’ ® v'dt
0 (3.23)
Y, = pOJH'V'dt, Y. = pojS'V'dt
0 0 (3.24)

Donde la (3.23) describe el tensor de tensiones de Reynolds, y la (3.24) los flujos
turbulentos o flujos de remolino (eddy fluxes) de temperatura y salinidad
respectivamente. Para las escalas oceanicas de interés, los flujos moleculares de
temperatura y salinidad pueden despreciarse completamente frente a los

turbulentos.
3.1.4. Aproximaciones geométricas

Como el océano es un fluido que se mueve sobre una esfera rotante, las ecuaciones
(3.18) a (3.22) deberian escribirse en coordenadas esféricas. Sin embargo, como
estamos interesados en movimientos del océano en una escala horizontal limitada
(modelos regionales) podemos utilizar estas caracteristicas geométricas para
introducir una métrica cartesiana centrada en una latitud y longitud de referencia que
aproxime localmente la métrica esférica en esa region seleccionada de la superficie

terrestre. El procedimiento consiste en definir coordenadas curvilineas en la forma:

x=r.(A-4,)cosp,, y=r.(p-9,), z=r-r.
(3.25)
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ZzT](X'y.Z]

—i D=H+n H

z=-H(x,y) v

L

Figura 3.1. (a) Coordenadas esféricas y plano . (b) Corte lateral del cuenco
oceanico mostrando la geometria del fondo (H=H(x,y)), de la superficie libre
() y de los bordes laterales. La linea punteada corresponde al origen del eje
vertical (z). L y H son las escalas del movimiento, no necesariamente

S coincidentes con las dimensiones del cuenco.

Donde re es el radio de la tierra, ¢ es la latitud y A la longitud de un punto sobre la
superficie terrestre y ¢o, Ao la latitud y longitud de referencia. El origen de este
sistema de coordenadas se establece sobre la superficie del océano sin disturbar (r
= rg) en una latitud @, y longitud A,. De esta manera las componentes de velocidad
u, vy w se identifican con las direcciones de x (hacia el Este), y (hacia el Norte) y z
(verticalmente hacia arriba) (Fig.3.1a). Posteriormente, se estima la escala
horizontal del movimiento con L y la escala vertical del movimiento con H y se
plantea que para los movimientos que se van a estudiar el océano cumple las

siguientes hipétesis:

y=H/ re <<1 (3.26)
(L/rg)2<<1 (3.27)
tang, (L/R) << 1 (3.28)

d = relacién de aspecto del movimiento = H/L <<1  (3.29)

La ecuaciéon (3.26) indica que estamos tratando con una fina capa de fluido. La
aproximacion (3.27) indica que las escalas de movimiento horizontal del fluido
deben ser menores que el radio terrestre. La ecuacion (3.28) indica que la
aproximacion es solo vélida para latitudes medias o bajas. Finalmente (3.29)
especifica que las escalas horizontales en el océano son de orden superior a la
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escala vertical del mismo. Desarrollando los términos de las ecuaciones en
coordenadas esféricas que involucran senos y cosenos de la latitud en serie de
Taylor empleando el parametro pequefio y y considerando ademas que se cumplen
(3.27) a (3.29) las ecuaciones (3.18) a (3.21) pueden escribirse como (el analisis
detallado de la aproximacién puede consultarse en Leblond y Mysak, 1978):

V, -U+M:O
oz (3.30)
a—U+U-VHU+W8—U+ fkxU=-V,p+V X,
ot 0z (3.31)

0:_ 1 ap_IOd g

Lo 0z Lo (3.32)
%+U-VH0+W%: V-y,
ot 0z (3.33)
§+U-VHS+W§ =Vy,
ot 0z (3.34)

Donde hemos separado el vector velocidad media (V) en sus componentes

horizontal y vertical:

