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<QUE ES UNA ONDA ECUATORIAL DE KELVIN.?

Par:

PEDRO RirPA {1}

Antes que nady, debo uclarar que este es un articulo de divulgacion y su contenido no es el
resultado de investigaciones origitales del autor. .

La tmportancia del estudio de las ondas de Kelvin (ecuatoriales o costeras) radica, en parte, en
Al becho de que éstas proveen un mecanismo eficar para ¢l transporte de energia (en la forma de
perturbaciones de densidad v corriente) en una direccion particular. Estas sefiales se trasladan sin dis-
porsion, es decir, sin cambiar de formu.

Por cjemplo, una de las teorfas mds populares sobre el fendmeno de El Nifio postula que éste
wovriging en la forma de ung cnda couatorial de Kelvin, producida por la relajacién de los vientos
medios del este. Estos vientos manticnen nermalmente un gradiente de presion, caracterizado por un
aumento de temperatura. a profundidad constante, hacia el oeste. Al disminuir anormalmente los vien-

nedios. T pondiente de las sopicnas esta en desequilibrio dando origen a la onda ecuatorial de
b loyroque finsdmente produce ua aumento de la temperatura del agua en el Pacifico oriental. Es po-
sible que esta sefal. al llegar u la costa de América del Sur, se¢ divida fundamentalmente en dos par-

Weoque 4 sie vel e propaguen hacia el Norte v el Sur, en la forma de ondas costeras de Kelvin.

tor otra parte, una onda de Kelvin provee un ejemplo muy sencillo de dos fenémenos funda-
mentales de 1o Oveanografia Frsica de frecuencias bajas: el balance geostrofico y la conservacidn de
vorticidad potencial.

Para simplificar el tratamiento del problema, vamos a suponer que las escalas horizontales son
suficientemente grandes como para poder hacer la “aproximacién hidrostdtica”, es decir: i) la presion
¢h un punto es igual al peso de la columna de agua (de seccién unitaria) encima de ese punto, ii)
las velocidades horizontales no varfan con la profundidad en cada capa de densidad constante.

De todos los agentes que modifican el estado fisico del océano solo tendremos en cuenta a las-
fuerzas restitutivas (responsables de la existencia de ondas), en particular, la fuerza de presion (debida
a la gravedad terrestre) y la “fuerza” de Coriolis (debida a la rotacién terrestre). No analizaremos las-
fuerzas externas(debidas, por ejemplo, al viento y la presion atmosférica) que causan estas ondas, ni
las  furerzas disiparivas (debidas tanto a la viscosidad y difusion molecular como a los efectos de la “tur-
bulencia” ocednica) que amortiguan a las ondas.

Ftectos de la gravedad terrestre

Que el peso del agua es responsable de la existencia de ondas es un concepto bien conocido.
Considérese, por ejemplo, un canal angosto de profundidad H(x,t) (fig.1}. Si se perturba la superficie,

aparecen ftuerzas de presion, Fp, que tienden a volverla a su estado de equilibrio, H= H, = cte.

(1) Join Institute for the Study of the Atmosphere and the Qcean (PMEL/TW)
CICESE, Espinoza 843, a.p. 2732, Ensenada, BC. México.



Acta Oceanografica del Pacifico. Vol, 1, No, 1, 1980

H(I,t] - HU

2 1 “
jliiiriisisiiiiiiviiiuiagg

Fig. 1. Fuerza de presion que tienden a restituir la superficie li-
bre a su forma original.

Estas fuerzas producen velocidades horizontales, cuya divergencia a su vez meodifica a la altura

de la superficie, El resultado final es que la perturbacién original se divide en dos partes iguales que
s¢ propagan, Sin cambiar forma, en ambas direcciones (fig.2).
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Fig, 2. Propagacion de la perturbacion inicial.

Esto se puede expresar matematicamente en fa forma

] 1
H(x,t) = 5 H(x-ct,0) + 5 H(x + ct,0), (1)

donde ¢ y -¢c son las velocidades de fase de ambas sefiales.

