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Introducción a la Interacción entre el Océano y la Atmósfera

– Comparación entre las propiedades del océano y la atmósfera

– Flujos de momento y calor entre el océano y la atmósfera
• Flujo de momento entre la atmósfera y el océano. Esfuerzos de Reynolds.
• Flujos de calor entre el océano y la atmósfera. 

– Flujos de radiación
– Flujos turbulentos.

• Fórmulas “bulk” (empíricas).

– Transferencia de masa 
• Flujos de humedad entre el océano y la atmósfera.
• Transferencia de vapor de agua
• Transferencia de gases

– Transporte de Ekman
• Capa de Ekman
• Bombeo de Ekman. 
• Surgencia costera.

– Modelos de capa mezclada
• Modelos tipo Krauss-Turner.
• Modelo Mellor-Yamada.
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Comparación entre las propiedades 
del océano y la atmósfera

Atmósfera Océano
Densidad: 1.2 a 1.3 kg m-3 1025 kg m-3

Propiedades absorbe 19% de absorbe 51% 
ópticas : la energía de la energía

Densidad masa por unidad equivalente
y masa: de área 104 kg m-2 a una prof. de

~ 1000 hPa 10 m en el océano 

Calor específico: 1005.7 J Kg-1 K-1 4186 J Kg-1 K-1
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Atmósfera Océano
Densidad: 1.2 a 1.3 kg m-3 1025 kg m-3

Calor específico: 1005.7 J Kg-1 K-1 4186 J Kg-1 K-1

La capacidad calorífica del agua por unidad de masa es 4 
veces mayor que la de la atmósfera.

Una columna de agua de 2.5 m tiene la misma 
capacidad calorífica por unidad de área (107 J m-2 K-1) 
que toda la columna de la atmósfera.

Comparación entre las propiedades del 
océano y la atmósfera



Importancia de los flujos de superficie
(Gran escala)

• ~70%  de la energía absorbida por el planeta (en su superficie) es 
absorbida en los océanos tropicales.

• La energía es transmitida hacia los polos.
• La circulación atmosférica (que fuerza la circulación oceánica) 

está determinada, en gran medida, por los flujos superficiales de 
calor en los trópicos.

• La circulación en la atmósfera tropical es parcialmente 
controlada por los flujos superficiales.

• La precisión de los modelos climáticos depende, en gran medida, 
de los flujos superficiales.
• Se requiere una precisión de aproximadamente 0.1 W m-2 para 

aplicar los modelos climáticos a escalas geológicas.
• Los modelos no pueden aplicarse a escalas de tiempo largas 

prescribiendo la temperatura superficial del mar o la de la capa
inferior de la atmósfera.



Importancia de los flujos de superficie
(Pequeña escala)

• Los flujos superficiales controlan las corrientes superficiales y la 
profundidad de la capa mezclada oceánica.
• Inducen las corrientes de Ekman.

• Los flujos de superficie son fundamentales en la circulación profunda.
• Vía gradientes de presión.
• Vía la formación y la circulación de agua profunda y la circulación 

termohalina.

• Los flujos superficiales son determinantes en la evolución de las capas 
límite atmosférica y oceánica.

• Los flujos superficiales también tienen una gran influencia en el 
transporte vertical a través de la inversión atmosférica y la termoclina.



Flujos de calor
(turbulentos)

• Flujo de calor sensible (H, positivo hacia arriba para los meteorólogos)
• Es la transferencia de energía térmica (calor) a través de mezcla 

turbulenta o molecular.
• Es proporcional a la capacidad calorífica (CP [J kg-1 K-1]), a la 

densidad del medio (ρ) y a las diferencias verticales de temperatura.

• Flujo de calor latente (L, positivo hacia arriba para los meteorólogos)
• Es la transferencia de calor asociada a cambios de fase en la 

superficie.
• El agua líquida es convertida en vapor de agua.
• Ese calor es transferido a la atmósfera en la región en que se da la 

condensación.
• Es proporcional al calor latente de vaporización (Lv [J kg-1]), la 

densidad del medio (ρ), y dependiente de la humedad relativa.



Flujos de calor
(por radiación)

• Radiación de onda corta (SW, asociada a la radiación del sol)
• Es la energía solar que llega a la superficie.
• En última instancia depende de la constante solar que es la energía que 

se recibiría en el espacio en un área de un metro cuadrado (S = 1368 
W m-2).
• Depende de la distancia al sol y de variaciones en la actividad 

solar.
• Es función de la latitud, fecha y hora.