V=U(xYyzt)+W(xy,zt), U :[U,V]T

Vy es el vector gradiente horizontal y ahora las variables sin tilde representan las
variables medias temporales. De esta forma, a pesar de que las coordenadas Xx,y,z
son por definicion coordenadas curvilineas, bajo las aproximaciones mencionadas X
e y se comportan como coordenadas cartesianas ordinarias que se desarrollan en
un plano que es tangente a la superficie z=0 y esta centrado en la longitud y latitud
de referencia (plano B). De esta manera, los efectos dinamicos de la esfericidad de
la Tierra se retienen aproximando la componente radial del vector rotacion (€2) como
una funcion lineal de y: f=fo+py, con f, =2Qseng, y B=2Qc0se./re (aproximacion de
plano B). Adicionalmente, y debido a que el factor de escala es muy pequefio
(6<<1), la ecuacién de movimiento en la direccidon vertical se reduce a la ecuacion

hidrostatica (3.32) (denominada aproximacion hidrostatica). Es interesante observar
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gue estas aproximaciones son basicamente geométricas y no involucran hipétesis

sobre la magnitud de los términos en las ecuaciones de movimiento.

Si ahora integramos la ecuacion (3.32) en la forma:

n n n n
p=p,+9| pdz=p,+9[ p,dz+9| p'dz=p,+9p,(7-2)+9| pdz
z z z 4 (3.35)

Donde n es la elevacion de la superficie libre del océano respecto al nivel de
referencia (z=0) (Fig. 3.1b) y despreciamos los efectos dindmicos de los gradientes
de presion atmosférica, los gradientes horizontales de presion quedan:

1
-——V,p=-0Vyn-V,¢

Po (3.36)
n
$=g[ dz
z pO (3.37)

La Ec. (3.37) representa la flotabilidad (buoyancy) del fluido. Los vectores gVun y
gVud suelen denominarse gradiente de presiones barotropico y baroclinico
respectivamente. El gradiente baroclinico es distinto de cero soélo si existe

perturbacion de densidad en el medio (flotabilidad no nula).

El sistema de ecuaciones (3.30) a (3.34), s6lo puede ser resuelto si se parametrizan
el tensor de Reynolds y los flujos turbulentos en funcion de las variables de flujo
medio (problema de clausura turbulenta). En modelado oceanico se suelen
parametrizar estos flujos por analogia con los flujos moleculares. Por otro lado, la
variabilidad de escalas horizontal (del orden de los cientos de kilometros) y vertical
(del orden de los cientos de metros) del movimiento oceanico fuerza a que la
separacion de estos términos sea en una parte horizontal y otra vertical [Khanta y

Clayson, 2004b]:
V-X.=F, +F, :V-(A\AVU)+%(KM ‘Z—IZJ)
(3.38)
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0 00
v"l’ezFa"'Fve:VH'(A\QVHQ)'l'_(Ka j

0z 0z (3.39)
V-y.=F,+F, =V, -(ASVHS)+E£K56—SJ
0z 0z (3.40)

Donde Aum, As Y As son los coeficientes de difusividad turbulenta horizontal de

cantidad de movimiento, temperatura y salinidad respectivamente y Ky, Kg y Ks los
correspondientes coeficientes de difusividad turbulenta en la vertical. En el contexto
del modelo numérico que vamos a utilizar (ROMS), los coeficientes de viscosidad y
difusividad turbulenta horizontales se suelen calcular mediante un coeficiente que
depende del tamafio de la grilla, mientras que los coeficientes turbulentos de
difusividad y viscosidad verticales se calculan mediante un modelo de clausura
turbulenta (ver Apéndice A).

Reemplazando (3.38) a (3.40) en las componentes horizontales de las ecuaciones
(3.31), (3.33), y (3.34), las ecuaciones finales de nuestro modelo matematico

oceanico se reducen a:

VH-U+M:O

oz (3.41)
a—U+U-VHU+W8—U+fk><U=—gVHr]—VH¢+FH+£(KMa—Uj
ot 0z 0z 0z (3.42)
%+U-VH0+W%:FH+E(KH%J
ot 0z 0z 0z (3.43)
§+U-VHS+W§:FS+£(KH§J
ot 0z 0z 0z (3.44)

=p,+p0,026,,S

P = Py Pd( d d) (3.45)

