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Capitulo 1

HISTORIA DE LAS INVESTIGACIONES OCEANOGRÁFICAS

El inicio de las investigaciones de los océanos yace en las profundidades de la civilización humana, cuando por primera vez los hombres se encontraron espontáneamente con las aguas del océano. Ya en las primeras travesías de los fenicios (3.000 años del A. N. E) se hicieron experimentos para determinar la extensión de las áreas marinas. El faraón Mejo (6 siglos A. N. E) y el almirante cartaginense Galón (560 años A. N. E) conservaron las leyenda de los viajes de los fenicios. En este mismo tiempo los griegos realizaron su primera navegación por el mar Mediterráneo hasta el estrecho de Gibraltar con la idea fundamental de acopiar datos sobre el mar, Gekat (6 siglos A. N. E) construyo una carta general haciendo un cuadro de los conocimientos que tenían los griegos de esa época.


En el siglo IV A. N. E., Pifié realizó la navegación a lo largo de las costas de Portugal, Francia e Inglaterra, pasó a través de los canales del Canal de la Mancha y recopilo información de la isla de Tul (Islandia). En el viaje por el Golfo de Bristol, Pifié presto gran atención a que el momento d la pleamar coincidía con el paso de la luna por el meridiano y señalo la existencia de desigualdades séme mensuales en las amplitudes de las mareas.


Aristóteles (384-321 A. N. E) en su trabajo “Meteorología” dedico al océano un capítulo entero. En el habla de la distribución de las tierras y de las aguas y enuncio la idea de que en las franjas de las latitudes medias, esta forma un anillo continuo  y que de esta manera las costas de España y la India se encontraban separadas solamente por océano. Este pensamiento de Aristóteles sobrevivió hasta Colon en el que descanso el fundamento de su plan para descubrir nuevas rutas marinas hacia la India.

En los últimos años, Erestotel (274-194  A. N. E.), Estabón (60-20  A..N. E), Séneca (65-4  A. N. E.), Ptolomeo y otros científicos antiguos, dieron la primera descripción físico-geográfica del área marina y tierras adyacentes. Ptolomeo confecciona el primer atlas y en sus cartas más antiguas represento el océano envuelto por un anillo de tierra y por tierras divididas aisladas del mar. Este punto de vista sobre el océano se mantuvo en las ciencias hasta el siglo XV.


En los siglos XIII-XIV, gracias al uso del compás, los marinos crearon cartas con una configuración correcta de las costas, tales cartas recibieron el nombre de cartas de compás o portulanos. Hasta nuestros tiempos han llegado cartas de L. Veskonti de Génova  en construida 1311 y de Catalán Portugués de 1375.


Al final del siglo XV se produce nuevos descubrimientos en la oceanógrafa, ellos pertenecen a Cristóbal Colon. Colon de Génova (1456-1506) con el consentimiento de la reina española Isabel se lanza a su viaje el 3 de agosto de 1492 con el fin de conquistar nuevas tierras para la corona española; después de 70 días de navegación, el 12 de octubre de 1492 llega a la Isla de San Salvador del grupo de las Bahamas, llegando posteriormente a cuba y Haití. En el transcurso de su viaje Colon descubrió los alisios, la corriente norte ecuatorial, el mar de los Sargazos y fue el primero en observar la declinación magnética.


En 1513 el piloto Juan Alamines descubrió la corriente del Golfo y desde 1519 hasta 1522 Fernando Magallanes realizó el primer viaje de circunnavegación y fue el primero en practicar medida de profundidad del Océano Pacifico.


Con el viaje de Magallanes termina la época de los grandes descubrimiento, (1487-1522) durante los cuales (35 años) fueron descubiertas más de la mitad de las superficies terrestres y hachas las primeras y más importantes investigaciones oceanográficas El viaje de Magallanes tuvo una significación geográfica grande, por que se realizaron las primeras consideraciones sobre la relación entre las tierras y las aguas en la superficie de nuestro planeta y demostró la supremacía del área acuática.


Mucho tiempo después de Magallanes, casi con los finales del siglo XVIII es cuando vuelven a realizarse viajes de circunnavegación, sin embargo en este periodo ya aparecen algunos trabajos completos sobre oceanografía.


G. Mercator en 1585 trabajo la proyección que lleva su nombre y la utilizo en la redacción de sus cartas geográficas. Con este tipo de proyección se construyen todas las cartas marinas contemporáneas.


Varenius en 1650 observa críticamente el conocimiento existente sobre los océanos y por último los nombra: Atlántico, Pacifico y Sur que se encontraba alrededor del polo Sur conjuntamente con el actual Océano Indico. En su trabajo de geografía, Varenius expresó la idea de que los océanos siempre serán salados. La sal proviene de las tierras en contacto con el agua dulce de los ríos. La salinidad del océano disminuye desde el ecuador hacia los Polos. En este trabajo también se refirió a las diferencias de temperatura de congelación entre el agua de mar. y el agua dulce, planteo interesantes proposiciones referentes al relieve del fondo de los océanos, es de él la idea de que las mayores profundidades descansan en las partes centrales de los océano y en las costas de las montañas abruptas.


Posteriormente Marcel de Ámsterdam (1725) cayó en la existencia del paralelismo entre el relieve superficial y el acuático. El decía que bajo las capas superiores del fondo del mar se encuentran las rocas madres como las que se encuentran en tierra.


Gracias al descubrimiento por Newton de la ley de Atracción Universal, se explica el fenómeno de las mareas.


En 1577 el ingles Drake (1545-1595) forzado por condiciones desfavorables le dio la vuelta a América del Sur. Los viajes de estos tiempos se limitaron en lo fundamental a intentar llegar al océano Ártico o a las latitudes similares del Sur.


El cosaco  Semén Dejnev en 1648 demostró la existencia del estrecho entre Asia y América. El descubrimiento de Dejnev fue corroborado por B. Bering (1728) marino danés que estuvo al servicio de Rusia por invitación de Pedro I.


Una serie de conocidos viajes fueron realizados por el capitán ingles John Cook. En uno de sus viajes Cook traro incluso de ir al sur, pero le resulto imposible, el no pudo vencer las severas condiciones de las altas latitudes del Sur y emprendió su viaje de regreso, sin embargo determino que en la región del polo Sur existe tierra. A su regreso a Inglaterra escribió su voluminoso trabajo donde señala que las tierras existentes en el polo sur nunca serán descubiertas por que nadie puede soportar las condiciones difíciles en esas latitudes.


Lo dicho por Cook resulto incierto; 50 años después marinos Rusos en los botes “Oriente” y “Pacifico” bajo la dirección de Bering y de M. P. Lazarev pasaron a las regiones sureñas, superaron la faja de hielo de la Antártica y llegaron a la barrera de hielo. La existencia del continente Antártico quedo demostrado.


Una nueva etapa en las investigaciones de los océanos está relacionada con la invención de una serie de aparatos para medir las diferentes características del océano.


En los viajes del “Empresa” los investigadores rusos O.E..Kotsebu y E.J. Lens con la ayuda de batómetros y termómetros de profundidad de Lens y Parrota, observaron las variaciones de la temperatura con la profundidad y las profundidades de los océanos de diferentes regiones además de las mediciones sistemáticas de la temperatura, salinidad y densidad del agua en las profundidades. Lens realizó detalladas observaciones meteorológicas en los mares, así como gravimetrías en la tierra y también investigo el contenido de oxigeno y sales en el aire. Kotsebu realizo observaciones sobre el oleaje y la transparencia de las aguas, además de hacer una descripción hidrográfica de las islas descubiertas y de las costas del océano Pacifico. Los resultados de las investigaciones de E.J. Lens y las observaciones de O. E. Kotsebu fueron expuestos en los trabajos “Rutas alrededor del mundo” en el barco militar “Empresa” (1828) y “Observaciones físicas llevadas a cabo durante los viajes de circunnavegación bajo el comando de O. E. Kotsebu en 1823-26” (1831). En su trabajo Lens presto atención a la gran caída de la temperatura en la vertical y expreso la idea de que las mayores temperaturas superficiales de las aguas se encuentran en el Ecuador y disminuyen hacia los polos, mientras que en las grandes profundidades, donde el agua tiene temperaturas más bajas, esto se produce en sentido contrario,  o sea de los Polos al Ecuador.


Las ideas y los procedimientos de O. E. Kotsebu y Lens en los trabajos  tuvieron gran acogida. Se puede decir que Kotsebu y Lens y sus investigaciones sentaron el inicio de toda la oceanografía contemporánea y la técnica oceanográfica, sus investigaciones se prolongaron en las expediciones del barco “Gelinger”. Durante tres años de viajes de circunnavegación los científicos ingleses realizaron 312 estaciones profundas, determinando la profundidad, tipo de sedimento temperatura y composición de las aguas cercanas al fondo y a distintas profundidades. Realizaron estudios de la flora y de la fauna de las aguas profundas, además observaron las corrientes superficiales llevando a cabo registros meteorológicos cada hora. El procesamiento de los materiales de las expediciones y de los informes recogidos fue llevado a cabo por grandes colectivos de científicos (setenta hombres) que trabajaron veinte años sin interrupción.


La publicación de los trabajos (50) de los científicos ingleses con los datos de la expedición “Gelinger” terminó en 1895.


Entre los años 1886 y 1889 se realizó otra expedición marítima bajo el comando de S. O. Makarov en la corbeta rusa “Víctor”, pero la grandeza de la expedición no le cede lugar a “Gelinger”. En su ruta determinaron la temperatura de las aguas superficiales, peso específico y corrientes cada cuatro horas, y en los estrechos y los limites de las corrientes a veces con intervalos de 5 a 10 minutos. La expedición realizó 261 estaciones profundas en las cuales se realizaron observaciones en las profundidades de 0, 25, 100, 200, 400 y 800 metros. Los resultados de la expedición se publicaron en el trabajo “Víctor y el Océano Pacifico” (1814). S.O. Makarov construyó una carta de la temperatura en la profundidad de 400 metros, mostrando la existencia de un campo más caliente entre los 20° y 30° de latitud Norte que en el Ecuador. Makarov sintetizó todo lo conocido hasta el momento del Océano Pacifico tanto ruso como extranjero, dando una representación oceanográfica completa de la parte norte del mismo. Fue de interés fundamental para la ciencia, lo expuesto sobre la influencia de la fuerza de rotación de la tierra en la inclinación de la corriente de Kuroshio, sin embargo, como estas expediciones fueron divididas no fueron grandiosas en su extensión y no pudieron naturalmente abarcar   todo el espacio acuático del océano mundial en una red equitativa de observaciones; porque para estudiar el océano es necesario realizar investigaciones sistemáticas constantes. 

Una nación cualquiera sola no puede realizar un trabajo detallado. Por eso en 1920 se creó la Comisión Internacional para el estudio del mar; en ella tomaron parte Bélgica, Inglaterra, Alemania, Dinamarca, Holanda Noruega, Rusia, Suecia y los Estados Unidos de América, cada año los estados deberán donar determinada suma par engrosar un fondo común para gastos generales de la organización de Observaciones Oceanográficas, creando y proveyéndola de aparatos especiales. Este fondo también cubre los gastos de las publicaciones de los resultados de las investigaciones .Existe una pare de esta suma general entregada que se retiene en la dirección central del consejo internacional para el estudio del mar. 

Todos los trabajos son realizados con una proyección mundial y en la composición de los mismos tomaron parte todos los científicos mundialmente conocidos, como por ejemplo M. Knudsen y el almirante S.O Makarov. El consejo determino regiones y volumen de trabajo, estableció una serie de líneas en los mares del NO de Europa por las cuales el estado debería llevar a cabo sus investigaciones cuatro veces al año (febrero, mayo, agosto y noviembre). El consejo hizo mucho para establecer una manera única de realizar las investigaciones y sus correcciones, por ello fueron establecidos los horizontes estandartes de las observaciones a  0,5, 10, 20, 30, 40, 50, 75, 100, 150, 200, 250, 300, 400 m y mas al fondo cada 200 metros de profundidad. La significación del consejo es enorme, su trabajo, el resultado de las observaciones anuales, el perfeccionamiento y capacidad de los instrumentos, así como trabajos escritos por F. Knudsen, B. Ekman, O. Peterson y otros muy apreciados para la oceanografía. La existencia de una Organización Oceanográfica constante fue la causa el movimiento de avanzada hacia la ciencia del océano. El libro de M. Schokalskiy “Oceanografía” publicado en Rusia en 1917, haciendo el recuento de los resultados de los viajes oceanográficos de esta etapa, en ella recopilo todo lo publicado hasta ese tiempo sobre los océanos y la distribución de sus principales características: temperatura, salinidad, etc.


Los trabajos posteriores de los científicos fueron dirigidos hacia el establecimiento de las leyes generales del origen de los procesos en el océano. Particularmente el paso más completo en el desarrollo fue realizado en el año 1932-33 en el período del segundo año internacional de la navegación (2do A. I. N) cuando por indicación de N. N. Zubov  a las observaciones climáticas fueron añadidas las observaciones oceanográficas.


El impulso fundamental para el desarrollo de la ciencia sobre los océanos lo dio la segunda guerra mundial, por la exigencia de la flota de guerra, particularmente submarina ayudándose del desarrollo de la técnica. Después de la segunda Guerra Mundial el desarrollo de la colaboración oceanográfica internacional para las investigaciones fue muy lento. Pasados 10 años de la terminación de la guerra, en agosto de 1955, E.E.U.U., Canadá y Japón con 23 barcos participaron en una expedición conjunta en la parte norte del Océano Pacifico nombrándose operación NOGRAS. Dos años más tarde (1957) las investigaciones oceanográficas internacionales se llevaron a cabo en el año Geofísico internacional (A. G. I) y luego por el programa de colaboración Geofísica internacional.


Lo más significativo, en escala de los trabajos marinos fueron realizados por la Unión Soviética, no solamente en los mares sino también en las zonas descubiertas de los océanos. Fueron ampliadas y detalladas las representaciones sobre las características oceanográficas.


 La experiencia de la colaboración internacional resulto muy fructífera para el desarrollo; trabajando para la Comisión Internacional Oceanográfica (C. I. O) en el sistema de UNESCO para la Organización de las Naciones Unidas. La comisión coordina la actividad de los diferentes países en el estudio del océano mundial, ayuda al desenvolvimiento de las investigaciones oceanográficas en los países poco desarrollados, suministra una metódica técnica de trabajo y capacita para la implementación de nuevas. Con la ayuda de las nuevas técnicas y de los aparatos se lograron grandes descubrimientos geográficos, nuevos descubrimientos sin limitación de teoría, fenómenos semejantes a la contracorriente sub superficial de la corriente del Golfo llamada de Lomonosov, y bajo los alisios, la contracorriente de Cromwell. Se descubrieron también  la cordillera de Lomonosov en el Océano Glacial Ártico, muchas montañas en el fondo del Océano Pacífico y se registraron grandes corrientes en la profundidad de 1y2 km y más. El fenómeno de la distribución del sonido también fue descubierto desde las capas superiores hasta las inferiores y se detecto la existencia de capas de dispersión.


En el futuro el estudio de los océanos serán llevados a cabo con la ayuda de sistemas de registros automáticos, con el procesamiento mecanizado de los datos, esto junto con el estudio de la generalidad de los océanos y los procesos que suceden en ellos, darán a los científicos los pronósticos de los cambios de las características oceanográficas y el desarrollo de los procesos oceánicos. Esto facilitara el desarrollo teórico de las investigaciones y el uso de los métodos de cálculo.

                                               Definición de Oceanografía
           Una de las primeras definiciones de la disciplina oceanografía fue dada por Y.Schokalsky en 1913 en el congreso internacional geográfico de Roma, según el oceanografía comprende “el estudio e investigación de todo el conjunto de los fenómenos originados en los océanos y mares”.

           El rol del océano en la vida de nuestro planeta es tan grande y variado que actualmente es imposible abarcarlos completamente. Para estudiar los fenómenos combinados que se realizan en el océano mundial se investigan aisladamente y por partes, las cuales según Y. Schokalsky tienen elementos oceanográficos en común.

Parte de los elementos: distribución de las tierras y las aguas, nivel del océano mundial, relieve y sedimentos del fondo junto con las propiedades físicas y química del agua de mar caracterizan la estática del océano.

          Oleaje, marea y corriente corresponden a la dinámica de los océanos. Problemas de distinto tipo colocan a la oceanografía en una serie de ciencias complejas. La ciencia del océano incluye la física, química, biología, geología, meteorología, pero de todas maneras la tarea principal corresponde a la generalización de las diferentes direcciones de sus  resultados, en la aclaración de todas estas leyes sobre determinada idea del océano como un objeto único.

           La ciencia moderna sobre los océanos, ampliamente utiliza los métodos físico-matemáticos en los proceso de investigación. El de esta dirección condiciona la aparición de uno de los más importantes procesos de la oceanografía-física del  mar, el estudio de objetivos acuáticos concretos (mares y océanos aislados) de esto se ocupa la geografía regional.

           Origen, desarrollo y crecimiento del relieve marino de las costas del fondo lo estudia la geomorfología de las costas y la estructura geológica del fondo, la geología marina. Las necesidades económicas de la humanidad en cuanto al pronóstico de las propiedades físicas de las masas de agua y su dinámica, dio origen a otra disciplina los Pronósticos Hidrológicos. La meteorología marina estudia los fenómenos y procesos que tienen lugar en la atmósfera sobre el océano. La fisiología se ocupa de los organismos marinos, la Biología de la productividad biológica del océano mundial y de los métodos biológicos.

           Semejante división en disciplinas no niega la existencia de una disciplina oceanográfica general. La oceanografía general se utiliza en las investigaciones más complejas de  la oceanografía regional, de hecho el material experimental y teórico de las disciplinas aisladas encuentra en ella las leyes generales del cambio y desarrollo de los fenómenos y los procesos en conjunto de acuerdo a las condiciones del océano mundial.

           Junto con esto es necesario advertir que la ciencia oceanográfica propiamente dichas, se relacionan con la física del mar, oceanografía regional y general y pronósticos hidrológicos marinos, para los cuales el océano es objeto de investigación; Termosfera, Atmósfera y Biosfera se ocupan de solamente desde el punto de vista de su influencia en los procesos que tienen lugar en el océano.

           Para la Biología marina, meteorología marina y biología del mar, los objetos de investigación son la corteza terrestre, atmósfera y vida orgánica respectivamente, a pesar de que el océano mundial se considera desde la posición de sus influencias en los procesos que tienen lugar en las esferas indicadas. No obstante esto, no significa que el desarrollo de la interacción entre las ciencias ocurra por separado. La propuesta de N.N. Zubov, en lo esencial, el nuevo término “oceanología” es algo desarrollada del antiguo termino “oceanografía”. Según su criterio la oceanología estudia las leyes del desarrollo de los proceso en el mar, oceanografía también se ocupa de las observaciones y descripciones de las condiciones concretas en cualquier región o lugar del océano, en este y en otro tiempo aparece como parte de la oceanología.

            En la etapa contemporánea el desarrollo de las investigaciones del océano, se dirigen a un desarrollo propio por su gran importancia.

                                              Concepto sobre los Océanos y Mares

Océano mundial y su división.
            Es sufriente observar una foto de la tierra con la ayuda de las naves cósmicas o sobre un globo terráqueo para darse cuenta de la desigual distribución de las tierras y las aguas en la superficie terrestre.

            Masas terrestres compactas, los continentes, rodeadas por todas partes por un espacio interrumpido de las aguas del océano mundial. De los 510 millones  de km2 de la superficie terrestre, las tierras ocupa 149 millones de Km2, y la mayor parte, 361 millones, un 70,7 % del área la ocupan las aguas del océano mundial.

             En dependencia de la distribución de las tierras y de las aguas, queda dividida en dos hemisferios: terrestre y oceánico. En el hemisferio oceánico, el agua ocupa el 815 de la superficie, la tierra el 19%. En el hemisferio terrestre, la relación del agua y las tierras se expresa menos bruscamente, pero la superficie acuática predomina siendo el 61% agua y 39% tierra.

            Los continentes dividen la superficie acuática del océano mundial en partes oceánicas, las cuales poseen un sistema de corrientes propio, circulación atmosférica y tienen su propia distribución de temperaturas y salinidad en las aguas. Existen 4 océanos: Pacífico, Atlántico, Índico y Ártico. Algunos investigadores separan el océano Sur.
                             DISTRIBUCIÓN DE LOS MARES EN LOS OCÉANO     
	Nombre de los Océanos y mares
	Extensión miles de km2
	Volumen miles de km3
	 Profundidad en   (m)  media    
	  máxima 

	Océano Ártico
	 14.060.
	 21 135
	1.500 
	    5.450    

	Mar de Groenlandia
	1205
	1740
	1444
	4846

	Mar de Noruega
	1383
	2408
	1742
	3860

	Mar de Barent
	1405
	322
	229
	600

	Mar Blanco    
	90
	8
	89
	330

	Mar de Kará
	883
	104
	118
	620

	Mar de Leptev
	650
	338
	519
	2980

	Mar de Siberia Oriente
	901
	53
	58
	155

	Mar de Chukchev
	582
	51
	88
	160

	Mar de Blaufort
	476
	478
	1004
	4683

	Mar de Baffin
	689
	593
	881
	2136

	Mar de Hudson
	819
	92
	112
	274

	Mar de Keim
	80
	10
	80
	300

	Océano Atlántico
	106.400
	 354.700  
	 3.900 
	8.800  (fosa de Puerto Rico) 

	Golfo de Botnia
	 116       
	         6.978
	      60
	       295

	Mar Baltico   
	386
	33
	86
	459

	Mar del Norte
	544
	52
	96
	433

	Mar de Irlanda
	   104
	       2.590
	        25
	      250

	Mar Mediterraneo
	2510
	3754
	1498
	5150m frente a la costa sur de Grecia.

	Mar Tirreno     
	     150
	    300    
	         2000
	        3731

	Mar Adriatico
	       160
	      640
	         44
	       200

	Mar Egeo      
	180
	       ……
	       ……
	3543 

	Mar de Mármora
	11
	4
	357
	1355

	Mar Negro     
	423
	537
	1271
	2245

	Mar de Azoff
	38
	0,3
	9
	13

	Mar de Laurence
	         ……
	        ……
	       ……
	      …….

	Golfo de México
	        …..
	       …….
	      …..
	      ……

	Mar Caribe      
	1543
	2332
	1512
	4023

	Mar de Weddel
	       …..
	       …….
	      …..
	       …..

	Océano Indico
	73.556
	 292.131
	 4.200
	 7.125 fosa Java

	Mar Persico                 
	       …..
	       …….
	      …..
	       …..

	Mar Rojo         
	450
	251
	558
	2604

	Mar Arabico
	        …..
	        ……
	        ……
	     …..

	Mar de Andaman
	602
	660
	1096
	4171

	Golfo de Bengala
	2172
	5616
	2586
	2558

	Océano Pacifico
	165.200
	710.360. 
	 4.280
	 11.000 fosa de las marianes

	Mar de Bering
	2304
	3683
	1598
	4773

	Mar de Ojotsk
	1590
	1365
	859
	3657

	Mar de Japón
	978
	1713
	1752
	4036

	Mar interior del Japón
	       …..
	       …….
	      …..
	       …..

	Mar Amarillo
	417
	17
	40
	106

	Mar Oriental de China
	752
	263
	349
	2717

	Mar Sur de China
	       …..
	       …….
	      …..
	       …..

	Mar de Sulú       
	348
	553
	1591
	5119

	Mar de Celebes
	435
	1586
	3645
	6220

	Mar de Banda
	1227
	2805
	     …….
	7260

	Mar de Java      
	480
	22
	45
	89

	Mar del Coral
	117
	145
	818
	3127

	Mar de California
	4791
	11470
	2304
	9140

	Mar de Tasmania
	       …..
	       …….
	      …..
	       …..


          A las partes más aisladas de los océanos donde se crean condiciones naturales específicas se llaman mares. De acuerdo al grado de aislamiento y de las condiciones naturales los mares se clasifican en: interiores, abiertos y mar con islas.

          Mares interiores penetran profundamente en la parte terrestre  y se comunican con el océano o con los mares limítrofes por uno o varios estrechos. De acuerdo con su régimen hidrológico se dividen en mediterráneos y semicerrados, siendo mediterráneos cuando están rodeados de una densa porción de tierra y se comunican con el océano a través de un estrecho. En estos la influencia de la tierra se ejerce fuertemente, se caracterizan por una circulación cerrada y una distribución autónoma de la temperatura y la salinidad por ejemplo: Báltico, Mar Negro, Mediterráneo son los mares continentales interiores. Ellos son poco profundos penetran profundamente en los límites de los continentes, formados como resultado de la inundación de las tierras por las aguas del océano (Golfo de Gudzon, Azov, Mar Blanco y otros mares)

          Ente los mares mediterráneos se señalan también los intercontinentales, ellos por su origen se relacionan con movimientos tectónicos de gran envergadura y tiene profundidades de 2 a 3 km: Mar Mediterráneo, Mar Rojo, Golfo de México.

          Los mares semicerrados parcialmente periféricos a los continentes y separados del océano por las penínsulas o por cadena de islas, pudendo conectarse unos con otros. Las capas superficiales de estos se mezclan junto con la de los mediterráneos, pero el origen del agua de la capa profunda sigue siendo la misma en sus características. Ejemplos de mares semicerrados son el Mar Caribe, Mar de Bering, Mar de Okhotsk, de Japón, Oriental de la China y otros.

          Los mares periféricos se disponen en las partes sumergidas de los límites del continente, ellos débilmente se separan del océano por medio de una península o islas. Los continentes y los océanos ejercen aquí igual influencia en el carácter de la corriente y distribución de la temperatura y salinidad. Mares típicos periféricos son: Mar del Coral, Mar de Barents, Mar de Groenlandia, Mar de Cara, Mar de Laptev, Mar de Siberia Oriental, Mar de Tchouktches, Mar de Weddel y otros.

          Los mares entre las islas, bordean a anillos estrechos de estas, existiendo un libre  intercambio con el agua del océano, ejerciendo este una influencia directa sobre esos mares.

Las condiciones naturales que en estos mares se forman son diferentes a las regiones del océano adyacente y difieren en el carácter de las corrientes superficiales, no ocurriendo lo mismo en las aguas profundas.
        La distribución de temperatura y salinidad dependen de las condiciones locales. Casi todos los mares interiores se distribuyen entre las islas del archipiélago ………………….

Además de los océanos y mares, en el océano mundial se distribuyen los golfos, bahías y estrechos.

Por los estrechos penetran en la tierra parte de los océanos y mares abiertos, recibiendo las influencias de las aguas adyacentes y teniendo libre intercambio de agua con la parte principal del  depósito de agua (p8). Sus condicione naturales corresponden a las condiciones de la cuenca adyacente. Los golfos más importantes son : Alasca, Biscaye, Bengala, Gran Australia, Guinea, Carpentaria. En algunos casos se llaman golfos o partes aisladas del océano mundial, las cuales por su régimen hidrológico se relacionan con el mar, por ejemplo: Golfo de Méjico, Hudzon, Pérsico.

Se llaman bahías a las partes no muy grandes del océano, los mares o los golfos, separados d las aguas abiertas por salientes del s costas (cabos), penínsulas o islas. Los golfos y las bahías pueden ser exteriores e interiores, los golfos interiores y bahías se distribuyen en las bahías y golfos de mayor orden.

Según N.N. Zubov se llama estrecho a aquella parte estrecha del espacio acuático entre dos partes de tierra por medio de la cual se comunican dos mezclas de depósitos de agua. El intercambio  a través del estrecho se determina por las condiciones naturales de las uniones de los depósitos y tamaño del estrecho (extensión, anchura, profundidad).

Los mares, golfos, bahías y estrechos, representan para el océano la vía a través de la cual el océanos se relaciona con la tierra y al transforma. Desde las tierras hacia los mares se transportan grandes cantidades de sustancias disueltas y material en suspensión, los cuales cambian la composición y propiedades de las aguas adyacentes y estas influyen sobre el régimen de las aguas oceánicas.

Extensión y límites de los océanos y mares

          El mayor de los Océano es el Pacífico el cual ocupa 179,7millones de Km2 y 50% del total de toda la extensión del océano mundial, siendo el mayor de los océanos del mundo tiene la mayor cantidad de mares. 16- Bering, Ojostk, Mar interior de Japón, Amarillo, Mar Oriental, de la China, Mar del sur de la China, Mar de California, Mar de Coral, Tasmania y grupos de mares de archipiélagos del Indico Oriental ( Célebes, Cylabean). Las fronteras de los mares se determinan mediante el cálculo de las particularidades del régimen hidrológico del depósito acuático y de las condiciones de hábitat de los organismos marinos (grafico de la carta de la carta de los mares y océanos).

          El segundo en extensión y magnitud es el Atlántico, el cual tiene 93,4 millones de km2, ¼ parte del océano mundial. Sin embargo, por la cantidad de mares, el Atlántico casi no le cede al Pacifico. A él  se relacionan 15 grandes y pequeños mares : Caribe, Gofo de Méjico, Báltico, Golfo de Botnia, Mar del Norte, de Islandia, Mar Mediterráneo, Negro, Azov, Tirreno, Adriático, Egeo, Marmara, Weddel.

          La extensión del océano Indico es de 74,9 millones de km2, a él se relacionan 5 mares y golfos: Rojo, Arábigo, Andaman, Pérsico y Golfo de Bengala.

          El más pequeño por su extensión es el Océano  Ártico con 13,1 millones de km2, tiene 12 mares, entre ellos: Barents, Groenlandia, Noruega, Blanco, Kara, Laptev, Siberia Oriental, Chukots, Mares de Beaufort, Baffin, Golfo de Hudson y Mar de Kein.

          Los datos sobre las extensiones de los mares se encuentran en la tabla 1, y los limites de mares y océanos se muestran en la carta (Anexo 1). La frontera norte del océano pacifico se considera el Estrecho de Bering, la frontera entre el Pacífico y el Indico pasa por el mar Mediterráneo Indonesia, el cabo sur de Tasmania, pero con el Atlántico pasa por la línea del cabo de la línea  de las montañas  del sur de Escocia ........

Mapas y figuras (dos pag)

(p9) El meridiano del cabo Agulhas, divide las cuencas del Atlántico y del Océano Indico, con el océano Ártico  limita el Atlántico por las líneas de intersección con la latitud de Islandia. Algunos investigadores oceanógrafos (en particular Gunter Dietrich) no separan el océano Ártico como una cuenca oceánica propia, ellos lo relacionan al océano Atlántico y lo nombran Mar Mediterráneo Ártico. Semejante subdivisión no es completamente justa ya que el océano Ártico tiene su propio sistema de circulación de las aguas y la atmósfera, sin observar las influencias del océano Atlántico, su cuenca tiene su propia variación de temperatura. Por las condicione naturales del océano Ártico, este se diferencia significativamente de los océanos vecinos en este lado del Atlántico. Por la escala de su influencia sobre la tierra él no le cede lugar a ningún océano de la tierra.

                                                                      Fin cap I

Capítulo 2.
RELIEVE Y SEDIMENTOS DEL FONDO DE LOS OCÉANOS Y MARES.

El fondo del océano mundial tiene su relieve no menos complejo por la constitución que el relieve terrestre. Potentes sistemas montañosos dividen las cuencas de los océanos en una serie de profundas cuencas. Sistemas de cadenas de islas separan anchos mares en los océanos, pero profundas grietas (fosas) bordean la cuenca del océano por la parte exterior del arco de las islas y en los continentes.

En las fosas se encuentran las profundidades máximas del océano mundial; la mayor profundidad del océano mundial descubierta es de 11022 m y se encuentra en la fosa de Las Marianas.


Si hiciéramos el cálculo de la superficie cero del océano, obtendríamos que el fondo oceánico posee mayor amplitud de desmembración que el relieve de la tierra. La mayor altura de la tierra es 8882 m en el monte Everest.

Clasificación de los elementos mayores del relieve del fondo de océanos según O. K. Leontiev.

En un análisis básico de la curva hipsográfica (fig. 2) E. Kosin (1933) más tarde V. U. Stepanov (1959) observan los siguientes elementos del relieve del fondo océanico:

· Banco continental (plataforma) de 0 a 200 m de profundidad.

· Pendiente continental (hasta 3000 m).

· Cuenca océanica (hasta 5750 m), fosas profundas (mayores de 5750 m).

La división del fondo oceánico está fundamentada por los elementos morfométricos, ampliamente aceptados. Sin embargo, en el curso de las últimas investigaciones de geología marina y geofísica comenzaron a descubrirse disconformidades entre las divisiones aceptadas y la constitución geológica del relieve. Resultó que las formas subaéreas selectas del relieve existen en las profundidades de 350-400 m, en el mar de Ajestk Z. B. Udinov encontró que formas costeras inundadas en las profundidades de 880 m y más. De esta forma el término “banco continental” no refleja la particularidad de las formaciones del relieve.

O. K. Leontiev (1968) propuso una nueva clasificación para los elementos del relieve del fondo oceánico. Lo fundamental es la situación de los datos sobre la constitución geológica y geofísica de la corteza terrestre en los límites del océano mundial.

Las investigaciones geofísicas mostraron la desigualdad del espesor y constitución de la corteza terrestre bajo los continentes y océanos.

La corteza terrestre en los continentes tiene un espesor de 25 a 30 km, y en regiones aisladas llega hasta los 80 km. La corteza terrestre en los continentes se compone de sedimentos, capas graníticas y basálticas (fig. 3).

La capa de sedimentos es un agregado de superficies sueltas relacionadas con sedimentos de rocas. La capa granítica muestra rocas cristalinas de composición ácida (más de un 65% de óxido de silicio, SiO2).

En la capa basáltica entran principalmente rocas cristalinas en las cuales el óxido de silicio se encuentra no más que en un 55%.

La capa granítica para los continentes es específica, se observa bajo la tierra, bajo la plataforma y bajo la pendiente continental; esto demuestra su unidad genética con los continentes.

En contraposición con los continentes el espesor de la corteza terrestre bajo los océanos no sobrepasa los 6 o 7 km. Su constitución es diferente a la de los continentes. Bajo la capa de sedimentos (algunos cientos de metros) oculta la capa en algunos kilómetros de basaltos. En muchos casos entre las capas de sedimentos y de basaltos se encuentra además una capa intermedia o de transición. Ella se caracteriza  por un aumento de la  velocidad del paso de las ondas elásticas mayor que en los sedimentos, en menor grado que en las graníticas. Se supone que la segunda capa se forma por la compactación de los sedimentos de las rocas, posiblemente penetran o se cruzan rocas volcánicas, su espesor es de 0,5 a 0,7 km. La velocidad media de distribución de las ondas sísmicas en la capa de sedimentos sueltos es de 
-2,2 km/s, en el granito de -5,5 a -6,0 km/s; en la segunda es de -5,0 km/s y en la basáltica es de -6,7 km/s.

Durante el origen de la superficie mohorovísica (de moho) la velocidad de las ondas sísmicas raras veces sobrepasa los 8 km/s y más.

Sin embargo existe una zona la cual no puede relacionarse ni a uno ni a otro de los campos señalados. En ella se encuentran Cuba con el Mar Caribe, Golfo de México, Indonesia con sus mares adyacentes, parte del Mar Mediterráneo, las profundas fosas de los mares Negro y Caspio, una franja completa de arcos de islas y separadas sus mares del Océano Pacífico alrededor de Asia y Australia, el Mar de Escocia y en la Antártida.

Esta zona se diferencia por el mosaico de su construcción: cadena de islas y penínsulas se entrecruzan con extensiones acuáticas de mares profundos. Bajo los mares yacen la corteza terrestre que tiende al tipo oceánico (gran espesor de una capa de sedimentos) además cadenas de islas y penínsulas de complicada corteza del tipo continental. Aquí se observa la máxima dispersión vertical de la superficie terrestre. Por ejemplo en la costa sur de Cuba la amplitud de dispersión es igual a 9240 m (montaña Turquino y la Fosa de Barttlet), en las islas del Japón llegan a 12 km, en las Curiles a 12,4 km. La zona se caracteriza también por regiones de procesos de temblores de tierra y actividad volcánica. En otras palabras, procesos tectónicos se manifiestan con una energía máxima, a esta zona se le denomina zona de transición.

Los datos geofísicos que le sirvieron a O. K. Leontiev para fundamentar la división del relieve del fondo oceánico en tales elementos como: borde sumergido del continente, zona de transición, cuenca oceánica y las cordilleras medias oceánicas (fig. 4).

Borde sumergido de los continentes.

La extensión de los continentes es 73,6 millones de km2 (20% de la extensión del fondo del océano mundial). Su tercera parte se distribuye en el Hemisferio Sur,  los dos tercios restantes se encuentran en el Hemisferio Norte. En los grandes océanos, Pacífico y Atlántico, el borde sumergido del continente ocupa una menor extensión en relación con toda el área oceánica (5%).

En el océano Ártico es casi la mitad del fondo. En el fondo sumergido del continente se destacan: la plataforma, la pendiente continental con una meseta marginal y la base continental.