• Parte de la energía solar es reflejada por la atmósfera, principalmente 
por las nubes, y parte es absorbida antes de llegar a la superficie.

• Radiación de onda larga (LW)
• Es la radiación emitida por todo cuerpo negro.
• Es proporcional a la temperatura elevada a la cuarta potencia.
• Es distinta de la de un cuerpo negro ideal por un factor conocido como 

emisividad ε.
• La superficie oceánica también recibe radiación de onda larga 

producto de la energía que es absorbida y reemitida por la atmósfera.
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Penetración de la energía de onda corta

Izquierda: La radiación solar es absorbida en unos cuantos centímetros 
creando un fuerte calentamiento en la superficie de los continentes. 
Derecha: Radiación solar penetrando varios metros en el océano y 
produciendo menor aumento de la temperatura en la superficie.
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Radiación de cuerpo negro

Figura. Cantidad y distribución en frecuencias de la energía emitida por 
un cuerpo negro como función de la temperatura.
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Absorción de energía

Figura. Absorción de energía por distintos gases como función de la 
longitud de onda.
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Flujos turbulentos

• Flujo de momento
• Calor latente
• Calor sensible



Flujos de calor

• Flujo de momento

• Flujos de calor
• Flujo de calor sensible
• Flujo de calor latente
• Radiación de onda corta
• Radiación de onda larga

• Flujos de masa (vapor de agua)
• Flujos de gases (CO2, O2, etc.)



Flujo vertical de momento horizontal

• Mirando desde la superficie, el momento 
horizontal es transferido de la atmósfera 
hacia el océano 
• Momento = masa * velocidad
• De acuerdo con la tercera ley, la 

transferencia de momento de la 
atmósfera hacia el océano es igual 
pero de sentido opuesto a la del 
océano hacia la atmósfera.

• El momento de la atmósfera (los vientos) 
tiene que recuperarse por algún 
mecanismo (la energía solar). 

• Cambios considerables de los vientos 
causan cambios detectables en el período 
de rotación de la tierra.

Altura

Rapidez del viento

Entrada de momento 
horizontal 

Transferencia de 
momento horizontal 
hacia (desde) la 
superficie



Esfuerzo (τ )

La forma del perfil de velocidad del viento es función de :

• Rugosidad de la superficie 
• La rugosidad del agua es función del viento y su historia

• El perfil puede ser afectado en su rapidez por el movimiento de la 
superficie y en su desplazamiento vertical por elementos de la 
rugosidad (oleaje)

• El esfuerzo superficial es responsable del movimiento del océano y la 
generación de olas.



Esfuerzo: Flujo vertical de momento 
horizontal

Perfil de rapidez 
del viento para 
una superficie sin 
fricción y sin 
mezcla en la 
atmósfera

Altura

Rapidez del 
viento

Perfil de rapidez 
del viento para 
una superficie sin 
rugosidad pero 
con una débil 
fricción

Perfil típico de 
rapidez del 
viento
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Formulación de los esfuerzos de 
Reynolds

u = <u> + u’, 
v = <v> + v’

w = <w> + w’
T = <T> + T’
q = <q> + q’

Estos términos se sustituyen en las ecuaciones 
de momento y transporte, se reagrupan y se 
obtiene como resultado que los términos 
turbulentos se anulan excepto en los términos 
advectivos.
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Velocidad de fricción

• La velocidad de fricción (u*) es la más común de las 
parametrizaciones de la capa límite

, para i = 1,2

• El esfuerzo superficial es función de la velocidad de fricción

( )0.5

3iu u u∗ ′ ′= −

( )3iu u

u u

τ ρ

τ ρ ∗ ∗

′ ′= −

=

2uτ ρ ∗=



Definiciones de θ∗ y q∗

• θ∗ y q∗ son cantidades escalares similares a u∗.

( )3u uθ θ∗ ∗ ′ ′=−

( )3q u q u∗ ∗ ′ ′=−

• Las unidades de θ∗ son unidades de temperatura: 
grados K

• Las unidades de q∗ son las unidades de contenido de 
humedad en la atmósfera: 
kg vapor de agua / kg aire  (estrictamente no tiene 
unidades)



Mediciones directas mediante la correlación 
de los términos turbulentos

Método
• Mediciones de  u1, u2, u3, q y q

• Remover el movimiento del sensor de u1, u2, u3

• Se calculan los términos de perturbación: u’, v’, w’, θ’, q’
• Se calcula la covarianza de los términos de perturbación para 

determinar los flujos
Frecuencias de muestreo
• Son comunes frecuencias de muestreo ≥20 Hz para los vientos y ≥10 

Hz para la temperatura y la humedad.
• Actualmente existen sensores con frecuencias de hasta 200 Hz

pero hay dudas acerca del tiempo de respuesta de los sensores a 
esas frecuencias.