3.2. Fisica del modelo matematico
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Las ecuaciones diferenciales (3.41) a (3.45), complementadas con las condiciones
de borde adecuadas, son altamente no-lineales e imposibles de resolver
analiticamente en forma general. Aun en el caso de obtener una solucidbn numérica,
la misma contendria informacion sobre una gran cantidad de fendmenos fisicos
acoplados que dificultarian el analisis. Es por ello de interés estudiar el
comportamiento de las mismas en situaciones mas simples pero que capturen la
mayor parte de la fisica del problema oceéanico. Por lo tanto, vamos a considerar el
océano en estado estacionario y eliminaremos las contribuciones de los términos
advectivos no-lineales (segundo y tercer término de la ecuaciéon 3.42) y de difusion
horizontal (Fy) (la importancia de los términos no-lineales en ciertas situaciones

fisicas serd analizada en el Capitulo 4). El sistema de ecuaciones resultante es el

siguiente:
VH-U+M:O
0z (3.46)
0 ou
fkxU=-V +¢)+—| Ky, —
X H(g77 ¢) 52( M 82]

(3.47)

En este caso, el balance de cantidad de movimiento es entre la fuerza de Coriolis
(primer miembro), el gradiente de presiones (primer término del segundo miembro,
con dos componentes, barotrépica y baroclinica) y la difusion vertical. La solucion la

podemos escribir como:

U=U,+U,
(3.48)

Con la condicion siguiente:
fkxU, =V, (97+4¢) (3.49)

La Ec 3.49 refleja el denominado balance geostrdéfico (el gradiente de presiones es
equilibrado por la fuerza de Coriolis). De esta manera suele denominarse a Uy
componente geostréfica y a U, componente ageostrofica. Reemplazando (3.49) en

(3.47), la componente U, es gobernada por la ecuacion:
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kaUazi Ky, o(U.+U,)
0z 0z

a

(3.50)

Si en nuestro problema fisico la perturbacién de densidad es nula (pg=0) entonces el
gradiente de presiones se reduce a

Vu(on+¢)=gv,n

(3.51)

Notar que aunque en realidad ¢=¢(z) es distinto de cero, su contribucién dindmica es
nula. En el movimiento sélo los gradientes horizontales de ¢ son significativos. En un

contexto oceanografico suele denominarse a esta situacion fisica como barotrépica.

Reemplazando en (3.49), la componente Uy puede calcularse de:

fkxU =-gV
g 9Vl (3.52)
Si ahora tomamos por separado la divergencia y la derivada con respecto a z de

(3.52) obtenemos:

g !

Es decir, la componente geostrofica del campo de velocidades horizontal es no
divergente e independiente de z. La componente ageostrofica estd gobernada por:

V,-U,+ W, =0

0z (3.54)
fkxU, =£(KM 8Uaj

0z 0z

(3.55)

En este contexto fisico sin variaciones horizontales de densidad, existira flujo
ageostrofico si la difusividad turbulenta vertical (Kyv) es distinta de cero y hay
presencia de forzante dinamico en la superficie (i.e. vientos) o en el fondo (i.e.
mareas) de la columna de agua. El flujo resultante (geostrofico + agoestréfico) se
denomina barotropico tridimensional, debido a que existen variaciones verticales del
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campo horizontal de velocidad y ademas la componente vertical del campo de
velocidades es distinta de cero (Ec. 3.54). Esta es la situacion fisica analizada en el
Capitulo 5. Si no hay forzante en superficie y fondo entonces la componente
ageostréfica es nula, el flujo horizontal (ahora geostréfico) es independiente de z
(Ec. 3.53), y la componente vertical del campo de velocidades es nula (usando la
Ec. (3.46) y la condicion de flujo nulo en el fondo). En definitiva el flujo se comporta

como barotropico y bidimensional.