Se llama plataforma a la prolongación inundada, perteneciente al océano de las planicies continentales. El límite inferior no tiene profundidades determinadas. En muchos casos la plataforma está limitada por un borde muy preciso de una profundidad de cerca de los 200 m. en otras regiones inunda las planicies continentales que se observan como demostró O. K. Leontiev (1968) en las profundidades de 1000 m y más.

Lo que caracteriza a la plataforma es el relieve de la planicie ondulado o de colina. Extensiones llanas ocupan la parte costera del borde sumergido de los continentes. Esta parte, según G. B. Udinzev se nombra plataforma costera, territorio sumergido del borde del continente exterior. Al banco costero se le llama plataforma exterior.

El banco costero se considera como una superficie de abrasión-acumulación nivelada. Durante las cuatro oscilaciones del nivel del mar, ella sufrió repetidamente una activa acción de las olas y casi completamente trabajada por procesos costeros antiguos y recientes. Las formas antiguas destruidas o conservadas cambiaron de aspecto fuertemente la parte inferior del banco costero pasando a la profundidad de 100 a 200 m. Ella corresponde a una amplitud de la oscilación del nivel del mar en el período Cuaternario.

La plataforma exterior es un elemento estructural grande, de origen tectónico. En el transcurso de las oscilaciones del nivel del océano, en las regresiones-transgresiones, raramente se muestra en la zona de influencia de los procesos costeros.

Para una plataforma exterior lo más típico es la conservación de las formas antiguas del relieve, sobre el origen subaéreo, que evidencian muchos factores. Por ejemplo en las áreas de las plataformas que estuvieron cubiertas por los hielos se encuentran complejos de formas con multitud de colinas, montañas y fracturas.

Unas colinas complejas están constituidas, otras constan de cantos rodados acumulados. El aspecto y la constitución del relieve permiten considerar que aquí se desarrolla un relicto de abrasión glacial y un relieve de acumulación glacial. Un relieve glacial se conserva en el fondo del Golfo de Maine, en el Mar Blanco, de Kara y Barents.

En la región del escudo del Báltico la plataforma muestra multitud de formaciones de dolinas con grietas, prolongación del golfo de tipo fiordo. Según parece las dolinas glaciales están inundadas por el mar. Complejos de ellos:  la gruta de San Lawrence en el golfo del mismo nombre del Atlántico Norte.

En la plataforma de la Antártida, Noruega y en otras regiones de antiguas heladas muestran profundas grietas, se extienden paralelamente al borde de la plataforma. Probablemente estas formaciones compensadas fueron posibles durante los movimientos de ascensos del escudo después de liberarse de los hielos.

Se observan tales escalonamientos, es decir superficies de terrazas de la plataforma: existencia de antiguas líneas de costas establecidas en el fondo de diferentes mares. En el mar de Barents se han descubierto líneas costeras sumergidas en las profundidades de 60 a 70 m y de 180 a 220 m.

Según el criterio de M. B. Klekov (1948), las primeras de ellas corresponden a la posición del nivel del mar en los tiempos del último glaciar, pero la línea de la costa en la profundidad de 180 a 220 m corresponde a la máxima glaciación. Los mejores estudios en las antiguas líneas costeras en el fondo del Mar Caspio. Una serie de éstas se distribuyen en las profundidades desde 4 hasta 36-42 m, llegando hasta 52 m. formas costeras inundables se encuentran en la pendiente de la costa sumergida de Cuba.

Núñez Jiménez, B. L. Senkovich, A. Ionin y Y. A. Poblidic encontraron estas formas en diferentes lugares de las costas de Cuba en la profundidad de 10 a 12 m y más en calidad de formaciones típicas de desembocadura, con arenas traídas por las mareas.

Con excepción de las formas del relieve glacial y costeras en la plataforma de muchas mares se rebelan inundaciones prolongadas de los valles fluviales (en el Mar Negro, norte de Java, en el golfo de Hudson y en el golfo de Batabano en Cuba).

Por su origen las plataformas se dividen en acumulativas, de abrasión, abrasión-acumulación. Diferentes tipos genéticos de plataforma se encuentran en el dibujo #5.
Pendiente continental

Más allá del límite superior de la plataforma descansa la región de la pendiente continental. La pendiente tiene un gran declive de 6 a 30o y casi por lo general carentes de una cubierta de sedimentos sueltos en la parte superior del borde. La parte inferior de la pendiente es menos escarpada y compleja, con una superficie de sedimentos sueltos y tiene un relieve ondulado o de colinas y pequeñas depresiones rodeadas de deslizamientos sumergidos (Dibujo #6). La pendiente continental se encuentra dividida por cañones sumergidos. La profundidad de estos cañones es desde algunos cientos hasta 2000 metros. Los fondos de los cañones, a través de un transecto, se observa que su perfil es en forma de “V”. La longitud es de 50 a 60 km, la anchura de los cañones es de 2 a 5 km. Por su estructura ellos recuerdan a los ríos (las partes superiores de los cañones tienen aspecto de pendiente suave, por la línea de hundimiento su descenso es alargado). En los bordes abren las desembocaduras de quebraduras más pequeñas, formadas como si fueran morrenas. Los cañones terminan con frecuencia a la profundidad de 2,5 a 3,5 km, y tienen la salida en forma de cono. Frecuentemente los comienzos de los cañones sumergidos empiezan desde las desembocaduras de un río. Por ejemplo: Cañón de Santa Cruz, Mississippi, Hudson, Congo, Indo, Ganges, Cañón del Mar Negro. Con excepción de los cañones sumergidos, en la pendiente continental se distribuyen ampliamente las hendiduras provocadas por las corrientes de turbidez.

Por la estructura geológica y por las diferencias externas se tienen algunos tipos de pendiente continental (Dibujo #7).

El primero tiene la máxima inclinación, ángulos de hasta 30o con ángulos medios de 6 a 10o.

Igualmente con cañones prolongándose los pliegues continentales (estructuras como el Gran Cañón) existe el segundo tipo de pendiente continental, el tipo escalonado. Sin tener en cuenta los ángulos de inclinación, en su superficie existen una serie de escalones que recuerdan las terrazas (Costa Sur de Crimea).

El tercero se distingue por la poca inclinación de su superficie, 1 o 2o, y por sus formas del relieve tranquilas y llanas formándose gracias a la ayuda de la acumulación de sedimentos y de relieve con limo sepultado.

La pendiente continental del Golfo de México posee estructuras particulares. Gran parte de la extensión de la zona superior de la pendiente es suave, multitudes de colinas complejas, pequeñas depresiones y quebradas que se forman como resultado de arrastres sumergidos y por la acción de corrientes de suspensión, colinas aisladas relacionadas con la presencia tectónica de cúpulas salinas.

La parte inferior de la pendiente, desde los 1200 a 1800 m y hasta los 2200 a 3500 m, en contraposición con la parte superior tiene un declive de 20 a 30o.

Hacia el Sur de la desembocadura del Mississippi se inclina la terraza, terminando la salida en cono, hacia el Oeste nuevamente se observa, casi hasta la red de la desembocadura del Río Grande. En la región Sur del Golfo de México se tienen además terrazas abruptas en comparación con la llanura. Por lo visto, la cuenca del Golfo, está marcada por complejos sistemas de fallas que se manifiestan en el relieve en tipos de terrazas hundidas.

Con la zona de la pendiente continental se relaciona la meseta marginal. El relieve de éstas es nivelado y se parece al de la plataforma mostrando señales de formas subaéreas inundadas y por formas de origen glacial. En el basamento de las mesetas marginales se encuentra la corteza terrestre continental (Dibujo #6b). Las mesetas marginales, a pesar de que se parecen a las plataformas, por sus características externas se encuentran en las grandes profundidades separadas de las terrazas de la plataforma por la pendiente continental. Del lado del océano, las mesetas marginales se encuentran limitadas por terrazas de 7 a 15o de pendiente. A tales mesetas corresponden: meseta de Blake en las costas de Florida (Dibujo #6ª), Farero-umbral de Islandia, meseta Pocol, Noruega, Falklends, meseta de Río de Janeiro, Madagascar y otras.

Las bases de la pendiente continental bordean un plano inclinado débilmente ondulado, llamado llanura o base continental. La amplitud de la base continental alcanza también kilómetros, extendiéndose en un intervalo de 2 a 5 km en profundidad, su pendiente media es 0,001o en la región superior y cerca de la pendiente continental su ángulo aumenta hasta 0,01.

La base continental (Dibujo #6a) es un complejo de sedimentos sueltas de masas arrastradas y concreciones de materias suspendidas por las corrientes. Los sedimentos se forman a lo largo del basamento de la pendiente continental como una cola de acumulación compacta de una superficie ondulada como una cortina, esta lengua aparece al pie de las montañas de los países montañosos de la superficie terrestre. El espesor de la capa de sedimentos  es de 2 a 3 km. Bajo la llanura de acumulación de la base continental se observa la corteza terrestre de tipo continental (Dibujo #6b). el fundamento granítico se curva e inclina en dirección al océano. En los lugares de curvaturas del fundamento se observa un aumento del espesor de los sedimentos sueltos y como consecuencia un aumento del espesor de las rocas sedimentarias consolidadas. La mejor representación de la base continental la tenemos en el Atlántico Norte, a lo largo de África, América del Sur y la India, la base continental se expresa en forma de una llanura inclinada. En los terrenos cercanos a la desembocadura del Orinoco, Amazonas, Congo, Níger, Indo, Ganges y otros, la acumulación general de la lengua se superpone al espesor del cono de arrastre.

Zona de transición

Por su proporción y significado la zona de transición ha sido comparada con la zona continental y la cuenca oceánica. La extensión de la zona de transición es de 32 millones km2. Se encuentra dividida, es decir, no es continua y se distribuye, por regla general, hacia el Este de los continentes. La más completa representación se encuentra en el Océano Pacífico. Las zonas de transición se dividen, por su constitución, en simples y complejas (Dibujo #8).

Al primer grupo corresponde el tipo Océano Pacífico Occidental relacionándose también con regiones de las Aleutinas, Kuriles-Kamchatka, Japón, China Oriental, Filipinas, Marianas y Tonga-Kermadene. Los elementos fundamentales del relieve de esta zona son: depresiones, mares profundos limítrofes, arcos de islas y fosas profundas.

El segundo tipo corresponde al Pacífico Oriental. En él se encuentran ausentes los mares limítrofes pero los arcos de islas se reemplazan por jóvenes cadenas montañosas. Las montañas se distribuyen en el borde del continente formando hacia el océano una pendiente de gran altura (desde la cima de las montañas hasta el fondo, terminando en profundas fosas). Este tipo de zona de transición es característico para el borde oriental del Océano Pacífico, regiones de América Central y las profundas fosas del Atlántico.

La tercer variedad de zona de transición es más compleja, su constitución tiene algunas formas curvas en forma de lazos y en ellas aparecen islas, que después se continúan en una curva de islas de diferentes alturas. Las fosas profundas se distribuyen lo mismo en la zona exterior que en la interior. El fondo de las cuencas marinas está fuertemente desmembrado. Esta zona de transición se llama antillana o Índica. A ella se relacionan la región de Indonesia, Mar Caribe y Mar de Escocia.

Depresiones de los mares profundos periféricos.

Las depresiones de los mares limítrofes (Okhotsk, Japón, mar oriental de la China, Barents) en el pasado cuencas oceánicas de naturaleza del tipo subkáspico. El espesor de la corteza terrestre oscila en los diferentes mares desde 5 a 20 km. El relieve del fondo es muy complejo. En el fondo de colinas y llanos se separan por cortinas de elevaciones y montañas.

No completamente por su constitución, la depresión del Mar Caribe, desde el Norte y Este, se encuentra limitado por el arco insular antillano. El sistema de las cordilleras submarinas divide el fondo de la depresión en cinco profundas cuencas: Yucatán (4626 m), Bartlet (7238 m), Colombia (4352 m), Venezuela (5630 m) y Grenard (4120 m).

La parte Norte de la cuenca de Bartlet es una típica fosa profunda. Las cordilleras que dividen la depresión muestran la relación tectónica y morfológica con zonas anticlinales de las Antillas mayores. Bajo las depresiones del Mar Caribe la capa granítica desaparece, pero bajo las rocas levantadas que las dividen, nuevamente aparece el espesor de la corteza aumentado.

En la depresión del tipo mediterráneo (Golfo de México, Mediterráneo europeo, Mar Negro y Mar Caspio) se observa bien la pendiente y la base continental. El tipo de relieve predominante es el fondo de la llanura plana aluvial formada de rocas inclinadas de un gran espesor de sedimentos sueltos. En algunas partes de las depresiones marinas predomina el relieve de montañas y valles.

Arcos de islas.

A los arcos de islas se relacionan al sistema de cordilleras montañosas de origen volcánico, elevadas sobre el fondo oceánico. Los arcos de islas se componen de un zócalo (espesas elevaciones formadas por las olas relacionadas con pendientes en forma de cortina) y cimas de constitución volcánica. La zona de transición del tipo Océano Pacífico Occidental tiene una o dos cadenas montañosas paralelas. La cordillera exterior en casi toda su extensión está sumergida. Bajo la cordillera yace la capa granítica. El espesor de la corteza alcanza los 35 km. El zócalo interior es de granito, es una cortina plegada de basalto. La capa granítica se encuentra ausente excepto en las pocas islas. El espesor de la corteza bajo el granito interior no sobrepasa de los 10 a 20 km.

Los arcos de islas de la zona de transición son del tipo anticlinal de una constitución muy compleja. Estos lazos de islas con sus curvas ocupadas por las mismas tienen una forma así: irradian alrededor de la fosa marina en forma de un sistema de montañas de diferente altura. Estos lazos y arcos de islas del tipo anticlinal tienen relación con su posición geográfica. Por lo visto el desarrollo del arco indonesio-antillano y las islas de las Antillas del Sur está muy relacionado con la distribución de los continentes (América, Australia, Antártida).

Cuencas submarinas profundas

Las cuencas submarinas profundas están relacionadas con los arcos de islas o con una reciente montaña granítica levantada de la zona plana del continente. Frecuentemente ellas se disponen desde la parte exterior del arco de islas, pero en zonas de transición complejas ellas se encuentran en la parte interior de los mares llanos como por ejemplo: Bartlet, Bonda, Nueva Inglaterra, Bugekbil, Nueva Gracia. En el plano toda la cuenca se extiende por el arco paralelamente a la cadena de islas. El perfil transversal de las cuencas en es forma de ¿?. La amplitud del fondo es de 1 a 20 km. Hacia el respiradero, las pendientes se hacen más escarpadas. La parte superior de la pendiente se inclina bajo un ángulo de 5 a 6o, en la parte inferior el ángulo aumenta hasta los 25o. Las pendientes son escalonadas y surcadas por multitud de cañones submarinos.

Las cordilleras medias oceánicas.

Los primeros conocimientos sobre la existencia en el fondo oceánico (Atlántico) de macizos montañosos se remonta a los años 50 del siglo XX. Entonces se tomó atención a su posición en el centro del océano. En el transcurso de las últimas investigaciones científicas fueron descubiertas nuevas cadenas de cordilleras en el fondo de los océanos, estudiaron su morfología y constitución geológica. Resultó además que no todas se distribuyen en las partes centrales de los océanos y lo dividen en dos partes simétricas. En el Océano Pacífico y en la Antártida se observaron notables asimetrías en la distribución de las cordilleras. Por ejemplo, en el Océano Pacífico la media oceánica se acerca a las costas de California. La extensión general del sistema único de las cordilleras medias alcanza los 50 millones de km2. Entre ellos se destacan la cordillera media atlántica, pacífica e índica. 

Cordillera media atlántica.

La cordillera media atlántica atraviesa todo el Océano Atlántico en su parte central desde el Sur hacia el Norte, desde las Islas Malvinas hasta Islandia y más allá continúa en el Océano Ártico. La cordillera se manifiesta en el relieve en forma de un gran levantamiento alargado de una gran amplitud hasta los 100 km. En su constitución se pueden observar elementos en forma de crestas y de salientes. Las pendientes montañosas de los salientes están fuertemente desmembradas. En una extensión de 100 millas en este medio se encuentran hasta 8 cimas de una altura superior a los 400 m. Muchas de las amplias formaciones de los valles hundidos tienen su fondo llano. La cima de la cordillera es alta y dividida a lo largo de profundas formaciones de valles hundidos-valles de rift. Los fondos de los valles de rift se encuentran en profundidades de hasta 4000 m y su profundidad relativa es del entorno de los 2000 m. Su anchura es de 30 a 60 km. El fondo del relleno es homogéneo. Hay montañas y cordilleras independientes que alcanzan 400 a 700 m de altura sobre la superficie del fondo del valle.

Por su constitución, el valle se parece a un graben, formado durante la distensión de la corteza terrestre. En este caso las cordilleras asimétricas altas, orladas por el valle de rift representan el borde de este graben. En algunos lugares desde el lado exterior hacia la cordillera colinda una meseta fraccionada. En sus límites, elementos positivos del relieve tienen aproximadamente la misma cota. La zona de rift es de la misma faja sísmica. Temblores de tierra son por excelencia superficiales. Algunos investigadores han considerado la cordillera de rift, por su forma original, de origen volcánico. La solidificación del rifé está formado por un conglomerado de rocas fracturadas del manto ultra-básico. Así, una de las cimas del rife de la zona 0 – en la isla San Pablo – es un complejo de peridotitos (por su origen característico del manto superior). La constitución de la corteza terrestre en esta zona de la cordillera media del Atlántico recuerda la corteza del fondo oceánico (Dibujo #9) pero se diferencia de ella porque debajo de la cordillera media atlántica se tiene un horizonte intermedio entre el basalto y la superficie del moho. Se caracteriza por las mayores velocidades de las ondas elásticas que en el basalto, pero menos que en el manto (7,3 a 7,6 km/s). La capa intermedia se encuentra en la profundidad de 30 a 40 km y es la que compone el cuerpo principal del sistema.

Cordillera media del Índico.

La cordillera media del Océano Índico comienza en la cordillera árabe-índico, en la latitud de las islas Mascareñas cruza por la cordillera central índica y termina en las islas Saint Paúl y las elevaciones de Ámsterdam y Australia Antártica. Más al Sur en las islas Rodríguez de la cordillera central índica y se aleja de la cordillera occidental del Índico. La anchura media de la cordillera del Océano Índico es de 150 a 500 km. Su altura relativa es de hasta 3,5 Km., su constitución es análoga a la de la cordillera media atlántica.

En toda su extensión se muestra una zona de rifé con profundos valles de rifé y en ellos terminan sus cimas. Los flancos de la elevación media son extensos y fuertemente desmembrados, oscilando sus profundidades en límites que alcanzan 1500 m. La cordillera se encuentra dividida por un sistema de fracturas transversales. Predomina la orientación submeridional en el sistema de fracturas. Éstas se prolongan en los límites del continente. Su morfología se manifiesta en el Mar Rojo, en el Golfo de Acaba y en la depresión del Mar Muerto y más profundamente en el lago de tipo graben de Niasa y Tanzania.

La cordillera es un complejo en su fundamente de elevaciones de serpentinas y rocas metamórficas y encima está el manto (Dibujo #10).

Las pendientes de los desfiladeros de los rife de la cordillera media, frecuentemente privadas de una cubierta de sedimentos, están sin embargo cubiertas en el fondo de sedimentos sueltos y un espesor de sedimentos volcánicos de acuerdo con la velocidad de la onda elástica de la capa de la corteza oceánica. Bajo ellas yacen capas de con características intermedias, entre basálticas y del manto superior. Las velocidades de las ondas elásticas varían en él, de arriba hacia abajo, de 6,7 a 7,0 Km./s y hasta 7,5 Km./s. Hacia el valle de rifé, los acostumbrados valores máximos de una corriente de tensión y anomalías de un polo magnético.

Cordillera media del Océano Pacífico.

La cordillera media del Océano Pacífico se extiende en la parte Sur del Océano Pacífico desde las elevaciones Australia-Antártica hasta las costas de California. 

Así como en la cordillera media del Índico, la zona del rifé central de la cordillera del Océano Pacífico se encuentra en los límites de las estructuras continentales complejas. La anchura de la cordillera media del Océano Pacífico es de más de 2000 Km., su altura media es de 2,3 km. La cordillera se encuentra atravesada por espesas y profundas fracturas: Klupcherton, Marquesas, Galápagos y otros. En la mayor extensión de la cordillera, en los límites de la zona superior, no se observan valles de rife. Fuertemente se manifiesta el valle de una gran amplitud, con un fondo irregular elevándose más al Norte del paralelo 20o. Después ella cruza en un estrecho graben el Golfo de California. En los límites del continente la zona de rife se prolonga en forma de depresiones: Imperial, San Joaquín y Sacramento.

Los datos geofísicos sobre la constitución de la cordillera atestiguan que el levantamiento de la corteza terrestre corresponde con un levantamiento análogo del manto. Bajo las capas de los sedimentos sueltos de espesor variable yace la segunda capa de un grosor de aproximadamente 1 a 1,2 Km. (Dibujo #9).  Mucho más profundo se distribuye la capa basáltica. El espesor de esta capa bajo la cordillera (3,7 Km.) es menor que bajo las cuencas adyacentes del océano (4,9 Km.). La cubierta del manto está levantada. Bajo la cima de la cordillera, así mismo como en el Atlántico, la velocidad de las ondas elásticas de la capa intermedia es de 7,5 a 7,6 km/s, y para el manto se observan velocidades de 8,1 a 8,3 Km./s. Los valores de una corriente de calor son elevados como bajo otras cordilleras medias. Se observaron complejos cambios de las anomalías del magma de la zona con amplitud de hasta 150 a 250 Km. e incluso  de 1200 Km. en el sistema de las amplias fracturas.

Lecho oceánico.

El espacio del fondo comprendido entre las cordilleras medias oceánicas y la zona de transición en las profundidades dentro los 3 o 4 Km. y hasta los 7 Km. se llama lecho oceánico. La extensión de la cuenca oceánica sobrepasa los 200 millones de km2 (60% del área oceánica o el 49% de la superficie terrestre). El relieve llano de la cuenca oceánica es ampliamente complejo. Las elevaciones montañosas y las alturas no relacionadas con las cordilleras medias y las cadenas montañosas de la zona de transición. La cuenca del océano está cubierta por sedimentos del tipo pelágico. De ellos predominan la arcilla roja profunda, no característica para otros elementos complejos del relieve del fondo oceánico. En los límites de la cuenca oceánica se distribuye una corteza terrestre de poco espesor del tipo oceánico sin la capa granítica.

A los elementos fundamentales del relieve de la cuenca oceánica se relacionan: cuencas oceánicas, mesetas submarinas, eje oceánico (como un rodillo), cadenas de montañas oceánicas, montañas con islas coralinas, cadenas volcánicas y macizos.

Se estiman en más de diez las cuencas oceánicas: de Canarias, de Brasil, Argentina, Angola y otros en el océano Atlántico; las depresiones de Cross, Somalia, Mozambique, Australia occidental y otros en el Índico y las más complejas depresiones oceánicas del Océano Pacífico: la Sur, Central, Norte, Oriental y otras. El fondo de la depresión tiene colinas y relieve llano-calinoso. El espesor de la capa de sedimentos sueltos tiene unos límites que oscilan desde algunos cientos de metros hasta 1,5 km. El espesor de la segunda capa es de 1 a 2 Km., la de basalto de 4 a 5 km. De las cuencas oceánicas despuntan complejas anomalías positivas de la fuerza de gravedad (hasta 500 microgal y bajos valores de la corriente de calor).

Las mesetas montañosas, las cadenas montañosas submarinas, Bermudas, Río Grande, Marcos-Neker, Sendvich y otros, tienen forma ondulada. Su superficie superior de colinas es compleja con aislados conos volcánicos. En el Océano Pacífico, en la barrera de Marcos-Neker se distribuyen multitud de guiotas-montañas de superficies planas. La altura media es de 3 a 4 km. La estructura de bloque es propia de las cadenas montañosas oceánicas.

Estructura parecida con la meseta tienen las cordilleras submarinas: Cito y Gales occidental.

Un peculiar sistema montañoso forma en el Pacífico la cordillera de Cocotero, la isla de Galápagos y la cordillera de Carnera. Bajo este arco se observa la capa granítica. Posiblemente, este antiguo arco de islas está poco desarrollado. A un micro continental se relaciona la meseta de Nueva Zelanda bajo la cual se encontró la capa granítica.

La parte central del Océano Pacífico cruza desde la isla de Pascua hasta la fisura de las Aleutiennes un espeso sistema montañoso. En el relieve del fondo del océano ella se manifiesta por algunos grupos: el basamento submarino de las islas Tuamot, la cordillera de Lían, la cordillera de Hawai y la cadena volcánica de rocas intemperizadas.

Islas.

El elemento fundamental del relieve de los océanos lo representan las islas. La isla es la parte de la tierra separada de los continentes por el espacio acuático. Por su origen las islas pueden ser continentes o islas propiamente dicho. Las islas continentales se distribuyen en los límites de los continentes sobre las aguas (plataformas). Ellas son parte del territorio inundado como resultado de la trasgresión marina, de movimientos tectónicos negativos, o fueron separadas de las costas realmente por los procesos de marea.

A las islas propiamente dichas se relacionan las islas volcánicas y las coralinas, isla-atolón y las barreras coralinas.

Para las regiones polares el carácter de un tipo propio de islas sombreros de hielo. El casquete de hielo cubre pequeños territorios de la tierra.

Costas marinas.

La faja de relación entre la tierra y el mar se llama costa marina. La parte sobre las aguas se relaciona en realidad a la costa, pero la parte submarina a la parte sumergida de la pendiente costera. La parte de la tierra que anteriormente fue inundada por el mar y donde se conservan las huellas de antiguas formas costeras se llama costa. Se diferencian las formas y tipos de costas de acumulación y abrasión.

Costas de abrasión.

Estas se forman en el proceso de lavado (abrasión) de la costa por las mareas y el oleaje. La costa de abrasión tiene un Cliff y un nicho, formado por el oleaje. En la medida de la ausencia del escalón de abrasión se forma el bench u orla de abrasión. La velocidad y cantidad de la formación está influenciada por: mareas, carácter de la roca, forma de la costa, declive de la escarpadura de las pendientes de la costa sumergida y otros factores.

La actividad del lavado por las olas acelera la abrasión química y la térmica.

En Cuba, donde las costas son complejas, fundamentalmente roca caliza, predomina la abrasión química, en la Antártica en otras regiones de congelación perpetua predomina la térmica.

Costas de acumulación.

Se forman como resultado de la acumulación de sedimentos sueltos. El material suelto ingresa en la zona costera en el proceso de abrasión, traída por los ríos o se desliza de las pendientes costeras. La playa es un elemento morfológico característico de las costas de acumulación.

Sedimentos marinos.

En dependencia de su particular constitución y del desarrollo del relieve del fondo y del régimen hidrodinámico de los océanos y mares se forman diferentes sedimentos marinos. Entre ellos se distinguen los siguientes: terrígenos, volcánicos, biogénicos, homogenices y poli génicos (Dibujo #11).

Sedimentos terrígenos.

Los cantos rodados, guijarros, gravas y arenas limo-arcillosas se encuentran muy abundantemente representados en los límites de la zona costera, plataforma y el borde sumergido de los continentes en total. El tipo más distribuido de sedimentos terrígenos es el limo azul, distinguiéndose aún más Merre y Rekar. El limo azul contiene 12,4% de las partículas organogénicas, 3,3% de los organismos de sílice y 84,3% de partículas minerales (de ellos el 60% pertenecen a los minerales arcillosos). Los limos azules se distribuyen en el océano mundial en una extensión de 37 millones de km2. La variedad tropical de limo azul y limo rojo es característica de las regiones tropicales, cerca de la desembocadura de los ríos. Se desarrolla en la plataforma y en la pendiente continental de América del Sur, en el Golfo de Guinea, en las costas de África. La coloración roja del limo está relacionada con el arrastre de productos lateríticos erosionados hacia el océano. Por su composición mecánica son limos de aleritas grandes y pequeñas. Se distribuyen en una extensión de 300000 km2.

A los sedimentos terrígenos profundos corresponden los sedimentos marino-glaciales del Mar de Barents, Groenlandia, Kara y otros mares. Entre ellos predominan los sedimentos limosos. En las regiones próximas a la Antártica se distribuyen los sedimentos de los icebergs, variando desde cascajos grandes hasta los de aleritas y los limos arcillosos. La clasificación de los sedimentos en los icebergs es deficiente, las chinas pelonas están casi por completo ausentes. El contenido de carbono es muy poco, 0 a 1,5%, con un máximo de 10%.

Sedimentos volcánicos.

Coinciden con las zonas de vulcanismo activo (Océano Pacífico, Indonesia, etc.) y se encuentran por igual en las costas y en el fondo de los océanos. Constan de arena, sedimentos complejos y de aleritas pulidos. Con frecuencia se encuentran piedras pómez grandes fracturadas, bombas volcánicas y lapilli (gotas consolidadas de material derretido). De los minerales que predominan en las arenas tenemos obsidianas, olivino, plagioclasas, etc.

Sedimentos biogénicos.

Son muy variados. En la zona costera y en la plataforma se difunden los sedimentos de las conchas, arenas de conchas o de detritos. Los terrenos de conchas se distribuyen en las profundidades de 100 a 120 m. En las profundidades mayores los moluscos y braquiópodos no forman acumulaciones densas, por eso allí las conchas se encuentran en formas incorporadas.

En la Antártica se encuentran arenas de briozoos fracturadas (50 a 70%) con mezcla de compactos foraminíferos costeros y tubos coloridos de gusanos.

En los mares tropicales (particularmente alrededor de Cuba), los sedimentos coralinos ocupan grandes extensiones. En el proceso de la actividad vital de los organismos constructores del arrecife se forman calizas coralinas. Las olas marinas destruyen las construcciones coralinas y las fracturas de los corales varían hasta variedades de gravas, arenas y limo. En los sedimentos coralinos se mantiene hasta el 80 u 85% de carbonato de calcio. Se distribuyen en una extensión de 10 millones de km2. En las partes costeras de Cuba, frecuentemente se encuentran áreas halimédicas producto de la destrucción de las algas “halimeda”.

La zona abisal de las zonas templadas de los océanos se encuentra cubierta por limo de foraminíferos (globigerina). En los limos de globigerina se conserva el 64,5% de organismos calcáreos (foraminíferos), 1,64% de organismos de sílice, 33,8% compone la parte mineral (principalmente minerales arcillosos). La distribución de los limos de foraminíferos depende de la conservación del carbonato de calcio en estado insoluble. Los sedimentos de foraminíferos se encuentran ausentes en profundidades mayores a 4000 m. Solamente al Sur de los océanos Pacífico e Índico estos sedimentos se encuentran en profundidades hasta de 4900 m. la frontera Sur de los limos de foraminíferos pasa por la latitud de los 67o 30’, la Norte hasta los 50o de latitud Norte. En general las arenas pequeñas de foraminíferos y los limos ocupan en el fondo de los océanos una extensión de 120 millones de km2. En las profundidades de 2 a 3 km en las latitudes tropicales se encuentra limo de terópodos, los cuales son acumulaciones de conchas de moluscos planctónicos, gastrópodos y terópodos. Por su composición mecánica ellos corresponden a los limos de aleritas grandes. Se encuentran pequeñas manchas en las regiones tropicales del Atlántico, en la parte exterior de las Antillas, alrededor de las Azores, las Islas Bermudas, las de Canarias, y otras, y en menor grado en el Océano Pacífico. La extensión ocupada por los limos de terópodos es de cerca de un millón de km2. En los bordes de la plataforma de la Antártica, en las profundidades de 100 a 400 m se desarrollan los limos silícicos, conteniendo hasta 40 o 50% de diatomeas. En las partes de los sedimentos se descubren espéculos de esponjas silícicas con gran inserción de material detrítico. Típicamente los sedimentos profundos de diatomeas silícicos se forman casi en una faja ininterrumpida alrededor de la Antártica con una amplitud de 500 a 2000 millas. La faja se interrumpe en el Estrecho de Drake por la lengua de sedimentos glaciales-marinos. En el Océano Pacífico los limos de diatomeas se encuentran más al Norte (40o N). El geólogo soviético A. P. Bicitsi señala que, además del factor hidrobiológico en la distribución de los limos de diatomeas juega un importante rol el factor hidrodinámico. En el hemisferio Sur el límite de los limos de diatomeas se relaciona con la zona de divergencia antártica y con el límite medio de la distribución de los hielos flotantes. Probablemente con el factor hidrodinámico se relaciona la ausencia de las diatomeas en el Estrecho de Drake en el Océano Ártico. En el Norte del Atlántico el limo de diatomeas se encuentra ausente por la acción protectora contra el frío de la corriente cálida del Atlántico Norte y de la acumulación de los esqueletos residuales de foraminíferos. A la distribución de los limos de diatomeas no la limitan las profundidades del mar. Existen conocidos hallazgos de limo de diatomeas en las profundidades de 6000 m. la extensión general del limo de diatomeas es de 28 millones de km2.

A otro tipo de limo biogénico silícico se relacionan los limos de radiolarios. El limo de radiolario se comone de conchas silícicas de estos organismos, de minerales arcillosos de montmorillonita y de otras partículas minerales. Los componentes minerales constituyen hasta el 80% de los sedimentos. Según las categorías de N. M. Strajov ellos corresponden a los limos de bajo contenido de sílice con un contenido antigénico de silicio desde un 10 a un 30%. A medida que disiminuye el contenido de los sedimentos de conchas de radiolarios se pierden mucho las propiedades de limo de radiolario y se transforma en arcilla roja profunda. Los limos de radiolarios se distribuyen hasta los 7 km.

Sedimentos hemogénicos.

Se encuentran preferentemente en las regiones costeras, en la plataforma, en la pendiente continental y en la zona de los lechos oceánicos. A él corresponden sedimentos salinos formados por sí mismo. Por ejemplo, los sedimentos del golfo-laguna Kara-Bogas-Gol en el cual gracias a la evaporación progresiva y a la ausencia de corrientes fluviales la salinidad sobrepasa 20 veces la del Mar Caspio. En Kara-Bogas-Gol sucede el precipitado químico de mirabolita SO4Na2-10H2O, sal común o cloruro de sodio y además epsomita SO4Mg-7H2O y actrajanita SO4MgNa-H2O.

En los mares cálidos de la zona árida del Rojo, Aral, Caspio, y en el Golfo de Batabano en Cuba se forman arenas oolíticas y limo. Para la coagulación de la oolita es necesaria una alta concentración de carbonato de calcio en el agua, poca penetración de material terrígeno y una alta temperatura del agua. En las aguas frías sucede la descomposición del carbonato de calcio en una unión carbonatada.

En algunas regiones del fondo marino se forman acumulaciones de glauconita (silicato de hierro y calcio con alto contenido de agua). La característica de los limos verdes y de la arena de los sedimentos de glauconita es que tienden hacia los macizos graníticos limítrofes, a las zonas de una elevada circulación vertical de las aguas junto con las condiciones de una débil incorporación de los materiales terrígenos (fundamentalmente de los minerales de biotita). En su forma pura los sedimentos de glauconita se encuentran muy raramente. Ellos se encuentran mezclados con los sedimentos terrígenos en las costas atlánticas de América del Norte, en las costas de Portugal, en las partes occidentales y orientales de África, al Sur de Australia y en otras regiones del océano mundial. Los sedimentos hemogénicos están ampliamente distribuidos en el fondo oceánico (los sedimentos hemogénicos son concreciones recién formadas de minerales). Estas concreciones cristalizan alrededor de algún cuerpo extraño: algún trozo de mineral, un pedazo de concha, etc. Los tamaños de las concreciones varían desde algunos milímetros hasta algunas decenas de centímetros. Frecuentemente se encuentran concreciones de ferromanganeso. Además, en las profundidades oceánicas ellos se distribuyen en los mares Negro, Báltico, de Barents y en las costas de Escocia. Raramente se encuentran fósforo, pirita, sílice y concreciones calizas (Mar Negro, Caspio, regiones frías de Bengala y la corriente del Perú, además en el océano Sur).

Sedimentos poligénicos.

A estos sedimentos se relaciona la arcilla roja profunda. El limo arcillosos de este tipo contiene 70 a 80% de fracción perítica. En la composición de la arcilla roja predominan los minerales arcillosos, teniéndose ácidos dobles de hierro y manganeso libres.

Se considera que una parte importante de los minerales arcillosos tiene en su composición restos insolubles de foraminíferos que representan la tierra roja. El contenido de antigénico de ácido de sílice es insignificante. La caliza se mantiene hasta 6,7%. Si el contenido de los residuos de radiolarios sobrepasa el 20%, la arcilla roja profunda se transforma en limo de radiolarios. Las arcillas rojas profundas se forman en un medio ácido fuertemente manifiesto. En la arcilla frecuentemente entran concreciones de ferromanganeso, dientes de tiburón, huesecillos del oído de las ballenas y los peces.