• La determinación del tiempo sobre el cual se realizan los promedios 
depende de cada caso.



Ventajas y desventajas

• Ventajas
• Directo
• No involucra factores ni parametrizaciones (⇒ potencialmente 

más preciso).
• Con las tecnologías actuales es posible realizar las mediciones.

• Desventajas
• Movimientos del instrumento (en los casos en que se realiza en 

instrumentos móviles, si no se tiene cuidado puede generarse un 
sesgo.

• Requiere análisis cuidadosos
• Causa que los datos no estén disponibles en tiempo casi real
• Equipo costoso, grandes volúmenes de datos y mucho 

procesamiento.
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Flujos de calor sensible, latente y vapor 
de agua

• Flujo de calor sensible

• Flujo de vapor de agua

• Flujo de calor latente

( )3P PH C u C uρ θ ρ θ∗ ∗′ ′= = −

( )3E q u q uρ ρ ∗ ∗′ ′= = −

( )3v vL L q u L q uρ ρ ∗ ∗′ ′= = −
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Parametrización del flujo de momento

Flujo de momento zonal
τ1 = ρa CD |u| u1

Flujo de momento meridional
τ2 = ρa CD |u| u2

Magnitud del flujo de momento
|τ| = ρa CD |u|2

CD  es el coeficiente de transferencia de momento 
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Parametrización de los flujos de calor sensible, 
latente y vapor de agua

Flujo de calor sensible
Qe = ρa Cp CH |u| (Ts – Ta)

Flujo de vapor de agua
E = ρa CE |u| (qs – qa)

Flujo de calor latente
Qe = ρa LCE |u| (qs – qa)

CE = CH = 1.4 x 10-3, es el coeficiente de transferencia de calor
L = 2.5008 x 106 – (2.3 x 103)Ts,, calor latente de evaporación
qs = (0.62197ew)/(P – 0.378ew), humedad específica de saturación en la 
superficie del mar

qa = (0.62197ea)/(P – 0.378ea), humedad específica de saturación en el aire
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Coeficientes de transferencia

• Los coeficientes de transferencia de momento 
(CD), de calor (CH), y de humedad (CE) han sido 
determinados a través de ajustes a mediciones 
in situ o resolviendo perfiles de flujo.

• CD depende de |u|, de la estabilidad y del estado 
del océano (oleaje).

• La estratificación atmosférica es difícil de 
estimar desde el espacio, pero esto es resuelto 
por la rugosidad del océano que es función del 
esfuerzo del viento. Para vientos > 10 m s-1 la 
atmósfera se acerca a la estabilidad.
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Cálculo del flujo de radiación de onda corta

Qs=Qc(1-0.62C+0.0019α)(1-A)

C es la fracción de cielo cubierto por nubes en fracción decimal

α es la altitud del sol de la horizontal al medio día calculada con la 
relación

sin α = sin l sin [23.87 sin(2π(t – 82)/365)] + cos l cos 
[23.87 sin(2π(t – 82)/365)]

l es la latitud 

Qc = A0 + A1 cos Φ + B1 sin Φ + A2 cos 2 Φ + B2 sin 2 Φ

Φ = (2π/365)(t-21)
t es el día juliano Reed (1983)
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Cálculo del flujo de radiación de onda larga

σ = 5.67 x 10-8 W m-2K-4, es la constante de Estefan-Boltzman

ε = 0.97 es la emisividad del agua de mar

T es la temperatura en grados Kelvin

ea es la presión de vapor de agua (en milibares)

ea = (H/100)ew

H es el porcentaje de humedad relativa y ew es la presión de 
saturación de vapor

ew =  0.98[1 + 10-6P(4.5 + 0.0006ts
2)]10γ

γ = (0.7859 + 0.3477ts
2)/(1 + 0.00412ts

2, t es la temperatura en C
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Estimaciones del flujo de calor latente por 
satélite

• Para su estimación se requiere u, T y q
(humedad específica)

• T y u se estiman o miden desde los satélites 
pero q no.

