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1 Principios basicos de oceanografia fisica

1.1 Propiedades fisicas del medio marino

El agua de mar es un fluido de importancia esencial, tanto para el
meteordologo como para el oceandgrafo. Los océanos del mundo constituyen un
inmenso almacén de energia que interacciona con la atmésfera de diversas
maneras, tales como el intercambio de calor sensible, la evaporacién vy
condensacion, la radiacion infrarroja, el flujo de cantidad de movimiento que se
plasma en la generacion de olas y el desarrollo de corrientes inducidas por el

viento.

Mientras que el estado del agua pura queda determinado por la presién p y
por su temperatura T, el estado del agua oceanica necesita conocer ademas su

salinidad, su régimen de movimiento y la presencia de corpusculos en suspension.

Las unidades de medida en Oceanografia pertenecen al sistema métrico
CGS. La temperatura T se mide en © C y la salinidad S en partes por mil (g/Kg),
escribiéndose %o. La presion suele expresarse en decibares. La presidon ejercida

sobre 1 cm? por metro de agua de mar es aproximadamente 1 decibar.
1db = 10 -1bar = 10° dinascm™= 10 Nwm™ = 10%/9.8 Kom™ = 1020 Kpm?

En el caso de agua pura se trataria del peso de un volumen de 1 m? de
seccién por 1,020 m de altura. Por tener la densidad del agua marina un valor muy
cercano a 1,02, despreciando la presidon atmosférica, la profundidad en metros y la

presion en decibares tienen aproximadamente el mismo valor numérico.

El intervalo normal de temperatura superficial marina abarca desde unos -
2°C hasta 30°C, aunque en mares cerrados, como el Mar Rojo, la temperatura de
superficie puede superar los 30°C. Conviene hacer notar que la variacion térmica
que experimenta el agua del mar al aflorar (ascender) o al hundirse (descender)

es:

AT = £0.116 °C/ 1000 m
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El intervalo de la presién abarca desde 0 en la superficie hasta 10* db, e
incluso mas, en las mayores profundidades de los océanos, donde la temperatura

del agua suele oscilar entre -1°C y 4°C.

La salinidad es una propiedad quimica del agua de mar, pero ejerce una
considerable influencia sobre el comportamiento fisico del medio. La salinidad varia
entre 33 %o y 37 %o en el océano abierto. Se detectan valores inferiores en
latitudes elevadas con (hielo fundente), en zonas muy lluviosas y en regiones
proximas a desembocaduras fluviales. Por otra parte, en mares cerrados, como el
Mar Rojo, la salinidad puede elevarse hasta un 40 % como consecuencia de la gran

evaporacién. La salinidad media en todos los océanos es del orden del 35 %eo.

Ademas, las sales marinas disueltas en el agua marina producen un efecto

de disminucion del punto crioscépico, segun la expresion
Tconge/ar:/'én = —0.054 S

Por ejemplo, para una salinidad de un 35 %o la congelacién se alcanzara
para temperaturas inferiores a -1,89°C. Es muy dificil que el agua marina se enfrie
por debajo de este valor, ya que la congelacion desprende gran cantidad de calor

latente, como es infrecuente que supere los 30°C, debido a la intensa evaporacion.

La densidad del agua de mar depende de sus variables de estado

p=p(p,T,S)

aumentando con p y S y disminuyendo con la temperatura. Su variacién con la
temperatura T y con la salinidad S es una propiedad importante del agua del mar.
En el caso del agua pura, la temperatura para la que la densidad p es maxima es
de 3,97°C. En agua salada, esta temperatura decrece a medida que aumenta la
salinidad, de forma que si ésta es mayor del 17 %o, aquélla esta por debajo del
punto de fusién del agua pura. Para objetivos practicos se utiliza la siguiente

relacion empirica
Tomax = 3,95-0,2143 S — 0,0011 S?~4—0,2S

donde T(°C) y S(%o). Esta temperatura sera de 0°C para una salinidad del 20%eo.
Como los valores de S suelen ser mayores, la temperatura de maxima densidad se

alcanza a temperaturas inferiores a 0°C.
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Ademas de disminuir la temperatura de maxima densidad, el aumento de
salinidad rebaja el punto de congelacidén del agua. La figura adyacente muestra la
proporcién relativa de este decrecimiento (7, en la figura), manifestando que los

valores de Ty y Tpmax coinciden a -1,33°C para una salinidad del 24,7 %o.
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Considerando un cuerpo de agua con salinidad del 20 %, sometida a
enfriamiento en superficie, se alcanzara antes la temperatura de maxima densidad
que la de congelacién, lo que ocasionara conveccion vertical, con la consiguiente

tendencia a la homogeneizacion de la columna de agua, alcanzando el valor T, max.

Si prosigue el enfriamiento, sélo quedara afectado el estrato superficial,
descendiendo su temperatura hasta el punto de congelacién, momento en que se
formara hielo. Esta formacion de una capa delgada de hielo préxima a la superficie
aumenta la salinidad y, por tanto, la densidad del agua inmediata inferior, lo que
provocara el reinicio de la conveccion en el cuerpo de agua. Para salinidades
superiores al 24,7 %o, todo el cuerpo de agua alcanzara la temperatura del punto
de congelacion, antes de que se forme hielo en superficie, y como en el caso
anterior, la conveccién vuelve a tener lugar, con el hundimiento de las aguas mas

densas.

Ademas de la densidad, se utiliza la variable o, que se define como o; =

(p—-1)103, es decir, 1000 veces el residuo obtenido al restarle 1 a la densidad del

agua marina.

El calor especifico del agua marina a presion constante c,, depende de la

temperatura, de la salinidad y de la presiéon. Su comportamiento con la
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temperatura es algo extrafio, ya que a temperaturas bajas y salinidades reducidas,
cp, decrece con la temperatura, al igual que el agua pura, pero si la salinidad S>25

%o, se invierte la dependencia y ¢,, aumenta con T.

A causa de la escasa compresibilidad del agua marina, el calor especifico a
volumen constante c,, no difiere mucho de c,. Con la salinidad media del 35 %o la
razon c,/c, varia entre 1,0004 a 0°Cy 1,021 a 30°C.

Consideremos ahora el aumento relativo de temperaturas originado por la
absorcion de radiacion solar en la superficie. En el caso del océano, la radiacién
entrante es absorbida por algunos milimetros del agua superior. El aumento
resultante de temperatura se distribuird hacia abajo por mezcla turbulenta vy
procesos convectivos en cuestion de horas, pudiendo atribuir al estrato afectado un
espesor de 50 m. En tierra, la radiacion incidente queda absorbida por una
delgadisima capa superficial y sélo se difunde hacia abajo por un lento proceso de
conduccién térmica. Para estimar los érdenes de magnitud, supongamos una

cantidad de calor absorbido de 1 cal/cm?/min, con los siguientes valores
P tierra ~ 2,0 gr/cm 3, € ptierray ~ 0,15 cal/gr/°C
P mar ~ 1,0 gr/cm 3, C ptierray ~ 0,15 cal/gr/oC
La ecuacién termodinamica

dQ dT
- = c. —
dt P dt

permite comparar el incremento térmico comparativo. Si el terreno se calienta
hasta una profundidad de 1 cm vy, la velocidad de aumento de T en tierra es de
3,3°C/min, mientras que para el agua, la velocidad equivalente es de 1°C/min. Sin
embargo, teniendo en cuenta que el aumento de T en la tierra queda confinado a
una delgada capa superficial, en tanto que el calor absorbido por el mar se dispersa
unos 50 m hacia abajo, la velocidad resultante de incremento de T en la superficie
es de 2:10“ °C /min, lo que indica la inmensa capacidad de los océanos para
acumular calor a temperaturas normales, en virtud de los procesos de mezcla que
ocurren en las capas superiores. Esta propiedad es esencial en Meteorologia y

Oceanografia.
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1.2 Dinamica del océano superior

Las principales cuestiones dinamicas del océano se refieren al movimiento de
las masas de agua, cuya distribucion temporal y espacial constituye un punto

primordial en las ciencias geofisicas.

En el océano, la aproximacién hidrostatica dp = p-g-dz se verifica con un
buen nivel de aproximacién. Se denomina barotrépico al estado en el que las
superficies isobaricas e isostéricas coinciden, mientras que se describe como
baroclino el estado en que estas superficies interseccionan. Una distribuciéon
baroclina ocasiona gradientes horizontales de presion, de aqui que los campos de

masas baroclinos no permanezcan inmdviles.

1.2.1 Flujo geostrofico

Al igual que en Meteorologia, se denomina flujo o corriente geostrofica a
aquélla sin aceleraciones ni rozamiento, con las fuerzas de presion y de Coriolis

equilibradas, segun las ecuaciones de movimiento

X [1.1]
a_pz_f p
ay u

siendo f el parametro de Coriolis, p es la densidad del agua, p la presién y (u,v) las
componentes de la corriente segln un sistema local de geometria cartesiana (x,y).
Para una corriente sin componente zonal (u=0), la variacion de la componente

meridiana v con la profundidad resulta ser (Fotheringham,1985)

N _ 9 p
oL pf ox

expresién analoga a la del viento térmico en Meteorologia. Establece que, para el
hemisferio Norte, el agua mas densa debe estar situada a la izquierda de la

corriente si la velocidad disminuye con la profundidad (dv/dz<0) y viceversa.