Se han descubierto en las capas superficiales dientes de peces carnívoros del Terciario que atestiguan el ritmo extraordinariamente lento de deposición. La arcilla roja es el más distribuido de los sedimentos profundos. Ocupan grandes extensiones en los océanos Pacífico y Atlántico. Toda la extensión cubierta por la arcilla roja profunda en el océano mundial se calcula de entre 100 y 130 millones de km2.

Métodos de investigación del relieve y de los sedimentos del fondo de los océanos.

La ciencia actual sobre los océanos posee un gran arsenal de métodos de estudio de la constitución del fondo marino. La capacidad del estudio de los océanos es diferente y se adopta en dependencia del objetivo y las tareas que se encuentran ante los investigadores. Las investigaciones y el trazado en las cartas del relieve del fondo marino constituyen una tarea de los trabajos de sondeo. Para las mediciones de las profundidades se emplean aparatos especiales y otros mecanismos. Los más simples de ellos son: medidor (compactados de madera que tienen una longitud de 6 a 7 m con divisiones cada 10 cm) y sonda de mano (compuesta de un peso de plomo o hierro fundido y de una fina sonda de cáñamo). La sonda se divide en marcas de un metro. En la práctica oceanográfica, en calidad de plomada frecuentemente se utilizan sondas pesadas. Este peso de hierro fundido de forma aerodinámica parecida a un pez tiene un peso propio de 5, 10, 15, 25 o 50 kg. El peso se introduce en el agua en un cable con ayuda de un guinche, la profundidad de sumersión se calcula mediante un contador.

Precisamente, la profundidad de sumersión de los aparatos oceanográficos se mide por los medidores de profundidad. Como aparato medidor de profundidad sirve el termómetro reversible de profundidad, el cual tiene abierta la envoltura de cristal externo que protege de la presión al reservorio de mercurio en los termómetros corrientes. Normalmente se baja un termómetro común junto con el de profundidad. Además de la temperatura del agua, el reservorio con mercurio del termómetro no protegido recibe aún más la presión en la profundidad. Bajo la influencia de la presión del agua la columna de mercurio se dilata. Su cambio de presión (coeficiente de presión) se determina en una instalación de compresión y se registra en el certificado sobre los datos corregidos del termómetro de profundidad. La cantidad del coeficiente de presión de los termómetros de profundidad se expresan en fracciones de grado y varía en los límites entre 0,075 hasta 0,010 kg/cm2.

La comparación en las correcciones mostradas por el termómetro no protegido con la temperatura verdadera del agua en el horizonte, mostrada por el termómetro protegido ayuda a calcular la profundidad de sumersión de los aparatos con una exactitud de 1 a 0,5% en profundidades de 200 a 1000 m. En los tiempos presentes se distribuyen ampliamente las ecosondas de navegación, las que han recibido la denominación de sondeadores especiales. El fundamento de estos aparatos está basado en el principio de la determinación automática de un intervalo de tiempo entre el momento del envío de una señal de ultrasonido por el vibrador-emisor de radiaciones al fondo, y el momento de regreso al receptor (el barco) de la señal reflejada (eco). Debido a lo inestable de la velocidad del sonido en el agua, la elaboración de los datos de la ecosonda cuenta con una serie de correcciones para la temperatura del agua, salinidad, etc. Para esto se pueden utilizar las “Tablas oceanográficas” de N. N. Zubov (1957).

Las partes fundamentales de todas las ecosondas son: el emisor de radiaciones, el receptor, medidor, relevador, condensador, motor con un regulador centrífugo de velocidad y un reductor, un reforzador de la corriente, un registrador automático con un disco indicador de las profundidades.

Algunos investigadores (G. B. Udinzev, 1957) por el carácter de las escrituras en la cinta de la señal reflejada determinaron la calidad de la composición de los terrenos del fondo.

Para determinar la composición de los sedimentos se emplean equipos especiales: jaiva, tubos de sedimentos, dragas y dragaminas.

· Las jaivas tienen diferente volumen de capacidad. Pueden tomar muestras superficiales de limo, arenas, arcillas e incluso de cantos rodados.

· Las dragas y dragaminas se destinan a la toma de las muestras de rocas que han sufrido la abrasión de bloques de materiales grandes.

· Los tubos de muestras actúan bajo el principio del golpe, introduciéndose en los sedimentos en virtud de su peso y de la velocidad de caída. En los émbolos de los tubos se utiliza además el vacío, el cual se forma bajo el émbolo y otro en el émbolo vibrador (gran parte de la oscilación se transmite al tubo del mecanismo vibratorio).ç

Los tubos de muestras de un solo paso (Ekman) se componen de tubos de acero terminados en puntos y con pesos. Algunos tubos están dotados de casquillos y válvulas de retroceso. Durante la sumersión de los tubos la válvula se eleva y permite el paso del agua, durante el descenso la válvula se cierra e impide la salida de la muestra del tubo. El extremo superior del tubo termina en una grampa para sujetarlo al cable. El diámetro del tubo de 3 a 8 cm, o incluso más, y su longitud va desde algunos centímetros hasta los 9 metros. Su peso máximo llega a los 350 kg.Su velocidad de deslizamiento por el cable durante el trabajo con los tubos de paso de golpe debe ser de no menos de 2,5 m/s, en caso contrario es necesario utilizar tubos de émbolos de muestra con expulsor.La ventaja del tubo de vibración antes del golpe es que se puede trabajar no sólo en las grandes profundidades sino también en los lugares bajos e incluso en la tierra.

 Capitulo 3.
CONOCIMIENTOS GENERALES SOBRE LA COMPOSICIÓN DEL AGUA DE MAR (P25)
El agua representa una sustancia propia en la naturaleza. Ella es uno de los tipos más distribuidos en la tierra y participa en casi todos los procesos naturales del planeta. Como cuerpo físico el agua muestra una serie de propiedades anómalas, en relación a otras sustancias de similar estructura molecular.

La densidad del agua durante un aumento de temperatura del 0° C a 4° C aumenta, sucediéndole lo contrario  que a otros cuerpos físicos. A los 4° C la densidad del agua es máxima y disminuye durante un continuo aumento de temperatura.

Durante la congelación de una determinada masa de agua, su volumen aumenta y por lo tanto su densidad disminuye. La densidad del hielo de agua dulce es 0,91g/cm3. En otros cuerpos durante el proceso de solidificación la densidad aumenta.

La capacidad térmica específica del agua es la mayor de todas las sustancias. La formación del hielo a 0° C está acompañada por un aumento de su capacidad térmica específica de 0,49 en el estado sólido 1,00 el líquido, después su capacidad térmica disminuye hasta llegar a los 40° C, para aumentar nuevamente después de esta temperatura.

El hielo posee un extraordinario calor de fusión 79,4 cal/g, esto significa que el agua y el hielo a 0° C se diferencian en el contenido de energía almacenada en 80 calorías.

El calor conservado a los 100° C es muy grande, con un valor de 539cal/g.

La constante dieléctrica del agua (E) a 20° C en de 81 unidades CGS. En la mayoría de  los otros cuerpos ella se encuentra entre los límites de 2 a 3 unidades. Ejemplo del efecto de la gran constante dieléctrica desde el punto de vista químico es la gran capacidad ionizadota del agua (disuelve a las sustancias en los iones que la componen) y por su carácter de solvente universal.

El coeficiente de refracción de la luz en el agua es de un valor n=1,34, esperando un valor mayor (n=9) según la teoría de onda de la luz. Las anomalías del agua se reflejan en la particular estructura de su molécula.

 I-Constitución molecular del agua

Como se sabe la molécula de agua H2O se compone de dos átomos de hidrógeno y uno de oxígeno. Los dos átomo de hidrógeno en condiciones normales, forman con el átomo de oxígeno un ángulo de 104,5° aproximadamente, por lo que las fuerzas eléctricas  moleculares no se compensan completamente y se manifiestan fuerzas resultantes, creándose una molécula polar. La densidad de carga negativa se ubica sobre el átomo de oxígeno y sobre el de hidrogeno se ubica la positiva, generando se un dipolo eléctrico. Esta naturaleza bipolar se manifiesta de forma tal, que las moléculas de agua se agrupan formando grupos de 2 a 8 moléculas. El agua en estado líquido se compone preferentemente por asociaciones de moléculas simples de H2O. Las moléculas de 2 a 4 miembros se ordenan de forma lineal, frecuentemente de forma triangular, si son 8 se agrupan en forma de prisma triangular (dibujo 13), teniendo un volumen relativamente grande, llamándosele a ellos “molecular formadoras de hielo”. Al mismo tiempo con la asociación de las moléculas existe una desordenada distribución de las moléculas mucho más densa.

(p26) Durante el enfriamiento del agua la cantidad de asociaciones moleculares crece (dibujo14) lo que frena el aumento de densidad del agua en relación con su ¿enfriamiento? O “calentamiento”...No obstante la densidad del agua crece con la disminución de la temperatura hasta los 4° C, por debajo de los 4° C predomina el proceso de formación de moléculas de ocho miembros. La red  de moléculas de hielo tiene menor densidad debido al empaquetamiento de moléculas y por eso su densidad disminuye. Durante la congelación del agua a 0° C, sucede un cambio del arreglo molecular del hielo, como resultado de esto aumenta el volumen un 9% y raramente disminuye la densidad.

Los átomos de oxígeno e hidrógeno, que componen las moléculas de agua se defenecían en su número másico, propiedad que depende del número de protones y neutrones en el núcleo del átomo, la diferencia entre distintas formas de un mismo elemento, se debe a la diferencia en el número de neutrones en el núcleo y a esa distintas formes de los elementos e les denomina isótopos. Así, el hidrógeno tiene tres isótopos, el hidrógeno liviano, H1 con un número másico de 1uma, el H2 o Deuterio, con un número másico de 2 una, y el tritio H3 con un número másico de 3uma., este último es radioactivo y se encuentra muy escaso en la naturaleza.

El oxígeno tiene tres isótopos  O16, O17y O18. En el laboratorio se han obtenido separados  O15 y O19 pero no son estables al igual que el tritio y no se encuentran en condiciones naturales. El agua se compone de una mezcla de todos los isótopos del oxígeno y del hidrógeno, de esta mezcla el 99,73% es H12O16, la parte restante del volumen de agua, o como se llama “agua pesada “se compone de una combinación de uniones moleculares de H1 y O18, H2, O17 y O18. Las uniones moleculares de H12 O18 se llama oxígeno de agua pesada, el H22 O16es al agua pesada o D2O. Las uniones del O16 con el tritio se llaman agua contrapesada y son ínfimas en el océano mundial con una cantidad de 800g.La relación de porcentaje de los distintos tipos de agua se citan en la tabla de G..Dietrich (Tabla I).

Debido a la manifestación de la polaridad y del gran momento bipolar que las moléculas de agua poseen, su propiedad como disolvente es muy importante, siendo el disolvente de diferentes sustancias. Teóricamente no existe sustancia insoluble en agua. Por eso en la naturaleza no se encuentra agua químicamente pura. En comparación con el agua de la tierra, en el agua mar se disuelven muchas sustancias y esto la diferencia de las propiedades del agua dulce. Bajo la influencia de las sustancias disueltas en ella, el agua de mar deja de ser simple y adquiere las propiedades de un disolvente. Ella representa por completo una solución con gran cantidad de partículas. El tamaño de las partículas de soluto en el agua es variado…

                Confirmar si es esta pag y no hay nada antes

(p27) II. Composición química del agua  de mar

Teóricamente en el agua de mar pueden encontrarse todos los elementos químicos que se tienen en la naturaleza. Algunos de ellos están presente en pequeña cantidad y solo se encuentran en los organismos que los rodean. Por ejemplo, cobalto, níquel y estroncio, encontrados en muestras de oloturias, langostas y ostras, otros elementos han sido encontrados solamente en sedimentos marinos. Además de las sustancias sólidas (tabla1) en el agua de mar se encuentran gases disueltos como: oxígeno, nitrógeno, argón, anhídrido carbónico, ácido sulfhídrico y otros, además de pequeñas cantidades de sustancias orgánicas de origen oceánico y terrestre. La cantidad media de sustancias sólidas disueltas en el océano mundial, es igual pos su masa, aproximadamente al 3,5% en masas aisladas (Mar Rojo) en los unidos con los océanos puede alcanzar el 4,0%.

Los principales compuestos y elementos que están presentes en el agua de mar son:  Cloro 1,9% o el 50% de todas las sustancias sólidas disueltas en el agua de mar; Sodio 1,06%, Magnesio 0,13%, Azufre 0,088%, Calcio 0,040%, Potasio 0,038%, Bromo 0,0065% y Carbono 0,003%. Los elementos químicos disueltos en el agua se encuentran en forma de iones que de las sales disueltas, las que se ordenan en tres grupos : Cloruros (NaCl, MgCl) componente el 88,7% de todos los solutos en el agua y de partículas sólidas y determinan el sabor amargo del agua; Sulfatos (MgSO4, Ca SO4, K2SO4) el 10,8 %; Carbonatos (CaCO3) el 0,3%. En el agua de los ríos la correlación entre los grupos es inversa, los carbonatos se presentan hasta en un 60,1% y los cloruros son el 5,2%.

El contenido de sales disueltas en el agua de mar se acepta expresarlo en partes por mil (‰) que significa la masa de las sales en gramos, disueltas en un kilogramo de agua de mar.

En el agua del océano, ininterrumpidamente ocurren los procesos químicos, biológicos  y geológicos cambiando la composición y el contenido de las sustancias disueltas. Uno de los procesos que cambia la concentración general de la solución, sin consumir su contenido son: afluencia de agua dulce, precipitaciones, evaporación, formación de hielo y deshielo. La concentración de la solución durante estos procesos puede variar en amplios límites, desde 0 hasta 4‰ o desde 0 a 40‰.

Otros procesos cambian el contenido y la correlación entre las sustancias disueltas, la fotosíntesis de los vegetales y la respiración de los animales, la actividad de las bacterias y de los demás organismos consumen gases y hacen que la concentración de las sustancias disueltas varíe al utilizarlas para la construcción de sus esqueletos, cortezas y tejidos. Estos procesos algunas veces varían el contenido de los fosfatos, nitratos, nitritos, sales de amonio y otro micro nutrientes los cuales tienen gran significación biológica y los cuales determinan las condiciones del desarrollo de las poblaciones de los organismos oceánicos. La cantidad de los principales elementos en los procesos del fondo casi no varía.

Salinidad – Las investigaciones de la composición salina del agua de mar, muestran que las diferencias locales que se encuentran en la cantidad de sales, se conserva en el agua de mar, o en su concentración, las cuales se igualan en la masa acuática general. La correlación en el porcentaje entre las sustancias disueltas en el agua de mar, permanece constante entre las diferentes partes del océano mundial, a esta estabilidad se le llama composición constante de las sales del agua marina. Frecuentemente se diferencian los principales componentes de las sales marinas, debido……………….

(p28) permanece bastante entable para las diferentes partes del océano mundial..A esta estabilidad se le llama composición constante del agua marina. Frecuentemente se diferencian los principales componentes de las sales marinas, debido a su composición constante y los micro elementos, la concentración de los cuales puede someterse a cambios significativos por la acción de los procesos biológicos.

A los elementos químicos fundamentales de las sustancias disueltas se relacionan los halógenos flúor, cloro, bromo y yodo. En esto el contenido de cloro comprende el 55,21 al 55,34 % del peso de todas las sustancias disueltas. El contenido de cloro se determina como el número de gramos de cloro equivalente a la cantidad general de halógenos contenidos en un kg de agua de mar. Según el contenido de cloro en el agua de mar, M.Knudsen (1901) construyo la tabla para el cálculo de la salinidad y el peso especifico. 

Se llama salinidad a la masa en gramos de todas las sustancias sólidas disueltas e un kg de agua de mar, considerando a los carbonatos como ácidos, los bromuros y yoduros a cloruros y todas las sustancias orgánicas oxidadas.

Entre la salinidad S y el contenido de cloro existe una dependencia expresada por la siguiente formula 

                                          S=0,03 + 1,805 Cl

El contenido verdadero de las sales en el agua de mar se diferencia de lo calculado por esta fórmula no más que en un 0,25%.

Las cuencas interiores parcial o totalmente separadas de océano mundial pueden ser fuertemente endulzadas o saladas.

Por consiguiente en ellas se observan otras correlaciones entre la salinidad y el contenido de cloro. Por ejemplo para el aislado Mar Caspio la correlación según Knudsen se expresa por la fórmula

                            S = 0,14 + 2,386Cl

Para la medición de la salinidad tiene particular importancia la elección de un estándar de salida. En la práctica para este objetivo sirve el “agua normal de Copenhaguen”en la cual el contenido de sales se determino hasta la tercer cifra decimal. El contenido de cloro en un kg de muestra se determinó además en correspondencia con la cantidad de gramos del átomo de plata, el cual es necesario para la precipitación de los halógenos, siendo este valor 0,3285233 kg de la muestra de agua de mar.

Gases disueltos en el agua de mar  El agua absorbe (disuelve) con los cuales ella está en contacto. Los gases ingresa al agua de mar desde la atmósfera como resultado de los procesos biológicos y geológicos, llevados al mar por las corrientes de  agua de la tierra y otros. El régimen gaseoso ejerce considerable influencia en los diferentes procesos los cuales suceden en el océano hidrobiológico, químico y particularmente en la distribución de sonido den el mar. La cantidad de gases disueltos en el agua (q) depende de la presión parcial del gas dado (p) y de al solubilidad (m)

                                   Q = p . m

En la solubilidad de los gases influye la temperatura y la salinidad del agua. Con una disminución de la temperatura y de la salinidad  ella aumenta. Además el contenido del gas en el agua de mar se determina por la intensidad de la relación con sus procesos químicos y biológicos presentes y con las condiciones de traslado y circulación vertical. Por eso el contenido de algunos gases, por ejemplo el oxigeno , frecuentemente se manifiesta en porcentajes de su cantidad de saturación y se llama contenido relativo. Por saturación se toma la cantidad de gas la cual puede disolver en el agua a una temperatura dada, salinidad, a una atmósfera seca y a presión normal de 760 mm de mercurio

(P29) a una temperatura y salinidad dada y a un atmósfera seca y a presión normal de 760 mm. La cantidad de saturación de oxígeno y nitrógeno en miligramos por litro de agua (mg/l) de mar a una presión de 760mm, depende de los parámetros de temperatura y salinidad mostrados en la tabla 2 (Tomado del libro de N.I Egorob, 1996).

	                      Salinidad en partes por mil (‰)
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	0
	10,29
	18,64
	9,65
	17,43
	9,00
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	8,36
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	14,45
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	8,02
	15,02
	7,56
	14,17
	7,09
	13,31
	6,63
	12,46
	6,41
	12,03

	20
	6,57
	12,59
	6,22
	11,97
	5,88
	11,35
	5,52
	10,74
	5,35
	10,43

	30


	5,57
	10,98
	5,27
	10,49
	4,95
	10,01
	4,65
	9,53
	4,50
	6,29


El oxígeno ingresa al agua desde la atmósfera y como resultado de la fotosíntesis de los vegetales que se encuentran en el agua. Un aumento en la cantidad de oxígeno se observa en el verano en las capas superiores del agua donde penetra la luz solar y particularmente en las aguas poco profundas. La sobresaturación del agua por oxígeno, ocurre durante el calentamiento, el contenido relativo de oxígeno disuelto disminuye y una fracción es liberada hacia el atmósfera.

El oxígeno disuelto en el agua se consume por la respiración de los organismos marinos y en la oxidación de las sustancias que se encuentran en el agua. A las grandes profundidades el oxígeno llega como resultado de la circulación vertical y contenido relativo disminuye con la profundidad. En los lugares donde el terreno es bajo y el agua permanece estancada o con poco movimiento, el contenido de oxígeno disminuye hasta cero y proviene la extinción de los peces.

La cantidad de Nitrógeno disuelto en el agua tiene un valor relativamente constante y su contenido elativo en las capas superficiales se aproxima al 100% y disminuye con la profundidad. Sin embargo se conocen casos donde el patrón se invierte, tal fenómeno ocurre en condiciones particulares de circulación vertical. Una fracción del nitrógeno se forma mediante una desoxidación de los nitratos y por descomposición de las sustancias orgánicas. El nitrógeno disuelto próximo a las costas se adquiere parcialmente por las bacterias fijadoras de nitrógeno, las que posteriormente se convierten en asociaciones de nitrógeno que son absorbidas por las plantas.

Sulfhídrico (SH2) Sureg frecuentemente en las profundidades donde no llega el oxígeno debido a un mal movimiento vertical (en el Mar Negro por debajo de los 75-125 metros, en el Mar Aral por debajo de los 421 metros).

(p30) se forma anhídrido sulfúrico durante la descomposición de la proteína orgánica por las bacterias de putrefacción y como resultado de la actividad de las bacterias anaerobias (sulfhídricas). En un medio sin oxígeno de los sulfatos, transformándolos en sulfitos y separándolos del ácido carbónico. El ácido carbónico uniéndose con  los sulfitos origina carbonato y sulfhídricos. Alguna cantidad de sulfhídricos ingresan en el agua de las fuentes minerales del fondo. En presencia de oxígeno el sulfhídrico fácilmente se oxida.

Anhídrido Carbónico (CO2) Se disuelve en el agua en mayores cantidades, significativamente mayor al oxígeno y nitrógeno. Con un aumento de la salinidad y de la temperatura la solubilidad del anhídrido carbónico en el agua disminuye. Según la parte de anhídrido carbónico que ingrese en las uniones con las bases es la magnitud de la solubilidad. A la solución pasan nuevas cantidades de anhídrido carbónico, su contenido general en forma libre ay asociado, así de esta manera se aumenta hasta 850 ml/l.

Uniéndose con el agua el anhídrido carbónico forma ácido carbónico.

                                                         CO2  + H2O ↔ H2CO3

La cual se disocia dos veces, separando al principio con carbonato H2CO3- H+ + H CO3- y después carbonato H CO3-, H+ + CO3-.

Entre el anhídrido carbónico del océano y del atmósfera establecen un equilibrio movible. La presencia en el agua de mar fácilmente cierra las uniones de anhídrido carbónico las cuales se han reconstruido. Durante las investigaciones de su balance general en las aguas del océano para calcular el anhídrido carbónico libre, el asociado (carbonatos y bicarbonato) y su contenido general. A diferencia del oxígeno, nitrógeno y anhídrido carbónico libre, el contenido general de anhídrido carbónico, aumenta con un aumento de la solubilidad.

Las reservas de anhídrido carbónico en el océano mantiene la respiración de los organismo y la solución de las rocas calcáreas del fondo y de las costas y además de los sedimentos orgánicos contemporáneos ( de los esqueletos, de las conchas, etc.). La mayor cantidad de anhídrido carbónico llega al agua proveniente de las erupciones volcánicas submarinas.

Se gasta anhídrido carbónico en la fotosíntesis de los vegetales y en la formación de los esqueletos y de las conchas de los organismos.

El agua de mar posee la propiedad de ser alcalina. La reserva alcalina determina la alcalinidad del agua de mar. Ella se manifiesta por la cantidad de ácido necesaria que hay que añadir a u determinado volumen de agua para que en ellas no queden iones de carbonato, bicarbonato ni moléculas no disociadas de ácido carbónico. Con la disolución de ácido carbónico y del contenido de carbonatos (CO3-) y bicarbonatos (H CO3-) de los iones (reserva de álcalis) estrechamente relaciona con la unión de los iones hidrogenados. La concentración de iones de hidrógeno determina la relación activa del agua de mar. La relación activa caracteriza un equilibrio entre el ácido carbónico, carbonatos y bicarbonatos. Los carbonatos y bicarbonatos hacen al agua marina alcalina. El anhídrido carbónico ácido, la concentración de los iones hidrógeno o la reacción alcalina determinan el grado de disociación del ácido carbónico en equilibrio con los iones carbonato y bicarbonatos.

La concentración de los iones de hidrógeno en el agua es igual a una solución con una normalidad a la diezmillonésima

(p31)De iones de hidrógeno- esta solución 1g de h por litro de agua. Si la concentración de los iones de hidrógeno (H+) en el agua es igual a la concentración de los iones hidróxido (HO-) el agua es neutra, cuando predominan los iones H+ el agua es ácida y si predominan los iones OH- el agua es de características alcalinas. En la práctica, la concentración de los  iones se expresa en unidades de pH, que son valores representados por logaritmos en base 10 y el valor del pH tiene el signo opuesto al logaritmo de la concentración de iones H+.

                                                  pH = - log [H+]

De esta forma tenemos el agua neutra con un pH =7, el agua alcalina con un pH > 7 y al agua ácida con un  pH< 7.

En el agua de mar el pH crece con la presencia de los iones carbonato y bicarbonato y con una disminución de la concentración de anhídrido carbónico libre CO2. En el mar abierto el pH varía desde 7,8 a 8,8, pero en varano cuando el fitoplancton consume el CO2 de las capas superficiales el pH de esa zona disminuye. Con la profundidad la presión aumenta y con ella aumenta la disociación del ácido carbónico, y el pH también disminuye haciendo el agua más ácida.

El contenido de anhídrido carbónico, la reserva alcalina y la concentración de los iones de hidrógeno, están estrechamente relacionados.

III. Propiedades físicas del agua de mar

A diferencia del agua destilada, las propiedades físicas del agua de mar dependen no solamente de la temperatura y de la presión sino también de la salinidad. La compresibilidad, expansión térmica y coeficiente de refracción varían con la salinidad de forma insignificante, mientras que la densidad y la temperatura de congelación cambian en límites muy significativos. También la conductividad y la presión osmótica son propiedades que surgen a partir de la salinidad del agua de mar.

No todas las propiedades físicas tienen la misma significación para el estudio de los procesos oceanográficos, las principales son la densidad, capacidad térmica, temperatura de congelación y de ebullición, viscosidad molecular, electroconductividad y la difusión, pero una de las más importantes es la densidad.

La Presión (P) en la profundidad (H) es una fuerza desde la cual toda la columna de agua presiona una superficie de 1cm2, sin tener en cuenta el valor de la presión en la superficie marina.

                            Copiar formulas del libro

El valor de presión de 105dina/cm2 tomada por B.Berjensen, equivale a 1 decibar (db) y corresponde a casi el 1% del la presión que ejerce una columna de agua de un metro de alto.

La densidad del agua de mar es la relación de la masa de una unidad  de volumen de agua a una temperatura en el momento de observación y la masa de la unidad de volumen de agua destilada a 4°C, donde su densidad es mayor. Según los cálculos de N.N Zubov para los valores de temperatura y salinidad observados en el agua de mar, la mayor densidad es igual a 0,99567 (S=0‰, T=30°C) y a -2°C y S=40‰, el valor aumenta a 1,03227, los valores medios son de 1,025.Las notas observadas de Knudsen llevó al concepto de densidad condicional del agua de mar.

(p32)

δt = ( S t/4 –1)1000

De este modo nosotros obtenemos 23,74 en lugar de 1,02374.

En oceanología frecuentemente no se usa la densidad del agua de mar sino su cantidad inversa, el volumen específico (a t/4) esto es el volumen de la unidad de masa

                                                              a t/4= 1/ S t/4

el volumen específico siempre es mayor que 0,9 pero nunca1,0. Por ejemplo si la densidad del agua de mar es igual a 1,02374, el volumen específico será igual a 0,97681. Con el fin de acortar las notas N.N Zubov ( 1947) introdujo  el concepto de volumen específico condicional.                      Vt= ( a t/4  - 0,9) 1000

de la fórmula obtenemos, por ejemplo 76,81 en lugar de 0,97681.

La densidad y el volumen específico son cantidades, pero a veces ellos toman una frecuente para su medición g/cm3 y cm3/g.

El valor numérico de la densidad de mar se determina a través del peso específico del agua de mar a una temperatura de 17,5°C (temperatura interior media) al peso de la unidad  de volumen del agua destila da a igual temperatura. El peso específico S 0/4 es el peso relativo de la unidad de volumen del agua de mar a una temperatura de 0°C al peso de la unidad de volumen del agua destilada de una temperatura de 4°C.

Para la reducción de los apuntes se introdujo el concepto de peso específico condicional
                                               δ 17,5=( S 17,5/17,5  -1) 1000

                                               δ  0 = (S 0/4 –1)1000

El peso específico condicional a la temperatura de cero 0°C es el peso condicional estándar del agua de mar. M. Knudsen (1901) estableció al correspondencia entre el peso específico del agua de mar a17,5°C y a una temperatura de 0°C, el contenido de cloro (Cl ‰) y la salinidad (S‰). Basado en esta dependencia él propuso una ecuación para calcular el peso específico del agua de mar.

                                               δ 17,5=(0,1245 + 0,940 +0,000155) 1,00129

                                               δ  0 =  -0,069 + 1,4708 Cl – 0,001570 Cl2 + 0,0000398 Cl3

                                               δ  0 =  -0,093 + 0,8149 S – 0,000428 S2 + 0,00000 S3
Por estas ecuaciones de N.N Zubov creó las tablas y las cantidades correspondientes de Cl, S, δ  0  y δ 17,5 (Tablas oceanográficas 1957).

Por los valores de δ 17,5 se calculan los valores condicionales de la densidad del agua de mar

                              δ  t = δ 17,5 –e
La corrección numérica e en dependencia de δ 17,5  y la temperatura del agua t puede encontrarse en las tablas oceanográficas de N.Zubov.

                                                                         Figuras

(p33)Más correctamente la densidad condicional se calcula por la formula de Knudesen a través del peso específico condicional δ0.

δt=∑t…………….no entiendo lo que está escrito

∑t es la densidad condicional del agua destilada a una temperatura t.

At y Bt son coeficientes. Estos índices se calculan de acurdo a la fórmula.

At = t (4,7687-0,09815 t + 0,0010843 t2) 10-3

Bt = t (18,030 +0,8164t+0,01667 t2) 10-6

En las tablas de N.N Zubov  se encuentran los índices citados ∑t ,At y Bt a diferentes temperaturas t. Aquí también las cifras de las tablas para la conversión de la densidad condicional  y las tablas para determinar directamente de ∑t la temperatura y la salinidad. La determinación de la densidad condicional y del volumen específico condicional puede hacerse también por gráficos especiales llamados diagramas T.S (dibujo 15 a y b). Los diagramas representan una serie de isolineas de volumen específico condicional y de densidad trazados en un sistema de coordenadas rectangulares T (temperatura) y S (salinidad). 

En los dibujos se ve que, para una misma temperatura aumenta la salinidad en 1‰, y para todas las salinidades se crea un aumento de densidad aproximadamente en 0,008:

                                                 ∆p=0,0008∆s

La dependencia de la densidad de la temperatura es extremadamente compleja. A temperaturas cercanas a 5°C, todo cambio de la temperatura en 1°C, ejerce sobre la densidad el mismo efecto que un cambio en la salinidad en 0,1‰. Durante una disminución  de la temperatura de 1°C, la densidad aumenta casi como si hubiera un cambio de salinidad de 0,5‰. A temperaturas bajas cuando la densidad es mayor, los cambios en la temperatura casi no se reflejan en la densidad. Al mismo tiempo se puede suponer que la densidad de las aguas tropicales y ecuatoriales está determinada principalmente por su temperatura y que las polares por su salinidad.

Además de la temperatura y la salinidad, sobre la densidad y el volumen específico del agua de mar actúa la presión. En las tablas anteriores citadas y las formulas permiten determinar la densidad y el volumen específico en la capa superficial a presión atmosférica, tomada en oceanología como cero. En la naturaleza el agua se encuentra a diferentes profundidades y soporta la influencia de la presión hidrostática de las capas oceánicas cercanas. Ella comprime el agua disminuyendo su peso específico y aumentando la densidad. Por eso para la determinación de los verdaderos valores de la densidad y del volumen específico del agua de mar en las profundidades del yacimiento es necesario calcular su compresibilidad –capacidad del agua de mar para una disminución de volumen.

En el océano la presión aumenta 1 bar o 106dinas/cm2 cada 10 m de profundidad.

Así, 1dina/cm2 equivale a 1bar físico, 1 bar equivale a 106 bares físicos, y a 0,1 bar se le llama decibar, y 0,001 es el milibar. Por consiguiente en cada metro de profundidad la presión se aumenta en 1 decibar. Tal igualdad numérica permite fa….

(p34)y  un bar es igual a 106 bares físicos, 0,1 bar se llama decibar y 0,001 bar se llama milibar. Por consiguiente en cada metro de profundidad la presión aumenta en 1 decibar. Tal igualdad numérica permite fácilmente determinar la profundidad en metros, la densidad en decibares. Bajo la presión el agua se comprime y disminuye su volumen específico. La relación de la variación del volumen específico bajo la acción de la presión da/dp al volumen específico (a) se llama coeficiente verdadero de compresibilidad del agua de mar (k)                              K= 1/a . 1/p 

En lugar de calor verdadero del coeficiente de compresibilidad para el cálculo de volumen específico en su sitio (in situ) se toma el coeficiente medio de compresibilidad, el cual está relacionado con la correspondencia natural

                                 K=  - μ + pdp

                                           1 – μp

Si el volumen especifico del agua de mar a presión atmosférica a0 y a una presión p se determinan a través del volumen especifico en la superficie del mar a0 y el coeficiente de compresibilidad a través de la formula 

                                  a = a0 ( 1 – μp)

El coeficiente de dependencia de los parámetros de temperatura, salinidad y presión puede determinarse por la formula empírica de F.B.Ekman. La fórmula propuesta por Ekman (1908) da resultados satisfactorios solamente para el agua con una salinidad desde 13,0‰ hasta 38,53 ‰ y para temperaturas superiores a 20°C. Por eso en la práctica se utiliza la formula de Berjenson.

                                        Vpts = Vt + Sp + Stp + Ssp + Sstp

Donde Vt es el volumen específico del agua de mar en la superficie del mar

 Sp = (a35.t,p  - a35.op) corrección para el agua con una temperatura  t= 0°C y una salinidad  de S= 35‰

Stp= (a35.t,p – a35.0p) – ( a35t,0 –a35,00)

Ssp= ( as,0,p  - a35,0,p) – ( a s,0,0 – a35,00)

Sstp=[(as,t,p – a35,p) – (a s, t, 0 – a 35 t, 0)] - [(a s , 0, p  - a 35, 0, p) – (a s, 0, 0 – a 35, 0 0) ]

Las correcciones St,p, Ss,p, Ss,t,p son las correcciones para el cálculo de las desviaciones t y S desde 0°C a 35‰. Ellos se citan en las tablas oceanográficas.

El coeficiente de compresibilidad del agua de mar no es grande hasta 5107*10 –10 unidades del sistema  M.T.S ( metro, tonelada, segundo) y en muchas preguntas de dinámica del océano al agua se la puede calcular absolutamente la no compresibilidad del líquido. 

(p35)Sin embargo se sigue en el olvido que el agua de mar con salinidad 35‰ y temperatura 0ºC, la densidad en la superficie del mar es igual 1,02813, en la profundidad de 1000m, y ademan de la compresión aumenta 1,07104. Si el agua fuera un líquido incompresible el nivel del océano mundial sería 30 m más que el actual. Así como la densidad, la compresibilidad debe calcularse durante los estudios de los cambios adiabáticos de la temperatura, densidad, corrientes, estabilidad, velocidad del sonido y otros procesos y además el cálculo de las observaciones de 100 años sobre el nivel del océano.

Particular significación adquiere el conocimiento de las variaciones de la densidad de las aguas de mar y fluviales en la navegación junto a determinadas precipitaciones en la tierra. G. Dietrich pone un buen ejemplo: Un barco de 1000 Ton. De desplazamiento de acuerdo con la ley de Arquímedes en presencia de una densidad del agua de 0,9960 vierte un mayor volumen de agua en comparación a una densidad de 1,0233.De acuerdo a la precipitación del barco, en el primer caso será extraordinariamente mayor que en el segundo, donde la densidad del agua de mar es mayor.

Capacidad térmica específica Se determina por la cantidad de calor necesaria para aumentar la temperatura de 1 gramo de sustancia en un 1ºC. La capacidad térmica específica depende de la presión circundante y del volumen del cuerpo. Esta dependencia para la presión atmosférica es mostrada por N.N Subov en la tabla 3.

	Capacidad térmica específica del agua de mar en presencia de la presión atmosférica                              (cal/g/ºC)



	Temperatura

        ºC
	                                                Salinidad ‰

	
	0
	10
	20
	30
	40

	0
	1,009
	0,9977
	0,959
	0,947
	0,935

	10
	1,002
	0,970
	0,953
	0,941
	0,929

	20
	0,999
	0,967
	0,950
	0,938
	0,926

	30
	0,998
	0,966
	0,949
	0,937
	0,925


Con un aumento de presión la capacidad térmica específica del agua de mar, disminuye más aún. Por ejemplo, el agua 34,85‰ a 0ºC, en la superficie y en presencia de la presión atmosférica tiene una capacidad térmica de 0,961cal/g/ºC, a una profundidad de 1000m bajo una presión de 1000 decibares es 0,926 y a la profundidad de 10000 m (10000 decibares) es 0,872.