• Liu y Niller (1984) propusieron un método para 
estimar q y el calor latente mediante el cálculo 
del vapor integrado medido por radiómetros

• Liu (1990) propuso un algoritmo usando la 
‘brillantez’ de la temperatura 

• Shulz et al., (1993) radiación de la capa 
mezclada del SSM/I
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Radiación de onda corta

• Se mide con satélites geoestacionarios de 
alta resolución

• Medida de 1985 a 1989 por el Earth 
Radiation Budget Experiment

• Está afectada por las nubes
• Las mediciones se ven afectadas por la 

rugosidad del océano, la espuma (ambas
función de u), polvo del desierto, 
aerosoles y reflexión.
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Calor sensible

• Depende de la diferencia de temperaturas
de la atmósfera a nivel del mar y de la 
superficie del mar.

Qe = ρa Cp CH |u| (Ts – Ta)
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Intercambio de gases en la interfaz

• El flujo F de un gas a través de la interfaz está
dado por

F = kT(Pa-Ps)

Pa y Ps son las presiones parciales del gas en la 
atmósfera y el océano respectivamente, kT, es la 
velocidad de transferencia.

kT tiene unidades de velocidad y es función de la 
rapidez del aire
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Radiación en la parte alta de la atmósfera
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Balance de radiación para la atmósfera
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Rango anual de temperatura

Figura. Rango anual de temperaturas promedio mensuales (Gill, 
1982).
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Presión de vapor de agua vs
temperatura

Figura.  Presión de vapor de agua como función de la temperatura según 
la ecuación de Clausius-Clapeiron y observaciones en 75º N, 40º N y el 
ecuador.
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Contenido de agua líquida y vapor de agua

Figura.  Estimaciones satelitales del contenido total de agua líquida y 
vapor de agua como función de la latitud (Webster, 1994).
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Flujo meridional de calor
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Capa de Ekman del océano
• Se separa la ecuación geostrófica de la de Ekman (supuesto de linealidad). 
• El esfuerzo del viento está en balance con la fuerza de Coriolis.

– Integrando hasta la profundidad en que el esfuerzo superficial es 
despreciable.

[kg s-1 m-1 = N m-2 s-1]

– M es el transporte de masa (o flujo horizontal de momento)

1

1

x

y

f v
z

f u
z

τ
ρ

τ
ρ

∂
= −

∂
∂

=
∂

where ;

x y

y x

x y

f M

f M

M u dz M v dz

τ

τ

ρ ρ

= −

=

= =∫ ∫
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Espiral de Ekman

• Usando una viscosidad turbulenta del esfuerzo del 
viento

2

2

2

2

x z

y z

z

z

uA
z
vA
z

Then
A u f v

z
A v f u

z

τ

τ

ρ

ρ

∂
= −

∂
∂

= +
∂

∂
=

∂

∂
= −

∂

Viento

Transporte neto

45°
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Afloramiento costero

• El viento a lo largo de la costa produce transporte a la derecha con 
respecto a la dirección de movimiento del viento (en el hemisferio
norte)
– Cuando hay una costa a la izquierda, el flujo hacia afuera de la 

costa produce surgencia.
– Si la costa está a la derecha, el transporte de Ekman acumula

agua en la costa, resultando en hundimiento.
– Si la costa está a la izquierda resulta en apilamiento en la costa

y hundimiento de las aguas superficiales.



43

Elevación de nivel del mar
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Afloramiento ecuatorial

• Cerca del ecuador el signo del parámetro de Coriolis es crítico.
– Los viento alisios producen un transporte de Ekman hacia los

polos.
– El balance de masa resulta del afloramiento.

• Vientos hacia el este causan hundimiento.
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Bombeo de Ekman

Convergencia
Flujo 
anticiclónico

• Flujos anticiclónicos producen convergencia de masa y 
hundimiento.

• Flujos ciclónicos producen divergencia de masa y afloramiento.
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Bombeo de Ekman

Convergencia

Viento
Transporte

Divergencia

Viento
Transporte
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Formación de masas de agua

• Las características de las masas de agua en el 
océano se establecen por contacto directo con 
la atmósfera y su posterior transporte y mezcla 
en el océano.

• La interacción océano-atmósfera crea nuevas 
clases de agua en la superficie, en particular, 
aguas de densidad extrema, baja o alta.
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Esquema de dos capas de la circulación
termohalina

0º

40º

80 180

40S



49

La ubicación de la Tierra en el sistema 
solar, el océano y la atmósfera

• El agua se 
encuentra en sus 3 
fases

• Dos terceras partes 
del planeta están 
cubiertas por agua
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Fases del agua como función de la 
presión parcial y la temperatura
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Pluviómetro
Pluviómetro
Óptico

CTD
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Trayectorias del satélite T/P
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Boyas

Instrumentos de medición en el océano
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Tropical Atmosphere 
Ocean project
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El índice de El Niño
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Masas
de

agua
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Agua de la Antártica
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