1.2.2 Corrientes de inercia

Las corrientes de inercia consideran las aceleraciones y constituyen flujos

bidimensionales circulares en que -al igual que el viento de gradiente- la fuerza de
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Coriolis se equilibra con la aceleracion centrifuga, aproximacion valida cuando las

fuerzas de presion no son considerables.

NV saxv-Lty, [1.2]
dt o,

El valor del radio de giro es r=V/f, donde V = (u® + v*)'/? es la velocidad de
la corriente. El periodo de inercia es el tiempo que la corriente invierte en

completar el circulo de inercia

donde ¢ es la latitud y w la frecuencia angular. La escala de movimiento puede
estimarse a partir de valores tipicos de V y f . En latitudes medias f~10™ . Por
tanto, para V~100 cm/s, el radio del circulo de inercia serd de 10 km y el periodo T;

unas 17.5 horas.

1.2.3 Corrientes con rozamiento

Para estudiar las corrientes con rozamiento, el efecto de la friccion puede
incluirse en las ecuaciones de movimiento haciendo uso de la hipotesis de Guldberg
y Mohn sobre rozamiento interno en el agua, suponiendo que la resultante de las
fuerzas de Coriolis y de friccion equilibra la fuerza del gradiente de presion. Si,
anadimos a [1.2] las componentes de la fuerza de rozamiento, expresada como F.

=-k-V, donde k es el coeficiente de friccion interna, las ecuaciones de movimiento

seran
(:I_l:: _lgp_ku
X
; pl ) [1.3]
A YR R
dt P

Si, al igual que en las corrientes de inercia, despreciamos las fuerzas de presién, y

se obtiene V = V, e

En tal caso, el agua ya no fluye paralelamente a las isébaras y su velocidad
va decreciendo con el transcurso del tiempo desde el valor inicial V, segun una

disminucion exponencial decreciente.
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1.2.4 Corrientes de deriva

Las corrientes de deriva puras surgen como resultado de la accion del viento sobre
la superficie del mar. Suponiendo que el océano sea homogéneo, que no existen
gradientes horizontales de presion, que el campo de viento es uniforme y que las
fuerzas de rozamiento por unidad de masa son constantes, con componentes

horizontales sobre la superficie marina

oL Q(A 5_“j F_L E(A @j
* ploz\ ez A A

donde A, es el coeficiente vertical de viscosidad turbulenta, mucho mayor que los
coeficientes laterales A, y A, , que se han despreciado. Si A, es independiente de la

profundidad, se llega a las ecuaciones de movimiento

_Ad%v
=t
Ao
-

fu
[1.4]

- fv
Imponiendo como condiciones de contorno:

13: que la tension del viento actle sobre la superficie marina a lo

largo de la direccion del viento.
23: condiciones inferiores u = v = 0 para z = oo,
De [1.4] se obtiene
nz
Y nz
u=V,e P cos(45°—Bj

. [1.5]
v=V,e sen(45°—£zj
D

En la superficie marina (z=0) las componentes de las ecuaciones [1.5] valen
u(0) = Vg cos45° y v(0) = V, sen45°

lo que significa que la corriente superficial fluird en una direccion dirigida 45° a la

derecha (izquierda) de la direccidn del viento en el hemisferio Norte (Sur).
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Para una profundidad z=D
Up = Vo €7 cos(459 - x)
Vvp = Vo €7 sen(45° - )

la velocidad de la corriente ha disminuido hasta un valor de e veces
(aproximadamente Vy/23=0,04V, ) en relacion a su valor en superficie y su
direccién es de sentido contrario a la corriente superficial. A partir de [1.5] es facil
comprobar que entre la superficie y la profundidad z=D, llamada profundidad de
influencia friccional o de Ekman, la corriente gira continuamente hacia la derecha y

su velocidad va disminuyendo de forma exponencial, tal y como ilustra la figura
adjunta.

{a) FORCES and Y,
SURFACE VELOCITY WD/ v
m/
A [
A\ R S
TOTAL™S .
FRICTION © | :*"~=-*V (©
FORCE . ous | : 2  PERSPECTIVE
*, CORIOLI ' ouid
b h
*(FORCE 0, ?\\r,
| 3
LNy,
(b) PLAN VIEWOISURFACE | 1,
I
V.4
v = Vg sin 45° 1 e: v, (d)
v, Vi " PLAN VIEW,
° YA { VELOCITIES ot
EQUAL DEPTH
INTERVALS
WIND 45 AS IN (c}
u vz 22 i EKMARN
! e SPIRAL
s W, cos 45° % TN T
° V& Vl‘ Vg

Proyectando los vectores de corriente a varias profundidades sobre un plano
horizontal, sus extremos estaran situados sobre una espiral logaritmica,

denominada espiral de Ekman, de forma andloga a la conocida para la capa limite
atmosférica.

Para extraer conclusiones numéricas entre la corriente en superficie V, , la

velocidad del viento W y el espesor de Ekman es posible aproximar la magnitud de
la tensién del viento como

T =pa Cp W2
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donde p, es la densidad del aire y Cp el coeficiente de arrastre. Sustituyendo en la
expresion de V, se obtiene que la respuesta del océano al arrastre del viento en
superficie disminuye con la latitud, siendo maxima en el Ecuador. La profundidad

afectada respondera entonces a la expresion

4,3W

1/sen(p

Por tanto, conocidos el viento W y la latitud ¢ pueden calcularse los valores

D(m) =

de las corrientes inducidas por el viento para cualquier profundidad. La dependencia
con el viento de la corriente W de la profundidad de Ekman D, proporcional a A, /2,
sugiere que la viscosidad turbulenta se incrementa con la velocidad del viento, asi
como la extensidén hacia abajo de la corriente de deriva, lo que redundara en una

intensificacion de la mezcla vertical.

1.2.5 Circulacion termohalina

La circulacion general atmosférica estd bdasicamente impulsada por el
calentamiento meridiano diferencial. En el océano los calentamientos vy
enfriamientos provocan diferencias de densidad que ocasionan gradientes de
presidon y corrientes. Ademas, los procesos de precipitacidon, evaporacién, fusion y
congelacién del agua generan cambios de salinidad que alteran la distribucién de

densidad en las capas superficiales.

Todos estos factores pueden dar origen a corrientes denominadas
termohalinas. La circulacion termohalina incluye, pues, todas las corrientes

generadas a nivel global por diferencias de temperatura o salinidad.
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Un simil simplista de la atmoésfera, consistente en la comparaciéon con una
magquina térmica cuya fuente de calor reside en la superficie de las bajas latitudes y
la fria sobre la troposfera superior en los polos, es incapaz de explicar en detalle la
circulaciéon general de la atmdsfera en detalle, a pesar de que los movimientos
troposféricos globales estan determinados en gran medida por transferencias de
energia térmica. Sin embargo, existen otros procesos interactivos, como la
inestabilidad barotrépica y la inestabilidad condicional de segunda especie (Holton,
1990) que intervienen decisivamente en la redistribucién de la energia atmosférica

a escala global.

De manera similar, los primeros oceandgrafos adoptaron un modelo similar
para abordar el problema de la circulacion ocednica, suponiendo una fuente
ecuatorial y unos sumideros polares. Asi, el enfriamiento de las aguas superficiales
en los polos causa una subsidencia hacia el fondo oceanico, circulando después
hacia las bajas latitudes, mientras que las aguas ecuatoriales calidas se trasladan

hacia los polos en la superficie.

Los efectos termohalinos en superficie son débiles y no producen ni
corrientes intensas ni extendidas por debajo de pocas centenas de metros. No
obstante, en las profundidades oceanicas, donde no existe influencia de las
corrientes de deriva generadas por el viento, es verosimil que el mecanismo
termohalino tenga su importancia para la circulacion de masas de agua muy
profundas. Las principales corrientes superficiales en los océanos estan gobernadas
por la circulacion en la baja troposfera y penetran hacia abajo hasta el nivel de
influencia friccional. Al hacerlo, alteran la distribucién vertical de la densidad.
Analogas modificaciones originadas por intercambios de calor en superficie generan
una circulacion termohalina que esta intimamente relacionada con el movimiento de

arrastre debido al viento.

1.2.6 Afloramientos o “upwellings”

Son fendmenos muy importantes en Oceanografia y en Meteorologia.
Consisten en el ascenso de aguas desde la zona subyacente hasta la capa
superficial. Generalmente, suponen ascensos de agua desde unos 100 o 200 m de
profundidad que llegan a la superficie como aguas frias. Es el resultado de una
divergencia horizontal junto a la superficie del mar. Sobre una plataforma
continental estos “upwellings” pueden tener importantes consecuencias de calado

econdmico y climatologico. Las zonas de afloramientos mas persistentes y
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espectaculares tienen lugar en los sectores orientales de los océanos, esto es, al

oeste de las costas occidentales, principalmente de Africa y América.