La velocidad de las particulas, u, depende de la perturbacidn de la superficic v del sentido de
propagacion de la sefial. Por ejemplo, en el punto medic de la sefial de la izquierda (derecha) hay
una divergencia (convergencia) de velocidad horizontal que tiende a bajar (subir) la superficie, causan-
do efectivamente una traslacion de la perturbacion hacia la izquierda (derecha). Es decir que u ¢s po-
sitivo (negativo) donde hay una elevacién (depresion) de la superficie, para la sefial que se propaga
hacia la derecha; y tiene el signo opuesto para la otra sefial. Por ejemplo, para el caso de la fig.2, el
valor de u esta dado por;

u(x,t) = % [ H(x-ct,0) -H(x + ¢t,0) ] ¢/H,, (2)
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La velocidad de fase esta dada por c2=gHﬂ, es decir, ¢=200m/seg. para una profundidad tipica
del océano. Este es un valor demasiado grande para el tipe de fendémenos que queremos descritir
(por ejemplo, a la sefial le lleva solo unas 14 horas para recorer 10.000km., el “ancho™ del Pacifi-
co). Sin embargo, el hecho de que el océano estd estratificado hace que existan otros modos para la
propagacion de perturbaciones, con velocidades de fase mucho mds inferiores. F1 modelo mis sencillo
que podemos utilizar (sacrificando detalle. en pro de simplicidad) es uno de dos capas (fig.3) y tal

que la capa superior (con densi-
dadpy} €s mucho menos profunda
que la capa inferior (con densi-

dad P, > P, ).

Resulta que la dindmica de
este modelo es muy similar a la
del anterior, donde u y H son aho-

u U ra la velocidad de particulas y pro-
fundidad de la capa superior; mien-
tras que la capa inferior estd practi-
camente en reposo. Los cambios de
P; H se deben fundamentalmente al
—C__- desplazamiento de la interfase, ya
- - que el desplazamiento de la superfi-
T LT Tl T T T T TR o o i e
por -( 'DEID}-I), factor que tiene tipi-
Fg. 3. Océano estratificado, modelo de dos capas. camente un valor entre -0,002 vy
0,004, Es decir que si la interfase
baja, digamos, unos 50 m, la super-

ficie sube unos 10 a 20 ¢ms.

El valor de la velocidad de fa-
se estd dado por c2=g(1- ) / @) Ho, (3)

que tiene normalmente un valor entre 1 y 2 m/seg.

Efectos de la rotacidn terrestre

Una persona parada sobre una plataforma giratoria que arroje un objeto, ve que la trayectoria
de éste se curva hacia un lado (fig.4). Un observador que no esté subido a la plataforma, sin embar-
go, ve que el proyectil se mueve uniformemente en linea recta. Fs decir que la curvatura de la tra-
yectoria no es un fendomeno dinamico (debido a una fuerza real) si-
no un efecto geométrico de la descripcidén del movimiento desde un
sistema no inercial (acelerado). El observador en la plataforma, sin
embargo, atribuye la curvatura de la trayectoria a que la “fuerza”
de* Coriolis produce una aceleracién, a, perpendicuiar a la velocidad,
V. De la figura 4, con t suficieniemente pequefio, tenemos-
) at2= (Vt)ewt), es decir, a=V2w, dondew es la velocidad angular de
la plataforma. Mds precisamente, la aceleracion, velocidad y velocidad
angular estin representados por vectores (el dltimo perpendicular y
hacia afuera del plano de la fig.4) y la aceleracion de Coriolis esti
dada por el producto vectorial.

Fig. 4. Efecto de
la rotacion
terrestre.