La capacidad térmica específica del agua a volumen constante (Cv) es menor que la capacidad térmica a presión constante (Cp) y puede ser calculada por la formula:

Cv = Cp – T a e2
(p36) a  volumen especifico

         e: coeficiente de expansión térmica

         K: coeficiente verdadero de compresibilidad

         Y: equivalente mecánico de trabajo

Frecuentemente en los cálculos principalmente de la velocidad del sonido se utiliza no la velocidad absoluta Cv sino su relativa Cp

                                                                           Y = Cp/Cv

La cantidad de esta relación para el agua destilada a temperatura de 4°C y a una presión atmosférica normal a 1.

Con un aumento de la temperatura hasta 90°C ella crece hasta 1,1022. Para el agua de mar con una salinidad de 34,85‰ según los datos de Ekman, ella (Y) crece desde 1,004 a 0°C hasta 1,027 a 30°C. Bajo la acción de la presión el valor de Cp/Cv se incrementa desde la profundidad de 1000m hasta 10000m, correspondientemente desde 1,009 hasta 1,0126 a 0°C.

La capacidad térmica específica del agua es la más grande en comparación con las otras sustancias de la tierra. Por ejemplo el aire posee una capacidad térmica especifica de 0,273, el granito de 0,200, el cuarzo de 0,190 cal/g *°C. Son excepciones el amoníaco con 1,2 y el hidrógeno líquido con 3,4.

La gran capacidad térmica del agua en comparación con la capacidad térmica de la tierra ejerce gran influencia sobre el carácter de los procesos térmicos y dinámicos de la atmósfera. El océano acumula grandes reservas de calor en la estación de verano anual y poco a poco lo pasa a la atmósfera en el invierno.

Conductividad térmica – Es la cantidad de calor transportada en la unidad de tiempo a través de la unidad de área distribuida perpendicularmente en la dirección del gradiente de temperatura cuando este último era igual a la unidad . Ella se caracteriza por el coeficiente molecular de conductividad térmica (n) cuando el calor se entrega por las moléculas de agua junto a su movimiento caótico, o por el coeficiente de la turbulencia de la conductividad térmica, cuando el calor se traslada por las aguas en presencia de su movimiento turbulento (turbulencia) y su movimiento de traslado.

La cantidad de calor (Q) trasladada como resultado de la conductividad térmica molecular se calcula por las formulas :

                                                  Q = n dt/dz        , donde dt/dz     es el gradiente de temperatura.

Los mayores gradientes de temperatura se observan en el océano por la vertical. Las variaciones horizontales son menores que las verticales en 106 a 107 veces. No obstante incluso en el sentido vertical el traspaso de calor por cuenta de la conductividad térmica molecular pasa muy lentamente por causa del bajo valor del coeficiente de la conductividad térmica molecular. Para el agua destilada con una temperatura de 15°C el es igual a 1,39 x 10-3 cal/cm*°C*s; para el agua de mar es algo menor y aumenta con el incremento de la temperatura y de la presión. Si la temperatura del agua en la superficie del océano aumenta desde 0°C hasta 30°C y constantemente se mantiene en los límites de trabajo (30°C)como resultado de la conductividad térmica molecular la temperatura a la profundidad  de los 300m se aumenta desde 0°C a 30°C solamente dentro de 1000 años.

(p37)En forma pura la conductividad térmica molecular en el océano puede observarse en presencia del agua inmóvil o cuando las partículas del agua se trasladan en forma de corrientes paralelas (movimiento laminar). Sin embargo en la práctica, siempre en el agua ocurre el movimiento turbulento, el coeficiente de turbulencia de la conductividad térmica es 1000 veces más del coeficiente de conductividad térmica molecular. La ausencia de las condiciones reales para la existencia de la conductividad térmica molecular y su insignificante valor permite no tomarlo en el cálculo  de la conductividad térmica molecular.

Con un cambio en la temperatura del agua de mar se varía su volumen. Para la medición de esta cambio sirve el coeficiente de expansión (de volumen) térmico (e) 

e = I/a  ∂a/∂t      I/grado ; donde a = volumen específico

La dependencia del coeficiente (e) de la temperatura y de la salinidad puede representarse en forma de monogramas (dibujo 16). Las líneas de e =0 en el dibujo corresponde a los valores de temperatura y salinidad a los cuales el volumen especifico es el menor y la densidad la mayor. Por eso se le puede considerar como una curva que caracteriza la temperatura de la mayor densidad del agua de mar en dependencia de la salinidad. Con un aumento de la salinidad se disminuye la temperatura de la mayor densidad. 

Por medio de puntos en el dibujo fue construida la curva de la dependencia de la temperatura al principio de la congelación del agua de mar de su salinidad, ambas curvas se cruzan en el punto con salinidad 24,7‰ y temperatura – 1,330°C. En el agua pura la temperatura de congelación es 0°C, en el agua de mar depende de la salinidad.

                                                        Ƭ = -0,054S

El agua con una salinidad superior de 24,7‰ se congela en la práctica a la temperatura de su mayor densidad. El agua oceánica con una salinidad con una salinidad de 35‰ se congela a una temperatura de -1,91°C.

El agua dulce se congela en presencia de temperatura no variada. La congelación del agua de mar va acompañada de la eliminación de las sales de los hielos originados. Con un aumento de salinidad disminuye la temperatura de congelación y la formación de los hielos puede suceder solamente en condiciones de un ininterrumpido descenso de la temperatura.

En el agua con una salinidad menor que 24,7‰ el proceso de congelación se desarrolla como en el agua dulce.

Calor latente de evaporación del agua se determina por la cantidad de calor en calorías, la cual se gasta en convertir un gramo de agua en vapor a una misma temperatura. La cantidad de calor separada durante la condensación de un gramo de vapor de agua, se llama calor latente de condensación. El calor latente de evaporación del agua destilada en los límites del rango de temperatura de 0°C a 30°C se determina por la siguiente formula

                                     L= 596 - 0,52T cal/g

y se utiliza para los cálculos de evaporación del agua de mar. El calor  latente de evaporación es grande y juega un gran rol en el balance térmico de la superficie oceánica y de la atmosfera. 

(p38) Este calor junto con el vapor de agua cedido a la atmosfera, aumenta la reserva de calor en ella y disminuye la reserva de calor de las aguas oceánicas.

Calor latente de la formación del hielo se determina por la cantidad de calor en calorías, liberada en el paso de un gramo de agua a hielo a la misma temperatura. Igual al la cantidad de calor que se gasta en la conversión de un gramo de hielo en agua, se llama calor latente de fusión del hielo. Para el hielo de agua dulce ella se iguala a 79,67 cal/g a 0°C. El hielo marino se derrite durante un ininterrumpido aumento de la temperatura y por esto en este caso se puede hablar de un calor latente de fusión, si no en un número de calorías gastadas en derretir un gramo de hielo marino y sobre el aumento de temperatura del hielo puro y de las salmueras que se formaron durante el derretimiento del hielo.

Capítulo 4.

LOS HIELOS MARINOS
Cuba, como estado marino joven en su perspectiva llevará la pesca a las correspondientes investigaciones oceanológicas en el océano mundial, incluso en las zonas frías árticas y antárticas.

En los barcos de transporte de Cuba empiezan a navegar en las latitudes caribeñas y en las latitudes de distribución de los hielos marinos. Y a pesar de que los mares que rodean a Cuba este fenómeno no se observa, es necesario adquirir los conocimientos sobre los hielos marinos para claridad de los futuros especialistas oceanógrafos cubanos.

El hielo marino por sus propiedades físicas y mecánicas se diferencia del hielo de agua dulce. El agua marina salada (34.695 de salinidad) tiene la temperatura de la mayor densidad más baja que la temperatura de congelación.

El agua se sobreenfría y comienza el proceso de la formación de hielo. En el agua tranquila en ausencia de movimiento de la masa de agua se forma el hielo superficial. Al principio se originan partículas de hielo en forma de pequeñísimos discos de hielo hasta de 10 cm. Ellos forman una cubierta espesa de hielo y en adelante proseguirá su engrosamiento.

Durante el movimiento de las aguas se formará hielo profundo. Las sales disueltas en el agua durante la congelación pasan la capa intermedia entre los cristales y forman la salmuera. La salmuera debida al proceso de concentración de las sales XXX   desciende hacia abajo, aumenta la densidad de la masa de agua superficial debajo, y se originan una corriente convectiva.

La convección se prolonga hasta que en la superficie los hielos no hayan originado una capa compacta de este.

El deshielo de los hielos marinos está desempeñado por dos fenómenos interrelacionados entre sí. La cubierta de hielo se derrite desde la capa superior de hielo hacia abajo porque descienden las aguas desheladas en contacto con las aguas mas pesadas sobreenfriadas bajo el hielo congelado. A temperaturas del aire cercanas a 0C, la cubierta de hielo se recristalizaen las aguas superficiales XXXXXX y predomina el color blanco. Durante el deshielo se XXXX. Gotas de salmuera contenidas en el hielo menos transparentes que el hielo y calentándose rápdamente derriten el hielo, cayendo poco a poco hacia abajo. En el espesor del hielo aparecen multitud de continuos canales. El derretimiento del hielo marino se parece al proceso de derretimieto del azúcar mojada. 

Se llama salinidad del hielo marino, la salinidad del agua obtenida durante su fusión. La cantidad de sal del hielo marino oscila entre 0 a 15 de salinidad, el valor medio no sobrepasa los 3-8. A la salinididad del hielo la afecta: la velocidad de formación del hielo, salinidad del agua, estado del mar en el momento de la formación del hielo, crecimiento del hielo y la altura sobre el nivel del mar. Cuanto más rápido se forme el hielo, mayor será su salinidad. 

Propiedades físicas y mecánicas del hielo marino. 

Las propiedades tanto físicas como las mecánicas varían ininterrumpidamente durante todo el año. En el otoño y en la primavera en un mismo lugar  el hielo  varia a tal punto que representa diferentes cuerpos físicos.

Propiedades térmicas del hielo marino

Estas son diferentes del hielo de agua dulce. Así como el hielo de agua dulce aumenta su volumen en presencia de un aumento de la temperatura, en el hielo marino, al contrario el volumen aumenta con el enfriamiento en las temperaturas que van desde 0 hasta -23 C. Las anomalías que representa el hielo marino se explican por el contenido de sales. En un descenso de la temperatura el hielo marino tiende a disminuir su volumen, pero junto a esto, sucede que el helamiento de las sales da lugar a un aumento del volumen. Hasta la temperatura de -23 C predominan el aumento de volumen dado por helamiento de sales. A una temperatura de -23 C predomina la cristalización de las sales de cloruro de sodio y la salmuera por completo se solidifica. Después actúa solamente el primer proceso que conduce hacia la reducción del volumen del hielo.   

La dilatación del hielo que originado por la expansión térmica frecuentemente está acompañada por fuertes desplazamientos del hielo pudiendo dañar los amarres, viaductos, barcos que se encuentren entre los hielos. Para la protección de los barcos de la presión de los hielos se rompe los hielos a lo largo de la borda del barco en forma de surco prolongado de una anchura de 3 a 5 metros de la borda del barco en cuestión.

La transparencia del hielo, influye directamente en la velocidad de  desprendimiento del hielo marino. La radiación slar sumaria pasando a través de un hielo transparente casi por comp,eto se absrobe alcanzando la capa superior del agua. La entrega contraria no se produce debido a que el hielo retienen la radiación de onda larga y produce un efecto invernadero. En los terrenos sin nieve el hielo se derrite en el tiempo calculado a una velocidad de 10-15 cm/dia y a veces hasta 20 cm/dia. En dependencia de la cantidad de burbujas de aire del volumen de hielo este puede ser poroso o débilmente poroso. La porosidad del hielo se expresa en %. Las burbujas de aire influyen también en la densidad del hielo marino. El hielo marino tiene una densidad de 0.9176 g/cm3. Con un aumento de la salinidad la densidad del hielo aumenta. A diferentes salinidades y temperatura la densidad del hielo se encuentra entre 0.920 y 0.953 g/cm3. En la práctica frecuentemente se hace uso de las siguientes propiedades mecánicas del hielo marino como es la solidez y la porosidad. La solidez del hielo marino aumenta con la disminución de la temperatura del aire.  A 0C la solidez del hielo marino es cercana a la de la segema, a -30 C es igual a la solidez de la fluorita, a -50 C la del feldespato.  En presencia de temperaturas bajas el hielo no se puede aserrar pero a pesar de eso cuenta con su fragilidad y disminuye su plasticidad.  

La solidez del hielo varia durante la temporada fría. El hielo más solido está presente en la primera mitad del invierno, hacia la primavera la solidez del hielo disminuye. En el hielo salado es menor que en el dulce. 

La solidez es una cantidad relativa, sus límites corrientemente están determinados por el espesor del hielo necesario para la seguridad o movimiento por el. Por ejemplo, para el paso libre del hombre por el hielo es necesario un espesor de 7-10 cm.  pero para el paso en caballo es necesario un grosor de 15-20 cm.

Fig 41 

Clasificación de los hielos marinos

Los hielos marinos se clasifican según diferentes índices: genético, morfológico, crecimiento, navegación y dinámica.

Por su origen se puede diferenciar en: marino, fluvial y hielo continental. 

En su formación el hielo marino pasa por los siguientes estadíos: 

· de hielo nicial, cuando en la superficie del agua surgen agujas independientes de hielo, acumulación de agujas (tocino de hielo), nieve, xxx friable, pelotas de hielo.

· -hielos hilos (joven), en la superficie se forma un hielo hojoso, una corteza transparente de hielo de un espesor de hasta 5 cm. (cristalino), hilos (hielo joven), gris y después un hielo blanco de un espesor d 30-70 cm. En el Artico se istribuyen multitud de hielo amontonado de un espesor mayor a 2.5 m.

· Según el grado de movimiento del hielo se pueden dividir en: inmóviles, de deriva (navegantes). Los mas distribuidos son los hielos de deriva que no están relacionados con la costa y se trasladan en el mar debido a la influencia de las corrientes marinas y el viento, en forma de capa de hielo, hielos independientes y hielos rotos.

· Los hielos inmóviles se forman en en la costa o en cualquier obstáculo. La banda del primer hielo joven en la costa (hasta 100-200 m de ancho) se llama franja de hielo.

· Las formaciones posteriores de hielo en la parte costera del mar se forma el llamado hielo fijo. La anchura del hielo fijo por ejemplo en la Antártida alcanza algunos cientos de kilómetros. 

· En los mares árticos frecuentemente  se encuentran aglomeraciones de hielo situados en los bajos (Starmuji). Ellos pueden usarse como refugio de barco durante las tormentas y en las contracciones de los hielos.    

· En la Antártida y en las islas del Ártico se forman hielos continentales y estos hielos se desplazan desde las regiones centrales hacia las partes limítrofes y finalmente son arrojadas al mar.  Las fracturas de los hielos  (icebergs) se producen con bastante frecuencia en las regiones circumpolares del norte y del sur del océano mundial.

· Los hielos marinos cubren la superficie del agua con una cubierta áspera fracturada. La cohesión de los hielos influye en la navegación marítima.

· Los límites de la distribución de los hielos marinos no es constante y varía con la estación del año.  

· En el invierno la Antártida los hielos cubren una extensión de 39 millones de km2de las aguas y las tierras. En el Ártico 16 millones de km2. En el verano la superficie cubierta por los hielos se reduce (Fig. 41). 

· En el Océano Ártico los hielos se conservan durante todo el año solamente en las regiones costeras de los mares árticos en el verano –julio-septiembre- la franja de hielo se fracciona y los mares parcialmente liberan de este hielo. Los hielos árticos a la deriva son llevados al Atlántico entre Groenlandia y Spitzberg y a través del estrecho del archipiélago de Canadá. En Groenlandia y en las regiones de la costa norte de Canadá se distribuyen los icebergs. La corriente fría del Labrador lo arrastra hacia el Banco de Terranova. Con uno de estos icebergs más al sur de Terranova chocó el “Titanic” en 1912. Se han conocido casos de iceberg sueltos que han llegado hasta los 35 N e incluso a los 27 N.

· La entrada al Océano Pacífico de los hielos del Ártico está limitada por la estrechez del trecho de Bering. Los hielos cubren en el mar de Bering la parte norte y se distribuyeron hasta los 59 N. En el mar de Ojotsk se hiela en el invierno toda la parte norte y noroeste hasta Sajalin. Se le hiela además la parte la parte costera del Mar de Japón (estrecho de la Perou de “Tartaro”, la costa de primorie y el Golfo de Pedro el Grande).   

· En el hemisferio sur hielos marinos y los icebergs se distribuyeron hasta los 59 S. La faja de hielo alrededor de la Antártida posee una amplitud de 280-1100 millas. En la Antártida los hielos se forman fundamentalmente en marzo-abril

Hacia septiembre octubre la cubierta de hielo de la Antártida alcanza su máximo 22,5 millones de km2. Hacia febrero-marzo la extensión de los hielos marinos se reduce hasta unos 3,5 millones de km2. La velocidad y dirección de la deriva de los hielos marinos es análoga a la de las corrientes superficiales. La velocidad media de la deriva de los hielos en el Ártico es de 1-4 millas por día. En la Antártida oscila la velocidad media hasta 5 millas por día. En casos aislados de observaciones de la velocidad de deriva hasta 2 millas por hora.

Observaciones sobre los hielos marinos
Las observaciones comenzaron a realizarse desde 1913, después del naufragio del Titanic, se fundó el servicio internacional para el reconocimiento de los hielos. Las observaciones se hacen desde instalaciones costeras y desde barcos. Un poco después, en 1914 en el grupo de las expediciones I. Sedov se hizo el primer reconocimiento por avión de los hielos. Como forma más efectiva de las observaciones de los hielos es el reconocimiento aéreo, estos reconocimientos se desarrollaron grandemente. En la Unión Soviética se realizaron estudios sistemáticos de los hielos de las costas y en las estaciones hidrometeorológicas a la deriva, desde los barcos, desde aviones y mas recientemente desde los sputniks de la Tierra, durante todas las estaciones del año, por Rutas constantes en el Ártico se llevan a cabo reconocimientos estratégicos de los hielos.

En el período de navegación marina en el Ártico y en la Antártida se llevan  cabo reconocimientos de navegación. 

La situación en el período de de navegación varía bastante rápido, por eso los vuelos de los aviones son aceleraos. Los datos del reconocimiento transmiten a los barcos por los jefes de las operaciones marinas. Las aclaraciones con las cartas del estado de los hielos se dan inmediatamente a los barcos o se transmiten mediante telegrafía.    

Capítulo 5.
MEZCLA Y ESTABILIDAD DE LAS AGUAS OCEÁNICAS.
Concepto sobres mezcla e intercambio.

“Todo corre, todo varía”. Esta frase proverbial como ninguna se refiere al estado de las aguas del océano mundial.

En el océano constantemente actúan las fuerzas, las cuales varían las propiedades físicas y químicas de las aguas tanto en profundidad como en la horizontal. La absorción de la radiación de calor, las precipitación y en evaporación, la corriente fluvial, la actividad constante de sales y gases, la temperatura y la densidad del agua del mar, facilitan el origen de los gradientes verticales y horizontales.

El ordenamiento de las características oceanológicas hacen el movimiento o mezcla: molecular convectivo, y foración (turbulento).

Durante el movimiento molecular entre dos masas de agua vecinas ocurre constantemente la penetración de moléculas de una capa a otra (difusión molecular). El movimiento molecular en forma pura se observa en un agua inmóvil o en las condiciones de tranquilidad de una corriente laminar.

Movimiento por fricción.

El movimiento por fricción (turbulento), se origina en presencia de gradientes de velocidad, creados en las superficies de división de los remolinos o torbellinos. Los remolinos se distribuyen de una capa a otra y mezclan las masas de agua vecinas. En el movimiento turbulento participan, ya no moléculas independiente, sino volúmenes de agua más o menos significativos.

La intensidad del movimiento por fricción aumenta correspondientemente, en comparación con el movimiento molecular. La mezcla por fricción puede originarse en cualquier profundidad y distribuirse en cualquier dirección. Será mayor cuanto mayor sea el gradiente de velocidades.

El paso del movimiento laminar al turbulento ocurre cuando se alcanza el valor crítico del número de Reynolds (300-360).
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 es el espesor de la corriente, [image: image6.png]


 es la velocidad media del movimiento y [image: image8.png]


 es el coeficiente crítico de la viscosidad.

En el océano mundial, el número de Reynolds excede el valor crítico y el movimiento de la corriente tiene carácter turbulento, pero no laminar.

En el océano siempre actúan los factores: oleaje, corrientes, los fenómenos de pleamar y bajamar, los cuales crean gradientes de velocidad.

Durante el oleaje las partículas de agua describen órbitas. Los tamaños de las órbitas disminuyen con la profundidad. Durante un oleaje correcto u oleaje, las órbitas de las partículas se aproximan a la circunferencia y los gradientes son pequeños.

Durante un oleaje producido por el viento, particularmente cuando las crestas se voltean, los gradientes de la velocidad pueden alcanzar grandes valores y llevar a una mezcla intensiva.

Movimiento por el viento u oleaje.

El movimiento por el viento juega un rol en las costas y en los lugares bajos, en las partes abiertas de los océanos actúa solamente en las capas superficiales.

En el dibujo #42 los esquemáticos muestran con líneas continuas la distribución vertical de temperatura, de salinidad y de densidad hasta el comienzo de una mezcla por el viento, y con puntos, después de la mezcla por el viento, la cual se distribuye hasta la profundidad Z. Del dibujo se ve que como resultado de la mezcla, la temperatura de las capas superiores disminuye pero la salinidad aumenta.

En la profundidad de penetración de la mezcla producida por el viento se crean grandes gradientes de temperatura, de salinidad y de densidad, creándose una gran estabilidad, conservándose más adelante la distribución del movimiento en profundidad.

Mientras mayor la estabilidad, mayor será la energía necesaria para romperla. En su superación durante la mezcla, la velocidad se distribuye en profundidad, y la profundidad de la mezcla por el viento depende de la fuerza del viento, su duración y la estabilidad inicial de las capas de la mezcla. Las capas superficiales menos estables fácilmente ceden a un movimiento producido por el viento.

Corrientes marinas.

Las corrientes marinas crean grandes gradientes de velocidad solamente en sus superficies fronterizas, en el fondo y en las costas.

Fenómenos de pleamar y bajamar.

Tienen mayor significación para la mezcla por fricción en el océano. Ellas representan oscilaciones periódicas de las masas de agua en las direcciones verticales y horizontales. Las velocidades de las corrientes de marea (gradientes), como regla, generalmente son mayores que las velocidades de las corrientes marinas, constantes y moderadas. Los fenómenos de pleamar y bajamar actúan en todo el espesor de las aguas oceánicas, mientras que las corrientes marinas se distribuyen principalmente en las aguas superficiales hasta en regiones separadas del océano. Además, los fenómenos de pleamar y bajamar actúan en sentido horizontal y vertical constantemente, con periodicidad y en tiempos diferentes en una serie de regiones, lo que facilita el surgimiento de grandes gradientes de velocidad. Se manifiesta particularmente en las regiones estrechas y poco profundas, donde a veces se observa una mezcla completa de las masas de agua, desde la superficie hasta el fondo.

Mezcla convectiva.

Se origina como resultado de una disminución de densidad de las capas profundas o como resultado de un aumento de la densidad de las capas superficiales. En estos casos en el espesor del agua se originan corrientes verticales y remolinos, atraídos tras su mezcla.

La mezcla convectiva no depende de que se encuentren las capas en movimiento o no, esto sucede solamente en sentido vertical y en la naturaleza se encuentra en forma pura o en combinación con mezcla de fricción.

Los fenómenos convectivos representan gran interés práctico cuando ellos se verifican durante grandes períodos de tiempo y después se distribuyen hasta las grandes profundidades. Por ejemplo, en la región tropical del océano, las aguas superficiales constantemente aumentan su salinidad por la evaporación y se mezclan con las masas de agua situadas más abajo.

En las regiones de las latitudes medias y polares la convección se origina por el enfriamiento del océano y la formación de los hilos. Este caso particular de convección se llama circulación vertical de invierno. A la profundidad hasta la cual la mezcla de convección puede hundirse sin formación de hielo, N. N. Subov (1947) la llamó “circulación vertical profunda de invierno”.

La circulación vertical de invierno, así como la mezcla convectiva en general, juega un rol en el régimen oceánico y para el momento de las condiciones biológicas del hábitat de la vida marina. Las capas superficiales en contacto con la atmósfera y por cuenta de la fotosíntesis vegetal, son llevadas por las corrientes verticales a la profundidad, se mezclan con las aguas cercanas al fondo y las refrescan. Por otro lado, las aguas cercanas al fondo, ricas en sustancias orgánicas y nutritivas, son llevadas a la superficie del mar. En el transcurso de la reciprocidad se crean las condiciones favorables para el desarrollo de la vida orgánica en la superficie, en las capas profundas y en el fondo.

La mezcla convectiva tiene gran significación para la dinámica de las aguas oceánicas. En primer lugar, durante la mezcal convectiva en el límite inferior no se originan gradientes de densidad. Esto facilita que la mezcla producida por el viento de una misma fuerza de viento en la temporada invernal se distribuya a una profundidad mayor que en el verano. Segundo, durante la mezcla convectiva el nivel del mar desciende un poco (como resultado de la mezcla). N. N. Zubov propone calcular el valor del descenso de nivel del mar por la fórmula:

[image: image9.png]



donde [image: image11.png]


 es el espesor general de las capas en el momento inicial, [image: image13.png]


 es el espesor de la capa después de la mezcla convectiva, [image: image15.png]Po



 es la densidad media de las capas en el momento inicial y [image: image17.png]


 es la densidad de las capas después de la mezcla.

En presencia de una temperatura inicial alta y una gran profundidad, con la distribución de la mezcla convectiva, la disminución del nivel puede alcanzar decenas de centímetros.

Tercero, la circulación vertical de invierno llega primero al fondo en las pequeñas profundidades: en las costas bajas y en los bancos costeros. Esto conlleva al origen de una circulación figurada (Dibujo #43).

En dependencia de las causas que provocan la convección y la tonalidad geográfica, N. N. Zubov (1947), dividió los siguientes tipos de mezclas:

1. Ártica.

· La convección es debida al aumento de la salinidad por la formación de hielos en los mares congelados (cuenca ártica).

2. Polar.

· La convección se desarrollo al principio por el ascenso de la temperatura, después por la formación de hielo (ej.: mares de latitudes altas, con una supremacía positiva de agua dulce sobre la salada – debido al régimen de precipitaciones y evaporación o por una corriente costera – y una gran amplitud de temperatura, como el Mar Blanco). 

3. Subpolar.

· La convección es debida al descenso de temperatura sin formación de hielo. El balance de agua dulce es cercano a cero, el gradiente vertical de la salinidad durante el año también cercano a cero, las amplitudes anuales de las temperaturas superficiales son grandes (Suroeste del Mar de Barents).

4. Subtropical.

· Aumento de la salinidad durante la evaporación y disminución de la temperatura. Es característico para los mares de las latitudes medias con un balance de agua dulce no muy negativo y una gran amplitud de la temperatura (Mar Mediterráneo).

5. Tropical.

· La convección sucede exclusivamente por causa del aumento de la salinidad. Característico para los mares de la zona tropical, en los cuales el balance de agua dulce es negativo y las amplitudes anuales de la temperatura y salinidad son pequeñas.

6. Cercanas al fondo.

· La convección se origina por medio del aumento de las temperaturas cercanas al fondo por el calor del globo terráqueo, por los procesos bioquímicos y radioactivos en el fondo del mar. Característico para las capas cercanas al fondo de las cuencas profundas del océano.

7. Mezcla.

· La convección se produce en el caso de un aumento de la densidad durante las mezclas de las aguas de diferentes temperaturas y salinidad. Propiamente de las zonas de contacto de las aguas tropicales de la Corriente del Golfo y las aguas superficiales árticas de la Corriente de Labrador, y así mismo para las regiones de las aguas de baja salinidad.

	Tipos
	Balance dulce
	Gradiente vertical
	Amplitud

	
	
	Temperatura
	Salinidad
	Temperatura
	Salinidad

	Ártico
	Cerca de 0
	
	Positivo
	Poco
	Grande

	Polar
	Positivo
	
	Positivo
	Grande
	Grande

	Subpolar
	Cerca de 0
	
	Poco
	Grande
	Poco

	Subtropical
	Negativo
	
	Negativo
	Grande
	Poco

	Tropical
	Negativo
	
	Negativo
	Poco
	Poco

	Cercano al fondo
	
	Positivo
	0
	0
	0

	Mezcla
	
	
	
	
	


Durante la mezcla molecular, turbulenta y convectiva las moléculas y las masas llevan de una capa a otra su temperatura, salinidad, velocidad de movimiento, etc., y así de esta manera iguala sus valores ocurriendo una completa destrucción de todos los gradientes oceanológicas. En resumidas cuentas, la mezcla origina una nueva masa de agua homogénea con nuevas características oceanológicas.

N. N. Zubov (1947) calculó que más generalizado que el concepto de mezcla o difusión, es el concepto sobre intercambio, incluyendo en él la depresión y otros procesos de nivelación de las características oceanológicas. Por ejemplo, nivelaciones de temperatura pueden ocurrir no solamente por causa de la difusión, sino también como resultado de la radiación, por esto las nivelaciones de temperaturas durante los procesos de las condiciones en las fosas ocurren más rápido que la nivelación, por ejemplo de la salinidad. Nivelaciones de la velocidad de las masas en contacto gracias a la fricción ocurren también más rápido que la difusión. Un ejemplo simple de la formación de las corrientes producidas por el viento cuando se tocan las masas de aire y agua que no se mezclan demuestran la posibilidad de la entrega de energía del movimiento sin difusión.

Fórmulas de la mezcla.

Para las características cuantitativas de los procesos de la mezcla se utilizan fórmulas de mezcla. el valor medio de alguna característica (b) de las masas de agua mezcladas (m) puede calcularse por una fórmula simple:
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La mezcla proporcional puede determinarse de la correspondencia
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 son características de las capas primera y segunda de la mezcla, [image: image25.png]
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 son las masas mezcladas, [image: image29.png]
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 son las alturas de las capas en el caso de que sean horizontales y [image: image33.png]


 es la característica de las capas que es relacionada.

Por ejemplo, para obtener agua con una salinidad de 32 durante la mezcla de dos masas de agua con una salinidad de 30 y 35 es necesario tomar, proporcionalmente, tres masas de agua con salinidad 30 y 2 masas de agua con salinidad 35:
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Pero durante la mezcla de las aguas ellas varían al mismo tiempo todas las características, por eso es necesario escribir:
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Después de la transformación se puede obtener que:
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Las expresiones muestran que si se excluyeran los fenómenos ajenos entonces toda la salinidad resultante de la mezcla correspondiera a una determinada temperatura y viceversa. Esta dependencia se llama la relación T-S. Los gráficos de ella no representan de la forma siguiente. En el eje de las abscisas se colocan en el gráfico las características de ambas masas de agua obteniéndose dos puntos. El punto A corresponde a la temperatura y salinidad de una de las masas mezcladas, el punto B a otra. Uniendo estos puntos T-S por una línea obtendremos una mezcla directa. Si se mezclan tres masas de agua (T-S, los puntos A, B, C) una masa de agua obtenido como resultado de la mezcla de esta agua en cualquier proporción se caracteriza por el punto T-S que descansa en el interior de la mezcla triangular (ABC, dibujo 44b).

Una mezcla directa puede verse en la mezcla de dos masas de agua dadas en cualquier proporción. Pueden crear solamente las aguas caracterizadas por los puntos T-S situados en esta recta (dibujo 44a).

Utilizando la mezcla directa se puede encontrar la proporción de la mezcla en cualquier punto T-S, por ejemplo C. En él puede determinarse por la relación de la distancia lineal en la recta de la mezcla:

[image: image38.png]my _ BC
mg  AC




Además la conclusión siguiente de que si la temperatura y la salinidad en cualquier horizonte intermedio obtenido como resultado de la mezcla las temperaturas y salinidad promedio deben estar situadas en la recta, de las temperaturas y salinidades unidas, de las aguas mezcladas (dibujo 45). Esta mezcla puede representarse en forma de una igualdad:

[image: image39.png]—Z_h-T_5-5
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Las fórmulas de la mezcla dan una representación general sobre la reciprocidad de las características oceanológicas durante la mezcla. Para un cálculo correcto ellos son poco útiles porque las propiedades demostradas de las masas mezcladas se diferencian de los cálculos según las fórmulas de la mezcla. Por ejemplo, las fórmulas de la mezcla no calculan la transformación en calor de parte de la energía del movimiento durante el traslado del movimiento de una capa a otra y no es aplicada al cálculo de la cantidad de movimiento.

En presencia de la estancia de una mezcla de temperatura y salinidad, no se calcula además la variación de la capacidad térmica y el calor disuelto.

Compresión o reducción durante la mezcla.

Debida a la convexidad de los isosteres en los diagramas T-S en la región de la disminución de salinidad (dibujo 46) la verdadera densidad de las aguas mezcladas siempre será mayor que la densidad calculada por la fórmula de la mezcla.

Surge un fenómeno importante para la dinámica oceánica la compresión o reducción durante la mezcla. Ello se comprenderá con el ejemplo siguiente: si se mezclaran las masas iguales de agua para una temperatura de 0,0 oC y 8,2 oC y de una misma densidad 0,9987, entonces, después de la mezcla la temperatura de la mezcla será igual a 4,1 oC, pero la densidad aumentará hasta 1,00000, esto es 0,00013 más que al principio.

N. N. Zubov (1947) realizó el ejemplo de la variación de la densidad durante la mezcla de las aguas de la Corriente del Golfo y la Corriente de Labrador. Las aguas tienen una densidad 
[image: image41.png]


= 22,00 y sus características correspondientes son [image: image43.png]


 = 35,36, [image: image45.png]


 = 30 oC y S = 27,38, 
[image: image47.png]


 = -1,5. En la región de contacto las aguas mezclándose forman como resultado un agua de S = 31,37, T = 14,2 o C y [image: image49.png]


 = 23,39. Después de la mezcla la densidad aumenta en 1,39, mientras que la salinidad y la temperatura disminuyen en comparación con las condiciones iniciales con valores máximos.

Esta cantidad (1,39) se nota bastante y puede originarse, por ejemplo, para las aguas en la recta de la Corriente del Golfo un aumento de su salinidad en 1,96 o una disminución de su temperatura en 4,5 oC.

La variación de la densidad condicional en la mezcla de la Corriente del Golfo y la Corriente de Labrador de aguas diferentes por su temperatura y salinidad, pero iguales por su densidad, se muestra en el dibujo 47. En la vertical, los valores relativos de la densidad condicional de la mezcla, y en la horizontal la relación porcentual de las aguas mezcladas, esto es el porcentaje de las aguas de la Corriente de Labrador en la mezcla. Como se ve, la reducción alcanza el máximo durante la mezcla aproximadamente igual de estas masas de agua.

Gracias al fenómeno de la compresión durante la mezcla de las masas de agua que se mueven pueden crear las condiciones para una mezcla convectiva distribuyéndose a gran profundidad.

Surge el tipo fundamental de mezcla, la fricción-convectiva.

Coeficiente de mezcla.

En el proceso de la mezcla de las masas de agua ocurre la nivelación de todas las características de las capas en contacto. Durante esta variación de todas las características en la unidad de masa según Smith corresponde un cambio de concentración B:

[image: image50.png]dB = fdb




donde [image: image52.png]


 es alguna constante física. Por ejemplo, b s la temperatura, [image: image54.png]


 es la capacidad térmica, y B es la cantidad de calor.

Si a través del área horizontal [image: image56.png]


 durante un tiempo [image: image58.png]


 hacia arriba para alguna cantidad de calor las partículas con una masa [image: image60.png]


 de características [image: image62.png]


, su concentración [image: image64.png]


 varía en la cantidad [image: image66.png]f=m



. En forma de compensación a través de la misma área y durante el mismo tiempo, hacia abajo debe pasar igual cantidad de partículas porque la masa no se pierde. De esta manera la mezcla se lleva a la unidad de área y a la unidad de tiempo, la concentración [image: image68.png]


 durante la mezcla se cambia en la cantidad [image: image70.png]


:

[image: image71.png]r=g(Qm - mb)




donde  con signo positivo y negativo se refieren a las partículas que pasan correspondientemente hacia arriba y hacia abajo.

También existe alguna función de la profundidad: [image: image73.png]=fl2)



.

Dividiendo esta fórmula en una serie de Taylor y limitándolas al cuadrado (función próxima a la parábola) obtenemos:
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El valor obtenido [image: image76.png]


 lo colocamos en la fórmula anterior:
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Porque la masa de las partículas, que llegan arriba será igual a la masa de las partículas que ingresan abajo, así:

[image: image78.png]m=0




Así sucesivamente es natural suponer que el movimiento desde todas las áreas es simétrico, es decir que a cada partícula llegada de cualquier distancia Z, le corresponde una partícula de igual masa, que se encuentra en el momento inicial a una distancia -Z.