Logicamente, los afloramientos o los hundimientos conllevan transporte de
tipo Ekman. Pueden detectarse en cualquier regién oceanica, pero son muy
frecuentes en los contornos ocednicos. Si el viento sopla con una componente
paralela a la linea de costa, situdndose ésta a su izquierda en el hemisferio Norte,
se producird un arrastre por deriva del agua superficial hacia fuera de la costa. A
medida que se aleja, se produce un desnivel de la superficie del mar que es
compensado con otra corriente mas profunda en sentido contrario, que aflorara en
las cercanias del litoral. Estas aguas emergentes son mas frias y densas que las
superficiales migratorias y proporcionan ricos nutrientes en las proximidades de la
costa. Cuando el viento sopla en sentido contrario, los “upwellings” se generaran en
zonas alejadas de la costa, mientras que en ésta se produciran hundimientos o

“downwellings”, asociados al apilamiento de aguas calidas en la zona costera.

Los movimientos horizontales y verticales de agua asociados al afloramiento
alteran marcadamente la distribucién local de las propiedades del agua. Las
isotermas en la regidén aflorante se inclinan y a veces emergen hasta la superficie y

se acentlan los gradientes de temperatura superficial marina.

Como regla basica, la salinidad disminuye con la profundidad en la capa
superior de los océanos, alcanzando un minimo a centenares de metros, de ahi que
en la mayoria de las regiones se produzca un descenso de la salinidad superficial,
aunque existen excepciones, como ocurre en la corriente de California, donde la
salinidad crece con la profundidad y, asi, los upwellings costeros incrementan la

salinidad superficial.

La presencia en la costa de aguas relativamente frias tiene un influjo notable
sobre las climatologias locales. El aire superior se enfria, aumentando su humedad
relativa, pudiendo dar origen a nieblas y a nubes bajas. Dada la delgadez de la
capa de aire humedo enfriado, rara vez el enfriamiento es suficiente como para

producir lluvia.

Los afloramientos de aguas subsuperficiales intensifican la brisa marina,
pues el calentamiento diferencial de la tierra y el mar se ve incrementado por la

presencia de aguas costeras frias.
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Las zonas de aguas emergentes son enriquecidas por el aporte de sales
nutritivas procedentes del fondo, aumentando la producciéon de fitoplancton vy la
consiguiente multiplicacion del zooplancton, lo que incrementa la poblaciéon de
peces en la zona. Un ejemplo bien conocido es la pesca de la anchoa en Peru, cuya
economia depende de la captura intensiva de pescado en un litoral rico en
nutrientes por los afloramientos. El delicado equilibrio entre factores ecoldgicos vy
ambientales es ilustrado por las alteraciones peridédicas que se producen en el
océano Pacifico a consecuencia del fendmeno El Nifio. En estos episodios, el
régimen de alisios se altera dando predominio a los ponientes y las aguas frias del
litoral son reemplazadas por aguas calidas procedentes del ecuador. La rapida
elevaciéon de la temperatura produce efectos desastrosos sobre la vida marina, con

la desaparicidon o migracidon de gran parte de la vida y de las aves marinas.

1.3 Balance térmico del océano

1.3.1 Generalidades.

El sistema tierra-atmodsfera, considerado globalmente, se encuentra en
equilibrio energético, en virtud a una serie de procesos, principalmente
atmosféricos y oceanicos, que contribuyen a la redistribucion de la energia
excedentaria en los tropicos hacia las latitudes superiores. Pero los calculos de las
magnitudes son problematicos, debido a la escasez de datos. A la insuficiente
informacién sobre variables basicas, como las precipitaciones, se afiade la falta de
medidas directas suficientes de tension del viento, de evaporacion e intercambio de
calor sobre los océanos. La puesta en marcha de satélites ha mejorado
considerablemente el conocimiento de las variables energéticas, sobre todo las

relacionadas con la radiacion solar y terrestre.

En toda estimacion de balance calorifico se supone que el contenido de
energia térmica de los océanos, considerado globalmente, es constante. No significa
gue no existan cambios a largo plazo, pero el supuesto de la constancia térmica de
los océanos es suficientemente satisfactorio para la estimacion de los intercambios
energéticos en el sistema océano-atmésfera a una escala temporal climatoldgica.
Por otra parte, los cambios a corto plazo de temperatura media en partes
determinadas del océano, pueden considerarse fluctuaciones alrededor de un valor
medio. Sobre esta base, queda claro que la energia recibida, mayoritariamente por
radiacion solar directa, debe equilibrarse con la energia emitida como radiacion de

onda larga y con la energia desarrollada por el sistema atmdsfera-océano.
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1.3.2 Balance de calor

De la totalidad de la radiacidon incidente sobre el limite exterior de la
atmadsfera, solo el 43 % incide sobre los océanos. Parte de esta radiacion (16 %) es
reflejada por la superficie, otra parte es reemitida como radiacién de onda larga al
espacio y la parte restante es absorbida. La energia correspondiente a esta
radiacién absorbida por el océano es invertida en aumentar la temperatura de la
columna de agua, en suministrar calor a las capas de aire subyacentes en forma de
calor sensible o bien como calor latente asociado a la evaporacién y en la
redistribucién del calor por las corrientes marinas. De la radiacién infrarroja emitida
por la superficie hacia el espacio, parte es absorbida por el vapor de agua
atmosférico y reemitido isotrépicamente a temperatura mas baja. Asi, una parte de
esta radiacion atmosférica alcanza la superficie marina para ser reabsorbida. La
radicacion neta del océano en onda larga Q, , también llamada retroradiacién, es la
diferencia entre la saliente desde la superficie marina y la devuelta por la
atmoésfera. Efectuando un balance entre los procesos radiativos y teniendo en
cuenta las partidas del balance térmico de los océanos de la tabla anterior, se

verifica:

R=(Q+q)(1-0a)-Q [1.6]

donde a es el albedo de la superficie oceanica. El balance de radiacién por unidad

de superficie puede escribirse también

R=Qs+ Qe+ Qt [1.7]

donde Q: = transporte oceanico de calor por corrientes de adveccién a gran escala,
gue puede tener signo positivo o negativo. De [1.6] y [1.7] se obtiene la ecuacion

de balance térmico

Q+a)(1-0) = Qs+ Qe+ Q+ Qs [1.8]

El albedo de los océanos es una magnitud variable que en esta expresion se
supone constante. Admitiremos que su variacién no es grande, salvo para angulos
de elevacién solar pequefios, aunque las rugosidades superficiales ejercen cierto

influjo sobre la reflectividad.

La figura siguiente presenta la distribucién media anual de los factores del

balance térmico de los océanos en funcion de la latiud.
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La radiacién total entrante de onda corta (Q+q) tiene dos maximos en las
dorsales anticiclonicas subtropicales, con un minimo relativo en la zona ecuatorial,
vinculado a la nubosidad de la zona de convergencia intertropical (ZCIT), tal y

como se aprecia en la figura siguiente.
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El balance radiativo de la expresion [1.6] es positivo para todas las latitudes,
aproximadamente constante en la franja tropical y disminuye rapidamente desde
los tropicos hacia los polos. El calor residual en el océano Q. , es decir, la energia
recibida menos la pérdida de calor en forma de calor sensible y latente (Qs +Q. ),
es positivo entre los paralelos 30°N y 200S aproximadamente, y negativo hacia los
polos. Teniendo en cuenta la estacionalidad, el punto neutro oscilard entre los 400
N y S, y como ninguna zona del planeta se calienta o enfria continuamente, el
déficit en latitudes superiores se mitigara por adveccion de calor, procedente de

latitudes excedentarias, transportado por corrientes oceanicas a gran escala.
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1.4 Interaccidon atmoésfera-océano

Esta claro que el conocimiento de los procesos atmosféricos no puede
comprenderse satisfactoriamente sin la inclusiéon de los mecanismos que actlan en
el contorno inferior de la troposfera y, concretamente, en la regidn interfacial entre

el aire y el mar.

1.4.1 Estructura de la capa limite atmosférica marina

El acoplamiento entre la atmdsfera y el océano da origen a transferencias de
energia en dos formas: cantidad de movimiento y calor, latente y sensible. Este
intercambio energético es condicién necesaria para el mantenimiento de las
circulaciones atmosférica y oceanica, la estabilidad de los climas regionales vy la

produccidon y modificacién de masas de aire y de agua.

Aparecen, sin embargo, problemas considerables cuando tratamos de
investigar la naturaleza y magnitud de estos intercambios. Es usual considerar el
flujo de una propiedad, tal como el vapor de agua, desde el mar hacia el aire, como
si tuviera lugar en dos etapas. La primera a través de una delgada capa de aire en
contacto con el agua, por difusion molecular. El régimen de aire en esta capa, con
un espesor del orden de 1 mm, se supone laminar, esto es, las lineas de corriente
en la capa discurren paralelas a los contornos. Por encima de este régimen laminar
hay un crecimiento rapido del intercambio por turbulencia, hasta que este
mecanismo es predominante en el régimen plenamente turbulento del aire en los

primeros metros de la superficie.

En la practica, la capa laminar sobre el océano es bastante inaccesible a
nuestra capacidad de observacion. Estamos, por tanto, obligados a entender que
los datos procedentes de la capa turbulenta pueden extrapolarse hasta la superficie
marina. Una aproximacion heuristica nos lleva a la suposicién de que una pequena
masa movil de fluido confinada a la capa laminar estara sometida al rozamiento
superficial, pero la geometria en este caso no permite relacionar la fuerza de
friccion con las otras fuerzas exteriores, como la gravedad o el gradiente de
presion. De ahi que, para sostener el movimiento, deberd haber una transferencia
de movimiento lineal a la capa, que habra de ser igual a la tensién tangencial del

viento r.