* Por ejemplo, desde nuestro punto de vista, el sol “gira” alrededor de la tierra con una aceleracion cemnpeda re-
sultante de la “‘fuerza” cEﬂrr:fu_ga y la "fuerza® de Coriolis (dirigida hacia la tierra).
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7=V x 2m (4)

En el caso de la tierra, > tiene la direccic?i‘l del eje de rotacion, sentido hacia el Norte y magnitud
igual a 1 cpd. Por otra parte, las velocidades V en ¢l océano son priacticamente horizontales, y por lo
tanto en la ecuacion 4 sdélo interesa el valor de la componente vertical (en una determinada latitud)
de 2¢o, cuyo valor es

f=2 cpd sen(latitud), ~ - (5)

Por ejemplo, la frecuencia de precesion del péndulo de Foucault es igual a ¥ f. Nétese quef (al
que normalmente se¢ llama parametro de Coriolis) es positivo (negativo) en el hemisferio Norte (Sur).

Ondas de Kelvin.

Las ondas de Kelvin son perturbaciones de las isopicnas que se propagan, sin cambiar de forma,
siempre en la misma direccidn, Las corrientes asociadas con esta sefial son paralelas a la direccidn de
propagacidén (es decir, son ondas longitudinales). En la direccidn transversal hay, por lo tante, un gra-
diente de presion, F, que equilibra a la “fuerza” de Coriolis, F (Balance geostrofico).

Una onda ecuatorial de Kelvin esti centrada en el ecuador y se propaga hacia e] este. El balan-
ce geostrofico estd ilustrado en la fig. 5, para el caso de una estructura zonal como el de la fig.3.
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Fig. 5. Balance geostréfico de una onda ecuatorial de Kelvin cen-
trada en el Ecuador,

En la parte de la izquierda (derecha) la capa superior es mas ancha (angosta) que lo normal y
la corriente u es por lo tanto positiva (negativa) de manera que la propagacion de la sefial sea hacia
el este. La “fuerza” de Coriolis apunta, entonces hacia el (opuesta al) ecuador y, por consiguiente, el
balance geostréfico requiere que H disminuya (aumente) al alejarse del ecuador. Es decir que, en am-
bas partes, H tiende al valor de equilibrio, H,, a medida que crece la distancia al ecuador.

Una onda ecuatorial de Kelvin no puede propagarse hacia el oeste porque (haciendo el razona-
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miento del parrafe anterior, con u cambiado de signo) H no puede tender a H_ al aumentar la distan-

cia al ecuador, sino que al contrario como veremos mas adelante, el valor de H crece indefinidamen-
%
te.

Ademds de la propiedad particular de balance geostréfico, una onda de Kelvin satisface el Orin-
cipio, mucho mds general, de conservacion de vorticidad potencial (que es una ley exacta, dentro del
contexto de la aporximacién hidrostitica). Este principio no ¢s mas que la constancia, para cada co-
lumna de agua, de la componente vertical del momento angular respecto de un sistema inercial.

El momento angular es igual al momento de inercia multiplicado por la velocidad angular. El
primero, debido a que el volumen se conserva, es inversamente proporcional a la altura de la colum-
na de agua. El segundo es iguala’2f (que es la contribucién de la tierra a la rotacién alrededor de la
vertical) mas’: de la vorticidad relativa (que es la rotacion relativa a la tierra). Consecuentemente, la

Qo (¢ La¥. a8
(+ X 3}') /H, (&)

vorticidad potencial es constante siguiendo una particula. En pocas palabras, si una columna de agua

se achica (agranda) y/o se mueve hacia el sur (norte), tiene que aumentar (disminuir) su vorticidad
relativa.

Al escribir esta ecuacion hemos utilizado un par de coordenadas cartesianas (con origen en al-
gun punto del ecuador), llamando (x,y) y (u,v) a las componentes (en las direcciones hacia el este y
hacia el norte) de los vectores posicién y velocidad respectivamente. Es decir que despreciamos los
efectos de la curvatura terrestre, salvo en lo que hace a la variacidn de f con la latitud (ecuacidon 5),
la que a su vez podemos aproximar en la forma

f = gy, (7)

donde 3<01 cpm/km. Esto es lo que se llama “aproximacion de plano 8 ™.