De donde el tercer miembro también es igual a cero:

[image: image79.png]



Resta que: 

[image: image80.png]



donde [image: image82.png]


 es la variación de la concentración [image: image84.png]


 en la unidad de tiempo como resultado de la mezcla a través de la unidad de área, [image: image86.png]


 es una constante física y [image: image88.png]db/dz



 es el gradiente vertical de la característica.

Sea: [image: image90.png]


. Es una cantidad no dependiente de las características del agua y de su gradiente, mostrándose la velocidad de la mezcla. A esta cantidad Smith la llamó coeficiente de mezcla.

La medida del gradiente es de [image: image92.png]g/cms



. 

De esta manera:

[image: image93.png]



Esta fórmula se refiere a la mezcla a través de la unidad de superficie. Para encontrar la variación de la concentración en tiempo para la unidad de masa, debe representarse una capa de agua con una base de 1 cm2 y una altura [image: image95.png]dz



. La variación de la concentración en la columna observada por las partículas que penetran a través del área superior de la columna en el nivel Z es igual a:

[image: image96.png]dz.
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y a través de la inferior:

[image: image97.png]#(5),... 2




La diferencia de las corrientes a través de las superficies superior e inferior durante el tiempo [image: image99.png]dt



 se expresa por la fórmula:

[image: image100.png]d?
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Separando esta expresión en la masa de la columna de agua de la altura [image: image102.png]dz



 con una base de 1 cm2 y una densidad [image: image104.png]


, esto es en [image: image106.png]dz



 y en el tiempo [image: image108.png]dz



, obtendremos:

[image: image109.png]dB _Ad%
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Esta deducción de la fórmula está basada en la suposición de la variación del coeficiente de mezcla en la distancia [image: image111.png]dz



. Si el coeficiente de mezcla cambiara, la fórmula tomaría la forma:

[image: image112.png]db _1( d*b dbdA
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Esta última fórmula tiene igual uso para el aire y el agua.

Sin embargo, usar esta forma es muy difícil, y se cuenta el coeficiente de mezcla en el mar como constante, debido a la lentitud de la variación en las grandes extensiones, más frecuentemente se utiliza la fórmula anterior.

En las correspondencias obtenidas el coeficiente de mezcla [image: image114.png]


 no depende de las propiedades [image: image116.png]


 y de la constante física [image: image118.png]


, por eso para una capa y en un mismo punto en un mismo momento se observan gradientes de las diferentes características [image: image120.png]db/dz



, [image: image122.png]db?/dz*



, etc., y las correspondientes constantes físicas iguales a [image: image124.png]


, [image: image126.png]B2



, etc. Entonces el coeficiente A puede determinarse por la relación:

[image: image127.png]



En otras palabras, determinando el coeficiente [image: image129.png]


 de las observaciones sobre cualquier par [image: image131.png]


 y [image: image133.png]db/dz



 puede conducir a obtener el valor [image: image135.png]


 en las otras correspondencias [image: image137.png]Y1



, [image: image139.png]Y2



, etc.

La mezcla física de las cantidades [image: image141.png]


, [image: image143.png]


, [image: image145.png]


 y [image: image147.png]


 se muestra en la siguiente tabla.
	Característica [image: image149.png]



	Concentración [image: image151.png]



	Constante física [image: image153.png]



	Coeficiente [image: image155.png]gA




	Variación de la concentración

	Velocidad de la corriente (cm/s)
	Cantidad de movimiento
(g cm/s)
	Masa de agua (g)
	Fricción (g/cm s)
	Cantidad de movimiento
(g/cm s)

	Temperatura (oC)
	Cantidad de calor (g cal)
	Capacidad térmica (cal / oC)
	Conductividad térmica (g/cm s)
	Cantidad de calor (g cal/ cm2 s)

	Salinidad (g/g)
	Cantidad de sales (g)
	Masa de olas (g)
	Defusión (g/cm s)
	Cantidad de sales (g cm2 s)

	Contenido de gases (g/g)
	Cantidad de gases
	Masa de los gases (g)
	Difusión (g/cm s)
	Cantidad de gases (g cm2 s)

	Densidad (densidad de la biomasa)
	Número de sustancias vivas
	Masa
	Difusión
	Número de sustancias vivas


De la tabla se deduce que la elaboración del coeficiente de mezcla no depende de las propiedades escogidas, la constante física da el coeficiente sumario dependiente de las propiedades escogidas.

Para la velocidad de la corriente, el coeficiente de fricción [image: image157.png]


. Para la temperatura, el coeficiente de conductividad térmica [image: image159.png]


, para la salinidad, para el contenido de los gases y para la densidad, el coeficiente de difusión, [image: image161.png]


. Se obtienen las siguientes relaciones:

Para la fuerza de fricción: [image: image163.png]



Para la cantidad de calor (calor transferido): [image: image165.png]



Para la variación de la cantidad de sales (difusión): [image: image167.png]



donde [image: image169.png]


, [image: image171.png]


, [image: image173.png]


 son los gradientes de la velocidad, temperatura y salinidad.

Las relaciones enumeradas empleadas durante las investigaciones de la difusión de las partículas sólidas y de los gases disueltos en el agua en parte se puede tomar para el estudio de la mezcla convectiva. En relación a la mezcla molecular y fraccionaria se llega a considerar independientemente del coeficiente de difusión, de la conductividad térmica y viscosidad, porque en la nivelación de las propiedades, en estos casos influyen, además, la radiación, las fuerzas intermoleculares y otras. Coeficientes de mezcla turbulenta no pueden ser tomados como constantes y esto muy bien lo ilustra N. I. Egoror en la tabla de coeficientes verticales y horizontales de la mezcla turbulenta, obtenidos por los diferentes investigadores en regiones diferentes del océano mundial.

	Coeficiente
	Región
	Investigador
	Valor del coeficiente (g/cm s)

	En sentido vertical

	Difusión turbulenta
	Océano Pacífico (California)
Radenfor
Mar Caspio
Kuroshivo
	Mac Iven
Jakosom

Schtokman

Suda
	41

0,4 – 0,1

0 – 30

7 – 90

	Conductividad térmica turbulenta
	Fosa de Filipinas

Oceáno Pacífico (California)

Mar Caspio

Mar de Barents
	Smith

Mac Iven

Schtokman

Subor
	2,0 – 3,2

30

0 -  30

4 – 14

	Fricción turbulenta
	Corriente ecuatorial

Mar Caspio

Mar de Siberia occidental
	Kpunel

Schtokman

Sverdrup
	240 -300

0 – 224

71 – 251

	En sentido horizontal

	Fricción turbulenta
	Parte ecuatorial del Atlántico
	Montgomery
	7 * 107

	Difusión turbulenta
	Noreste del Atlántico
Atlántico ecuatorial
Corriente de California
	Keiman
Montgomery
Sverdrup
	4*108
4*107
2*106


Las diferencias existentes entre los coeficientes se explica porque todas las cantidades dependen no solamente de las propiedades físicas del agua sino de la velocidad de su movimiento, del tamaño de los remolinos originados, del período de las pulsaciones de otras características de los métodos de medida empleados.

Estabilidad de las capas en el mar.

La intensidad de la mezcla se determina no sólo por la cantidad de factores, llamados de mezcla, sino por la resistencia de las capas aisladas. Esto ocurre mayormente cuando las capas se diferencian una de otra por la densidad. A tal fenómeno se le llama estabilidad vertical de las capas. Al inicio en los océanos, en la superficie y en las profundidades constantes de los procesos de mezcla, particularidad de las masas de agua de diferente origen que conservan sus parámetros fisicoquímicos durante grandes intervalos de tiempo. Sin embargo, sería incorrecto entender por estabilidad solamente al gradiente vertical de la densidad, esto es el gradiente vertical del agua corregido durante la variación de densidad provocada por las variaciones adiabáticas de temperatura. La estabilidad es la característica cuantitativa de la condición de equilibrio de las capas en el mar. Durante la mezcla vertical ocurre una transferencia de partículas de una capa a otra. Cuando la partícula se mueve de una menos profunda a otra de mayor profundidad, la densidad aumenta como consecuencia del aumento de presión. Al mismo tiempo se disminuye la densidad por causa de un aumento adiabático de la temperatura. Si la densidad de las partículas en movimiento en el nuevo nivel se encuentran a una mayor densidad que las aguas circundantes, la partícula continuará descendiendo, se origina el equilibrio inestable de las capas. Si la estabilidad resulta menor que la densidad de las aguas circundantes, entonces la partícula retorna a su posición inicial, a tal estabilidad se le llama equilibrio estable de las capas en el mar, el equilibrio estable de las capas resulta solamente en el caso en que las aguas más ligeras se extienden debajo de las más pesadas. Y aunque sea mayor la diferencia de las densidades de las capas, mayor será el equilibrio estable. Durante la igualdad de la densidad de la partícula y las aguas circundantes y además con la ausencia del impulso anterior, el movimiento vertical de la partícula no será, se origina el equilibrio indiferente de las capas.

Por el contrario, durante una transferencia desde las grandes profundidades a las menores la densidad disminuye con la disminución de presión y se aumenta la adiabática. Las condiciones de equilibrio se tienen las mismas que en presencia del descenso de las partículas.

Supongamos que en cualquier profundidad [image: image175.png]


 se observa la salinidad [image: image177.png]


, la temperatura [image: image179.png]


, la presión y la densidad [image: image181.png]


 y a una profundidad [image: image183.png]Z+dZ



 la salinidad [image: image185.png]S+ dS



, la temperatura [image: image187.png]T+dT



 y la presión [image: image189.png]P +dP



. Si ahora la partícula de agua desde una profundidad [image: image191.png]


 es llevada a una profundidad [image: image193.png]Z+dZ



 entonces ella adiabáticamente (gracias a la compresión o a la expansión en relación con la variación de presión en [image: image195.png]dP



 variará su temperatura en alguna cantidad [image: image197.png]dT



 y su salinidad correspondiente variará en la cantidad [image: image199.png]°p
5 At



 y será igual a [image: image201.png]LYY,
pt+3



.

La densidad de las aguas circundantes en la profundidad [image: image203.png]Z+dZ



 concordará con:
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De donde no es difícil calcular la diferencia de densidad:
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Si [image: image207.png]Ap =0



 equilibrio estable, [image: image209.png]Ap <0



 equilibrio inestable y si [image: image211.png]


 equilibrio indiferente.

En la oceanografía se determina no el valor de la diferencia [image: image213.png]


 sino su variación en la unidad del espacio o distancia, es decir el gradiente de la diferencia [image: image215.png]=Ap/dZ



. A este valor Haselberk y Sverdrup lo llamaron estabilidad de las capas en el mar. Ella se diferencia del gradiente vertical de la densidad [image: image217.png]dp/dZ



 en la cantidad de la corrección adiabática

[image: image218.png]



Acortando la igualdad anterior tendremos:

[image: image219.png]op o
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Correspondiente al gradiente de la diferencia este será igual a:

[image: image220.png]Ap sp(dr dt) opds
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Calculando que:

[image: image221.png]dp _8pdT 6pds
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Obtendremos:

[image: image222.png]_AQp _dp dpdl
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Donde [image: image224.png]dp/dZ



 representa el gradiente vertical de la densidad sin la corrección por compresibilidad, el segundo miembro a la corrección en el proceso adiabático. Esta corrección, siempre disminuye, la estabilidad es producto del coeficiente térmico de expansión en el gradiente adiabático de temperatura, esto es producto de las cantidades dependientes de la temperatura, de la salinidad y de la profundidad.

El máximo del coeficiente térmico de expansión del agua de mar es igual a 346*10-6, pero el máximo gradiente adiabático es 268*10-6. Por consiguiente la corrección máxima del proceso adiabático es aproximadamente igual a 10*10-8. Como la corrección es muy pequeña, durante los cálculos de la estabilidad de las capas superiores del océano donde los gradientes de la densidad son grandes se le puede no calcular.

En las grandes profundidades del océano, en condiciones de homogeneidad de las capas por la temperatura y salinidad, donde el gradiente de la densidad es cercano a cero, la corrección adiabática puede jugar un rol determinado y es necesario calcularla.

La estabilidad se expresa en unidades 1*108. Para el cálculo de la estabilidad en las tablas oceanológicas de N. N. Zubov vienen las tablas auxiliares de [image: image226.png]


, [image: image228.png]6p/85



 y [image: image230.png]6p/6Z



. Los gradientes verticales de temperatura [image: image232.png]dT/dZ



 y de salinidad [image: image234.png]dS/dZ



 se calculan por los resultados de las observaciones de temperatura y salinidad en el mar. El estudio de la estabilidad y su disminución en el tiempo y en el espacio tiene gran significación para el estudio de las masas de agua del océano mundial. La estabilidad determina la posibilidad y la intensidad de la mezcla porque ella obstaculiza la mezcla. Según la distribución de la estabilidad puede juzgarse la situación y el límite de las capas con diferentes cambios de densidad, de las capas de salto de la densidad de los límites de las masas de agua de diferente origen, sobre las zonas de convergencia y divergencia de las corrientes, sobre la profundidad de distribución de la convección y de otros procesos.

En la tabla se cita un ejemplo del cálculo de la estabilidad.

Observar tabla 1 adjunta.

Los números de las tablas corresponden a los números de las tablas oceanográficas de Subov. Los resultados obtenidos del cálculo de la estabilidad demuestran la disminución general de la estabilidad con la profundidad. La disminución está estrechamente relacionada con la disminución del gradiente vertical de la densidad. El aumento de la estabilidad en la capa de 800 a 1000 m muestra el aumento de los gradientes de la densidad en esta capa, el cual está relacionado con los límites de las diferencias de las propiedades de las masas de agua.

La máxima estabilidad se observa en las capas de salto de la densidad, donde ella alcanza algunos miles e incluso decenas de millas de unidades condicionales. En presencia de tales valores de la estabilidad se observa el fenómeno de “fango líquido”.

El concepto sobre el fango líquido surgido en relación con el desarrollo de la flota submarina, cayendo en las regiones del mar con capas de expresión fuerte de la separación. Los submarinos gastan en superarlas fuerzas adicionales o pueden quedarse en esta capa sin movimiento en estado de suspensión sin sumergirse ni emerger. El submarino tiene alguna flotabilidad positiva.

El caso extremo del fango líquido, cuando el submarino tiene una flotabilidad cero, en la capa de salto de la densidad:

[image: image235.png]



Donde [image: image237.png]


 es la densidad del agua con el cálculo de su compresibilidad, [image: image239.png]


 es el volumen del submarino en estado sumergido y [image: image241.png]


 es el peso del submarino.

Durante la existencia de tal equilibrio la flotabilidad del submarino es igual a cero. Si [image: image243.png]pV =D



 entonces el submarino tiene flotabilidad positiva y tiende a emerger. Cuando [image: image245.png]pV <D



 el submarino se sumerge, su flotabilidad es negativa porque durante la variación de la profundidad la densidad del agua y el volumen del submarino varían. Entonces el submarino, que posee en alguna profundidad flotabilidad negativa y en otra puede poseer flotabilidad positiva, de acuerdo a su peso y las condiciones oceanológicas.

Supongamos que el submarino está a la profundidad [image: image247.png]


 en la cual su flotabilidad es cero, sumergiéndose a la profundidad [image: image249.png]Z+dZ



 tenemos que diferenciando la fórmula [image: image251.png]


 según [image: image253.png]


 obtendremos:

[image: image254.png]



La densidad del agua es una función de la temperatura [image: image256.png]


, de la salinidad [image: image258.png]


 y de la presión [image: image260.png]


, pero el volumen del submarino [image: image262.png]


 depende de la temperatura de su cuerpo, la cual puede ser tomada igual a la temperatura del agua en la profundidad de sumersión, y la presión a esta misma profundidad. Por eso, pasando de los productos completos a las partes obtendremos:
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El valor [image: image265.png]&v/eT




 caracteriza el coeficiente del volumen de la expansión térmica del submarino y [image: image267.png]6V/ép=p



 el coeficiente de la concentración de todas las partes del submarino (compresión).

En una práctica bastante correcta se puede despreciar la compresibilidad del agua y la expansión térmica y tomar la densidad del agua igual a la unidad, y el cambio de la profundidad de un metro corresponde con el cambio de la presión en 0,1 kg/cm2. Entonces atribuyendo a los cálculos una tonelada de desplazamiento al submarino, obtendremos una fórmula bastante simple:

[image: image268.png]Ap=01p5+AD




 Donde [image: image270.png]


 es la variación de la densidad del agua y [image: image272.png]


 es la variación del peso (desplazamiento) del submarino en 1 m a la profundidad.

De la fórmula se ve que la variación del desplazamiento del submarino necesario para la variación de la profundidad es, su sumersión en 1 m y calculando en una tonelada, su desplazamiento expresándose en kilogramos. A esta cantidad se le llama “intensidad del fango líquido”.

Si [image: image274.png]


 entonces el submarino durante el cambio de profundidad de sumersión se quedará en equilibrio indiferente. Si [image: image276.png]Ap =0



 entonces emerge sin disminución de su peso, si [image: image278.png]AD <0



 entonces el submarino se sumerge sin añadirle lastre y se observa el fenómeno de caída.

	Z (m)
	T (oC)
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	T prom
	S prom
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10
	11
	12
	13
	14
	15
	16
	17
	18
	19
	20
	21
	22
	23

	400
	12,44
	35,19
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	
	

	600
	10,74
	34,95
	11,59
	35,07
	-85
	-1,31
	0
	0
	-1,3
	-86
	-1,88
	-0,08
	0
	-1,96
	169
	-12
	7,76
	-0,40
	0
	7,72
	-93
	76

	800
	8,90
	34,70
	9,82
	34,83
	-92
	-1,12
	-0,1
	0
	-1,3
	-93
	-1,69
	-0,12
	0
	-1,81
	167
	-13
	7,80
	-0,50
	0
	7,75
	-101
	66

	1000
	6,00
	34,48
	7,45
	34,59
	-145
	-0,91
	-0,1
	0
	-1,0
	-146
	-1,44
	-0,19
	0
	-1,63
	236
	-11
	7,85
	0,07
	0
	7,78
	-86
	150

	1500
	3,08
	34,53
	4,53
	34,51
	-59
	-0,74
	-0,2
	0
	-0,9
	-60
	-1,10
	-0,30
	0
	-1,40
	83
	1,0
	7,93
	-0,10
	0
	7,83
	8
	91

	4000
	2,35
	34,68
	2,70
	34,61
	-14
	-0,63
	-0,3
	0
	-0,9
	-15
	-0,88
	-0,44
	0
	-1,32
	19
	3,0
	7,98
	-0,14
	0
	7,84
	24
	43

	4500
	1,97
	34,75
	2,16
	34,73
	-7,6
	-0,50
	-0,4
	0
	-0,9
	-8,5
	-0,81
	-0,57
	0
	-1,38
	12
	1,4
	8,0
	-0,18
	0
	7,82
	11
	23

	X
	1,71
	54,75
	1,84
	34,75
	-5,2
	-0,50
	-0,5
	0
	-1,0
	-6,2
	-0,77
	-0,68
	0
	-1,45
	9
	0
	8,0
	-0,21
	0
	7,79
	0
	9

	X
	1,37
	34,74
	1,54
	34,75
	-6,8
	-0,50
	-0,6
	0
	-1,1
	-7,9
	-0,73
	-0,82
	0
	-1,55
	11
	-0,2
	8,01
	-0,25
	0
	7,76
	-2
	9

	X
	1,07
	34,71
	1,22
	34,73
	-6,0
	-0,40
	-0,7
	0
	-1,1
	-7,1
	-0,69
	-0,94
	0
	-1,63
	12
	-0,6
	8,02
	-0,29
	0
	7,73
	-5
	7


Capítulo 6.
OLAS MARINAS.
Las olas como movimientos oscilatorios del agua marina, fácilmente se originan en el mar. Las causas de ello son diferentes y por eso ellas mismas son múltiples en forma y tamaño.

Sin embargo, si por tales causas no se produjeran, en toda ola existen dos movimientos, el movimiento orbital de la partícula del agua y el movimiento progresivo de la forma de la ola.

Elementos de la ola.

Como todas las otras olas, en el océano tienen elementos generales (Dibujo #48). La denominación de todos los elementos de la ola se dan a continuación:

· Cresta: es el punto más alto de la ola.

· Base: es el punto más bajo de la ola.

· Altura de la ola: se representa por [image: image280.png]


 y no es más que la distancia según la vertical entre la cresta y la base.

· Longitud de la ola: se representa por [image: image282.png]


 y es la distancia entre dos crestas cercanas.

· Período de la ola: se representa por [image: image284.png]


, es el intervalo de tiempo durante el cual la ola atraviesa el espacio igual a su longitud. 

· Velocidad de la distribución: representada por [image: image286.png]


. Es la velocidad de traslado de la cresta en el sentido de la ola.

· Pendiente media de la ola: se representa por [image: image288.png]


, y es la relación de la altura de la ola a su longitud.

· Frente de la ola: línea de la cresta de la ola.

· Rayo de la ola: línea perpendicular al frente de la ola.

La longitud de la ola, la velocidad de su distribución y el período están relacionados por la dependencia:

[image: image289.png]



La altura  de la ola no depende de otros elementos, pero la pendiente de la ola no puede superar los límites conocidos.

Clasificación de las olas.

Las olas en el mar se subdividen por su origen, por las causas que la originan, por su situación, por el carácter de su distribución, por su tamaño, por su forma y por otros índices.

Por su origen las olas se dividen en:

· Olas de fricción.

· Originadas por gradientes de velocidad.

· De marea.

· Sísmicas.

· Por terremotos.

· Báricas.

· Originadas por cambios de la presión atmosférica.

· De barcos.

· Otras.

A las olas de fricción se relacionan las olas de viento, condicionadas por las diferentes velocidades del viento y por la superficie de la corriente, creadas por el mismo viento y las olas internas, producidas en la superficie de dispersión de las masas de agua debidas a diferencias en sus velocidades.

Las olas de viento son superficiales y todo el proceso de su formación, desarrollo y disipación frecuentemente se denominan oleaje. Las olas interiores son olas profundas que pueden ser creadas por las olas superficiales y viceversa.

En dependencia de la prevalencia en la formación de las fuerzas de la ola, las olas se dividen en:

· Capilares: condicionadas en lo fundamental por la tensión superficial.

· Gravitacionales: en las cuales el rol fundamental para su formación lo juega la fuerza de la gravedad.

Después que la ola dada está creada y las fuerzas actuantes en su creación cesan, la energía de la ola no se dispersa inmediatamente. Ella se extingue a veces durante un tiempo muy prolongado. Las olas, las cuales ininterrumpidamente se mantienen por el viento que sopla, se llaman forzadas, pero las olas que prolongan su existencia por la inercia después de cesar el trabajo del viento se llaman libres.

La fuerza y las características de la ola se encuentran en una determinada dependencia de la correlación de la profundidad del mar y la longitud de la ola.

Si la longitud de la ola es insignificante en comparación con la profundidad del mar, entonces a tales olas se les llama cortas.

Si a la misma profundidad de la ola se tiene la profundidad del mar entonces se llama larga. Las olas cortas son de período corto. El valor de su período varía por segundos. A ella pertenecen las olas de viento. Las olas largas, originan de las cortas, por ejemplo, durante la observación de las olas de viento en un mar poco profundo, también son de período corto. Por otro lado las olas de marea son de período largo. Su período se mide por fracciones de día o más.

Por la forma interna y por la forma de la órbita descrita por las partículas independientemente del agua, las olas se dividen en:

· Progresivas: el frente de la ola se mueve en el espacio.

· Estacionarias: el cambio de la cresta y la base de la ola en un solo punto.

En las olas progresivas las órbitas de las partículas pueden ser circunferencias, elipses y líneas rectas. En el último caso las partículas se mueven en línea recta hacia abajo y atrás.

En las olas estacionarias se observan líneas casi rectas y órbitas casi verticales. En las costas y en presencia de interferencias, las olas se complican.

Las olas por su forma se dividen en correctas y no correctas. En las olas cortas, la cresta, la base  y la pendiente de la ola por su forma y tamaño se repiten los elementos en las olas vecinas. Sus crestas y bases se distribuyen paralelamente y a las mismas distancias unas de otra. Tales olas simultáneas son de elementos biritmos y describen dos coordenadas (Dibujo #49). Sin embargo las olas birrítmicas pueden ser no correctas. Tales olas se parecen unas a otras por su forma, paralelismo, pero por su tamaño son diferentes. Las olas no correctas birítmicas se originan por la superposición de las olas progresivas, que se distribuyen en un mismo sentido pero con diferentes velocidades. Las olas libres en la mayoría de los casos son correctas birrítmicas.

Las olas formadas por el viento, en particular cuando ellas se superponen a olas de un oleaje anterior con las olas trirrítmicas (Dibujo #49).

Las olas trirrítmicas son no corrctas y poseen una gran extensión de su cresta, pueden ser cortas o largas.

Las olas estacionaras son iguales que las progresivas, pueden ser cortas o largas, de período corto o largo, de cresta corta o larga. Las olas estacionarias se forman durante la interferencia de las olas cortas progresivas de diferente dirección, llamándose de vaivén. Particularmente, el vaivén se manifiesta fuertemente en el centro de los tifones, donde no hay viento y de donde salen las olas desde la periferia del tifón. A las olas estacionarias se relacionan las seiche originados en las cuencas casi cerradas no hay grandes y conservando la oscilación del nivel en el balance de la cuenca. Según la dirección de dispersión de las olas existen circulares y de línea recta. Las primeras se parecen a las olas que ocurren cuando se arroja una piedra a un agua tranquila, las segundas a cuando se cae un palo al agua.

Cercano al movimiento en el agua de los barcos y en los objetos se forman las olas de barco.

Existen además olas transportadas, son como si se compusieran solamente de crestas, las cuales se distribuyen sin picarse hasta la superficie del mar. Tales olas se forman como resultado de la adición de una masa de agua a la superficie del mar.

En el Dibujo #50 se muestra todo el espectro de las olas oceánicas según Munk, desde las capilares (cabrilla) hasta las olas de marea larga.

Olas capilares.
A las olas capilares nosotros las observamos en forma de oleaje o cabrilleo en la superficie tranquila del mar al iniciarse el viento y en la pendiente de barlovento de las olas de tormenta más espesas se forman las capilares como resultado de una desigual turbulencia de la presión del viento en la superficie del mar. El viento presiona la superficie del agua en cualquier punto. Según Lopdace la presión interior del agua en este punto disminuye y hacia allá comienza a penetrar agua de los lugares vecinos. Donde la presión interior del agua resulta sin variación. En ese momento es cuando el agua del punto alcanza su nivel anterior, ella posee energía cinética, igual trabajo producido por la presión hidrostática durante el tiempo de ascenso del nivel. Por eso el agua pasa al estado de equilibrio y forma un abultamiento.

Según la medida de su formación las olas internas crecen y ellas mismas limitan su altura. Originan oscilaciones verticales y poco a poco se disipan por la fricción. En la dirección de la acción del viento se forman series de olas escasas birrítmicas. Cuando alcanza la longitud crítica de la ola (1,7 cm), las olas capilares se transforman en gravitacionales. De esta dependencia se puede deducir la fórmula de Tompson para determinar la velocidad de distribución de las olas birrítmicas:
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donde [image: image292.png]


 es la aceleración de la fuerza de la gravedad, [image: image294.png]


 es la densidad del agua, [image: image296.png]


 es la tensión superficial agua-aire y [image: image298.png]


 es la longitud de onda.

De la fórmula se deduce que en presencia de un aumento de la longitud de la ola, el segundo miembro se hace muy pequeño y la fórmula toma la forma:

[image: image299.png]



Así se determina la velocidad de distribución de la ola corta gravitacional birrítmica.

En el caso de olas de muy pequeña longitud, juega un gran rol la tensión superficial y la fórmula tiene la forma:

[image: image300.png]



De la comparación de las fórmulas se deduce que en las olas gravitacionales el cuadrado de la velocidad se distribuye proporcional, pero en los capilares en proporción inversa a la longitud de la ola. La velocidad mínima de la distribución de las olas capilares-gravitacionales es aproximadamente 22 cm/s. Ella se observa una longitud de onda de 1,7 cm, la presencia de longitudes de ola menores de este valor hará prevalecer la tensión superficial, en las olas de longitud mayor de 1,7 cm, prevalecerá la gravitacional.

Olas cortas.
Son olas que no se relacionan con el fondo y se llaman cortas. Ellas se observan en los casos que la profundidad del mar sobrepasa la longitud de la ola. Según la teoría de F. Gorsnor (1802) las partículas independientes en tales olas se mueven según órbitas circulares. La forma interna de la ola representa una curva trocoidal y por eso se les llama también trocoidales o de Gorsnor.

Los parámetros de las olas trocoidales se determinan por las fórmulas:

	· Longitud de onda:
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	· Período:
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	· Velocidad de distribución:
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	· Velocidad angular de las partículas según la órbita:
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	· Velocidad del movimiento de las partículas por la órbita:
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Los elementos de las olas trocoidales se encuentran en la relación siguiente (según N. N. Subov, 1947).
	
	C
	M
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La longitud, el período y la velocidad de distribución de las olas con la profundidad no varían. Disminuye solamente la altura de la ola (Dibujo #51).

[image: image325.png]



donde [image: image327.png]


 es la altura de la ola en la superficie del mar, Z es la profundidad de la partícula desde la superficie del mar y [image: image329.png]


 es la longitud de la ola.

La altura de las olas profundas se encuentra en razón directa con la profundidad del mar y la longitud, y de las ola que llega (según Rankin).
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Con la disminución de la altura de la ola en la profundidad disminuye la energía:

[image: image330.png]



donde [image: image332.png]


 es la densidad del agua y [image: image334.png]


 es la longitud de la cresta de la ola.

El mejor ejemplo de olas cortas correctas es el oleaje. Estas olas libres birrítmicas se forman en mar profundo después de la suspensión de la tormenta. Distribuyéndose desde las grandes profundidades a las menores, el oleaje se transforma en olas largas birrítmicas.

Olas largas.
A las olas largas se relacionan las olas cuya longitud sobrepasa significativamente la profundidad del mar.

El movimiento de las partículas se realiza según órbitas elípticas, pero las partículas al interno de la ola describen una elipse trocoidal. La altura de las olas largas, como regla, se pierde toda en comparación con su longitud. Por eso tal ola se puede considerar aproximadamente sinusoidal, esto simplifica todos los cálculos de los elementos de los olas largas.

La relación entre el eje vertical [image: image336.png]


 y el horizontal [image: image338.png](@)



 de las órbitas elípticas se encuentran en la relación:
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Cuando [image: image341.png]


 para las partículas superficiales se simplifica:
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La longitud de la ola es igual a:
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La velocidad de distribución de la ola libre larga:

[image: image344.png]



El período:
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La velocidad horizontal del movimiento de las partículas por la órbita para las olas largas del tipo de mareas prácticamente no se cambia con la profundidad:

[image: image346.png]



donde [image: image348.png]


 es la velocidad de las partículas en la profundidad del mar y [image: image350.png]


 en la superficie, [image: image352.png]Qg



 la amplitud de la ola (altura media).

Para las olas largas, transformadas de las costas durante la navegación en los lugares poco profundos, la velocidad horizontal de las partículas disminuye la profundidad:

[image: image353.png]



Donde [image: image355.png]Vi



 es la velocidad horizontal máxima de las partículas (en la cresta):

[image: image356.png]



La energía de la ola larga en la unidad de la superficie del mar se determina por la misma fórmula que para las olas cortas:

[image: image357.png]



Olas de período corto y largo.
Todas las olas cortas libreas y forzadas son de período corto. El mayor período observado de ola corta, como lo demuestra N. N. Subov (1947) es igual a 23 y la longitud máxima fijada es de 824 m y de una altura de 15 m. Cayendo en una plataforma (del orden de 200 m de profundidad) tal ola se hace larga pero su período casi no varía. Sin embargo los períodos de las olas largas se miden por minutos, por hora e incluso por mediodías, a ellas se les llama de período largo. Sverdrup estableció que en las olas de período corto la velocidad angular de las partículas es grande durante el movimiento por la órbita mientras que en las de período largo (particularmente del tipo de marea) gran significación comienza a adquirir la fuerza de Coriolis. En las latitudes medias y altas por su significación se compara con las otras aceleraciones.

Características de las olas de período corto y largo citadas en la tabla de Sverdrup con complemento de Zubov.
	Características
	Olas de período corto
	Olas de período largo

	
	Olas cortas
	Olas largas
	

	Velocidad de distribución
	Depende de la longitud de la ola, pero no depende de la profundidad del mar
	Depende de la longitud de la ola y de la profundidad del mar
	Depende de la profundidad del mar pero no depende de la longitud de la onda

	Órbitas verticales de las partículas
	La circunferencia, los radios rápidamente disminuyen con la profundidad igual a la longitud de la onda es prácticamente cero.
	Los elementos con mayor eje se distribuyen horizontalmente y rápidamente disminuyen con la profundidad
	Elementos muy extendidos en el sentido horizontal. Los movimientos horizontales no dependen de la profundidad 

	Movimiento vertical de las partículas
	Rápidamente disminuyen con la profundidad y en la profundidad de igual longitud de la onda es prácticamente igual a cero
	Rápidamente disminuye con la profundidad y en la profundidad igual a la longitud de onda es prácticamente igual a cero
	Disminuye según una línea desde la superficie del mar hasta el fondo

	Distribución de la presión
	Las influencias de las olas menores que la profundidad a igual longitud de onda no se cuentan
	Las influencias de las olas son mayores cuanto menor es la relación de la profundidad del mar con la longitud de la onda 
	Las influencias de las olas en la distribución de la presión es igual en todas las profundidades y se determina por la extraordinaria altura de la ola

	Influencia de la rotación de la Tierra
	No perceptible
	No perceptible
	Si el período de la ola es próximo al período de rotación de la Tierra, entonces se tiene en cuenta la velocidad de distribución en el movimiento.

	
	Prácticamente no
	Corriente no se observa (en el sentido propio de esta palabra) pero el paso no puede ser significativo
	Las corrientes y los fenómenos de movimiento a veces se manifiestan mucho, como por ejemplo durante los fenómenos de pleamar y bajamar. La velocidad máxima de la corriente es proporcional a la altura de la ola.


La primordial diferencia entre las olas de período corto y las de período largo encierra en su influencia  en la actividad práctica del hombre. Las olas de período corto condicionan el balance de los barcos, las destrucciones de las costas y de las construcciones costeras y otros; las olas de período largo condicionan en las cosas oscilaciones significativas del nivel y la máxima por la velocidad de la corriente incluso en el mar abierto. Las olas de período corto originan en lo fundamental las olas de corrientes condicionadas por la abertura de las órbitas.

Olas estacionarias y progresivas.
Las olas en las cuales se observan formas manifiestas de traslado se llaman progresivas. Las partículas del agua en ellas se mueven según órbitas cerradas, las cuales recuerdan circunferencias o elipses. Movimientos idénticos a las oscilaciones de las partículas realiza un objeto que se encuentra en la superficie del mar. Las olas progresivas son generadas por fuerzas externas diferentes como el viento, los terremotos y los fenómenos de marea.

El traslado manifiesto de la ola se complica de la manera siguiente (Dibujo #51). Supongamos que en la superficie del mar actúa alguna fuerza, llamada oleaje. Si el impulso de la fuerza actúa del lado izquierdo entonces la partícula se distribuye hacia la derecha, llegan al movimiento más tarde, quedan según la fase de las partículas que se encuentran a la izquierda por eso en éste momento [image: image359.png]


, las partículas en la ola pasa a la posición 1, 2, 3,… Los puntos unidos por la curva densa según el perfil de la ola en el tiempo [image: image361.png]


, las partículas del agua se mueven según una órbita con igual velocidad angular y en el siguiente momento, el tiempo [image: image363.png]


, se trasladan en sus órbitas de uno a otro ángulo y tomarán las posiciones en los puntos 1’, 2’, 3’,… Uniéndolos por línea de puntos obtendremos el perfil de la ola en el momento [image: image365.png]


, de esta manera, a pesar de que las partículas de no tuvieron un movimiento progresivo, el perfil de la ola se mezclará en el sentido que actúa la fuerza.

En las olas estacionarias las partículas no realizan el movimiento según órbitas circulares (Dibujo #53).

En los haces las partículas realizan movimientos verticales, pero en los nudos las oscilaciones están ausentes. Todas las partículas que se encuentran entre dos nudos vecinos moviéndose en una misma fase. Al mismo tiempo se llevan hacia arriba o descienden. Durante el paso a través del nudo la fase varía en 180o. Las olas estacionarias se originan como resultado de olas progresivas complejas. La longitud de las olas estacionarias es igual a la longitud de las progresivas, de las cuales ellas se han formado, o por una doble extensión entre nudos, Como ejemplo de olas estacionarias pueden servir el vaivén formado por la ola reflejada desde una costa escarpada y en las desembocaduras de los ríos.