En cuanto a los flujos de calor y humedad entre el mar y al aire, podemos

intuir que se extienden a través de la capa limite hacia la corriente turbulenta,
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pues, de lo contrario, una acumulacién junto a la frontera destruiria el gradiente
vertical de esta propiedad. Las pruebas de observacién apoyan el concepto de capa
con flujo constante. Normalmente se supone que en la capa limite los flujos de
calor y humedad son constantes con la altura, lo que permitira, mediante

observaciones, estudiar la interaccién entre el aire y el océano.

1.4.2 Perfiles de viento y coeficientes de intercambio

En la frontera, la tension de cizalladura debe ser continua a través de la
region interfacial. La velocidad de friccion se define como la raiz cuadrada del flujo
vertical de momento por unidad de masa, con lo que la tensién turbulenta de
cizalladura 1, responsable del transporte vertical de momento, en la interfase debe

ser igual en ambos medios.

Como la velocidad de friccién es un indice de la escala de movimiento
turbulento, vemos que este Ultimo es considerablemente inferior en el océano que
en la atmosfera. Esto sugiere una escala temporal mayor para el proceso turbulento
en la capa superficial del océano que para la capa limite atmosférica. Como la
altura de la capa de Prandtl en la atmdsfera esta comprendida entre 20 y 50 m, se
deduce que la profundidad equivalente para el mar, es decir, el espesor de la capa
de tensidn constante, es de 1 a 2 m aproximadamente. Lo que indica un perfil de

viento logaritmico para el flujo sobre una superficie rugosa.

En el caso de fluir a lo largo de un contorno aspero se ha confirmado la
relacion de Prandtl entre el parametro de rugosidad y la naturaleza de la superficie.
Sin embargo, uno de los mayores problemas en el intercambio es la configuracién

exacta del régimen del aire sobre las olas en movimiento.
2 Masas de agua, frentes oceanicos y termoclinas

Las masas de agua intervienen de manera muy eficiente en la redistribucién
de la energia, asi como en el clima terrestre, debido principalmente al intercambio

de propiedades con el aire de la baja troposfera.

2.1 Generalidades

Sobre el diagrama de la figura aparecen representadas las propiedades de
temperatura y salinidad (T-S) para diferentes masas de agua del Atlantico central

meridional. La variacion de temperatura con la latitud no es uniforme en los
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océanos, sino que tiende a concentrarse en las fronteras o limites de separacion
entre masas de agua. Estas regiones con gradiente de temperatura mds o menos
definido se conocen como frentes ocednicos. La ecuacion de Margules, que define el
valor de la pendiente de una superficie frontal en la atmdsfera es también aplicable

a una discontinuidad oceédnica de densidad.

Selinidad ( %e )

34,0
— |—2|!"°—1—|~r—|—s-'6.&-._'_

Agua central
sudomericana

Temperatura (°C)
=

Agua
intermedia
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-
T

Agua profunda

"Agua del Ffonde

Las termoclinas son zonas, generalmente en las capas oceanicas superiores,

donde el gradiente térmico alcanza un valor maximo.

2.2 Diagrama temperatura-salinidad y mezcla de masas de
agua

Para caracterizar las propiedades de una columna de agua se utilizan
diagramas T-S que muestra el perfil T-S en funcion de la profundidad, de forma
analoga a los diagramas aerolégicos usados para establecer los perfiles de
temperatura y humedad. No obstante, conviene apuntar que los valores de
temperatura y humedad atmosféricos se encuentran intimamente ligados, mientras
gue la temperatura y salinidad marinas no tienen conexién fisica formal. No
obstante, se ha observado que en determinados lugares la estratificacion vertical
del agua procede de unos valores de T y S que tienden a ser quasi-conservativos.
En este sentido, podemos considerar las masas de agua como analogas a masas de
aire e igualmente susceptibles de ser identificadas por medio de sus caracteristicas
fisicas. Debe advertirse que esta asociacion de valores de T y S suele desaparecer
en la capa de friccion junto a la superficie, donde actian efectos no periddicos,

como calentamiento, enfriamiento y mezcla turbulenta.
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La figura anterior ofrece un ejemplo de diagrama T-S ilustrativo de un
sondeo realizado en el Atlantico Sur, apreciandose, a partir de los valores

caracteristicos, que hay presentes cuatro masas de agua.

En el caso ideal, una masa homogénea de agua con valores fijos de Ty S
quedaria representada en el diagrama por un punto Unico. Pero en la practica, la
mezcla, la difusion, y el intercambio de energia ocasionarian modificaciones. Estos
cambios se demuestran mas facilmente en los diagramas de la figura siguiente. En
principio, el tipo de agua 1 tiene tiene una temperatura T 1 y una salinidad S 1 ,
mientras el tipo de agua 2, a niveles inferiores, tiene de valores T 2 y S 2 ,
representado por las rectas de la figura. Sobre el diagrama T-S (c) esos tipos
aparecen representados por dos puntos, con valores Unicos de T y de S. Si
suponemos ahora que se produce un proceso de mezcla entre ambos tipos de agua,
la estructura vertical de T y de S se modificara segun indican las curvas (i) y
posteriormente (ii). La mezcla progresiva ird suavizando la brusca discontinuidad
inicial de Ty de S y la evolucion de la masa de agua mezclada se representa en la
recta (d) que une los puntos 1 y 2. Los valores resultantes de T y de S tras la

mezcla, suponiendo que tenemosunamasam;aT;yS;yotram,aT,yS,,

T _ m1T1 + mZT-Z S = mlsl + mzsz
m, +m, ' my +m,
Estructura vertical Diagramas T-S
T (%) S (°/s0) $ (°/o0) $ (%/oa) s (°
& 5 10 15 35,0 36,0 35,0 ** 26 35 *26 38 ( /W)aa,o
a i | I 1
b le 1 1
-
.__% 500 500 ‘(5'; _ (0-1000) dy
T 1000 1000 ol0f = -
< 5 d
T 1500 1500 £ |2 2
< o
3 & s.(1000-2000) | 2
a 2000 2000 | (k) E (c) ) (o)

Curva (i) em—eCurva (ii)——m-.

Puede comprobarse que la razéon de mezcla es inversamente proporcional a
la distancia entre los extremos de la linea que los une, por lo que a la profundidad z

los tipos de agua 1 y 2 se mezclan segun la razén

m(1) / m(2) =d;/ d1
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2.3 Masas de agua

En Oceanografia, el concepto de masa de agua proporciona casi la misma
finalidad analitica en sentido sindptico que el de masa de aire en Meteorologia. El
Oceandgrafo podra estudiar con relativo aislamiento sus propiedades, puesto que
las diferentes escalas de movimiento en el mar y en la atmoésfera hacen que las
masas de agua sean mas conservativas que las de aire. Estas Ultimas pueden
modificarse en cuestion de horas, en tanto que las masas de agua conservan

normalmente sus propiedades durante meses e incluso afios.

Mediante el diagrama T-S, una masa de agua puede ser rastreada a lo largo
de sus cambios de posicion y profundidad. A diferencia de las masas de aire, las de
agua se mueven muy lentamente, ocupan aproximadamente las mismas regiones y
sus limites verticales y laterales suelen ser fijos. Para su estudio es determinante el
volumen de agua afectado y el tiempo de residencia en aguas profundas, que es el
periodo transcurrido tras el hundimiento desde las capas superficiales. El
movimiento del agua en profundidad es muy lento. Por ejemplo, al agua superficial
antartica que se hunde hasta el fondo del Atlantico Sur, se mueve hacia el Norte a
unas velocidades medias del orden 0.1 a 1 cm s}, invirtiendo en su viaje hasta el

Ecuador entre 100 y 1000 afios.

Enfriamdento . Enfriamiento
y: 3 . Y
hundimiento SPF  STC NED - STC  NPFpyndimiento
e | ol » o Lw» | gl Tgm

Ol

Profundidad (km)

SPF = Frente surpolar STC - Convergencia subtropical
NED - Divergencia surecuatorial NPF - Frente norpolor -
SAC - Agua central sudatléntica NAC - Agua central noratléntica

Med = Mar Mediterréneo NA - Atléntico norte

Aunque no tenga gran valor practico para el meteordlogo, el estudio del
agua en las profundidades ocednicas puede ser interesante. La seccién vertical

simplificada de la figura ilustra como el maximo volumen de cubeta oceanica
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atlantica esta lleno de fria agua profunda nordatlantica, formada en latitudes
septentrionales, donde la estructura de las masas superiores e inferiores de agua
es bastante homogénea. Durante el invierno, el enfriamiento de las aguas
superficiales en el Mar del Labrador y en los mares de Noruega y del Norte
incrementa su densidad, ocasionando su hundimiento a lo largo de superficies de
densidad constante y su posterior desplazamiento hacia el Sur como aguas
profundas y aguas de fondo Nordatlantica. Ese enfriamiento, producido en aguas
desprovistas de cobertura de hielo superficial, no se origina en contacto con aire en
reposo, sino por interaccién con los flujos catabaticos de aire frio continental, que
provocan un enfriamiento mucho mas efectivo, por tener unas temperaturas mucho
mas bajas que las de las masas de aire maritimo. Las trayectorias o, =cte seguidas
por las aguas que se sumergen son mas verticales en los limites de las regiones
articas y antarticas, es decir, en aquellas zonas con mayor gradiente horizontal de
p. Estas se denominan zonas de ventilacién, pues se trata de las areas donde la
interaccidon atmosfera océano es mas activa, con un transporte hacia el fondo de las
propiedades adquiridas en contacto con la superficie. Son las areas del globo
terrestre en donde la renovacion de CO, es mas efectiva, en virtud de su disolucién

en la superficie del océano y su posterior transporte hacia el fondo.