En la ausencia de movimiento (H=H,, u=v=0) la vorticidad potencial es solo funcién de la lati-
tud,§2=f/H,. Esta relacién tiene que ser cierta también ante la presencia de cualquier onda de Kel-
vin, ya que esta Ultima no produce desplazamientos meridionales (v=0) y cada particula conserva su
valor de§2. Esta condicitn, junto con la definicién (6) implican que

2w

Por otra parte, la condici6n de balance geostrofico puede ser escrita en la forma
o H
fu+g(1-p/ By = . (9)
1/ B Ty

las dos ultimas ecuaciones determinan la estructura meridional de cualquier onda de Kelvin, en
la forma

u=U(xt)exp (-%B y2/c,)
(10)
H=H, (1+u/c)

con ¢ dado por la ecuacién (3).

* Hay otras ondas ecuatoriales, casy sin dispersion y cast en balance geostrafico que se propagan hacia el oceste {on=
das planetarias o de Rossby). Sin embargo, el “cagd” es aqui fundamental para lograr ese sentido de propagacidn.
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De manera que la amplitud de una onda de Kelvin disminuye un 3%%a una distancia del ecua-
dor igual a (c/g)¥(a la que se llama “radio de deformaci6on de Rossby™} y un 63%a dos veces esa
distancia. Un valor tipico del radio de deformaciéon de Rossby es entre 200 y 300 km.

Para terminar de caracterizar matematicamente a una onda ecuatorial de Kelvin debemos encon-

trar la evolucion de la amplitud U(x,t). Esto s¢ puede hacer utilizando la ecuaciébn de conservacién
de masa

3H 9(Hu) - 11
ot Tk T (h

reemplazando H por Hﬂen ¢l segundo término de esta ecuacidén (es decir supuni:endﬂ que ju &), o
que da como resultado

U (x,t) = U { x-ct,0), (12)

¢s decir que las ondas de Kelvin se propagan sin dispersiébn hacia el este, tal cual como fue anticipa-
do.

Las expresiones (10) y (12) junto con la raiz positiva de (3) proveen la expresion general de
una onda de Kelvin, para el modelo de la figura 3. Estas ecuaciones muestran también claramente
que para una onda de Kelvin que se propague hacia el oeste (la que se obtiene c¢on un valor negati-
vo de ¢ en 10 v 12) se llega al resultado absurdo que u y H divergen rdpidamente con },2_

Terminamos con algunas ideas para profundizar el tema de este articulo, para los lectores que ten-
gan interes:

i}  La estructura vertical del modelo de la figura 3 es claramente demasiado sencilla para dar
una descripcidn detallada de fenémenos en el océano real. Con un modelo con mds capas o, mejor to-
davia, con una variacidon gradual de la densidad con la profundidad se encuentra que existen diversos
“modos verticales” para las perturbaciones (con varios cambios de signo de u en la vertical). También
existen ondas de Kelvin para estos modos, cuya tnica diferencia con la aqui descrita (aparte de la es-
tructura vertical) estd en el valor de ¢ (que es menor para cada modo sucesivo).

ii) Es comidn tomar a f como constante para ciertos problemas en latitudes medias (en realidad,
a varios radios de deformacion de distancia del ecuador); esto es lo que se llama “aproximacidn de
plano . En este caso las ecuaciones 8, 9 y 11 tienen también solucién de ondas de Kelvin,si existe
una costa (la direccidon x es a lo largo de la costa) que mantiene el gradiente de presidn. ;Puede ob-
tener el equivalente de la ecuacién 10 para este caso?.

iii)  Para poder obtener la ecuacibn 12 tuvimos que “hacer trampa” al linearizar a la ecuacién
11, bajo la suposicidon de que la amplitud de la onda es suficientemente pequeiia (H -~ H vy ;u: << C)
En realidad, es ficil ver que 8 v 9 (que fueron obtenidos bajo la condicién v~0) no son estrictamente
compatibles con 11, si se incluyen los términos no lineales. Esto nos lleva al fascinante mundo de las
interacciones no lineales entre ondas ocednicas que, en algunos casos sirve para justificar las aproxima-
ciones de la teorfa lineal pero que en muchos otros predice la existencia de nuevos fendmenos. Este
autor va a publicar un articulo sobre este tema proximamente.
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