Seichi.
Si se inquieta la superficie de un depósito de agua cerrada, en el se originan olas largas. Ellas se reflejan desde las costas opuestas y se crea una oscilación rítmica. La trayectoria de las partículas del agua durante ésta son iguales que las olas estacionarias. Las olas de este género se llaman seichi. Los seichi se originan como resultado de diferentes causas. El viento que sopla durante un tiempo prolongado sobre el mar produce la afluencia del agua a la costa de sotavento. Con la suspensión del viento comienzan oscilaciones del nivel de carácter de seichi. Este mismo fenómeno se crea por diferencia de presión atmosférica en diferentes puntos de la cuenca. Gradiente de presión de 1 mb crea por diferencia del nivel del mar cerca de 1 cm, y las variaciones de la presión atmosférica actúan  en forma semejante a los sgen-nagen (afluencia y retirada del agua) por el viento. Los seichi se originan también por oscilaciones sísmicas.

Durante los seichi en la cuenca siempre se observan una o varias líneas de nudo (nudos). En dependencia de su número, el seichi se llama de uno, dos nudos o más.

El período del seichi varía desde algunos segundos hasta horas.

En el período del seichi influye la profundidad y el tamaño de la cuenca. Según la fórmula de marea el período del seichi es igual a:
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donde [image: image368.png]


 es la longitud de la cuenca, [image: image370.png]


 es su profundidad, y [image: image372.png]


 es el número de nudos en el seichi.

La longitud del seichi está relacionada con la longitud de la cuenca y el número de nodos. La altura del seichi es insignificante. Prácticamente el seichi es muy difícil de observar.

Olas sísmicas.
Durante los terremotos, de las erupciones volcánicas, de los deslizamientos del fondo o de las explosiones antiguas se crea un tipo particular de ondas impulsivas. Las olas hechas por los terremotos se llaman olas sísmicas o tsunamis. En los dibujos 54a y 54b se muestra el proceso y las causas del engendramiento de olas sísmicas según B. Backom (1966). Como consecuencia del traslado de parte del fondo, la superficie acuática se pone en movimiento según la vertical, tendiendo a volver a la situación inicial (nivel medio del mar) ella engendra una serie de olas. Las olas originadas poseen gran longitud y muy poca altura. Los tsunamis se componen de una serie de olas (desde 3 hasta 9) seguidas a través de 10 a 30 minutos. La longitud de las olas es de 100 a 300 km, y su altura 5 a 6 m. La altura máxima la posee la primera, segunda o tercer ola. En el mar abierto las olas de los tsunamis son acortinadas y los barcos no notan su acercamiento. En la pendiente costera rápidamente aumentan. La máxima altura de la ola se observa en las costas escarpadas inclinadas con bahías estrechas cuneiformes y valles de ríos hasta de 20 m y más. Los tsunamis previos sirven los fenómenos de vivas corrientes de agua desde la costa, parecido a una marea baja profunda acelerada. La retirada del mar dura desde 5 hasta 35 minutos. Después de esto en la costa se origina una cresta gigante al aproximarse la ola del tsunami.

La velocidad de distribución de la ola del tsunami depende de la profundidad.

Las olas del tsunami producen grandes pérdidas materiales en las poblaciones que viven en las costas. Los fenómenos más frecuentes de tsunamis se observan en las costas de Perú, Chile, Japón y la costa del Océano Pacífico de la Unión Soviética.

Olas originadas por el viento (deriva).
Cuando se inicia el viento en la superficie tranquila del mar surgen olas capilares, que forman el oleaje por el viento.

El oleaje por el viento no cubre toda la extensión visible del mar uniformemente, pero se distribuyen manchas independientes temporales que se disipan al desaparecer el viento.

Esto se explica además porque en la superficie del mar surgen de diferente tipo, grandes asociaciones creadas por la diferente tensión superficial. Durante el aumento y la prolongación del viento las olas capilares se vierten una sobre otra (el fenómeno de interferencia) aumentando la presión del viento. En las pendientes de las olas, las olas poco a poco aumentan en tamaño y se transforman de capilares en gravitacionales. Con una posterior transmisión  de la energía del viento, de la superficie del mar picado aumentan los parámetros de la ola.

El desarrollo y fuerza del oleaje depende de la velocidad del viento, de la dirección de su acción, de la longitud de dispersión de la ola, de la variación de la dirección y la velocidad del viento.

Con un aumento del viento en primer lugar aumenta la altura de la ola y la velocidad. A medida que la velocidad de la ola se aproxima a la del viento, la presión del viento en la pendiente de barlovento disminuye.

La diferencia entre las velocidades del viento y la ola muestran la intensidad de la transmisión por la ola de la energía del viento y refleja el crecimiento de la ola bajo la acción del viento.

En el dibujo #55 se muestra la variación de la altura media y la pendiente media de la ola en dependencia de la edad de la ola (la relación entre la velocidad de la ola y la del viento, [image: image374.png]c/wW



.

Como se ve del gráfico la altura  más intensa  de la ola se origina cuando la relación de la velocidad de la ola y del viento no sobrepasa 0,4 o 0,5. Durante grandes valores de [image: image376.png]c/wW



 la altura de la ola disminuye y cesa cuando alcanza 0,8. Si esta relación es igual a 1, entonces la altura de la ola comienza a disminuir. La pendiente de la ola disminuye ininterrumpidamente, por consiguiente, la longitud y el período crecen. Prolongadamente el viento sopla y se forman olas complejas.

De la superficie de una ola de deriva se desarrollan olas de segundo orden, de tercer orden, etc., hasta capilares. Con la suspensión del viento las olas más jóvenes inmediatamente se extinguen pero las fundamentalmente  viejas se transforman en oleaje.

Por duración de la acción del viento se entiende el tiempo promedio [image: image378.png](t)



 durante el cual las olas están influidas por un viento de velocidad y dirección constante.

Por longitud de dispersión del viento [image: image380.png](B)



 se entiende la longitud sobre el mar en la cual el viento de dirección constante influye en las olas.

Dependencia entre la altura de la ola, la longitud de la misma y los factores comparados:

[image: image381.png]033w
L8





[image: image382.png](1+25'+
= )(1 L1230





Si calculamos en estas fórmulas la longitud del trayecto del viento sobre el mar y el tiempo infinito, entonces obtendremos los elementos de la ola estacionaria determinada por la velocidad del viento. En este caso de fórmula obtenemos:
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Sin embargo los resultados de Bergen no confirman las observaciones de otros especialistas. Abajo se cita la tabla de los tamaños medios de las olas establecidas en las regiones de vientos correctos según Parr.

	Región
	P
	w
	
	
	h
	C
	h/
	w/C

	Alisios del Océano Atlántico
	3900
	4,8
	5,8
	65
	1,9
	11,2
	1:35
	0,42

	Alisios del Océano Índico
	4100
	6,5
	7,6
	96
	2,8
	12,6
	1:35
	0,52

	Océano Pacífico occidental
	4500
	8,5
	8,3
	102
	3,1
	12,4
	1:33
	0,68

	Mares de China y Japón
	950
	13,5
	9,5
	133
	4,3
	14,0
	1:31
	1,96

	Vientos de Noroeste del Océano Índico Sur
	4600
	17,5
	7,6
	114
	5,3
	15,0
	1:22
	1,16


De la fórmula de Borgen y de las observaciones de Parr se muestra que la marejada crece no infinitamente. A esta misma conclusión llegó L. F. Titov (1943). Por él se estableció que el grado de la marejada depende de la longitud del camino del viento sobre el mar solamente hasta un límite conocido: dispersión normal de la marejada.

El grado del oleaje desarrollado por el viento de una fuerza dada depende además de la duración del viento. El tiempo promedio después del cual la marejada se establece, Titov lo llamó crecimiento normal de la marejada. En la tabla se cita la dispersión normal (en dm) y la edad (en horas) de la marea según Titov.

	Punto
	Marejada

	Viento
	Marejada
	Dispersión
	Edad

	1
	1
	13
	3,2

	2
	2
	50
	3,2

	3
	3
	100
	5,2

	4
	4
	170
	7,2

	5
	5
	250
	8,9

	6
	6
	340
	10,7

	7
	7
	440
	12,7

	8
	8
	540
	14,4

	9
	9
	650
	16,0

	10
	9
	860
	13,5

	11
	9
	500
	12,1

	12
	9
	450
	11,0


En la tabla de Titov se cita el tamaño medio de las olas predominantes y de las grandes.

	
	Olas predominantes
	Olas grandes

	Olas de la marejada
	Altura
	Longitud
	Altura
	Longitud

	1
	0,1 – 0,2
	Menor a 5
	0,25
	5

	2
	0,2 – 0,5
	5 – 15
	0,75
	15

	3
	0,5 – 1,0
	10 – 25
	1,25
	25

	4
	1,0 – 1,8
	20 – 40
	2,0
	50

	5
	1,8 – 2,5
	30 – 50
	3,0
	75

	6
	2,5 – 3,5
	40 – 65
	5,0
	120

	7
	3,5 – 4,5
	55 – 80
	7,0
	175

	8
	4,5 – 5,5
	70 – 95
	≥ 9,0
	≥ 225

	9
	6,0
	110
	
	


Titov además muestra que en las cuencas pequeñas las olas grandes se encuentran raras veces a diferencia del océano libre. Esto muy bien se ilustra en la tabla de la repetición de la marea de una fuerza dada en porcentaje.
	Mares
	Olas

	
	0 – 3
	4 – 5
	≥ 6

	
	81
	18
	1

	
	79
	20
	1

	
	76
	19
	5

	
	70
	25
	5

	Mediterráneo
	66
	27
	7

	Bering
	68
	24
	8

	Barents
	65
	27
	8

	Mintsk
	63
	27
	10

	
	55
	33
	12

	
	58
	29
	13

	
	41
	39
	20


Marejada.
Si el viento que hace el oleaje disminuye, entonces las olas de deriva forzadas poco a poco se transforman en olas libres, oleaje. Por la forma ellas son cercanas a la ola trocoidal teórica. El oleaje durante una completa ausencia del viento y de las olas adicionales se llama marejada muerta.

Las olas de la marejada se distribuyen en series correctas. Las pendientes son iguales, pero es mucho menor que en las olas forzadas. El período del oleaje es mayor que en las olas de deriva y a veces alcanza 20 segundos. La máxima longitud de 1824 m y el período 23 s.

La ola de deriva cuando se observa en el océano, fue oleaje. Ella fue señalada por un oficial francés en el Océano Atlántico al Norte del Ecuador a los 23o de longitud Norte. La marejada posee gran energía, se consume poco por la fricción interna y se capacita para recorrer una gran extensión. Por ejemplo, la marea de Noruega en invierno desde la región de la Corriente del Golfo se propaga en 100, pasando, atravesando una franja de calma. Durante la salida a las menores profundidades en las costas el oleaje se destruye. El período y la altura establecido del oleaje puede permanecer sin variación durante algunas horas.

El oleaje puede presentarse por un mal tiempo, porque se propaga con mayor velocidad que el ciclón (Dibujo #56). En el Golfo de Vizcaya, por ejemplo, el oleaje durante algunos días determina un monzón.

Variación de los elementos de las olas en la costa.

Durante la aproximación a la costa, las olas se deforman y experimentan la tracción.

Con la disminución de la profundidad se aumenta la fricción sobre el fondo y los elementos de la ola varían.

Si una costa con una profundidad cercana a [image: image385.png]H/2



 entonces la ola que llega prácticamente no varía sus parámetros cuando alcanza la costa, la golpea y se refleja. La reflexión de la ola se interfiere con las olas de navegación formándose entonces olas extraordinarias. En la misma costa se eleva hacia arriba con unas grandes salpicadas, iguales al doble de la altura de la ola. La fuerza del golpe (presión) del agua se puede calcular aproximadamente por la fórmula:
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Por Shuloikin fue propuesta la fórmula para el cálculo de la fuerza del golpe de la ola por su período, determinar el mismo es más simple:
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La máxima presión se observa en el nivel de la base de la ola. En las costas cortadas por escarpe, las olas se distinguen completamente, la fuerza de golpe de ellas aumenta. En las estrechas surge el fenómeno de la presión hidráulica. Según las variaciones de la fuerza de golpe, las olas en las costas del océano alcanzan valores cercanos a 38 T/n2 pero en las costas de los mares cerrados cercanos a 15 T/n2.

En los lugares bajos la altura de las olas crece pero la longitud y la velocidad disminuyen. El sistema de las olas pasa a una mayor regulación y toma el carácter de birrítmica. El período de la ola con una disminución de la profundidad no varía, de donde, si tomamos [image: image389.png]
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, [image: image393.png]


 por los elementos de la ola a la profundidad [image: image395.png]


, entonces [image: image397.png]
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 a una profundidad [image: image403.png]


 se puede obtener la igualdad:
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Y entonces:
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Así, para la longitud de las olas:
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Simplificando la relación obtendremos:

[image: image409.png]



Entonces la longitud de la ola disminuirá con la disminución de la profundidad.

Si en la trayectoria de propagación de las olas la profundidad del mar disminuye en un 50% entonces la longitud y la velocidad de la ola disminuye en un 29%.

Para opinar sobre la variación de la altura de la ola se supone que la energía de la ola no varía.
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Donde [image: image413.png]


 es la longitud de la cresta de la ola a la profundidad [image: image415.png]


, [image: image417.png]


 es la altura de la ola, [image: image419.png]


 es la longitud de la ola, [image: image421.png]


 es la longitud de la cresta de la ola en la profundidad [image: image423.png]
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 es la longitud de la ola. Entonces:
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de donde:

[image: image427.png]



Si la longitud de la cresta de la ola [image: image429.png])



 no varía, entonces:
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Sustituyendo la relación [image: image432.png]


 por su expresión a través de la profundidad obtendremos:
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o:
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La altura de la ola crece con la disminución de la profundidad. Por ejemplo, la disminución de la profundidad en dos veces la altura de la ola se aumenta  en 1,2 veces si la misma longitud de la cresta no varía, entonces:
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Durante la disminución de la longitud de la cresta la altura de la ola aumenta. El fenómeno se observa en todos los estrechos.

De la fórmula se deduce el ejemplo que si la profundidad del mar se disminuye 2 veces disminuye el ancho del golfo en el cual penetra la ola, entonces la altura de la ola aumenta en 1,7 veces.

Las variaciones de la ola en los lugares bajos se muestra el dibujo #57. En el eje horizontal han sido colocadas las relaciones de la profundidad del mar [image: image437.png]


 y la altura de la ola [image: image439.png]


, observada a lo largo de la costa en el agua profunda; en los ejes verticales: a la derecha se muestran las relaciones de las velocidades y las longitudes de esas olas.

Del gráfico se ve que la ola comienza a variar sus parámetros solamente cuando su profundidad es igual a la mitad de la longitud de onda. Desde este momento si una disminución de la altura de la ola y la longitud; desde la profundidad igual a 0,17 de la longitud de la ola, la altura de la ola comienza rápidamente a caer. La longitud y la velocidad continúan disminuyéndose. A medida que la ola se aproxima más a la costa, ésta se vuelve más asimétrica (la pendiente delantera más circular que la trasera). Las partículas que se encuentran en la base debido a la fricción del fondo se mueven más despacio que las partículas de la cresta y la cresta alcanza la base. Cuando la ola llega hasta la profundidad, igual a su altura, la cresta se voltea y se forma la ola transportada o marejada.

En la profundidad, el volteo de la cresta depende de la fuerza y dirección del viento, pendiente, fondo y longitud de la ola.

En los bancos o en los arrecifes que encuentran las olas se forma la resaca. Por la resaca los navegantes determinan peligros submarinos. Para la altura de la resaca se tiene:
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donde [image: image442.png]


 es la altura de la resaca y [image: image444.png]


 es el ángulo de la pendiente.

Para una costa escarpada ([image: image446.png]


 ≥ 45o):
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Siendo [image: image449.png]


 el coeficiente de la pendiente para la piedra tirada 0,035 y para un revestimiento de pierdra 0,10.

Observando la particularidad de la deformación de la ola en los lugares bajos, supongamos que las olas se acercan a la costa según un frente paralelo, con el haz de la ola perpendicular a la costa.

En una costa escarpada la refracción se hace algo complicada (Dibujo #56b).

En los cabos o salientes la energía de la ola aumentará y el frente de la ola se hará convergente. En las bahías y en los golfos el frente de la ola se alarga (divergencia), la energía de la ola disminuye.

La  consideración de la refracción de las olas se hace necesaria por las costas afectadas y también para la construcción de las obras hidrotecnicas.

Olas producidas por los barcos.
Se originan durante el movimiento de cualquier cuerpo en la superficie del mar. Se dividen en olas de nariz (frente del barco), alineadas, transversales y de a bordo. El frente de las olas de nariz se forma por la dirección del movimiento del barco, el ángulo se debe a la velocidad del barco y a la profundidad del mar. El frente de las olas transversales es perpendicular a la dirección del movimiento del barco. Las olas de barco aumentan el gasto de la capacidad de las máquinas y disminuyen el peso del barco. La pérdida de potencia en la formación de las olas supera la pérdida en la fricción sobre el agua.  Una disminución significativa de la velocidad del barco se observa durante el movimiento en un agua estratificada, cuando la capa superficial fue endulzada o sobrecalentada, pero más profundamente se encuentran las más densas. Tal fenómeno se denomina “agua muerta”, se encuentra en las regiones  del Norte en el verano. Como resultado del deshielo aquí la capa superficial frecuentemente es endulzada y el barco crea olas durante el movimiento no solamente en el agua superficial sino también olas internas en la superficie de las capas más densas.

Olas internas.
En la superficie de separación entre dos capas de líquido de diferente densidad se originan olas limítrofes o internas. Ellas se originan como resultado de la fricción durante el movimiento de las capas, una en relación con la otra o como resultado del movimiento de la ola, del creado en una de las capas. También se diferencias en largas y cortas.

Las olas internas y las largas surgen cuando el espesor de las capas es grande (teóricamente es igual a infinito) en relación con la longitud de la ola.
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donde [image: image452.png]


 es la velocidad de la corriente y [image: image454.png]


 es la densidad del medio.
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En presencia de las condiciones [image: image457.png]


.

Se suponemos que la capa inferior (agua), la superior (aire), entonces despreciando la densidad del aire por ser pequeña en comparación con la densidad dela gua, obtendremos
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En dos capas homogéneas, donde la capa superior sea un fluido, pero el espesor de la inferior sea significativo, se calcula la velocidad de distribución de la ola superficial:
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Y la ola interna:
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donde [image: image463.png]Zy



 es el espesor de la capa superior.

La velocidad de las olas largas internas se determinan por la fórmula:
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donde [image: image466.png]Z3



 es la profundidad del mar [image: image468.png](H)



, y [image: image470.png]Zy



 es la altura de la atmósfera, entonces:
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La fórmula toma la forma conocida desde la superficie de separación hacia arriba y hacia abajo las olas internas disminuyen por la altura según la ley:
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donde [image: image475.png]


 es la altura de la ola en la extensión [image: image477.png]


 desde la superficie de separación (la altura de salto de densidad), [image: image479.png]


 es la altura de la ola en la superficie de separación.

Por las observaciones, la altura de las olas internas puede alcanzar entre 20 y 30 m. Convenientemente la altura de las olas internas disminuye y la profundidad de la capa de salto en la cual ella se forma, esto es necesario calcularlo durante los viajes en el mar, porque con la posición de la capa de salto se relaciona la profundidad de yacimiento del “fango líquido”.

Capítulo 7.

OSCILACIÓN DEL NIVEL DEL OCÉANO MUNDIAL.-
1.- Nivel del océano y las causas de su oscilación


El nivel del océano se forma bajo la acción de diferentes fuerzas sobre la masa de agua. La superficie del agua tiende a ocupar la posición perpendicular a la resultante de todas las fuerzas, las cuales actúan sobre sus partículas. En el caso en que el agua del océano fuera homogénea y se encontrase en un estado completo de quietud, entonces la superficie del océano coincidiría con la superficie del igual valor de la fuerza de gravedad, superficie isopotencial.


En posición de la superficie isopotencial no depende del estado térmico, de los soles, y de la dinámica del agua. En un punto dado del océano, ella no varía. En oceanografía ella se toma por la superficie del nivel y todas sus lecturas de la superficie real se determina relativamente por la superficie del geoide.


En la posición de la superficie del océano influyen las siguientes fuerzas:

a) cósmica (formación de las mareas) y geotérmica.

b) Los fenómenos de geodinámica en la superficie terrestre(terremotos, erupción volcánica, movimientos tectónicos)

c) Influencias mecánicas y físico – químicas, condiciones de la radiación solar y actividad atmosférica (procesos térmicos en el océano, variaciones de la presión atmosférica, viento precipitaciones , corriente fluvial, etc).

Bajo la acción de las fuerzas cósmicas, el nivel del océano describe oscilaciones periódicas – mareas.

Fuerzas interiores originan variaciones no periódicas del nivel del mar

a) Oscilaciones debidas a afluencia y retroceso de las aguas por la acción del viento.

b) Oscilaciones del nivel del mar originadas por variaciones de la presión atmosférica en 1 mb, el nivel del mar estático se disminuye en 10 mm, pero con una disminución de la presión en 1 mb, el nivel del mar correspondientemente se aumenta en 10 mm (nivel isobárico).

c) Las oscilaciones del nivel como consecuencia de la variación del balance de agua en la tierra (evaporación, precipitaciones, escurrimiento fluvial)se varía también en relación del agua en la fase líquida y sólida (hielo). Estas oscilaciones absolutas del nivel, abarcan grandes períodos de tiempo y se observan en la extensión de la geología histórica de la tierra.

d) El nivel varía además por la densidad del agua durante un aumento de la densidad, el nivel disminuye, en presencia de una disminución, se eleva. En el último cálculo a la oscilación del nivel densidad, se cita la influencia de las variaciones de temperatura y salinidad del agua (superficie isopicnas isosteres).

2.- El nivel del océano varía además en el transcurso de la vida geológica del planeta. En dependencia de la dirección y distribución espacial de los movimientos tectónicos puede disminuir o aumentar el volumen de la cuenca. Y correspondientemente aumentarse o disminuirse el nivel oceánico.


En la naturaleza se forma para enumeración de las oscilaciones del nivel del mar, no se encuentran fijadas, solamente el efecto sumario de algunas causas, Por ejemplo, la disminución de la presión atmosférica sobre la tierra y el aumento de la presión sobre el mar se combinan con la afluencia de agua por el viento y el nivel del mar se aumenta en la costa, no solamente por cuenta del viento, sino y también por la presión atmosférica.


En el caso contrario, cuando la presión sobre la tierra aumenta, ocurre una disminución del nivel del mar debido a la diferencia de presión y a la retirada del agua.


Variaciones del nivel estático ocurren por las oscilaciones de presión atmosférica no ceden lugar por su amplitud a las variaciones dinámicas del nivel, de las condicionadas por la acción del viento, las corrientes en la costa y en el mar abierto.


Oscilaciones del nivel en el proceso del balance del agua en la tierra, pueden ser muy significativos particularmente en las cuencas cerradas. Por ejemplo, durante los espesos aguaceros tropicales cae gran cantidad de precipitaciones , hasta un metro y mas. Ellos originan violentas disminuciones del nivel por poco tiempo. En las regiones de zonas áridas, donde se observa una fuerte evaporación, el nivel durante el año, puede disminuir hasta 2 – 2.5 m., como en el Mar Rojo.


Las variaciones de densidad del nivel del mar coinciden con la acción del viento. Flujo en la costa produce el movimiento de las aguas superficiales mas ligeras hacia la costa. El aumento del nivel se disminuye por causa del descenso de la densidad de las aguas llegadas. Durante el reflujo, la masa acuática menos densa se va de la costa y la reemplazan por las mas densas y profundas. Descenso del nivel se acelera.


La complejidad de las oscilaciones no periódicas del nivel y la multitud de causas de su origen, dificultan la creación de su teoría cálculos. Partes aisladas de la resolución de los componentes para aclarar la oscilación del nivel durante los seiche (período, posicion del nudo, haz, etc.). En la práctica del cálculo de las oscilaciones no periódicas se realizan usando la relación empírica de la oscilación del nivel con los factores externos. Por ejemplo: durante fenómenos de flujo – reflujo por el viento, las oscilaciones del nivel s relacionan con la dirección y la fuerza del viento.


Estudiamos el régimen de la variación del nivel del mar en lugar de sus alturas verdaderas, se utiliza su valor medio.


Nivel medio se llama al valor de la media aritmética del nivel obtenido durante un intervalo de tiempo determinado. Según el tiempo, se dividen el nivel medio: diario, mensual, anual, de muchos años.


En navegación, hidrografía, geodesia, cartografía, oceanografía, tienen gran significación el nivel medio de muchos años por que de el, se calcula la profundidad del mar y la altura de la tierra.


Nivel medio de muchos años se determina como la media aritmética de niveles medios anuales, de los tomados con igual exactitud. Para su determinación con un deber de exactitud es necesario tener observaciones con bastante duración. Según mayor son la serie de observaciones , mayor será la exactitud de los resultados calculados. Durante los cálculos del nivel medio, se excluyen las oscilaciones periódicas del nivel flujo . reflujo, pero la duración de las observaciones necesarias para el cálculo del nivel medio de muchos años, se determina por el tamaño de las oscilaciones no periódicas (atmosféricas). Para los mares, el es diferente.

I. Duvanin propuso determinar la duración necesaria de las observaciones por la fórmula:

N = S max

n


Donde N – número de años necesarios para las observaciones



n – exactitud del trabajo para determinar el nivel de muchos años


Smax – los valores máximos fijados de la desviación del nivel medio anual del de muchos años.


Por la fórmula, se puede resolver la tarea inversa, es decir determinar el valor del error en la determinación del nivel medio de muchos años, obtenida por los años n.


La posición del nivel de muchos años depende del régimen hidrometeorológico de la región estudiada. En las costas del océano el nivel medio de muchos años puede considerarse constante en la extensión hasta 500 km. En los mares hasta 70 – 100 Km. En algunos mares por ejemplo, existe una pendiente constante del nivel medio de muchos años hacia los estrechos.


El nivel medio de muchos años tiene una marcha anual.

A. I. Duvanin determinó para cada mes el nivel medio de muchos años (dibujo 58) y mostró la relación de las oscilaciones del nivel medio de muchos años durante el año con el régimen de la circulación atmosférica. Las curvas en el dibujo 58ª, son características para las regiones de circulación monzónica, pero las curvas en el dibujo 58c son de régimen zonal. Las variaciones del nivel de muchos años se calculan por los cálculos de la altura del nivel y la profundidad del mar.

B. Pleamar y bajamar, oscilaciones del nivel. Pleamar y bajamar se llaman a los movimientos de marea periódicos y complejos del espesor acuático relacionados con las fuerzas de atracción universal. La principal causa de su formación es la fuerza de atracción entre la Tierra, la Luna y el Sol. La fuerza formadora de marea de la Luna es 2.17 veces mayor que la fuerza formadora de la marea del Sol, y por eso los fenómenos de marea se determinan ante todo por la posición recíproca de la Luna y la Tierra, de su posición reciproca depende el tamaño y dirección de las fuerzas formadoras de marea. En el valor y el carácter de la marea influye además las condiciones físico – geográficas: del perfil de las costas, tamaño de la cuenca, profundidad, islas, etc. Si el océano cubriera la superficie terrestre con una capa de igual espesor, entonces en una misma latitud, las mareas fueron iguales y dependerían de la posición de la Tierra, Luna y el Sol. Sin embargo el nivel varía en una latitud las oscilaciones del nivel de la marea varían en los límites desde unos pocos centímetros hasta decenas de metros.

Los fenómenos de marea se consideran en dos proyecciones: en el eje vertical – las oscilaciones del nivel, y en el eje horizontal las corrientes de marea. La primera de ellas se caracteriza solamente por la altura del nivel, la segunda por la dirección y velocidad de la corriente. En los tiempos presentes todavía no se ha creado la teoría general que considere estos fenómenos juntos.


Por eso las oscilaciones de marea y las corrientes se consideran por separado. Un capítulo dado se ocupa de las oscilaciones del nivel pleamar – bajamar; en el Capítulo VII toca la cuestión referente a las corrientes de pleamar – bajamar.


Fundamentales términos y determinaciones

Pleamar – Aumento del nivel del mar bajo la acción de las fuerzas formadoras de la marea; bajamar – descenso del nivel.

Agua completa o marea alta – la máxima posición del nivel del mar durante la marea, marea baja – la menor.

Período de la marea.- intervalo de tiempo entre dos momentos de marea baja o alta vecinas.

Altura de la marea.- la posición real del nivel de la marea en un momento dado registrada del cero tomado (o desde el nivel medio del mar). En la URSS la lectura de la altura del nivel en los mares de marea, se hace desde el mas bajo, del posible por las causas astronómicas del nivel. Se le llama cero teórico de las profundidades.

Amplitud de la marea.- la diferencia entre el nivel de la marea alta y baja, y el nivel medio.

Valor de la marea.- diferencia entre las alturas del nivel de la marea alta y baja.

Tiempo de la marea alta – (TMA) momento de la llegada de la marea alta, tiempo de la marea baja (TMB) correspondientemente con la marea baja.

Tiempo de crecida o nivel de subida (Tc) intervalo de tiempo durante el cual se lleva el nivel desde la marea baja a la alta.




Tcr = TMA - TMB


En el caso de descenso del nivel desde la alta hasta la baja, se determina por el tiempo de caida del nivel (Tc)




Tc = tMB - tMA
Duración del nivel estacionario (Tc) el tiempo durante el cual el nivel ha llegado hasta determinada altura se queda sin variar.

Intervalo Lunar (TL) es el tiempo entre el momento de culminación de la luna en el meridiano del lugar observado y el momento de llegada de la marea alta cercana.

Hora media aplicada- es la cantidad media de los intervalos lunares durante la mitad del mes lunar.

Hora aplicada del puerto – intervalo medio lunar en sicigia durante la distancia media de la Tierra y la Luna del Sol y durante la desviación cero de la Luna y el Sol.

Línea cotidal.- la curva llevada por los puntos en los cuales la marea alta llega en un mismo momento, cada línea designada por la hora lunar de Greenwich (esto es por el número de las horas lunares de las pasadas, desde el momento de la culminación de la luna en Greenwich hasta la llegada de la marea alta) llamadas horas cotidales. La hora lunar es igual a 1 hora 02 minutos del tiempo medio solar.


Para las mezclas de las mareas en las cuales las alturas de las mezclas de las mareas altas y bajas, pero también el tiempo de crecimiento y caída no son iguales (dibujo 59) introducen designaciones adicionales: altura alta de la marea alta (hAMA), altura baja de la marea alta (hBMB), altura de la marea baja alta (hMBA) y altura baja de la marea baja (hBMB).

Desigualdad diaria de la altura de la marea alta (D Dh MA) es la diferencia de las alturas alta y baja de las mareas altas.

Desigualdad diaria de las alturas de las mareas bajas (D Dh MB) es la diferencia de las alturas altas y bajas de la marea baja.

Valor máximo de las mareas diarias es la diferencia entre la altura de la marea alta y la baja.




B = hMA - hMB
Valor mínimo de la marea diaria ( B ) es la diferencia entre la menor de las mareas alta y la altura de la marea baja.


Mareas desiguales

Las posiciones de la luna, sol y la tierra constantemente se varían de donde varía el valor de la marea y el tiempo de llegada de las mareas altas y bajas, originan la desigualdad de las mareas o las desviaciones del tiempo de llegada de las mareas altas y bajas y de los valores de las mareas de sus valores medios para un lugar dado. Se dividen las desigualdades: diarias, de quince días, mensuales y de período largo.


Diarias – se caracterizan por las desiguales alturas de las mezclas de mareas altas y bajas durante el día y por la desigualdad en tiempo de su caída y crecimiento (dibujo 59). Depende de la desigualdad diaria de la declinación del sol y la luna y las condiciones físico – geográficas del lugar.


Desigualdad de medio mes (15 días) se subdividen en: desigualdades relacionadas con las variaciones de las fases lunares y la desigualdad relacionadas con la variación de la declinación de la luna durante el mes.


1.- La desigualdad de las variaciones de las fases de la luna propio de las mareas de mediodía. Ellas consisten en que sicigia (en luna nueva y llena) el valor de la marea es máximo, y en cuadratura (en cuarto creciente y menguante) el valor de las mareas es el máximo, de donde se les llama mareas de sicigia y en cuadrantes.


Las condiciones físico – geográficas retrasan el tiempo de llegada del valor máximo de la marea en relación con el de sicigia. El intervalo de tiempo desde la sicigia hasta el momento de llegada del valor máximo de la marea (marea de sicigia) se llama edad de la desigualdad de fase o edad de la marea de mediodía.


2.- Desigualdad de la declinación de la luna es característica para las mareas diarias. Ellos consisten en que las mareas alcanzan el valor máximo durante la declinación máxima de la luna – mareas tropicales porque la luna en este tiempo se encuentra en los trópicos. Mareas con las desigualdades diarias mínimas y el valor mínimo se observan cuando la luna se encuentra en el ecuador (cerca del punto de equilibrio) y por eso se le llama de equilibrio ecuatoriales 

Debido a las condiciones físico – geográficas las mareas tropicales quedan desde el momento de la declinación máxima de la luna. El valor de este estacionamiento se llama edad de la marea diaria.

Las desigualdades mensuales condicionadas por las variaciones de la distancia desde la Tierra hasta la Luna. Durante las máximas distancias, las mareas son las máximas, en un alejamiento de la luna de la tierra, las mareas disminuyen. Varían además el intervalo lunar, estas desigualdades se llaman el paralaje porque la distancia desde la tierra hasta la Luna, se determina por el ángulo indicado – paralaje horizontal de la luna.


Desigualdades de período largo de las mareas están relacionadas con las variaciones de la declinación y la distancia del sol, desde la Tierra durante el año. Bajo sus efectos ocurren las variaciones de medio año de los valores de las mareas tropicales y ecuatoriales, y además de las desigualdades diarias. Las variaciones de la distancia (paralaje del sol) determinan las desigualdades anuales del paralaje solar.


Además de las desigualdades de medio año y las anuales en la práctica se calcula además la variación lenta (18 y 61 año) de la declinación de la luna como consecuencia del ángulo de la orbuta de la Luna al plano de la elíptica.



Clasificación de las mareas

Por el carácter de la variación del nivel, las mareas se dividen en correctas y no correctas. Durante las mareas correcta, el nivel del mar después de la marea baja es regular, elevándose mientras no alcanza su máxima posición. Después el nivel cae hasta la marea baja, después el fenómeno se repite en el mismo orden. Por el período (o según la cantidad de las mareas bajas y altas en las diarias, lunares), las mareas se dividen en de mediodía, diarias, y mezcladas (dibujo 60).


En el primer caso durante el día se observan dos flujos y de reflujos, en el segundo – un flujo y un reflujo. Con las mezclas se relacionan los de mediodía no correctos o flujos diarios, en los anuales, los valores de las dos últimas mareas y el intervalo de tiempo entre las dos últimas mareas bajas y alta, no son iguales.


Las mareas máximas se originan cuando la Tierra, la luna y el Sol, se encuentran en una línea (sicigia). La menor marea (cuadratura) corresponden al momento de la distribución recíproca de la luna y el sol, en relación a la tierra, bajo un ángulo recto (cuadratura). Las condiciones locales físico-geográficas en algunos casos originan alteraciones significativas de las mareas. Particularmente fuerte esto se manifiesta en los lugares bajos y en las desembocaduras de los ríos.


La curva de variación del nivel de las mareas en los lugares bajos no es simétrica y el tiempo de crecida y el de caída, puede diferenciarse entre sí en dependencia de la poca profundidad.


En las desembocaduras de los ríos, se observa el hor o mascarae. Las corrientes permanentes de las aguas fluviales, desembocaduras estrechas, bajos fondos y gran diferencia de densidad de las aguas marinas y fluvial, originan obstáculos a la ola de marea. La cresta se acerca a la base y se origina el fenómeno d marea rota (bor). Después de la marea baja, durante el bor en la desembocadura del río, penetra una ola escarpada y de una altura 1 – 2 m. e incluso 9.3 m (Golfo Cambel, desembocadura de los ríos Jugla y Nashnan).



Teoría estática y dinámica de las mareas


Teoría estática de las mareas de Newton dio la explicación o la relación entre el fenómeno de las mareas y las posiciones relativas de la tierra, la luna y el sol. Ella se fundamenta en la suposición de que la superficie de la Tierra, esta cubierta por profundos océanos con un líquido de viscosidad e inercia desposeídos en cualquier momento dado la superficie el océano progresa hasta tomar la forma de equilibrio por la acción determinada de las fuerzas formadoras de marea. Con cambios siguientes de las fuerzas, varían en forma de la superficie ese océano se origina los fenómenos de flujo y reflujo.


La fuerza formadora de marea de la luna es 2.17 veces mayor que la fuerza generadora de marea del sol. Por eso veremos al principio la influencia de la luna con el fenómeno de la marea, y después por su analogía, fácilmente nos representaremos la acción de las fuerzas del sol.