La clasificacién como aguas profundas o de fondo depende de la profundidad
alcanzada por las aguas frias que, a su vez, dependerd el grado de enfriamiento
logrado en la estacion invernal. En el Atlantico Sur ocurre un proceso semejante en
el area del Mar de Weddell, generandose agua de fondo antartica, que se extiende
hacia el Norte del Atlantico meridional y es identificable a profundidades abisales en

las proximidades del Ecuador.

La observacion demuestra que todas las cubetas ocedanicas estan llenas de
aguas frias densas, que han sido originadas en superficie a altas latitudes. En
latitudes inferiores la temperatura superficial es elevada y, aunque la intensa
evaporacion provoca mayor salinidad, la densidad del agua superficial sigue siendo
menor, lo que impide su hundimiento, incluso en condiciones de intensa
convergencia. La acusada termoclina de bajas latitudes se opone también a la

mezcla vertical.

El agua superficial también puede hundirse en zonas de convergencia. En
tales casos, el agua descendente no alcanzara el fondo, sino que se derramara
lateralmente a una profundidad determinada por su densidad. Todas las masas

oceanicas se encuentran sometidas en superficie a procesos radiativos y de
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intercambio que las hacen hundirse y esparcirse hasta profundidades acordes con
su densidad. Los rasgos distintivos de las masas de agua subsuperficiales son, en
general, distintas, pero en el caso de los primeros 100 6 200 m no estan tan bien
definidas. En esta capa, en bajas y medias latitudes, sus propiedades son
determinadas por la interaccién aire-mar y la gran variabilidad en las transferencias

de energia hace que las masas no resulten, ni aproximadamente, homogéneas.

2.3.1 Masas de agua profunday de fondo

Como se dijo, en el Atlantico Norte, son producidas en las cuencas
semicerradas de los Mares del Labrador, de Noruega y del Norte, mediante mezcla
del agua salada de la deriva noratlantica con el agua mas fria al Este de la corriente
de Groenlandia y el subsiguiente enfriamiento invernal en la superficie. Las
variaciones anuales en las caracteristicas del agua superficial y el grado de
enfriamiento producen hundimientos a diferentes profundidades, situando las
temperaturas mas bajas en el fondo oceanico. El agua del fondo antartico se forma
en varias zonas alrededor del continente, especialmente en el Mar de Weddell. La
extensa produccion de hielo durante el largo invierno provoca un notable aumento
de salinidad sobre la plataforma continental. Este agua se hunde y fluye hacia el
Norte cuesta abajo del continente antartico. Se mezcla con agua circumpolar algo
mas templada, con la eventual formacion de una masa de agua con temperaturas
del orden de -0.5°C y una salinidad tipica del 34,66 %o.

Dado que los limites septentrionales del Océano Indico estan en el
subtrdpico, no hay fuente septentrional ninguna de aguas profundas frias, como en
el Atlantico. La salida de agua muy salada desde el Mar Rojo desempefia un papel
significativo en el mantenimiento de un cuerpo de agua profunda de gran densidad
al Norte del agua procedente del Atlantico Sur y de la corriente circumpolar
antartica. Estas aguas contindan fluyendo hacia el Este, es decir, hacia el Pacifico,
donde la estructura de sus aguas profundas es muy semejante a la del Indico. Si
bien el Pacifico Norte se extiende hasta latitudes bastante altas, no tiene
virtualmente comunicacion alguna con el Océano Artico, lo que significa que no
actla ningdn mecanismo comparable al del Atlantico Norte para la formacién de
aguas profundas y de fondo. Asi pues, aparte de una pequeiia formacion localizada
en el lejano Noroeste, toda el agua profunda entra por el Sur. Como resultado de
su historia, la distribucion de T y S en el agua del Pacifico es mucho mas uniforme

gue en la del Atlantico.
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2.3.2 Masas de agua intermedias

Se forman en regiones de convergencia. Las mas importante es el agua
intermedia antartica (AI), resultante del hundimiento de agua superficial en la zona
de convergencia antartica, alrededor de los 50°S. Esta agua fluye hacia el Norte por
debajo del agua menos densa que se halla entre la convergencia antartica y la zona
de convergencia subtropical. Esta agua superpuesta se mezcla con la capa superior
de agua profunda subyacente. La masa de agua resultante tiene relativamente poca
salinidad y puede perseguirse a través del ecuador hasta los 20°N. En los océanos
Indico y Pacifico Sur, el AI no alcanza mas alla del ecuador. En el Atlantico Norte,
se forma una masa de agua intermedia en la convergencia al limite septentrional de
la corriente del Golfo, situada al Este de Terranova. Esta agua se sumerge y se
esparce hacia el Sur, mezclandose con agua central, pero sin formar una gran
masa. Es mas importante el agua intermedia formada por agua caliente muy salada
gue fluye desde el Mediterraneo por el fondo del Estrecho de Gibraltar. Se mezcla
con aguas atlanticas para formar una masa de agua intermedia, bastante salada,
que discurre a profundidades comprendidas entre 1000 y 2000 m por el Atlantico,

tanto al Norte como al Sur.

2.3.3 Masas de agua centrales

Estas masas se originan en los tres grandes océanos en las zonas de
convergencia subtropical que se encuentran entre las latitudes 35° y 400 al N y al
S. En estas areas, el agua se sumerge a lo largo de un cinturén de latitud mas o
menos constante, reflejandose en la estructura vertical de agua la variacién

meridiana de S y T en la superficie.

2.4 Frentes oceanicos

La superficie de discontinuidad que separa dos liquidos de diferentes
densidades sera horizontal al alcanzar aquéllos el reposo, como consecuencia del
gradiente de presién que surge entre ambos en presencia de una frontera inclinada.
Pero en el caso en que los liquidos estén en movimiento, la superficie de
discontinuidad tendra una inclinacion que vendra dada por [1.14]. Admitiendo

equilibrio hidrostatico, esta expresion puede reducirse a
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donde V; , VL, y p1, p2 son las velocidades y densidades respectivas de las masas de
agua 1 y 2. En el caso de que las velocidades sean de la misma direccién, la

inclinacion B de la discontinuidad sera

tgﬂ:_ipzvz -4
g p—p

Andlogamente al caso atmosférico, los frentes oceanicos se forman donde
exista una convergencia entre corrientes de propiedades suficientemente
diferenciadas. En un campo de deformaciéon con el eje de dilataciéon alineado
zonalmente hay una concentracion de gradiente térmico junto a dicho eje.
Probablemente, el ejemplo mas conocido de frente oceanico es el que se da en la
frontera septentrional de la corriente del Golfo, junto a Terranova, donde la
corriente fria del Labrador fluye a lo largo de las aguas calidas procedentes del

Golfo de México.

Todos los limites de corriente oceanicos presentan una estructura
semejante, pero aun en el caso del Kuroshio, con ciertas analogias con la corriente
del Golfo, los gradientes vertical y horizontal estdn mucho menos desarrollados. La
razon compleja de esta diferencia esta, en parte, relacionada con la topografia del
contorno occidental de la cubeta oceanica, a la que se ajusta el flujo. Casi en
bloque, el enorme volumen de agua que ocasiona la corriente del Golfo es forzada a
salir del Golfo de México a través del canal que separa Cuba y Florida, generandose
un quasi-chorro, es decir, un flujo concentrado paralelo a la costa oriental
americana hasta que abandona la plataforma continental. El Kuroshio, por el
contrario, no esta confinado en sus primeras etapas, ya que se genera por deflexion
gradual hacia el Norte de la corriente ecuatorial del Pacifico Norte a medida que se

aproxima al continente asiatico.

2.5 Transformacién de las masas de aire sobre los océanos

La importancia de los limites de las principales masas de agua tiene interés
para el meteordlogo, por su notable efecto en la transformacion de las masas de
aire que descansan sobre el océano. En particular, las areas oceanicas situadas al
Este de los litorales continentales participan en una vigorosa interaccion con la
atmoésfera. Los efectos mas espectaculares se manifiestan cuando el aire polar
continental fluye sobre el mar desde el interior del continente asiatico o desde los

Estados Unidos hasta el Golfo de México. La principal dificultad en los estudios

Informe CORRIENTES MARINAS 25/39




[EUNDACION
S
<

E

sobre intercambio de propiedades entre océano y atmdsfera estriba en la escasez

de datos sinépticos.