Por otro lado, si en nuestro problema fisico existen perturbaciones de densidad
(inducidas por variaciones de temperatura y/o salinidad ya sea en la superficie 0 en
los bordes laterales del dominio), tomando la derivada segun z de la ecuacion (3.49)

se obtiene:

ouU
- :li(vH¢):kavad
oz foz o, f (3.56)

Es decir, en este caso la componente geostrofica varia con la vertical (a través de
los gradientes horizontales de densidad) y la componente ageostréfica es distinta de
cero aun en el caso de ausencia de forzante dinamico en superficie y fondo (Ec.
3.50). Debido a que no existe forzante dinamico, debe incluirse en el mismo algun
mecanismo que inicie las perturbaciones de densidad para que se induzca
movimiento (por ejemplo, experimentos forzados flujos de calor y humedad en la
superficie). Exista o no forzante dinamico, en este caso el flujo resultante
(geostrofico + agoestroéfico) suele denominarse flujo baroclinico tridimensional, ya
gue las superficies de densidad constante no coinciden en general con las de
presion constante. Esta es la situacion analizada en el Capitulo 6 de este trabajo de
tesis.

3.3. Fisica del modelo numérico

Las ecuaciones (3.41) a (3.45) se complementan con las condiciones de borde
adecuadas en superficie, fondo y laterales del cuenco oceanico. Estas ecuaciones
no tienen solucion analitica en el caso general y por lo tanto se emplean modelos
numericos de diversas caracteristicas para resolverlas. En este trabajo se utilizara el
modelo numérico oceanico denominado Regional Ocean Model System (ROMS),
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Shchepetkin y McWilliams (2005). Este modelo de diferencias finitas, resuelve las
ecuaciones (3.41) a (3.45) empleando coordenadas curvilineas ortogonales en la
horizontal y coordenadas sigma generalizadas (que siguen la forma del terreno) en

la vertical.

La eleccion de ROMS se basa en los siguientes factores: 1) EI modelo ha sido
empleado extensamente para simulaciones en areas limitadas durante la ultima
década, y su excelente respuesta se  halla bien documentada
(http://wvww.myroms.org/) 2) Emplea una forma de discretizacion vertical, llamada
coordenada sigma, que permite una mejor representacion de la topografia
submarina que los modelos tradicionales basados en coordenada z. Existe
evidencia experimental de que las coordenadas sigma pueden manejar cambios
topogréficos abruptos (Haidvogel et al., 1991; Ezer & Mellor, 1992). 3) Los
coeficientes de mezcla vertical se calculan por medio de esquemas de clausura
turbulenta de segundo orden. La discretizacion vertical junto a este modelo de
clausura genera capas de fondo realisticas las cuales son de gran importancia en
aguas costeras y en regiones dominadas por el efecto de la marea. 4) Utiliza una
técnica conocida como “mode splitting” (desdoblamiento de modos) la cual permite
dividir el modelo en dos modos con diferentes pasos de tiempo. El uso de la misma
estd fundamentado en el hecho de que la circulacion costera contiene ondas de
gravedad externas mas rapidas y ondas de gravedad internas viajando a una
velocidad menor. De este modo es posible separar las ecuaciones verticalmente
integradas (modo externo), de las ecuaciones de estructura en la vertical (modo
interno). 5) La diferenciacidén del tiempo en la horizontal es explicita mientras en la
vertical es semi-implicita. Esto dltimo elimina restricciones en la coordenada vertical
y permite el uso de una resoluciéon mas fina en las capas de fondo y superficial. 6)
Entre las mejoras técnicas de ROMS frente a modelos tradicionales similares en
coordenads sigma (i.e, POM) se destacan: (i) empleo de un esquema temporal
predictor-corrector tipo Adams-Moulton que amplia el rango de estabilidad por paso
de tiempo, (ii) empleo de un esquema espacial sesgado de tercer orden para el
operador advectivo que reduce la dispersion numérica y por lo tanto permite usar
minima difusibn numérica horizontal; (iii) reformulacion del esquema de calculo del
gradiente de presiones horizontal en coordenadas sigma para mejorar Sus
caracteristicas numericas (iv) posibilidad de seleccionar entre al menos cuatro

diferentes esquemas de clausura turbulenta, (vi) disefio optimizado del cédigo para
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emplearlo sobre arquitecturas de computadoras en paralelo. En la siguiente seccién
analizaremos algunas de las caracteristicas fisicas de funcionamiento de ROMS.
Los detalles numéricos y otras parametrizaciones propias del modelo pueden
consultarse en el Apéndice A.