El sistema Tierra – Luna se mueve alrededor del eje dispuesto entre los centros de la Tierra y la Luna. La distancia de este eje desde el centro de la Tierra se determina del esquema (dibujo 61)




X
=
M




Y

E


donde 
M – masa de la luna 



E – masa de la Tierra, igual a 81.5 M

De donde 




X = (x  - y) M





E – M

Pero x – y = D – es la distancia desde la Tierra hasta la luna igual a 60.3 (radio de la Tierra). Colocando los valores numéricos en la fórmula obtendremos:




X = 0.73


De esta manera, durante el movimiento alrededor del sol, la Tierra se mueve sobre su propio eje, además el centro de gravedad de la Tierra describe una órbita de radio 0.73 r. En relación con esto, en cada partícula (con masa igual a la unidad) en la superficie de la Tierra, actúan las siguientes fuerzas:

1) Fuerza de atracción de la masa Terrestre

F1
=
K
E




R2

Donde 
K = constante gravitacional

2) La fuerza centrífuga de rotación de la Tierra alrededor de su eje

F2
=
w2p
=
w2 r cos θ

donde p – radio de paralaje



w – velocidad angular de la rotación de la Tierra



θ – Latitud geográfica


Las fuerzas F1 y F2 para cada punto de la Tierra son constantes por el valor y el sentido, y no origina ningún efecto sobre los fenómenos de marea. Su resultante es la fuerza de gravedad y determina la forma teórica de la Tierra – elipsoide en rotación.

3) Fuerza centrífuga de la rotación del sistema Tierra – luna alrededor del eje BB´ (dibujo 61)

F3
=
K
N




D2

D – distancia entre los centros de la Tierra y la luna


N – masa de la luna

4) Fuerza de atracción de la luna en un punto dado

F4
=
K
M








d2


d – distancia desde el punto dado hasta el centro de la luna.


Las fuerzas F3 y F4 son cantidades variables. Con el transcurso del tiempo, la estancia desde la luna hasta el sol se varía. Correspondientemente varían los valores de estas fuerzas.


En el dibujo 62 se muestra la distribución de las fuerzas resultantes para el momento cuando el radio de la Tierra E a coincidido con la dirección de la luna. Con el transcurso del tiempo la posición recíproca de la luna y la Tierra puede variar (por ejemplo, con dirección a la luna, coincide el radio Eb o el Ec) entonces se varía la posición de las fuerzas resultantes F3 y F4. Ella es la fuerza formadora de las mareas.


El potencial de la fuerza formadora de la marea de la luna es igual a:




V
=
2
K
M r2
(cos2 z – 1)






3

 D3

   3


donde z – distancia zenital del astro productor de marea.


De la misma manera se encuentran compuestos las mareas producidas por la fuerza del sol. Para esto es suficiente en las fórmulas cambiar los valores de la masa de la luna y la distancia desde la luna hasta la Tierra, por la masa del sol y la distancia desde la Tierra hasta el sol.


Al fin de cuentas en cada punto de la superficie terrestre actúan dos fuerzas: la fuerza constante de la gravedad y variable por su valor y sentido la fuerza formadora de marea. Según la teoría estática de las mareas, ellas deben recíprocamente iguales. La diferencia de los potenciales de la fuerza de gravedad en el nivel medio del mar y en el nivel de la marea en cada momento dado debe ser igual al potencial de la fuerza formadora de marea.


K E
-
K E
=
3
K
M R2
(cos2 2 – 1)


  r

z – b

2

  D2

    3


donde r – distancia desde el centro de la Tierra hasta el nivel medio del mar (radio de la Tierra)



h – diferencia entre el nivel de la marea y el nivel medio (nivel de la marea)


Tomando en cuenta que h es insignificante en comparación con r obtendremos



h
=
3
M r4
(cos2 z – 1)

2 ED3
Pero cos z = sen δ
sen α
-cos δ
cos ψ



δ – latitud geográfica



α – inclinación del astro



ψ – ángulo horario del astro


Entonces:


h = 3
M r4
1 (1-3 sen2 α ) (1-3 sen2 δ) – 1 sen 2 ύ sen 2 ώ cos ψ – 1 cos2 δ cos2 α cos2 ψ


      2
ED3
6



2


     2

de la fórmula resulta que el nivel de la marea depende de 3 variables periódicas: de la distancia hasta el astro, de la inclinación del astro y de su ángulo horario. El primer miembro de la fórmula no depende del ángulo horario del astro y varía muy lentamente. El segundo contiene el cos ψ y tiene un período diario. El tercero (con el cos 2 ψ) varía durante el mediodía. Todos estos tres miembros de la fórmula dependen de la distancia hasta el astro, variándose muy lentamente.


La cantidad de la marea lunar (en metros) durante una inclinación de la luna 0° y durante la posición media desde la luna hasta la Tierra, fue mostrada por N.N. Subov en la tabla siguiente:

	Latitud
	Angulo Horario
	Valor de la marea (en m)

	
	0°
	90°
	180°
	270°
	

	0°
	0.36
	-0.18
	0.36
	-0.18
	0.54

	30°
	0.21
	-0.18
	0.21
	-0.18
	0.39

	60°
	-0.04
	-0.18
	-0.04
	-0.18
	0.22

	90°
	-0.18
	-0.18
	-0.18
	-0.18
	0.00



Durante las condiciones de permanencia del astro en el plano del ecuador, en toda la Tierra se observa la marea de carácter de mediodía correcta: el nivel de la marea dos veces en el día alcanza la misma posición.


Si recurre al elipsoide de la marea (dibujo 63)se puede observar puntos con marea alta y baja. En los puntos a, y as en el momento de observación será marea alta en el punto a3 marea baja, en los puntos a2 y a4 nivel medio.


La teoría estática explica bien la principal particularidad de las mareas, su periodicidad y dirección. Sin embargo muchos fenómenos de las mareas explicados por esta teoría no pueden ser aclarados nunca con la ayuda de la teoría estática porque retrazan o llegan antes las mareas de sicigia en comparación con el tiempo de culminación de la luna y el sol. Según la teoría estática las desigualdades diarias deben ser iguales para todos los lugares, que se encuentran en un mismo paralelo, pero en el no debe ser. Con la naturaleza de la misma suceden desviaciones. En los puertos de la Europa occidental la desigualdad diaria casi no se nota pero en la misma latitud en el océano Pacífico es grande. En el ecuador existen puntos con una gran desigualdad diaria.


Las insuficiencias de la teoría estática de Newton llevaron a la necesidad de introducir una nueva teoría, elaborada por Laplace, la teoría dinámica. La esencia de la teoría dinámica se encierra en lo siguiente. Por que las fuerzas formadoras de marea tienen un carácter periódico, ellas son constantes de originando y manteniendo en el océano, movimientos oscilatorios del carácter formático del oleaje con un mismo período. Sus partículas de agua deben desarrollar órbitas desde las cuales se forman olas de gran longitud y de período grande.


Para el cálculo simple del intervalo de tiempo supongamos que el fenómeno de la marea se origina por el sol, el cual se encuentra en el plano del ecuador. En algún momento bajo su influencia formarse olas de marea con crestas paralelas al meridiano, en el cual en el momento dado se encontraba el sol. Otra cresta de esta ola se distribuye en el extremo opuesto de la elipse de la marea en el meridiano, quedando 180° del primero. Supongamos ahora que la acción de la fuerza formadora de marea se suspendieron. Mientras que originándose por esta acción la ola continuará distribuyéndose ya como una ola progresiva larga libre, su velocidad de distribución entra relacionada con la profundidad de la cuenca, según la forma de Lagrange.


c = √ g H


c – velocidad de distribución de la ola libre


H – profundidad del lugar


g – aceleración de la fuerza de gravedad


Por esta fórmula se puede calcular la velocidad, la cual debe tener la ola libre en las diferentes latitudes y la profundidad necesaria de la marea del mar, para esta ola seguida por el paralelo no se retrasa en su movimiento desde el sol.


La velocidad de distribución de la ola según la circunferencia, en cualquier paralelo será igual a




C´
=
2 ¶ r cos α







T


T – cantidad de segundos en el día


C´ - velocidad de la ola en m/seg.


r – radio de la Tierra


α – latitud del lugar


Poniendo este valor en la fórmula anterior obtendremos:


H
=
( 2 ¶ r cos α )2
1





T

g


En la tabla que se encuentra debajo se tiene representado la velocidad de distribución d ela ola de marea y la profundidad del océano necesaria para que la ola libre de marea no se retrase de la forzada.

	latitud
	C m/seg
	H metro

	0
	463
	21900

	10
	456
	21240

	20
	435
	19340

	30
	401
	16420

	40
	355
	12550

	50
	298
	9047

	60
	226
	5474

	70
	158
	2561

	80
	80
	660

	90
	0
	0



Comparando los resultados obtenidos en la tabla con las profundidades verdaderas del océano llegamos a la conclusión que solamente alrededor de las latitudes 70° la profundidad del océano será tal que en la libre se distribuirá casi con la misma velocidad que la forzada, pero en las latitudes muy altas adelanta a la ola forzada progresiva no coincide la velocidad de las olas de mareas libres y forzadas originando su interferencia.


Aún mayor significación tiene la distribución de los continentes, los cuales dividen al océano mundial en océanos. Las olas libres y forzadas en estos océanos además de interferirse uno con otro, se reflejan desde las costas, forman olas estacionarias, por eso su acción se altera mucho mas.


Solamente en dos regiones del océano mundial bordea la tierra por un paralelo con un anillo continuo: el océano ártico y antártico.


En el océano Glacial Ártico las profundidades mayores de las necesarias y la ola de marea libre sobrepasan a la forzada, pero en algún grado, la energía de las olas de marea aquí se extinguen por el campo de hielo. Las condiciones mas favorables para el desarrollo de las mayores olas de mareas progresivas mas densa se originan en el océano sur (Antártico).


En el ecuador la ola libre se retrasa de la forzada. El período de la forzada es igual a 12 horas mientras que el tiempo de recorrido de la mitad de la longitud del ecuador por la ola libre según la profundidad media del océano 3700 m., es igual a 29 horas. Originándose la marea inversa. En este momento cuando debe llegar el flujo, si tiene en su lugar que llega el reflujo.


La teoría dinámica a pesar de que tiene deficiencias se ajusta a la comprensión de las fuerzas formadoras de marea, en su composición diferente y en las diferentes condiciones físico – geográficas de la Tierra.


En los lugares bajos con disminución de la profundidad el valor de la marea crece pero la velocidad de la ola libre y forzada se describe de acuerdo con la fórmula de Rusuld.
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H – profundidad del mar según el nivel medio


A – valor de la marea


†  y - signos de la cresta y de la base de la ola


La cresta de la ola en los lugares bajos se mueve muy rápido, mas que la base y la alcanza. La pendiente de la pendiente delantera crece. La velocidad de la corriente de flujo se queda menor que la velocidad de reflujo y el tiempo de crecida del nivel en el lugar bajo es menor que la de caída.

Cartas de marea


A las cartas de marea ante todo se relacionan las corrientes cotidales, en las cuales se señalan las posiciones de la cresta de la ola de marea por cada hora del tiempo lunar en las diferentes regiones del océano. Las primeras experiencias en la construcción de las cartas cotidales fue propuesto en 1807. John Tomas para las mareas que bañan Inglaterra y Usbel en 1830 para todo el océano mundial. Ella se diferencia de las anteriores, en la suposición que sobre el océano existen una serie de nudos – puntos en los cuales la marea nunca se observa. Debido a la poca observación en el océano abierto sobre las mareas, la verdad de esta suposición es dificil de demostrar. Por este mismo principio Dietrich construyó la carta cotidal de la ola de mediodía M2 para el océano mundial (dibujo 63).


A otro tipo de las cartas de marea se refieren las costas geográficas de la distribución del valor de las mareas y su carácter en las costas del océano mundial. Tal carta fue construida en 1943 por A.I. Duvanin (dibujo 64). Según los datos de A.I. Duvanin predominan en el océano las mareas de mediodia. Ellas se observan casi en todas las costas del Atlántico, Indico y Artico. Ara el océano Pacífico el carácter de la marea es del tipo de mezcla. En el océano Pacífico se observan lugares de mareas diarias.


En los mares, relacionados con el océano por estrechos de poca anchura (mediterráneo, Báltico, otros) el valor de la marea raras veces sobrepasa los 50 cm, o no existe, como en el Mar Negro. Mareas no muy grandes se observan además en las islas.


En los golfos y en los estrechos, los valores de las mareas son mas grandes que en las costas abiertas de los mares perisféricos y de los océanos.


En las regiones abiertas de los océanos, las observaciones durante la marea, no se realizan y la representación sobre su carácter puede componerse solamente de los cálculos teóricos. Los métodos de tales cálculos han sido ampliamente aceptados en los últimos años.

Capítulo 8.
CORRIENTES MARINAS.
Las corrientes marinas o la dirección del traslado progresivo de las masas de agua en el océano, se dividen en diferentes tipos.

· Según la duración de la acción las corrientes se dividen en constantes, temporales y periódicas.

· Las corrientes constantes casi no varían su velocidad y dirección durante las estaciones o el año.

· Por ejemplo: la corriente del Golfo o la corriente de los alisios. Aunque no están sometidas en algún grado por las variaciones estacionales, siempre se observan en las mismas regiones del océano y dependen de la distribución de la densidad y de la orientación predominante de los vientos.

· Las corrientes temporales se relacionan, por su origen, con la actividad no periódica de las fuerzas externas del viento.

· Las corrientes periódicas de repiten a través de un mismo intervalo de tiempo. A ellas se relacionan las corrientes de flujo y reflujo.

· Según la profundidad, las corrientes pueden ser superficiales, profundos y de fondo.

· Las corrientes superficiales abarcan un espesor de agua desde la superficie del mar hasta alguna profundidad (hasta 100 a 200 m). Estas son las corrientes más estudiadas.

· Las corrientes profundas se observan bajo las superficiales en el espesor acuático y frecuentemente tienen una dirección contraria a las superficiales.

· Las corrientes de fondo se forman en la capa de agua en el fondo. La fricción sobre el fondo ejerce sobre ellas gran influencia.

Según la característica del movimiento las corrientes marinas pueden ser en línea recta, ciclónicas y anticiclónicas.

Por sus propiedades fisicoquímicas las corrientes se dividen en cálidas y frías, saladas y dulcificadas.

La temperatura de las aguas de las corrientes cálidas es mayor que la temperatura de las aguas del lugar, en las corrientes frías-menor. Sin embargo en una misma corriente en las diferentes coordenadas geográficas pueden ser cálidas, frías o neutrales. La corriente profunda del Atlántico en el Ártico según su temperatura (hasta los 3 oC), se dice cálida. La corriente del Perú con temperaturas de hasta 22 oC en las islas Galápagos, en el Ecuador, es una corriente fría.

Como regla, las corrientes cálidas corren desde regiones donde la evaporación sobrepasa las precipitaciones y tienen aguas con gran salinidad. Las corrientes frías corren desde regiones donde predominan las precipitaciones u ocurre deshielo. Ellas llevan aguas con una salinidad disminuida. Por ejemplo la Corriente del Golfo y la Corriente del Este de Groenlandia con su establecimiento y duración.

Exclusiones representan las corrientes creadas por las corrientes de los grandes ríos siberianos, particularmente en el período veraniego. Son al mismo tiempo cálidas y dulcificadas.

De esta manera , en las corrientes cálidas la salinidad disminuye con la profundidad, pero en las frías, al contrario, la salinidad aumenta con la profundidad. A medida del avance hacia latitudes más altas la temperatura de las corrientes cálidas disminuye lentamente. Esto aumenta la densidad de las capas superficiales, disminuyendo la estabilidad vertical y capacita el desarrollo del movimiento convectivo. Las corrientes frías avanzando hacia latitudes bajas lentamente aumentan la estabilidad de sus capas superficiales. En relación con esto las corrientes cálidas siempre serán más potentes y homogéneas según la vertical que las corrientes frías, en las cuales las capas se mezclan solamente como resultado del movimiento por fricción.

Las fuerzas que originan las corrientes máximas se dividen en internas y externas.

Fuerzas internas condicionadas por la particularidad de la distribución de temperatura y salinidad de las aguas oceánicas, según las regiones, que correspondientemente originan las variaciones de densidad de las masas de agua.

A las fuerzas exteriores se relacionan el viento, la presión atmosférica, las fuerzas formadoras de las mareas del Sol y la Luna, las corrientes de los ríos.

Con el surgimiento de la corriente, sobre ella comienzan a actuar las fuerzas internas, las cuales deforman la corriente.

Sobre las corrientes influyen:

· La fuerza desviadora de la Tierra (fuerza de Coriolis). En el hemisferio Norte desvía la corriente a la derecha, en el hemisferio Sur hacia la izquierda. Además ella origina en las corrientes una determinada distribución de las capas de agua.

· La fuerza centrífuga durante los movimientos lineales.

· La fuerza de fricción, retrasa y frena todo movimiento, convierte la energía del movimiento en calor.

Por las formas que las originan, las corrientes se dividen en: gravitacionales, de fricción, de flujo y de reflujo.

Después de cesar la acción del viento, que ha originado la corriente se observan corrientes inertes.

Corrientes gravitacionales (de gradiente).

Se originan debido a la pendiente de las superficies isobáricas (igual presión) con relación a la isopotencial (superficie de igual potencia de la fuerza de gravedad). Se distinguen: de densidad, de escurrimiento, de baro-gradientes y corrientes de compensación.

Las corrientes de densidad son originadas por gradientes horizontales de densidad, originados como resultado de la variación desigual de la temperatura y de la salinidad del océano.

Las corrientes de escurrimiento se forman como resultado de la inclinación del nivel del mar, ocasionado por la afluencia de las aguas costeras, por las precipitaciones atmosféricas, por los vientos desde y hacia la costa.

Las corrientes baro-gradiente son originadas por la variación en la distribución de la presión atmosférica, originando descensos del nivel del mar en las regiones de aumento y ascensos del nivel del mar en las regiones de disminución de la presión.

Las corrientes de compensación están dirigidas a la nivelación del estado roto. Por ejemplo, durante las corrientes hacia fuera de la costa se originan corrientes de levantamiento de las aguas en las regiones vecinas, en las cuales en ese momento el viento puede no existir, o desde las mismas profundidades en ese mismo lugar.

Ya que las corrientes gravitacionales están condicionadas por la presencia de algún gradiente a ellas se les llama también corrientes gravitacionales.

Las corrientes de gradientes de densidad según la teoría de Hellen-Hansen y Soustren surgen en el caso de la interpretación de las isobáricas (superficies de igual presión) con las isopicnas o con las superficies de los isosteres (correspondientemente de igual densidad o de igual volumen específico).

Si estas superficies son paralelas en relación una a otra, entonces el líquido se llama barotrópico, pero si se cruzan entonces se llama baroclínico.

El signo y la velocidad de la circulación del líquido depende de la posición recíproca de las isobáricas y de las superficies de los isosteres y del ángulo de sus intersecciones (Dibujo #60). En el océano, el ángulo de la pendiente entre estas superficies es muy pequeño. Por eso para su determinación se exige completar mediciones correctas de la distribución de los volúmenes específicos o de la densidad del agua según la vertical. El error de la observación de temperatura y salinidad no debe sobrepasas 0,02 oC o 0,02%.

La velocidad y la dirección de las corrientes de densidad se calculan con la ayuda del método dinámico. La esencia del método está en la determinación de la diferencia de las alturas dinámicas de la superficie isobárica con relación a la superficie cero (partiendo de la superficie isobárica) en las estaciones vecinas.

La altura dinámica caracteriza el trabajo que es necesario gastar moviendo la unidad de masa del agua según la vertical contra la fuerza de gravedad desde las situadas más abajo hasta las superiores de la superficie isobárica. Por unidad de la altura dinámica se toma el metro dinámico, corresponde al trabajo gastado en mover la unidad de masa e la distancia 0,102 m, en presencia de una fuerza de aceleración de la gravedad de 9,8 m/s2.

10 dm = 1 metro dinámico.

0,1 dm = 1 centímetro dinámico.

0,01 dm = 1 milímetro dinámico.

Y se calcula la velocidad de la corriente por la fórmula:

[image: image480.png]



[image: image482.png]


 es la velocidad de la corriente en la superficie [image: image484.png]
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 y en la capa.
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 son las alturas dinámicas en los puntos M y N.
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 es la distancia entre los puntos.
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 es la velocidad angular de la rotación de la Tierra.

Los cálculos de las alturas dinámicas se realizan por las tablas oceanológicas. Más abajo se realiza una muestra del cálculo de la altura dinámica por las tablas de N. N. Subov (1957).
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	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10
	11
	12
	13

	0
	5,50
	34,54
	73,45
	0
	0
	0
	0
	0
	73,43
	73,42
	734
	136499

	10
	5,37
	34,56
	73,42
	-0,04
	0
	0
	0
	-0,04
	73,38
	73,14
	1097
	137105

	25
	4,81
	33,03
	73,01
	-0,11
	0
	0
	0
	-0,11
	72,90
	72,85
	1821
	134068

	50
	4,87
	35,03
	73,00
	-0,22
	0,01
	0
	0
	-0,21
	72,79
	72,62
	1816
	132847

	75
	1,86
	34,97
	72,77
	-0,34
	0,01
	0
	0
	-0,33
	72,44
	72,37
	1808
	131031

	100
	1,19
	34,94
	72,76
	-0,45
	0
	0
	0
	-0,45
	72,31
	72,18
	3609
	129222

	150
	-0,73
	34,96
	72,71
	-0,67
	0
	0
	0
	-0,67
	72,04
	70,12
	59602
	125613

	1000
	-0,83
	34,90
	72,68
	-4,45
	-0,02
	0
	0
	-4,47
	68,21
	67,11
	33551
	66011

	1500
	-0,93
	34,92
	72,66
	-6,62
	-0,04
	0
	0
	-6,66
	66,00
	64,92
	32460
	32460

	2000
	-0,99
	34,92
	72,65
	-8,76
	-0,05
	0
	0
	-8,81
	63,84
	
	
	


En el caso dado por la superficie 0 se toma la profundidad de los 2000 m. En general la posición media de la superficie 0 en los océanos corresponde a las profundidades de 1000 a 1500 db. En el Golfo de México 750 db, en el Mar Caribe cerca de los 700 db, en el Mar Negro 300 db. Los resultados de los cálculos se llevan a una carta en blanco, de la región de las investigaciones y se trazan los horizontes dinámicos (cada cinco milímetros dinámicos). Las flechas representan el sentido de la corriente. De acuerdo a la regla la altura dinámica de menor valor en el hemisferio Norte debe distribuirse a la izquierda de las flechas mostrando el sentido de la corriente, en el hemisferio Sur a la derecha.

Para aligerar los cálculos de la velocidad de la corriente, en las tablas oceanográficas se dan además los valores [image: image509.png]ZwLeng



 en dependencia de [image: image511.png]
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 en millas marinas. Quedando solamente por multiplicar el valor obtenido por la diferencia de las alturas dinámicas.

Las cartas dinámicas (Dibujo #61) caracterizan el relieve (topografía) de la superficie del mar y por eso muestran no solamente las corrientes de densidad originadas por los gradientes de densidad según los horizontes debido a los procesos estáticos (calentamiento, enfriamiento, evaporación, etc.) pero muestran en algún grado otros tipos de las corrientes de gradiente, las cuales originan los cambios de la densidad según los horizontes.

Según la constancia de la densidad del agua, la pendiente de la superficie del mar por el método dinámico no es posible de determinar, porque las alturas dinámicas serán iguales. Con la profundidad, la pendiente de las superficies isobáricas se disminuye junto con la disminución de la velocidad de la corriente. En las profundidades cercanas a la superficie cero en los océanos, 1000 a 1500 m las corrientes de densidad prácticamente se encuentran ausentes.

Más debajo de estas profundidades se puede esperar contracorrientes de compensación o corrientes originadas por otras causas.

En un mar homogéneo por su densidad, cuando la pendiente de la superficie isobárica originada por las causas mecánicas (según los fenómenos de efluencia o retirada de las aguas en la costa, oscilaciones de la presión atmosférica o según el escurrimiento costero).

La velocidad de la corriente se calcula por la fórmula:

[image: image514.png]'

gsiny

Zwsing
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 es el ángulo de la pendiente del nivel del mar.

El carácter de la variación de las corrientes de gradiente con la profundidad depende de la relación de la profundidad del mar (H) con la profundidad de fricción (D).

En el dibujo #62 se muestran los gráficos de distribución de la velocidad de la corriente según la vertical, en relación [image: image518.png]“/p



 = 0,25, 0,5 y 1,25.

Los círculos señalan los finales de los vectores de la corriente en las diferentes profundidades a través de 0,1. Las profundidades del mar desde la superficie (los puntos extremos de las curvas) hasta el fondo (los puntos al inicio de las coordenadas). De los gráficos de distribución de la velocidad de la corriente según la vertical se ve que en presencia de pocas profundidades del mar, [image: image520.png]“/p



 = 0,25, los vectores de la corriente de gradiente en las profundidades son pequeños, desviándose desde la dirección de la inclinación máxima del nivel.

Con el aumento de la profundidad del mar, [image: image522.png]“/p



 = 0,5, la inclinación de la corriente desde el sentido de la máxima pendiente crece, pero la ley de variación de la velocidad con la profundidad se desvía hasta la línea recta. Si a esta profundidad del mar se sobrepasa la profundidad de fricción, el espesor del agua se rompe en dos capas. En la capa superior a la capa de fricción, la corriente de gradiente es constante según la profundidad, inclinándose hasta 90o a la derecha (en el hemisferio Norte) desde la dirección e la mayor pendiente.

En la capa cercana al fondo D, la corriente es variable en valor y sentido. En el límite superior de la capa, es igual a la corriente de la capa superior [image: image524.png]


, pero en el fondo es cero. La ley de cambio de la corriente con la profundidad es logarítmica.

Corrientes de fricción.

Las corrientes de fricción se dividen en corrientes de viento, de deriva y secundarias.

Las corrientes de viento y de deriva se originan por la fricción del viento sobre la superficie del mar y de la presión del viento sobre la superficie trasera de las olas.

Como resultado las capas superficiales se ponen en movimiento y le transmiten el movimiento a las capas más profundas.

Subov propuso llamarlas corrientes originadas por vientos temporales y no duraderos, corrientes de viento. Durante vientos prolongados y predominantes, cuando las masas de agua hacen progresos para ocupar la posición de equilibrio en correspondencia con los contornos de las costas irregulares, con el relieve del fondo y con los sistemas vecinos de las corrientes marinas.

Las principales diferencias entre las corrientes de viento y las de deriva son la pendiente del nivel del mar, la acción de nivelación del viento y la fuerza de Coriolis. En las corrientes de viento el nivel casi es horizontal.

En los tiempos presentes se observan los siguientes casos de corrientes de fricción o de deriva:

· Corrientes establecidas en un mar de profundidad infinita, se originan por un viento de fuerza y dirección constantes.

Ekman estableció la dependencia entre la velocidad del viento, [image: image526.png]


, y la velocidad de la corriente superficial, [image: image528.png]


, en la forma siguiente: 
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A la relación entre la velocidad de la corriente y la del viento, Ekman la llamó coeficiente de viento:
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Para una región dada del mar el valor del coeficiente de viento no depende de la velocidad del viento.

Para las corrientes originadas por el viento en un mar profundo, la corriente superficial se inclina se inclina 45o a la derecha en el hemisferio Norte y 45o a la izquierda en el hemisferio Sur. El valor de la inclinación no varía en dependencia de la latitud del lugar, de la velocidad del viento ni de la corriente.

Las corrientes subsuperficiales se desvían en la misma dirección del sentido del viento (Dibujo #63). Con la profundidad, el ángulo de inclinación aumenta pero la velocidad disminuye, según una ley logarítmica. En la profundidad de fricción D, la corriente es inversa a la dirección de la superficie y su velocidad es [image: image532.png]


 de la velocidad de la corriente superficial. Según Ekman:
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· Las corrientes de deriva en un mar con profundidad finita.

En el caso de un mar con una profundidad finita el vector de la corriente superficial depende de la relación de la profundidad del mar [image: image535.png]


 con la profundidad de fricción [image: image537.png]


 y puede formar con la dirección del viento los siguientes ángulos:
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	Ángulo

	0,1
	5o 

	0,25
	21,5 o

	0,5
	45 o

	0,75
	45,5 o

	1,0
	45 o

	1,5
	45 o


En los lugares bajos el ángulo de inclinación depende además de la fuerza del viento. Por ejemplo en el mar Caspio.

El ángulo de inclinación alcanzó los siguientes valores:

	Viento en puntos
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10

	10 o
	42
	20
	8
	6
	4
	4
	4
	3
	3

	20 o
	45
	45
	22
	20
	12
	10
	6
	5
	4

	50 o
	45
	45
	45
	45
	45
	37
	31
	22
	17

	100 o
	45
	45
	45
	45
	45
	45
	45
	45
	43

	150 o
	45
	45
	45
	45
	45
	45
	45
	45
	45


En el Dibujo 64 se muestran gráficos anuales de la velocidad de la corriente de deriva en un mar de profundidad finita.

· Circulación costera

Se relaciona a la categoría de las corrientes sumarias porque la corriente de viento originada por los fenómenos de flujo y reflujo hacia la costa lleva al surgimiento de una corriente de gradiente debido a la variación de la posición de nivel.

Si la zona costera tiene costa recta de gran profundidad, en la cual la profundidad del mar sobrepasa a las profundidades de fricción D, entonces el espesor del agua se divide en tres capas (Dibujo #65).

· Capa cercana al fondo.

· La capa de fricción D’ abarcada por las corrientes cercanas al fondo.

· En la capa intermedia entre D’ y D se observa la corriente profunda con una velocidad constante [image: image540.png]


, dirigida paralelamente al contorno de la costa.
· En la capa superficial de un espesor D se desarrolla la corriente superficial.
Los gráficos anulaes (Dibujo #65) muestran la distribución de la corriente en el plano.

Corrientes de flujo y reflujo.

Son oscilaciones horizontales de las masas de agua, que se originan por las fuerzas formadoras de marea de la Luna y el Sol.

Se dividen según su periodicidad, diarias, mediodía y corrientes verdaderas de marea.

Las diarias se caracterizan por una corriente de pleamar máxima y una corriente de bajamar mínima.

Las de mediodía se repiten dobles durante el día lunar: dos en pleamar y dos en bajamar.

Corrientes verdaderas de pleamar y bajamar de tipo mezclado se tienen dos en el día.

La corriente máxima de pleamar y dos máximas de bajamar. Sin embargo, la velocidad de la corriente máxima de pleamar y bajamar, del primero durante el día considerablemente se diferencian en la velocidad del segundo máximo de la corriente de pleamar o de la bajamar.

La máxima velocidad de las corrientes de pleamar y bajamar se observan en las costas y en los estrechos. En el mar abierto (Dibujo #66a) en presencia de profundidades significativas el eje de la órbita se distribuye paralelamente al nivel del mar. En este caso en el momento del nivel medio la velocidad de la corriente es igual a cero (ocurre un cambio de la corriente) pero la velocidad de la variación del nivel es máxima.

Desde el momento del ascenso del nivel viene la corriente de flujo aparte de la ola de pleamar alcanzándose el máximo en el agua de pleamar. Con un descenso del nivel la corriente de flujo disminuye hasta el siguiente nivel medio, cuando llega el cambio de la corriente de flujo en reflujo. El máximo de la corriente de reflujo ocurre en la bajamar.

En los lugares bajos el eje mayor se encuentra paralelo a la pendiente del fondo (Dibujo #65b) y la corriente se cambia en el momento cercano a la pleamar y a la bajamar. El máximo de la corriente de marea se alcanza en el momento del nivel medio.

La velocidad de la corriente en los lugares bajos se determina por la fórmula:
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 es la profundidad del lugar y [image: image547.png]


 son signos de la pleamar y la bajamar.

De la fórmula se deduce que en los lugares bajos la velocidad de la corriente de flujo sempre será menos que la corriente de reflujo.

En los golfos estrechos y largos se observan las corrientes de flujo o reflujo reversibles. Durante las corrientes de mediodía reversibles, durante 6 horas se observan casi constantes.

La velocidad de la corriente crece gradualmente durante las tres primeras horas, para mermar durante las tres últimas horas. Pero después la dirección de la corriente cambia al sentido inverso.

En el mar abierto se distribuyen corrientes de flujo y reflujo de rotación.

El resultado de los procesos de reciprocidad del océano y la atmósfera, condicionado por la radiación solar y las fuerzas formadoras de marea, se observa en la distribución de las corrientes en la superficie del océano. Por eso el esquema general de las corrientes del océano mundial hace necesario verlo como un valor sumario complejo de los vientos, de las corrientes de densidad y las de flujo y reflujo.

El esquema general de las corrientes del océano mundial según Shott se cita en el dibujo #66. el esquema muestra que en la zona tropical de ambos hemisferios se observan sistemas espesos de las corrientes de los alisios dirigidos desde el Este al Oeste.

Una excepción representa solamente la parte Norte del Océano Índico, donde prevalece la circulación monzónica. Alcanzando las costas de los continentes las corrientes de los alisios crean afluencia de agua en la costa y giran a la derecha en el hemisferio Norte y a la izquierda en el hemisferio Sur.

Entre las corrientes de los alisios en la zona ecuatorial, se origina una contracorriente dirigida al Este. En las latitudes de los 40o, bajo la acción de los vientos del Oeste, se forman corrientes. Por causa de la circulación anticiclónica originada por la máxima posición tropical, las corrientes giran hacia el Este y Noreste, pero en las costas occidentales de los continentes se desvían toda al Sur en el hemisferio Norte y al Norte en el hemisferios Sur, formando una circulación cerrada como un anillo entre el Ecuador y la latitud 40 o - 45 o. En el hemisferio Norte la circulación se dirige en el sentido de las manecillas del reloj, en el Sur en sentido inverso.

En las latitudes medias, 45 o - 65 o en el Atlántico Norte y en el Océano Pacífico las corrientes circulan contrario a las agujas del reloj. Sin embargo, debido a la inestabilidad de la circulación atmosférica en estas latitudes las corrientes también se caracterizan por su poca estabilidad, además de estas ramas, las cuales mantienen la inclinación constante del nivel del océano desde el Ecuador hacia los polos (la Corriente Norte del Atlántico y la Corriente Norte del Pacífico). Por la presencia constante de la pendiente, capacita la afluencia de las aguas en las costas occidentales del océano, por las corrientes de los alisios, además de esto la pendiente condicionada por la particular distribución de la temperatura y salinidad – densidad.

En las latitudes altas debido a las corrientes en la superficie se observan los hielos a la deriva en el Ártico y en la Antártida.

En el Ártico, las corrientes superficiales siguen en las costas de Asia a través del polo hasta las costas orientales de Groenlandia. Ellas se originan por los vientos orientales prevalecientes y en alguna medida compensan la afluencia de las aguas del Atlántico Norte.

Alrededor de la Antártida, en las estrechas costas, existe una circulación de las aguas en dirección occidental. Fuera de la franja costera, las corrientes se dirigen al Este, según la línea de los vientos occidentales reinantes.

Capítulo 9.

INTERACCIÓN DEL OCÉANO Y LA ATMÓSFERA
La fuente principal de energía en el océano y la atmósfera es el sol, el cual envía en un año cerca de 1000 cal/cm2. Debido a la forma de esferoide de la Tierra, a la unidad de superficie del límite exterior de la atmósfera en el año llega ¼ de todo el valor generado de la corriente (cerca de 250 cal/cm2). De ellos, por la superficie de la Tierra y la atmósfera se absorbe hasta 150 cal/cm2. De ellos, ¾ lo absorbe la Tierra y el océano y ¼ la atmósfera. 

Calentando la superficie de la Tierra (océano y tierra) se genera como fuentes de radiación de onda larga, parte de la cual se absorbe por la atmósfera. El grado de absorción aumenta con la presencia de vapor de agua, los gases y el polvo.

Por su orden la atmósfera parcialmente devuelve el calor por enfriamiento de la superficie terrestre.

Para la Tierra la atmósfera cumple un rol de cubierta defensora que deja pasar la radiación de la onda corta y retiene la de onda larga. 

El intercambio de calor por la Tierra y la atmósfera no se limita al envío del rayo de energía.  

La significativa redistribución del calor entre la atmósfera y superficie de la Tierra es por el intercambio de humedad. El calor transportado en la evaporación se transmite desde la superficie terrestre a la atmósfera durante la condensación de la humedad, pero además en el exceso del intercambio vertical turbulento del calor.

Debido a la evaporación y al intercambio de calor turbulento la atmósfera recibe hasta el 60% de toda la energía calórico absorbida. En la redistribución del calor gran participación toman las corrientes de aire y las corrientes marinas.

Llevadas sobre el océano las corrientes de aire gastan parte de la energía en formar las corrientes marinas comunicándole a las capas superficiales del océano desde 100 a 150 de su velocidad. El viento también mueve las capas superficiales del océano. 