La variacion de la temperatura potencial 6 a lo largo de la trayectoria u sera

de o6 o0 00

at "ot Y
Utilizando estas expresiones se han realizado numerosas campafas
experimentales que han arrojado resultados bastante satisfactorios. Manabe
estudid el balance de energia en una penetracion fria intensa en Japdn procedente
del continente asiatico. Como se esperaba, las observaciones evidenciaron que la
base de la inversidon de subsidencia se elevé desde unos 900 HPa al abandonar
tierra hasta los 700 HPa al Oeste del litoral japonés. La conveccién se vigorizé hasta
los 700 HPa mas alld de las costas de Japdén, dado que la transferencia de calores
sensible y latente desde el mar hacia el aire se intensific6 mucho durante la

invasion.

2.6 Termoclinas

En las franjas subtropicales, los océanos pueden dividirse en tres capas mas
o menos horizontales. Los espesores de estas zonas sélo pueden concebirse como
promedios. La capa superior se extiende normalmente hasta los 50 — 200 m de
profundidad, techo de la termoclina superior, cuyo espesor suele ser de 100 - 200
m. La termoclina principal abarca 500 - 1000 m, por debajo de la cual la capas
profundas presentan un débil gradiente térmico negativo. Las termoclinas son,

pues, aquellas zonas en las que se concentra el gradiente vertical de temperatura.

En latitudes medias, durante los seis meses invernales, el aumento de la
mezcla por el viento produce una capa casi isoterma desde la superficie hasta la
termoclina principal. En verano, la superior insolacién da origen a las llamadas

termoclinas estacionales.

En latitudes mas altas, hacia el lado polar de los frentes polares oceanicos
no hay ninguna termoclina principal, pero en verano se desarrollan delgadas

termoclinas transitorias.
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2.7 Espesor del estrato

Se denomina asi a la distancia vertical desde la superficie hasta el techo de
la termoclina estacional, si la hubiere, o de lo contrario, de la termoclina principal.

Las variaciones de espesor del estrato pueden deberse a diversas causas:

cambios en la velocidad del viento

propagacion de ondas internas
- absorcion o cesidon de calor hacia la capa superficial o desde ésta

- afloramientos o hundimientos

cambios en la topografia del fondo

Tomando en cuenta estos factores, el espesor del estrato es proporcional a
la intensidad del viento, de tal forma que un aumento del viento hard que la
termoclina se profundice, y viceversa. Las ondas internas que se propagan en una
superficie de discontinuidad ocasionan desplazamientos verticales del agua al nivel
de la onda, lo que provoca una periodicidad en el espesor del estrato. Sin embargo,
no todos los desplazamientos verticales son debidos a ondas internas, ya que
pueden ser impulsados por variaciones en la velocidad del flujo. Frecuentemente se
observan ondas internas con periodicidades diurnas y semidiurnas, como
consecuencia de las mareas. Por otra parte, un afloramiento o upwelling de aguas
frias elevara la termoclina, que puede alcanzar la superficie si es vigoroso,
produciéndose el efecto contrario en caso de hundimiento de las aguas. La
influencia de la topografia del fondo estd relacionada con los movimientos
verticales, pues toda corriente que fluya sobre un bajio dara origen a movimientos

ascendentes de agua.

2.8 Haloclina

Este término se usa, a veces, para describir un gradiente positivo de
salinidad, que puede encontrarse junto a la superficie especialmente en los trépicos
y subtropicos y en areas marinas afectadas por la escorrentia de agua dulce.
Cuando se presenta una haloclina, el maximo de salinidad se produce en el techo
de la termoclina. Este gradiente positivo de S no es un prerrequisito para la

estabilidad vertical, pues va asociado a temperaturas rapidamente decrecientes con
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la profundidad, aumentando asi la densidad y contrarrestando el factor de

salinidad.

La aparicion de haloclinas en aguas tropicales es el resultado del movimiento
de corrientes casi superficiales, que discurren muy saladas a poca profundidad
hacia el ecuador. Esta intrusiéon, por debajo del agua superficial con menor

salinidad, produce la haloclina.

3 Corrientes superficiales

3.1 Introduccion

La circulacién superficial en los océanos es el resultado de varios procesos
entre los que se incluyen la traccion del viento que actla sobre la superficie del
agua y las diferencias de densidad debidas, entre otras causas, al calentamiento
solar. Si supusiéramos que los sistemas de corrientes observados son simplemente
el efecto de la accién del viento, deberiamos esperar que se acomodasen a los
cinturones de vientos mas importantes sobre la Tierra. De hecho lo hacen en buena
medida; sin embargo, aparte del obstaculo obvio que constituyen los continentes,
puede observarse una cierta desviacion de las corrientes respecto a la direccion del
viento en el sentido de las agujas del reloj en el hemisferio norte y en sentido
contrario en el hemisferio sur. Esta desviacién es una consecuencia de la rotacidon
de la Tierra, manifestada aqui a través de la aceleracién de Coriolis. Recuérdese
gue la aceleracion de Coriolis actla sobre todo objeto en movimiento, es
directamente proporcional a la celeridad del mismo, actla perpendicularmente a la
velocidad y depende de la latitud, siendo maxima en los polos y nula en el ecuador.
Este efecto hace que los objetos se desvien mas cuanto mayor sea su velocidad, y
no tiene influencia en la energia del movimiento, modificando sdélo la direccion,

hacia la derecha en el hemisferio norte y hacia la izquierda en el sur.

3.2 Caracteristicas de las corrientes oceanicas superficiales

Podemos describir en forma muy simplificada los sistemas principales de
corrientes superficiales como anillos circulatorios limitados por los continentes y por
el ecuador meteoroldgico, con sentido horario en el hemisferio norte y antihorario
en el sur. La linea que se conoce como ecuador meteoroldgico estd determinada
por la maxima temperatura superficial del aire atmosférico, y hacia ella convergen

los vientos alisios.
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Estos anillos circulatorios no estan centrados en las cubetas sobre las que
circulan, sino desplazados hacia el oeste, de modo que las corrientes del oeste de
los océanos son, como normal general, mas intensas, estrechas, rapidas vy
profundas, mientras que las del este son mas dispersas, anchas, someras y lentas.
Por ejemplo, la corriente de Kuroshio, en Japdn, es seis veces mas intensa en flujo
gue la corriente de California, que por su parte es cuatro veces mas ancha. Las
velocidades de la primera pueden alcanzar 10 km/h, mientras que en la segunda
raramente llegan a los 2 km/h. Este fendmeno se conoce como intensificacion
occidental, y es debida a la rotacién de la Tierra y a la conservacién del momento

angular. El mismo fenémeno ocurre con la corriente del Golfo y la de Canarias.

Las corrientes en los océanos del Sur son, en lo que se refiere a los aspectos
descritos, imagenes especulares de las del norte, presentando también la
intensificacién occidental. Notese que la linea divisoria entre las circulaciones del
norte y del sur, el ecuador meteorolégico, como ya se ha dicho, esta situado a unos
pocos grados al norte del ecuador geografico (5° en promedio) debido a la simetria
en la distribucién de las masas de tierra y de agua en el planeta; su posiciéon oscila

ligeramente a lo largo del afio.

La imagen mas elemental que uno puede hacerse de una corriente marina,
la de una especie de rio de contornos fluidos que avanza en medio de las aguas del
océano de un modo relativamente ordenado, es incorrecta, aunque su presencia en
nuestras mentes se ve reafirmada por el uso que hacemos de ella al representar las
corrientes conocidas sobre los mapas. Una corriente es mucho mas parecida a un
manojo de remolinos de tamafios variables que flanquean un sinuoso curso central,
mas semejante al rio que nos imaginamos, pero que serpentea sin cesar alrededor
de la curva que pintamos en los mapas, formando meandros (llamados “eddies”)
que a veces se cierran y separan como anillos menores del curso central, y entrega
sus aguas continuamente a los torbellinos en los que disipa parte de su energia y se
mezcla con las aguas adyacentes del océano. Soélo ha sido posible reconocer
plenamente esta compleja estructura de las corrientes y comenzar su estudio
sistematico con el uso de la teledeteccion. Lo que identificamos como una corriente
oceanica es comparable al clima atmosférico de determinada regiéon del planeta,
mientras que los efimeros meandros, los anillos menores y los torbellinos de
distintas escalas son andlogos a los procesos meteoroldgicos responsables del

tiempo local.
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Las diferencias de densidad entre aire y agua determinan que mientras que
las escalas del tiempo atmosférico son del orden de cientos a miles de kildbmetros y
de unos cuantos dias, las del "clima" oceanico son de decenas de kildbmetros y

algunos meses.

La complejidad de las corrientes marinas hace importante distinguir, para
interpretar correctamente las observaciones sobre las mismas, entre corrientes
determinadas segun mecanismos eulerianos o lagrangianos. Si uno dispone de una
serie de medidas de velocidades obtenidas "simultdneamente" por un conjunto de
correntimetros o por otros medios, podria trazar lineas que fuesen tangentes a los
vectores velocidad registrados en cada punto. Estas son las lineas de corriente
obtenidas segin un mecanismo euleriano, las obtenidas normalmente de la
observacién. Estas lineas, sin embargo, no representan el curso real del fluido en su
movimiento, ya que las velocidades locales varian con el tiempo. Las trayectorias
reales del fluido son las lineas de corriente lagrangianas, cada una de las cuales es
matematicamente la integral temporal del vector velocidad de cierto volumen de
fluido con un movimiento conjunto. Obtener velocidades lagrangianas a partir de
medidas de corrientes en posiciones geograficas fijas es complicado. Para su
estudio se utilizan las boyas derivantes que, viajando con la corriente y provistas de
un transmisor de radio cuya sefial puede recogerse mediante un satélite o un

receptor a bordo del barco, van indicando su posicion a lo largo del tiempo.