3.3.1. Separacién en modos fisicos

Como fue expresado anteriormente, una forma que emplea ROMS para optimizar
los recursos computacionales consiste en separar (fisicamente) las ecuaciones en
un modo externo, que regula la propagacion de las ondas superficiales, del modo
interno, cuya dinamica es mas lenta. Las ecuaciones del modo externo se obtienen
integrando las ecuaciones de movimiento y de continuidad en la vertical y
empleando las condiciones de borde cinematicas y dindmicas en superficie y fondo.

En la superficie del océano Z= 77(X, y,t),

W= N, \on
oot oxo oy (3.57)
K U =T
M| An — bw
0z z=n (3.58)

Donde 1, es el esfuerzo del viento. En el fondo Z=—H (X, Y) ,

gl o
o ox oy (3.59)

ou
(%), o
—H (3.60)

Donde H(x,y) es la topografia del fondo y 1, es el esfuerzo de fondo. Tanto t, como

1, deben ser parametrizados adecuadamente (ver Apéndice A). Luego de la

integracion, las ecuaciones del modo externo quedan:
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14y, (DU)=0

(3.61)
6(UD) __ _ _
+V, -(DUU)+ fDkxU=-gDV,;p +7,,—7, + F+C
ot (3.62)
n
-+ j Udz
D =, (3.63)

Donde U representa la velocidad media en la vertical, D=H+7 es la profundidad

total, F es el promedio vertical del tensor de Reynolds horizontal (Fu), y C es el

término de acoplamiento (acopla las los modos externo e interno):

C=-gDV, jﬂ gdz'|-DV,| [ (U-U)(U-T)dz
z=—H z=-H (3.64)

El primer término del (3.64) es la integral del vector gradiente baroclinico y el
segundo término (que mide las desviaciones de la velocidad de su promedio
vertical) suele llamarse término de dispersion. Las ecuaciones a resolver por el
modo interno son las (3.41) a (3.45), y donde el modo externo provee la elevacién
de la superficie libre y las velocidades medias horizontales para calcular el gradiente

barotrépico de presiones (gVuyn ) y el término de dispersion en C.
3.3.2. Modos de funcionamiento del modelo numérico
a) Modo barotrépico bidimensional

En este modo se considera que en el problema fisico a estudiar no existe
dependencia del campo de velocidades con la coordenada z. Las ecuaciones a
resolver son las del modo externo, (3-61) y (3-62) donde consistentemente con las
hipotesis planteadas, se anula el término de acoplamiento. Este modo de
funcionamiento no ha sido empleado aisladamente en el presente trabajo de tesis.
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b) Modo barotrépico tridimensional

Este modo inicia con la temperatura y la salinidad constantes y se mantienen fijas

durante la simulacién, entonces la ecuacion de estado se reduce a:

/0 = pO +pd (Z) (3.65)

Notar que en esta aproximacion, la densidad depende sélo de la coordenada z y las
lineas de presion constante coinciden con las de densidad constante (fluido
barotrépico) (Fig. 3.2a). Consistentemente, se anulan los términos que involucran al
gradiente de presiones baroclinico en (3.42). Las ecuaciones resultantes del modo

interno quedan en este caso:

V-U+M:O

0z (3.66)

0z o, oz\' ™ oz

a—U+U-VHU+Wa—U+ kaU:—iVH77+FH +£(K an

ot 0 (3.67)
En el modo externo, el primer término del vector de acoplamiento es nulo pero
persiste el acoplamiento de modos a través de la dependencia con la vertical de la
velocidad horizontal y de la friccién de fondo. Una vez resuelta la ecuacion (3.67), la
componente vertical de la velocidad se obtiene diagndsticamente de la ecuaciéon de
continuidad (3.66):

n
W=-[V-Udz
z (3.68)