3.3 Principales corrientes oceanicas

La figura es una representacién esquematica de los principales sistemas de

corrientes oceanicas superficiales. Los volimenes desplazados por estas corrientes
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son enormes. Para cuantificarlos se utiliza como unidad el Sverdrup (Sv) que
equivale a un flujo de un millbn de metros cubicos de agua por segundo. Los
sistemas mas importantes se ajustan a la descripcion general expuesta

anteriormente.

Valores tipicos de caudales o velocidades, representativos de la magnitud de

algunas de estas corrientes, son:
Corriente del Golfo: 55 Sv, 150-250 cm/s
Corriente de Canarias: 2-16 Sv.
Corriente de Kuroshio: 65 Sv, 75-300 cm/s.
Corrientes Ecuatoriales: 10-30 Sv, 20-50 cm/s
Contracorriente Ecuatorial: 10-25 Sv, 40-60 cm/s
Corriente Circumpolar Antartica: 100 Sv, 25-30 cm/s
Corriente del Artico: 1-3 cm/s

Las velocidades mas grandes se alcanzan en las zonas occidentales de los
sistemas circulatorios del hemisferio norte, en los océanos Pacifico y Atlantico,

llegando hasta los 3 m/s en la Kuroshio.

El ecuador meteoroldgico, zona de vientos débiles y erraticos, contiene la
contracorriente ecuatorial, que resulta de la acumulacion de agua célida y poco
densa en la parte oeste de la cubeta del pacifico, lo cual da lugar a una pendiente
hacia el este de unos 4 cm cada 1000 km. La contracorriente ecuatorial se dirige

hacia el este entre las corrientes ecuatoriales norte y sur, que fluyen hacia el oeste.

La corriente circumpolar antartica, o deriva de los ponientes, es la Unica que
cruza los tres océanos mas importantes, ya que circunda completamente la

Antartida en direccidn este. Es una corriente potente y profunda (2500-3000 m).

3.4 Topografia dinamicay corrientes geostroficas

El procedimiento mas directo para medir la velocidad y direccion de una
corriente es el uso de correntimetros. Esto, sin embargo, resulta muchas veces

demasiado caro y presenta mayores dificultades operativas que otro método mas
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comunmente utilizado para determinar movimientos de corrientes de gran escala,
basado en la distribucion de densidad (y por tanto, de la presiéon) en una regién
oceanica de interés. Lo significativo son las variaciones o anomalias horizontales de

la densidad.

La distribucion de dichas anomalias puede relacionarse con la desviacién de
la superficie del agua con respecto a la horizontal; con ellas puede construirse un
mapa mostrando la topografia dinamica, que se definird mas adelante, pero que en
esencia describe las irregularidades de la superficie del mar. La topografia refleja
los gradientes de presién horizontales, y a partir de ella es posible obtener

aproximaciones de corrientes reales.

3.4.1 Geopotencial, geoide y topografia dindmica.

En cada lugar del planeta cualquier masa sufre una aceleracién total debida
a (i) la atraccién gravitatoria mas (ii) la rotacion diaria de la Tierra (esta ultima es
una aceleracién de inercia). El campo de aceleraciones correspondiente, como
campo vectorial, puede derivarse de un potencial, que se denomina geopotencial. El
geopotencial tiene dimensiones de aceleracion * longitud, o lo que es lo mismo,

energia / masa.

La direccion del gradiente del geopotencial (que es la de la plomada) se
llama vertical, y su magnitud es la g que normalmente se llama aceleracion de la
gravedad (aunque realmente sea algo mas), y es la que se mide por ejemplo con el
socorrido experimento del péndulo. La horizontal esta definida en cada punto por el
plano paralelo a la superficie equigeopotencial que pasa por dicho punto. Estas
superficies no son esferas, como corresponderia a una Tierra con perfecta simetria
esférica y que no rotase, pero no estan muy lejos de ello. Las variaciones del valor

de g al nivel del mar a lo ancho del planeta estan dentro de un rango de +0,3%.

Si el mar estuviese en reposo, en ausencia de perturbaciones causadas por
la densidad del agua, las corrientes o la presidon atmosférica, su superficie
coincidiria con una equigeopotencial, de modo que no existiesen gradientes
laterales de presidn. A esa superficie (imaginaria, ya que los océanos nunca estan
en reposo) se le llama nivel del mar y también geoide, y se toma como cero del
geopotencial (origen de potenciales). La gravedad es siempre perpendicular a dicha
superficie, ya que no existen fuerzas horizontales que la perturben. Las

desviaciones del nivel del mar asi definido respecto de una esfera perfecta llegan a
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cientos de metros, sobre todo por causa de las irregularidades de distribucion de

masa en la corteza sélida del planeta y por su velocidad de rotacion.

Las unidades del geopotencial en el sistema internacional son J/kg (6 m?/s?)
pero con mas frecuencia se utiliza el metro geopotencial (mgp), definido como

exactamente 9,8 J/kg.

Con esta definicién, el valor del geopotencial a una altura dada sobre el nivel
del mar, expresado en metros geopotenciales, tiene un valor numérico muy
aproximadamente igual al de esa altura expresada en metros. Asi, la distancia
entre dos superficies equigeopotenciales que se diferencian en 1 mgp, es decir, en

9,8 J/kg, es con mucha aproximacién de un metro.

Se siguen utilizando otras unidades para el geopotencial. En particular el
metro geopotencial pretende sustituir al metro dindmico (md), aun en uso, que se

define como 10 J/kg, en lugar de 9,8.

Dada una superficie cualquiera en el planeta, su interseccion con una familia
convenientemente elegida de equigeopotenciales define "curvas de nivel" sobre la
superficie inicial que dibujan, por asi decirlo, su topografia energética, que
habitualmente se denomina topografia dinamica. Si bien el término de topografia
dinamica es apropiado para una superficie cualquiera, su uso se restringe
corrientemente a la de la superficie libre del mar. El valor correspondiente a esas
curvas de nivel suele darse en metros dinamicos o metros geopotenciales. Es
frecuente que se use como cero de la topografia dinamica un nivel de referencia
distinto del nivel del mar, definido mas abajo, por ejemplo a una profundidad
determinada bajo éste. La razdn es la extrema dificultad en la medicién directa de
las desviaciones respecto del geoide, que no superan los diez metros en toda la
extension de la superficie oceanica (mientras que, como se dijo, el propio geoide se

separa cientos de metros de una esfera perfecta).

3.4.2 Topografia dinamicay gradientes de presion.

Si la superficie de una region dada del océano no es horizontal, esto es, si
tiene una topografia dindamica, las aguas inmediatas a la superficie sufriran
aceleraciones debidas a gradientes laterales de presién, y por tanto se veran
impelidas a ponerse en movimiento o modificar el que tuviesen. Antes de explicar la
aparicion de tal gradiente y como calcularlo es necesario introducir varias

definiciones Utiles.
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En el seno de un medio fluido como el mar la presion varia entre unos
puntos y otros, aumentando, en general, conforme nos sumergimos. En lo que
sigue, cuando queramos calcular la presion p a determinada profundidad, z,
supondremos siempre que la columna de agua por encima del punto que
consideremos estd en equilibrio hidrostatico. La presién dependera pues tanto de la

profundidad como de la densidad media en la columna de agua, d:

P(z) = po + dgz

Llamamos superficie isobdrica, o simplemente isobara, a cualquier superficie
que satisfaga que todos sus puntos tienen igual presién. En una region en la que la
presiéon atmosférica es "suficientemente" constante, la superficie del mar es una

isobara.

Como ya sabemos, la densidad en el seno del océano también varia,
dependiendo sobre todo de la temperatura y la salinidad. Llamamos isopicnhas a las

superficies sobre las cuales la densidad tiene el mismo valor en todos los puntos.

En el mar podemos distinguir, respecto a la densidad, dos situaciones
basicamente distintas. Si la densidad varia de modo semejante a la presion, y por
tanto isobaras e isopicnas son paralelas, se habla de una situacion o régimen
barotropico. Por el contrario si las variaciones de densidad no estan correlacionadas
con las de presién (debido, por ejemplo, a una distribucidn irregular de salinidad),
se habla de una situacion o régimen baroclinico; las isopicnas estan entonces

inclinadas respecto a las isobaras.

Situ.cién barotrrics Situacién tar
Isnharas & isopicnas p |sobasss & isopicnas no parslelas

£ §

5,1 =

= 3

8 g

a a
Superfices isobdricas
Superfides isopionicas
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Considérense los puntos A y B en la figura, situados en la misma horizontal.
La presion en A es la atmosférica, mientras que en B esta incrementada por el peso
de la columna de agua soportada. Por tanto entre B y A hay un gradiente de

presion de valor

El gradiente de presidn es una fuerza por unidad de volumen; dividiendo por

la densidad obtenemos la aceleracién correspondiente:

1
a,=——Ap=gtgo
d
g
Notese que esta ecuacidon se ha obtenido utilizando la hipétesis de equilibrio

hidrostatico local (en B).

A partir de un mapa de topografia dinamica de una superficie isobarica

podemos calcular facilmente a,.

3.4.3 Flujo geostrofico

En cuanto las aguas inician su movimiento, impulsadas por el gradiente de
presidn, se ven sujetas a la accion de la aceleracion de Coriolis, siempre
perpendicular a la velocidad de la corriente, y de mddulo a.= fv, donde v es la
velocidad de la corriente y f es el factor de Coriolis (f=2 w seni , w es la velocidad
angular de la Tierra = 2n / 86400 rad s-1 y A la latitud del lugar). La aceleracion de
Coriolis, al ser perpendicular al movimiento, no cambia la celeridad (es una
aceleracion normal) y por lo tanto no cambia tampoco la energia cinética del agua

en movimiento.

La corriente, bajo la accién simultanea de la aceleracion del gradiente de
presion y de la de Coriolis, va modificando su direccién, cada vez mas divergente
de la inicial, hasta desplazarse perpendicularmente al gradiente de presion. En ese
momento las dos aceleraciones se cancelan mutuamente, y la corriente continuara
su movimiento sin acelerarse: se ha alcanzado el equilibrio geostrdfico, y la
corriente resultante se llama corriente geostrofica. En estas condiciones, de flujo

geostrofico, se tiene pues
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Estas son dos formas de la llamada ecuacién del gradiente, y son validas en
circulacién geostréfica para cualquier superficie isobarica (no sélo la superficial),
siendo 6 el angulo que da la inclinacién de tal superficie respecto a la horizontal. La
segunda forma muestra que la velocidad del flujo geostréfico sélo depende de la

latitud (a través de f) y de la inclinacidn de las superficies isobaricas.

Ahora podemos completar la interpretacion iniciada antes de un mapa de
topografia dindmica. Por lo ya dicho, si suponemos que la situacién descrita por el
mapa es de circulacién geostrofica, las curvas de nivel, perpendiculares al gradiente
de presién, son paralelas a la corriente, cuya velocidad es, utilizando la ecuacion

del gradiente:
v=a,/f

La suposicion de que el flujo es geostrofico esta justificada si el movimiento
se ha desarrollado durante un tiempo suficiente para que la accion de la aceleracion
de Coriolis sea significativa, y si otras posibles aceleraciones distintas de las del
gradiente de presion (debidas, por ejemplo, a rozamientos con el fondo) pueden

ignorarse.

Si la corriente circula en régimen barotrépico todas las isobaras tendran la
misma inclinacién, con independencia de la profundidad, y por tanto la velocidad de

la corriente geostréfica sera también la misma en todas las profundidades.

3.4.4 Corrientes geostroficas en régimen baroclinico

En contraste con las condiciones barotrdpicas, la corriente geostrofica que
fluye en condiciones baroclinicas depende de la profundidad, ya que las variaciones
de la densidad fuerzan a que las isobaras no se mantengan paralelas a la superficie

conforme nos sumergimos.

A partir de la distribucidon de densidad podemos conocer sélo la divergencia,
el cambio en la separaciéon entre dos isobaras dadas. Por lo tanto sélo podemos
deducir velocidades relativas de corrientes, esto es, de la corriente a cierta
profundidad respecto a otra tomada como referencia. Sin embargo, si conocemos la

pendiente de la isobara o la velocidad absoluta de Ila corriente a alguna
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profundidad, podemos usar la distribucion de densidad para calcular las velocidades
geostroficas absolutas a otras profundidades. Varios cientos de metros por debajo
de la superficie la fuerza que genera el gradiente horizontal de presion es varios
ordenes de magnitud menor que cerca de la misma, por lo que con frecuencia se
toma como nivel de referencia uno suficientemente profundo, en el que se suponen
las isobaras horizontales. Las velocidades de corrientes relativas a dicho nivel se

consideran pues como absolutas.

Con el procedimiento descrito es posible medir las corrientes geostroficas.
Para ello es necesario realizar una serie de medidas de temperatura y salinidad
hasta una profundidad de alrededor de 1 km en un nimero de puntos localizados
(lamados estaciones). A partir de esos datos, se computan los gradientes de
presidon horizontal en un mapa de topografia dinamica. Si se unen puntos de igual
topografia dinamica y se asume el efecto de Coriolis, entonces el flujo serd
tedricamente paralelo a las lineas. Cuando pongamos flechas en los contornos
sefialando la direcciéon apropiada, indicaran la direccion del flujo y se llamaran
lineas de corriente geostrofica. El espaciado entre tales lineas nos da una idea de la
velocidad del flujo. Donde estén muy poco espaciadas el gradiente de presion

horizontal es grande vy el flujo serd muy rapido.

La corriente oceanica mejor estudiada, la del Golfo, y su analoga en el
Pacifico, la corriente de Kuroshio, son ejemplos de corrientes aproximadamente

geostroficas en régimen baroclinico.

3.4.5 Origen y mantenimiento de la topografia dindmica

¢Como se forman y mantienen las irregularidades en la superficie del mar?
Para responder a esta pregunta examinemos la interaccién entre viento, gravedad y
efecto de Coriolis. Ya se ha discutido el efecto que el viento, a través del
mecanismo propuesto por Ekman, tiene sobre el movimiento de las aguas

superficiales.

Este efecto en gran escala da lugar a la topografia dinamica asociada a los
anillos circulatorios de las corrientes superficiales. Los alisios del Noreste y los
vientos del oeste en latitudes medias del hemisferio Norte empujan el agua, por
medio del transporte de Ekman, hacia una zona intermedia donde se ve obligada a
acumularse, combdandose la superficie en las zonas centrales de los anillos

circulatorios. Esta acumulacién de agua calida superficial es inestable, por su
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inclinacion respecto a la horizontal, de modo que se produce un aceleracién (de
presion) hacia el exterior del sistema. Esta aceleracién se combina con la de
Coriolis, desviando las aguas que se hayan desplazado hacia el exterior de la regién
cum sole, esto es, en sentido horario en el hemisferio norte y antihorario en el sur.
El equilibrio entre todas las aceleraciones se alcanza cuando el agua fluye alrededor
de la "cumbre" acuosa, paralelamente a los contornos de topografia dinamica, o
lineas de corriente. La situacion es estable puesto que si el agua se desviase hacia
el centro del sistema volveria a ser expulsada por la aceleracion de presion,
mientras que si lo hiciese hacia el exterior seria devuelta a la trayectoria inicial por
Coriolis. Este es un ejemplo muy ilustrativo de la situacién de equilibrio geostroéfico

ya descrita antes.

Estos efectos pueden ser producidos tanto por los sistemas de vientos
"climatoldgicos", de escala planetaria, asociados a la circulacién general de la
atmodsfera, como por vientos debidos a sistemas de presion regionales. A los
primeros corresponden los grandes anillos circulatorios ocednicos ya descritos, a los

segundos estan asociados los fendmenos descritos en el siguiente epigrafe.

3.4.6 Convergencias y divergencias

El arrastre del viento en la superficie del mar no sélo causa un movimiento
horizontal en el agua, sino que también genera movimientos verticales. Cuando la
traccion del viento o de los vientos en determinada regidon produce una divergencia
en la superficie del agua, otra agua mas profunda debe ascender para ocupar el

lugar de la desplazada.

Contrariamente, cuando hay una convergencia de cuerpos de agua en
superficie, debe producirse en algin momento un descenso de agua, ya que ésta
no puede acumularse indefinidamente en la zona de convergencia; tiene lugar

entonces un hundimiento.

El afloramiento de agua subsuperficial y el hundimiento de agua superficial
pueden tener lugar en cualquier area ocednica, tanto en zonas costeras como en
océano abierto. El transporte de Ekman es hacia la derecha del viento, causando
divergencia en la superficie del agua y afloramiento. Bajo estas condiciones, la
superficie del mar estd mas baja y la termoclina asciende. Este movimiento

ascendente en respuesta al efecto del viento se conoce como bombeo de Ekman.
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3.5 Instrumentacion

Se utilizan una gran variedad de técnicas para la medicion de corrientes
superficiales. Se han mencionado ya las boyas derivantes y el calculo de corrientes
geostroficas baroclinicas a partir de medidas in situ de perfiles de temperaturas y

salinidades y, a partir de estas, de densidades.

Se utilizan también correntimetros mecdanicos, con un sistema de hélice
acoplado a un dispositivo registrador que puede ser de bolas, en los modelos mas
clasicos, o eléctricos, en los mas recientes. Estos ultimos se utilizan cuando se
quiere obtener un registro de gran duracion, instaldndose entonces de modo
semejante a las cadenas de termistores, provistos de una unidad lectora-

registradora electrénica.

Otra técnica actual de gran potencia son los correntimetros Doppler, basados
en el eco que las particulas en suspensién en el agua devuelven de una seiial
sonora. Esta técnica permite la determinacién de perfiles verticales de velocidad de

resolucién espacial y temporal muy superior a los correntimetros mecanicos.
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