Notar que en este modo de funcionamiento, es necesario ademas emplear las
ecuaciones del modelo de clausura turbulenta para calcular el coeficiente de
viscosidad cinematica turbulenta vertical Ky. Este modo de funcionamiento del

modelo es el que se emplea en los experimentos numeéricos del Capitulo 4 y 5.
¢) Modo baroclinico tridimensional

En el caso que se induzcan variaciones de temperatura o salinidad en el transcurso

de la simulacion, existe perturbacion de densidad y el gradiente baroclinico de
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presiones no se anula. El modo interno emplea las ecuaciones completas (3.41) a
(3.45) y el modo externo e interno se hallan totalmente acoplados. Este modo de
funcionamiento del modelo es el que se emplea en los experimentos numéricos del
Capitulo 6 donde 64 y Sq son distintos de cero. Como en este caso las isolineas de
perturbacion de densidad en general no coinciden con las de presion llamamos a
este modo de funcionamiento del modelo modo baroclinico (Fig. 3.2b).

a Barotrépico b Baroclinico

\__/\

mayor « » Menor
Superficies isopicnas Densidad media
del agua

Superficies isobaricas

Figura 3.2. (a) Corte vertical del océano mostrando una situacion fisica barotrépica y (b) una
situacion fisica baroclinica.

3.4. Implementacion del modelo al area de estudio

3.4.1. Configuracion del modelo de los golfos

Se construydé el modelo en un dominio computacional que comprende desde los
44°S hasta los 40°30'S y desde los 65°30° W hasta los 60° W (Fig. 3-3). La grilla
curvilinea tiene una resolucion espacial de 1/60 de grado (~1 km de resolucion
media). La grilla posee una distribucion telescépica de los nodos, con el sentido de
obtener el maximo aprovechamiento de los recursos computacionales en funcién de
la resolucion espacial necesaria (numero de nodos computacionales). La
distribucion de la resolucion es en orden creciente de Sur a Norte y de Este a Oeste,
obteniendo de esta manera en el interior de los golfos (sector Noroeste) la maxima
resolucién espacial. En la vertical el modelo es discretizado en 20 capas sigma con
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menor espaciamiento en las capas de fondo y en la superficie para lograr una mejor
representacion de las capas limites. El paso de tiempo interno es de 360s para el
modo barotrépico y 240s para el baroclinico. La topografia submarina se obtiene por
interpolacion bilineal de datos provistos por el Servicio de Hidrografia Naval,
mediante digitalizacion de las cartas nauticas H-214, H-216, H-217 y H218.

39°s
ao
40°s

3o

41°s

30

42°s

3o

43°s

3

b e s o e e e sl o el b k| 4

45°s
30

46°S

67|°W 66I°W 65|°W 64|°W 63I°W 62|°W 61|°W 60I°W 59I°W
Figura 3.3. Grilla computacional telescopica utilizada para los experimentos numéricos. Las lineas
punteadas azules indican el contorno de la grilla y las lineas negras llenas indican de manera
representativa la division de los nodos (solo se muestra un nodo cada 3 de la grilla).

3.4.2. Condiciones de borde abierto

La simulacién de procesos oceanicos costeros en dominios regionales se encuentra
entre los mayores desafios para el modelador numérico (Haidvogel y Beckmann,

1998). De acuerdo a la descripcion previa, se trata de resolver las ecuaciones



CAPITULO 3 - METODOLOGIA 55

primitivas para un fluido rotante en un dominio altamente variable tanto en la
direccion horizontal (lineas de costas) como vertical (topografia de fondo) y que esta
sometido a la accion de intensos gradientes de densidad (calentamientos
estacionales), vientos variables, la accion persistente de la marea y la interaccion
con corrientes de borde. Uno de los problemas fundamentales a resolver es la
seleccion del tipo de condicion de borde a ser impuesta en los bordes laterales
(abiertos) para representar correctamente la fisica de la porcion del océano que no
esta en el dominio computacional seleccionado, pero que eventualmente interactda
con él. Podemos identificar de manera general dos tipos basicos de Condiciones de

Frontera Abierta:

(a) Condiciones pasivas: En este tipo de condicién no existe forzante externo en
el borde abierto y se debe permitir la propagacion de fenbmenos generados

en el interior sin distorsionar la solucién.

(b) Condiciones activas: En este tipo de condicion de frontera se fuerza de
manera activa la solucion interior, de acuerdo a un forzante externo como por

ej. mareas y ondas de tormenta.

En la practica es muy complejo obtener condiciones de borde “puras” que no
interfieran o modifiquen la solucion en el interior, debido a que el problema es
analiticamente mal condicionado (Bennet y Kloeden, 1978). En lineas generales, el
investigador selecciona las condiciones de borde de acuerdo a experiencias previas
con modelos similares y en situaciones similares de forzantes, tanto en modelos
idealizados como realistas (para un extenso analisis al respecto ver por ejemplo
Palma y Matano, 1998 y 2000 para el Princeton Ocean Model (POM) y Marchesiello
et al., 2001 para ROMS). Siguiendo a Marchesiello et al., 2001 y nuestra propia
experiencia previa con modelos similares (Tonini et al., 2006) seleccionamos para
nuestras simulaciones en los tres bordes laterales abiertos (Oeste, Sur y Norte) las

siguientes condiciones de borde:

a) Para las variables del modo externo empleamos una condicion de borde de
radiacion tipo Flather (1976):
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U=u,(t)+ %[77 76(t)] (3.69)

Donde u es la velocidad normal al borde abierto, c=./gh es la velocidad de fase,

u, ¥ n, son valores prescriptos, h es la profundidad local de la columna de agua y el

signo depende del borde donde se aplica la condicion.
b) Para las variables de modo interno ¢ (u, v, 6, S) empleamos una ecuaciéon de

radiacion del tipo:

5¢ ¢ B ¢—¢rer
8t ¢ on T

(3.70)

Donde t es un tiempo de relajacion, dex representa forzante en el borde (p.e. mareas).
Para el computo de la velocidad de fase C,se utiliza el siguiente esquema numerico

implicito (Orlanski, 1976):

n-1_ /n+l
+ +
C¢ _ B+l B+l
n+1
B+l ¢B+1 ¢B+2 (3.71)

Donde B es el nodo del borde, n es el indice que indica el nivel del tiempo y el signo
(+) se aplica al borde Sur y el (-) a los restantes. Una vez calculada la velocidad de
fase, esta es utilizada en la ecuacion (3.70) para flujos salientes y se establece igual
a cero para flujos entrantes.

3.4.3. Campos forzantes

En la region de los Golfos Norpatagonicos, las mareas semidiurnas constituyen uno
de los forzantes principales del océano. Para imponer la onda de marea en los
bordes laterales del dominio computacional empleamos amplitudes y fases de
elevacion y velocidad en el borde abierto interpolados de un modelo global inverso
de mareas de Oregon State University (TPXOG6, Egbert et al., 1994). Los flujos netos
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de calor y de evaporacion y precipitacion climatolégicos se obtuvieron de bases de
datos globales (COADS), (Da Silva et al., 1994) y fueron interpolados bilinelmente a
la grilla numérica. El ingreso de estos flujos al océano se parametriza siguiendo la
formulacion de Barnier (1998). Los flujos superficiales de vientos son extraidos de
una climatologia de datos satelitales. Los datos fueron obtenidos por C.M. Risien
and D.B. Chelton, (2008) mediante el procesamiento de 8 afios de medicion
(Septiembre del 1999 a Agosto del 2007) de campos de viento superficiales y
esfuerzos de viento en la interfaz agua-aire realizados por el satélite QuikSCAT. Los
ciclos estacionales de esta base de datos (SCOW) fueron comparados con ciclos
estimados desde NCEP/NCAR y demuestran que los SCOW logran capturar
caracteristicas de pequefia escala que son dinamicamente importantes tanto para el

océano como para la atmosfera (Riesen y Chelton, 2008).

En cada Capitulo subsiguiente presentard un andlisis mas detallado de los forzantes

a medida que se vayan incorporando en los experimentos.