El mar modifica las corrientes de aire en relación a su dinámica térmica también. La temperatura y la humedad de las masas de aire son las que más vivamente determina el mar. Por ejemplo, el aire sobre las corrientes cálidas ininterrumpidamente se vuelve más ligero elevándose. A lo largo del eje de la corriente de calor se origina una cavidad de baja presión atmosférica, particularmente manifestado en el período invernal. 

· En cambio entiéndase por corrientes de calor o de aire desde todas partes hacia el eje de la corriente de calor deben afluir nuevas masas de aire mucho más frías, a la mezcla de estos influye la fuerza de coriolis, además en el movimiento de las masas de agua.       

El océano y la atmósfera se caracterizan por su generalidad no solamente por las fuentes de energía sino también por las leyes físicas las cuales conducen el paso de sus procesos.

Durante la resolución de sus tareas sobre el estado físico y dinámica de la atmósfera y las aguas de océano se toman las leyes generales de la termo-hidrodinámica. 

Por las ecuaciones fundamentales de meteorología y oceanografía se toman las ecuaciones del movimiento, indisolubilidad, estática, difusión, termo-conductividad, balance de energía turbulenta y otros. 

Como esto no es un océano homogéneo, la solución de estas ecuaciones de acuerdo a las aguas del océano n el caso general es más simple que para la atmósfera. 

Con que en algunos casos la densidad del agua en la primera aproximación se puede tomar como constante. Los procesos oceánicos se diferencian además por la gran estabilidad, mayor que la atmósfera, esto permite tomarlo a ellos como estables. 

Durante la observación de los procesos atmosféricos la densidad no puede ser tomada como constante pero los mismos procesos en raros casos pueden contarse como estables a causa de la gran variabilidad del estado físico de la atmósfera con el tiempo.  

· A lo largo de la corriente fría análogamente se forma una cresta de aumento de presión, se manifiesta mucho en el período de verano.

Sin embargo en el desarrollo de la teoría y los métodos de pronóstico del tiempo se han alcanzado más éxitos de gran significación que en los pronósticos hidrológicos. 

En los tiempos presentes para los océanos no hay incluso métodos de cálculo satisfactorio y no solamente el pronóstico de las características físicas durante las condiciones eternas de trabajo.

Se explica tal situación por dos causas: el océano mundial no es un objeto único, como la atmósfera sino dividido en parte por los continentes, esto significativamente complica la tarea. Otra causa de no menos importancia s la ausencia de una detallada sincronización y de un sistema de información sobre las condiciones físicas del agua oceánica, la cual nosotros obtenemos de las estaciones hidrometeorológicas. Este problemas en los tiempos presentes para las aguas superficiales se experimenta resolver utilizando los satélites de la Tierra se aumenta así el número de barcos oceanográficos esenciales. El estudio del océano se realiza en un complejo con el estudio de la atmósfera. Tal situación es correcta porque todo el movimiento de la cubierta de la Tierra está sometido a acciones externas, lo regulan como un sistema único.  

Ella misma posee la capacidad de desarrollar procesos internos del tipo de auto oscilación las cuales alcanzan escalas considerables.   

Ecuación del balance de calor: Se compone para una columna vertical de unidad de área conocida, pasando a través de la atmósfera o del océano o de un continente hasta la profundidad en las cuales prácticamente no se reciban las variaciones estaciónales o diarias de temperatura.

Las capas superficiales en las cuales se perciban las variaciones de temperatura se llaman capas activas del océano o de la Tierra.

Para la Tierra o el océano la ecuación del balance de calor se puede escribir de la siguiente forma:

R=LE+P+A= (Q+q)(1-a)-y 

donde: 

R= balance de radiación de la corriente de calor 

P= corriente turbulenta del calor entre la superficie que se encuentra debajo y las capas más abajo situadas. 

LE= calor gastado en la evaporación (calor cedido durante la condensación).

L- calor latente de evaporación.

E- velocidad de evaporación o condensación.

Q= suma de la radiación directa solar.

q= suma de la radiación dispersa.

Q+q= radiación sumaria 

a= albedo (relación entre la radiación solar de vuelta y lo que llega)

y= radiación efectiva.

A=B+F

donde:

B- variación del contenido de calor de la columna vertical de agua observada (o tierra). 

F- intercambió de calor por la turbulencia horizontal o molecular de la columna de agua (tierra) con las superficies a su alrededor.

Para la Tierra F no es significativa y puede igualarse a A=B

Para algunas regiones del océano F juega un papel esencial porque posiblemente la redistribución de una cantidad significativa de calor en el sentido horizontal debido a las corrientes o durante el cambio de la turbulencia horizontal.

La variación del contenido de calor de la columna vertical, la cual pasa a través de la capa activa del océano (o de la tierra) observada como el resultado de la acción de todos los componentes observados de la ecuación del balance de calor del océano o de la tierra. La cantidad B determina a la variación de temperatura de la capa activa. A ella (B) se la llama balance de calor del océano o de la tierra.

B=CρH ΔT  

donde: 

C= capacidad térmica

ρ= densidad del agua (o de la tierra)

ΔT= temperatura durante el intervalo de tiempo observado

H= espesor de la capa activa

Si el valor medio mensual B se determina d la ecuación del balance del calor, entonces por esta fórmula se puede calcular la variación media mensual de la capa activa para todo el año. 

Por el contrario, conociendo las temperaturas medias mensuales de la capa activa (variación anual) se puede calcular la variación de su contenido de calor (B). 

Si la determinación del balance de calor medio anual B=0 entonces para la tierra A=0 y para el océano A=F. Si para determinar el balance medio anual de todo el océano mundial en conjunto entonces F=0 y

R= LE+P

para cualquier intervalo de tiempo la ecuación del balance de calor se escribe en la forma siguiente:

para la tierra R=LE+P+D+B

para una región del océano de cualquier forma R=LE+P+D+B+F

para las regiones no congeladas del océano R=LE+P+F+B

D- caracteriza el gasto de calor en el derretimiento de los hielos y de la nieve en la superficie terrestre y llegada de calor desde el agua congelada.

Para el sistema tierra-atmósfera la ecuación del balance de calor será del siguiente tipo:

Bs=Rs-[C+F+L(E-r)] 

donde 

Bs- variación del contenido de calor de la columna del sistema atmósfera-capa activa del océano (de la tierra).

Rs- Balance de radiación o intercambio de calor entre la columna observada y la extensión mundial.  

c- diferencia de cal or gastado y el recibido como consecuencia de las corrientes atmosféricas.

r- suma de las precipitaciones

Rs=Qs(1-as)-ys
Qs- radiación solar primaria, llegada al límite exterior de la atmósfera.

As- albedo del sistema tierra-atmósfera.

Ys- radiación sumario de onda de longitud larga en la extensión mundial.

Para el período de medio año el valor Rs puede ser tomado igual a cero y entonces la ecuación será

Rs=C+F+L (E-r)

en la tierra, donde F es cercano a cero, la ecuación se acorta aun mas

  Rs=C+L (E-r)

Los cálculos de las componentes del balance de calor para todo el globo fueron completados por M.I. Bulecov. Los valores medios por latitud por los componentes del balance de calor de la superficie de la Tierra por zonas según la latitud en cal/cm2 se citan en la tabla

	Latitudes (⁰)
	Océanos
	Tierra
	Globo terráqueo

	
	R
	LE
	P
	A
	R
	LE
	P
	R
	LE
	P
	A

	70-60 N
	23
	33
	16
	-26
	20
	14
	6
	21
	20
	9
	-8

	60-50
	29
	39
	16
	-26
	30
	19
	11
	30
	28
	13
	-11

	50-40
	51
	53
	14
	-16
	45
	24
	21
	48
	38
	17
	-7

	40-30
	83
	86
	13
	-16
	60
	23
	37
	73
	59
	23
	-9

	30-20
	113
	105
	9
	-1
	69
	20
	49
	96
	73
	24
	-1

	20-10
	119
	99
	6
	14
	71
	29
	42
	106
	81
	15
	10

	10-0
	115
	80
	4
	31
	72
	48
	24
	105
	72
	9
	24

	0-10 S
	115
	84
	4
	27
	72
	50
	22
	105
	76
	8
	21

	10-20
	113
	104
	5
	4
	73
	41
	32
	104
	90
	11
	3

	20-30
	101
	100
	7
	-6
	70
	28
	42
	94
	83
	15
	-4

	30-40
	82
	80
	8
	-6
	62
	28
	34
	80
	74
	11
	-5

	40-50
	57
	55
	9
	-7
	41
	21
	20
	56
	53
	59
	-6

	80-60
	28
	31
	10
	-13
	31
	20
	11
	28
	31
	10
	-13

	Tierra en conjunto
	82
	74
	8
	0
	49
	25
	24
	72
	59
	13
	0


Los componentes del balance de calor demuestran que como resultado de la evaporación, del intercambio turbulento, desde la superficie del océano se ceden a la atmósfera 82 cal/cm2, mientras que la superficie de la tierra a la atmósfera ingresan 49 cal/cm2 al año. Ocupando el 71% de toda la superficie terrestre y poseyendo tan grande entrega de calor al océano juega un importante rol en la formación del clima y del tiempo. 

Absorbiendo calor en el período cálido, el océano gracias a los procesos de traslado lo distribuye en todo el espesor acuático y período frío lo cede pero no enseguida como sucede en la Tierra, no lentamente.

La superficie de la Tierra teniendo una capacidad térmica 3-4 veces menor que el agua y una escasa electroconductividad, se calienta en el período cálido del año hasta una profundidad no muy grande (algunos metros). 

Su temperatura y correspondientemente la temperatura del aire sobre ella aumenta significativamente. En el período frío del año la superficie de la tierra se enfría intensamente.

La amplitud anual de la temperatura del aire sobre la Tierra en las latitudes medias alcanza unas decenas de grados.

Como consecuencia de las diferentes propiedades de la superficie de la tierra y el océano se originan diferencias de temperatura del aire sobre el océano y los continentes.

Las diferencias en el régimen de calor por la superficie del océano y de la tierra hace capaz el desarrollo de diferentes tipos de clima: evaporación, régimen de temperatura, humedad, nubosidad, etc. Dividiéndose en climas marítimos y continentales. 

El aire sobre el océano posee una gran humedad absoluta en comparación con el aire sobre los continentes. Los valores medios de la temperatura del aire sobre el mar son mayores que sobre la tierra. Excepciones representan los territorios de la tierra distribuidos en las regiones subtropicales y de los alisios donde la cantidad de las precipitaciones caídas es poca, pero los valores del balance de radiación es grande. Grandes pérdidas de calor en la evaporación desde la superficie del océano se llevan aquí hacia una disminución de la temperatura media del aire sobre la superficie del océano en comparación con la tierra.

Las amplitudes diarias de temperatura del aire sobre la tierra son grandes, hasta 29,8 ⁰C particularmente en el verano. Durante el día, la tierra se calienta fuertemente pero debido a su poca conductividad térmica los suelos entregan calor no en profundidad, sino que a la atmósfera. Por la noche la superficie de los suelos fuertemente se enfría y a través del intercambio turbulento desde ello se enfría la capa inferior del aire.

Las amplitudes XXXXde las capas superficiales del agua no sobrepasa los 0,4 ⁰C en el ecuador y 0,1 ⁰C en latitudes altas.

Las amplitudes de temperatura del aire son mayores -1,5 ⁰C en el ecuador y 0,8 ⁰C en las latitudes altas.

Las diferencias en la variación anual de temperatura del aire sobre el océano y los continentes es mucho menor que las diarias, pero son considerables. Las amplitudes anuales menores ocurren en el ecuador igual al grado para el océano y 5-10 grados para los continentes. En la zona tropical las amplitudes de la temperatura del aire llegan sobre el océano hasta 5 grados, pero sobre los continentes hasta 20 grados. En las regiones templadas correspondientemente 8 grados y 48 gados, en las subpolares -20 y 60 grados, en los polos la amplitud de la temperatura disminuye, el océano influye en la formación de la nubosidad y de las precipitaciones. En los trópicos prevalece el movimiento oriental, la gran humedad relativa, lo que aumenta la nubosidad, y las precipitaciones en las costas orientales de los continentes, las precipitaciones caen hasta 2000-4000 al año. En las regiones occidentales las precipitaciones caídas son pocas, el clima es seco. En las latitudes medias lo vientos soplan preferencialmente desde el oeste y la mayor influencia del océano la experimentan las regiones occidentales de los continentes. El océano suaviza las variaciones estacionales y diarias de la temperatura pero en el período de invierno del año capacita el desarrollo de la nubosidad y de las precipitaciones, la menor cantidad de las precipitaciones caen en primavera o en el verano. Sirven de buenos ejemplos los países de la Europa Occidental. La menor actuación del océano se experimenta en las regiones centrales de Siberia en Bercoyane donde se encuentran el polo del frío del hemisferio norte.

En las regiones interiores de los continentes la máxima nubosidad y precipitaciones se experimentan en el verano. Durante el invierno las precipitaciones son pocas prevaleciendo cielos claros y días despejados en el oriente de los continentes de las latitudes medias, el clima se forma por la acción de la circulación monzónica, en el verano se presentan lluvias, nubes; el invierno es seco y con una cantidad de precipitaciones pequeña.

Capítulo 10.
MASAS DE AGUA.
El estudios sobre las masas de agua surgió y sistemáticamente se desarrolló gracias a los trabajos de Difant, Wust, Zubov, Dobrovolski, Schtokman, Sverdrup, Dietrich, Mamaev y una serie completa de especialistas del océano.

Su perfeccionamiento continúa hasta ahora. 

La masa de agua es un volumen de agua bastante grande, que se forma en un determinado intervalo de tiempo en una determinada región y posee unas determinadas características fisicoquímicas de salinidad, temperatura, contenido de gases o componentes.

Las masas de agua se determinan por el método de diagrama T-S.

En esta parte sólo realizaremos un ejemplo de la formación de masas de agua en el proceso de un movimiento vertical. En el Dibujo #73, en la parte superior muestra la mezcla de dos masas de agua homogéneas y en la parte inferior de tres. En la parte izquierda muestra la distribución de temperatura y salinidad según la vertical, al inicio (A) y las últimas (B, C) etapas de la mezcla. Correspondientemente a la derecha se citan tres etapas de la mezcla (A, B, C) en un diagrama T-S.

Hasta el inicio de la mezcla (ver el dibujo de encima) existen dos masas de agua:

· Una distribuida en la capa de 200 a 600 m con T = 10 oC y S = 34,8.

· Otra distribuida en la capa de 600 a 1000 m con T = 2 oC y S = 34,0.

En la primera fase de la mezcla (B) aún no han sido abarcadas por la mezcla las capas de 200 a 400 y de 800 a 1000 m, pero los puntos 500, 600 y 7000 caracterizan la temperatura y la salinidad de las masas de agua de esta etapa de la mezcla.

De la relación de la distancia de estos puntos desde los primeros, la distancia general entre puntos cortos muestran en que proporción se mezclan las masas de agua en un momento dado. Por ejemplo, el punto en la profundidad 500 m dista del primero 1/8. De esta manera la masa de agua está formada aquí por medio de la mezcla de un 12,5% del agua con S = 34,0% y T = 2 oC, y de un 87,5% de un agua con S = 34,8% y T = 10 oC. En el transcurso de un proceso posterior © en la mezcla participan tocas las capas.

Análogamente se mezclan las tres masas de agua (dibujo inferior). En este caso la línea T-S resulta no una línea recta, sino una línea quebrada. Sus puntos finales y el punto de curvatura determinan la temperatura inicial y la salinidad de las tres masas de agua.

Para cuatro masas de agua la curva de mezcla tendrá dos curvaturas, además de los puntos limítrofes, como se mostró con el dibujo #74. Los puntos finales P y D se relacionan a la masa polar (T = 1,2 oC, S = 30,6) y la masa de fondo por una masa de agua (T = 1,1 oC, S = 34,96). Los puntos de curvatura Pr y A muestran la temperatura y la salinidad del agua intermedia superior del Ártico (T = 1,6 oC, S = 34,70) y la atlántica (T = 3,0 oC, S = 35,0). Es suficiente dividir a la mitad el pedazo de la curvatura entre los puntos PPr, PrA, AD, para determinar los límites superiores de las masas de agua. En el ejemplo dado se obtienen los siguientes límites: para las aguas polares 0 a 23  m, la intermedia 23 a 200 m, Atlántica 200 a 386 m y la de fondo 386 a 1500 m.

El método de diagrama T-S puede ser tomado para la revelación de la mezcla horizontal de las masas de agua. Pero se emplea solamente para limitar las regiones con suficiente intensidad de la mezcla horizontal, donde se observan gradientes horizontales significativos de temperatura y salinidad. La curva T-S se construye según los valores de temperatura y salinidad medidos no según la vertical, si no a lo largo de la superficie isopícnica.

Un análisis general de las masas de agua y la determinación de su trayectoria es más cómodo con la ayuda del método de construcción del diagrama T-S propuestos por V. T. Timofeev. Según su método, las masas de agua se dividen basadas en el análisis de todos los materiales que se poseen (transeptos, cotas de distribución de la temperatura y salinidad) incluyendo en ellos las curvas T-S y el cálculo de pH, O2 y otros.

Después de la revelación de los tipos fundamentales de masas de agua se construye el triángulo T-S, los vértices del mismo son los medios de los valores externos de la salinidad y la temperatura de los tipos escogidos de las aguas.

Para corregir el diagrama se llenan puntos característicos de los valores observados de temperatura y salinidad si la mayoría de los puntos se distribuyen en el interior del triángulo entonces los parámetros para las masas de agua fueron escogidos correctamente.

El contenido de los tipos de masas de agua determinados de esta manera en los vértices del triángulo se toma por el 100% (Dibujo #75). Después se construye el monograma para determinar el porcentaje de correspondencia de las aguas en cualquier punto del mar. P corresponde a una masa polar, A a una masa atlántica, D a una de fondo. El porcentaje de contenido de estas masas de agua para cualquier otra masa de agua se construye con los cortes del porcentaje del contenido de las masas de agua fundamentales y las cartas de su distribución geográfica. Ellos permiten mostrar las regiones de formación y la mezcla de las masas, y además la intensidad de la mezcla en un mar dado.

Además de los enumerados, existen otros métodos de análisis de las masas de agua. Por ejemplo, el método de V. K. Agenorov, donde las masas de agua se determinan según los valores de los gradientes de las características hidrológicas, o el método de Parr, que se fundamenta en las observaciones de “unas propiedades identificadas” (salinidad, contenido de oxígeno, y otros) a lo largo de las superficies isopícnicas (de igual densidad).

Tipos de masas de agua.

Defant dividió dos tipos de masas de agua: pertenecientes a la tropósfera oceánica o a la estratósfera, como escribe O. I. Mamaev, son las mas masas de agua fundamentales de agua, “los continentes”. Al primer tipo se relacionan las capas superficiales de aguas cálidas en la cual se fija las variedades anuales de las características físicas y químicas de las masas de agua. Pero al segundo tipo se relacionan las aguas frías profundas y de fondo, las cuales ocupan toda la parte restante del océano. Se dividen además las masas de agua intermedia (O. I. Mamaev, 1969).

Las masas de agua por analogía con la atmósfera se dividen por frentes oceánicos, vivamente relacionados con las zonas de convergencia de corrientes y descenso de aguas. En las zonas de los frentes se notan los mayores gradientes verticales de temperatura, de salinidad y correspondientemente de densidad. En el Dibujo #76 (de N. I. Egorov, 1966) se representan las distribuciones de temperatura (to), de salinidad, de densidad (St) y las anomalías de volumen específico (105 S) en la zona del frente en un corte vertical, perpendicular a la Corriente del Golfo. Al mismo tiempo, con las zonas de convergencia se notan las zonas de divergencia (divergencia de las corrientes y ascenso de aguas). Las zonas de divergencias en el océano abierto se manifiestan débilmente, por eso se piensa que el ascenso de aguas más intenso ocurre en las costas de los continentes.

A diferencia de los frentes atmosféricos y de las masas de aire, las masas de agua oceánicas y los frentes se diferencias por la estabilidad de la situación geográfica.

En la cuenca ártica V. T. Timofeev separó tres tipos de masas de agua, ártica (superficial), atlántica (profunda) y un tercer tipo cerca del fondo.

La masa de agua ártica ocupa una capa de 0 a 50 m y tiene una temperatura T = -1,65 oC y también puede llegar a -1,75 oC, con S = 32.

La masa de agua atlántica se distribuye en una capa desde los 50 hasta los 2000 a 2500 m de profundidad, y tiene un máximo bastante manifiesto de temperatura en la profundidad de los 300 a 400 m, el cual alcanza en la parte atlántica de la cuenca de 2,0 a 3,0 oC y en la región del Pacífico de 0,5 a 0,6 oC con una salinidad de 34,7 a 34,9.

Para otros océanos la característica general de las masas de agua fue dada por Sverdrup (Dibujo #77). El separó dos grupos de masas de agua, relacionando al primer grupo las masas de agua las cuales se forman como consecuencia del descenso de las aguas superficiales en las diferentes regiones, y al segundo grupo las masas de agua que se forman durante el descenso y tienen una mezcla subsuperficial.

En el primer grupo incluyó las siguientes masas de agua:

· La masa de agua atlántica de fondo.

· Se forma cerca de la Antártica, principalmente en el Mar de Weddel en la parte Sur del Atlántico. En la plataforma continental la salinidad del agua aumenta por causa de la formación de hielo hasta un 34,62%.

Con una temperatura del agua T = -1,9 oC, su densidad (27,89) permanece más alta que la densidad de las aguas circundantes (27,84) y ella desciende, siguiendo a lo largo de la pendiente continental.

Descendiendo las aguas frías se mezclan con aguas más cálidas y más saladas de la masa acuática circumpolar y de esta manera la masa acuática antártica de fondo posee una salinidad de 34,66 y temperatura cercana a 0,4 oC.

· Las masas profunda noratlántica y de fondo.

· Se forman en el Golfo de Labrador entre Islandia y la parte final del Sur de Groenlandia. Las aguas cálidas y saladas de la corriente del Norte del Atlántico se mezclan con una más fría y menos salada de la corriente del Oriente-Groenlandia.

En el invierno durante el enfriamiento intensivo esta masa de agua se mezcla alcanzando gran densidad (27,86) y se hunden.

En una profundidad mayor a los 1000 m su salinidad se halla entre 34,90 y 34,96, y su temperatura entre 2,8 y 3,3 oC.

Con las variaciones anuales la profundidad de la mezcla convectiva varía y también sus valores de temperatura y salinidad.

En el Océano Pacífico tal masa de agua no existe por la ausencia de aguas con una salinidad alta, expuesta a un fuerte enfriamiento.

· La masa de agua antártica intermedia.

· Se forma durante el hundimiento de las aguas superficiales en la zona de convergencia antártica, que se extiende alrededor de toda la Antártida.

El agua superficial, la cual se hunde, posee T = 2,2 oC, S = 33,8, t = 27,0.

Durante el hundimiento se mezcla con las aguas vecinas, superiores e inferiores.

· La masa de agua noratlántica intermedia.

· Se forma análogamente en la región más Sur del Golfo de Labrador.

· La masa acuática intermedia del Norte y del Pacífico.

· Se forma de manera parecida a 40 o N en el Noreste.

Durante el movimiento hacia el Oeste y Sur se mezcla en gran medida con la masa acuática subsuperficial.

· La masa acuática central.

· En los diferentes océanos se forma como consecuencia del hundimiento invernal de las aguas superficiales en la zona de la convergencia subtropical, entre los 35 a 40 o N y los 35 a 40 o S.

La zona no tiene una línea de convergencia precisa, la temperatura superficial y la salinidad disminuye con el aumento de la latitud. Sus valores están estrechamente relacionados con la distribución de temperatura y salinidad en la superficie en el período invernal en el océano y varía en límites amplios. 

· La masa acuática mediterránea.

· Se forma como un agua profunda del Mar Mediterráneo como consecuencia de la evaporación y el enfriamiento invernal. Tiene una salinidad comprendida entre 38,4 y 38,7,  y una temperatura comprendida entre 13,0 y 13,6 oC.

Atravesando el umbral de Gibraltar se mezcla con agua atlántica y se observa por su salinidad elevada a una distancia significativa de Gibraltar, pasando incluso más al Sur del Cabo Buena Esperanza.

· Masa de agua del Mar Rojo.

· Temperaturas en el rango 21,5 a 22,0 oC y salinidades en el rango 40,5 a 41,0.

Análoga por su origen a la del Mar Mediterráneo, atraviesa el umbral del estrecho Bab-el-Mandeb en el Océano Índico y se mezcla con las masas de agua vecina.

La zona de su distribución es menos que la del Mediterráneo, correspondientemente su influencia es menor en el régimen hidrológico del Océano Índico.

En el segundo grupo entran las siguientes masas de agua:

· La masa de agua Antártica circumpolar.

· Se forma gracias a la mezcla de las masas de agua atlántica profunda, Antártica intermedia y mediterránea.

· Masa de agua subantártica.

· Ocupa la región entra las zonas antártica y de la convergencia subtropical.

Es una masa de transición entre la antártica circumpolar y la masa de agua central.

· La masa de agua subártica.

· Se distribuye correspondientemente más al Norte de la zona de convergencia subtropical Norte.

Se forma como resultado de la mezcla del enfriamiento invernal y de la caída de precipitaciones.

· La masa de agua ecuatorial.

· Se distribuye entre las masas de agua centrales de los océanos Pacífico e Índico. En el Atlántico no se tiene una masa de agua semejante.

En el dibujo 78 según Sverdrup muestra la distribución geográfica de las masas de agua enumeradas del océano mundial.

Sin embargo, según la opinión de O. I. Mamaev, el esquema de Sverdrup tiene una insuficiencia, no abarca los grupos de las curvas T-S, de las que se encuentran entre los tipos fundamentales y de las regiones correspondientes, las transiciones según la relación con ellos, las cuales se muestran en el gráfico 77.

O. I. Mamaev, basado en una generalización de los diagramas T-S, modificó el esquema de Sverdrup. El observó las líneas T-S no como formas de masas de agua individuales, si no como líneas de mezcla de las correspondientes tropósferas, intermedia y estratósfera “continental” de las masas de agua (Dibujo #79, A, B, C y D).

Los diagramas generales construídos por O. I. Mamaev ilustran bien la variación gradual de las masas de agua en una dirección meridional. Por ejemplo en el dibujo 79(c) desde el Norte hacia el Sur las curvas T-S poco a poco varían su forma. Las curvas T-S, las cuales han sido inscritas en un triángulo (20,0; 35,2); (9,0; 33,5); (1,30; 34,7); poco a poco se concentran en una línea T-S (20,0; 35,2); (1,30; 34,7), después siguen hacia el Sur. Se puede ver que la parte inferior de la curva T-S se curva hacia la izquierda, el índice superficial se traslada a la derecha en el diagrama T-S, pero la curva T-S adquiere la forma de la curva, inscritas en el triángulo de la mezcla (20,0; 35,7); (5,0; 34,1); (1,3; 34,7). Esto se obtiene porque la masa de agua subártica intermedia poco a poco varía hacia el Sur por la masa de agua antártica intermedia. Junto a esto, las curvas T-S “intermedias” tienen forma de “joroba” con dos mínimos de salinidad que corresponden con las dos masas de agua mostradas.

Masas de agua fundamentales del océano mundial y sus índices T-S

	Masas de agua
	Océano Atlántico
	Océano Índico
	Océano Pacífico

	Tropósfera
	Subtropical al Norte del Atlántico

(20,0; 36,5)
	Golfo de Bengala

(25,0; 33,8)

Ecuatorial

(25,0; 35,3)
	Subtropical del Noroeste

del Pacífico

(20,0; 34,8)

Subtropical del Noreste del Pacífico (20,0; 35,2)

	
	Subtropical del Atlántico Sur

(18,0; 35,9)
	Mar de Timor

(25,0; 34,5)

Subtropical de la 

parte Sur del océano (16,0; 35,6)
	Ecuatorial y subtropical

del Pacífico Sur

(25,0; 36,2) y (20,0; 35,7)

	Intermedia
	Subtropical

(2,0; 34,9)
	-
	Subtropical

(5,0; 33,8) y (9,0; 33,5)

	
	Mediterránea

(11,9; 36,5)
	Mar Rojo

(23,0; 40,0)

Mar de Timor

(12,0; 34,6)
	Subtropical del

Sureste del Pacífico

(11,5; 33,9)

	
	Antártica

(2,2; 33,8)
	Antártica

(5,2; 34,3)
	Antártica

(5,0, 34,1)

	Estratósfera (profunda y cercana al fondo)
	Profunda y cercana al fondo

del Atlántico Norte

(2,5; 34,9)

Profunda del Atlántico Sur

(4,0; 35,0)

Cercana al fondo antártica

(-0,4; 34,66)
	Profunda y cercana

al fondo antártica

(0,6; 34,7)
	Profunda y cercana al fondo

(1,3; 34,7)


Por desgracia, en la tabla no se muestran las masas de agua que se encuentran más al Norte de los frentes polares de los océanos Atlántico y Pacífico y más al Sur de la convergencia Antártica, a pesar de que se han separado en los diagramas: las aguas subárticas del Atlántico Norte, las aguas subantárticas del océano Sur, las aguas antárticas superficiales e intermedias. Por lo visto esto se explica por la dificultad de separar los índices termohalinos. 

El esquema de distribución de las masas de agua intermedias y estratosféricas se realizan en el dibujo 80 a, b.

Las distribuciones de las masas de agua inmediatamente se relacionan con su circulación. En el dibujo #81 de muestra la circulación de las aguas en una sección meridional del océano.

Los esquemas de la circulación vertical de las aguas en el plano meridional de los océanos Atlántico y Pacífico compuestos y representados en el dibujo 82 a, b, c. En el dibujo se muestra bien la particularidad del traslado de las masas de agua del océano mundial.

Capítulo 12.

EL OCÉANO: INAGOTABLE FUENTE DE RECURSOS VIVOS PARA EL            HOMBRE (p 127)

Las inagotables reservas de materias primas químicas y minerales del agua, de productos alimenticios y de energía desaparecen en las capas del océano…..’’’’?????

La riqueza del océano consiste en esas reservas y en la necesidad de la humanidad de ellas.

El problema del agua dulce comienza a sentirse fuertemente en determinados lugares de la tierra, debido a la insuficiencia de abastecimiento de agua dulce en zonas desérticas, creándose un problema estatal y mundial.

El agua dulce útil para tomar y para las necesidades técnicas en la tierra es poca, y hasta su distribución es extraordinariamente desigual, pero su uso crese ininterrumpidamente año a año y la posibilidad de satisfacer esa demanda disminuye. A pesar de los distintos métodos de obtención de agua dulce (escurrimiento continental, condensación artificial y creación de embalses) la reserva no será significativa para una serie de países en los próximos años.

En perspectiva, se puede desalar el agua, una serie de experimentos para organizar un sistema de desalar el agua de mar se llevan a cabo satisfactoriamente en una serie de países, un ejemple es  la Unión Soviética donde se desala el agua del mar Caspio. Los métodos existentes de desalación se diferencian por el gran costo y por lo complicado del proceso, incluyendo los residuos que genera…..

Los recursos alimenticios del océano se componen de diferentes tipos de peces, mamíferos, moluscos y algas. La población de peces que viven en el océano es mayor a las 80 millones de toneladas…..consultar fuentes

Con el aumento de la pesca mundial, los peces conservan la tendencia de moverse  de las zonas industriales, de las regiones costeras y de los mares hacia el océano abierto. En la producción pesquera han tomado preponderancia los peces pelágicos del océano abierto (sardina, atún, saira y otros). En la carta del dibujo 83 (B.A Buijovki, 1968) se muestra el volumen de la industria de diferentes tipos de peces en el océano mundial.

(p128) dibujo 83

Recursos biológicos del océano mundial y su producción.

Simbología

Escalas de la captura media anual por regiones del océano mundial.

a) 0,5 millones de toneladas

b) 1 millón de toneladas 

c) 2 millones “      “

d) 5   “           “      “

e) 10  “          “      “

f) Sector blanco- pesca en los límites de las plataformas y de las pendientes.

Sector negro- pesca en las aguas profundas y en las regiones abiertas del océano mundial.

                               Pesca media anual

	              especie 
	        millones de toneladas

	Anchoas
	10,5

	Arenques
	8,5

	Bacalao      
	6,1

	Traquino      
	1,3

	Atunes
	1,1

	Robalo       
	1,0

	Caballa      
	1,0

	Rascaceo    
	0,8

	Ballenas, Cachalotes
	2,5

	Calamar
	3,8

	Tiburon
	No hay datos

	Salmones
	No hay datos

	Esturiones
	No hay datos


(p129)…nes naturales favorables (Siban, Kara Bogargol) se ha organizado la obtención industrial da las sales minerales como la mirabolita y otras sustancias.

Los recursos minerales en el océano superan a la reserva existente en la tierra, y se calcula que en el océano esos recursos son suficientes para miles de años.

Los fondos de los océanos, concentran la reservas fundamentales de los recursos minerales, siendo los minerales hierro, manganeso y níquel los principales, formando (concreciones de hierro-manganeso y de níquel-manganeso) también se encuentran el cobalto el cobre y el titanio y otras sustancias. A diferencia de las minas terrestres, estas reservas minerales tienen un porcentaje de pureza superior de las distintas sustancias presentes en los fondos oceánicos. Estas reserva o concreciones, se encuentran ampliamente distribuidas por el océano Pacífico, Atlántico e Indico y en una serie de mares interiores.

La colecta de de hierro y manganeso del océano no presenta ninguna complejidad, siendo técnicamente realizables. La comunidad científica trabaja sobre el problema de de la determinación de la naturaleza de las concreciones hierro-manganeso, y la posibilidad de crearlas artificialmente. A los recursos minerales de los océanos se les agrega los recursos minerales obtenidos de los fondos oceánicos, principalmente el petróleo. Las industrias marinas del petróleo dan cerca del 7% de lo obtenido mundialmente. Ahora el espacio acuático de la obtención de petróleo, se amplia y se traslada poco a poco desde los lugares bajos costeros hacia las plataformas.

Para todos es ampliamente conocida la industria marina petrolera del Mar Caspio, en el Golfo de México y en el Mar del Norte.

Se cubre con una red tupida de torres de perforación el Mar del Norte.

Se pronostica petróleo en la plataforma norte de Cuba, en un futuro no lejano probablemente se organizará la peroración del petróleo en esta zona. La dificultad se encuentra en el lado técnico de la pregunta: grandes profundidades, la necesidad de aplicar construcciones especiales.

Grandes recursos energéticos del océano, solamente de la energía  de las mareas del océano se valora en un millar de Kilovatios/hora, mientras que la energía de todos los ríos tiene una reserva de 850 millones de kilovatios. Los primeros experimentos para utilizar la energía de las mareas se realizaron muchos cientos de años atrás. En la base de los ríos de Inglaterra se han construido las primeras estaciones. En nuestro siglo en las costas de Francia se trabajan las estaciones eléctricas de marea. En el futuro próximo de Francia se planifica abastecer la mitad de su exigencia en energía por vía de las estaciones de marea.

En la URSS también se utiliza la energía d las mareas. Existe la construcción de estaciones eléctricas de mareas la bahía acida en las costas de Mursmask y en la desembocadura del río Mecena, donde la altura de la marea alcanza los 7m.

El océano es una vía de comunicación entre los puertos, estidos y continentes. El transporte marino es significativamente ventajoso en la superficie terrestre, barato y permite conducir carga de dimensiones grandes y peso.

(p130)Pero no solamente para la navegación en los objetivos mundiales se utiliza el océano. En tiempos pasados el océano fue el campo de batallas violentas. Pero no perdió su significación en esta relación actualmente. Sus países continúan aumentando su potencial de guerra en el mar. Intensivamente se desarrolla la flota submarina con establecimientos atómicos. El rol del océano crece. 

Fi de capitulo 12, faltan figuras

Capítulo 13.

PREGUNTAS GENERALES DE LA ORGANIZACIÓN DE LOS TRABAJOS OCEANOGRÁFICOS.-

En los capítulos anteriores ya vimos los métodos de observación aislados de las propiedades físico – químicas de la composición del agua de mar y los aparatos. No es necesario enumeración de los elementos, de las características físico – químicas de la composición del agua de mar, durante las cuales se hacen las observaciones. Nos detendremos en la observación de los tiempos de investigaciones oceanográficas y en las preguntas de su planificación, preparación y conducción de los trabajos oceanográficos.


Ocurren en el océano procesos naturales las cuales la ciencia moderna estudia por tres capacidades.

1) observaciones directas de los procesos

2) su modelación

3) desarrollo de la teoría


Todas las aptitudes no solamente se desarrollan por la dirección, sino que se complementan unas a otras acelerando el proceso de conocimiento del océano.


Para algunas regiones en las primeras proximidades es posible obtener una serie de datos sobre las propiedades del agua, se muestran los límites de las variaciones de temperatura, salinidad, densidad, calor y transparencia, del nivel, y otros. En ese mismo objetivo de recopilar datos está claro que no son suficientes para la producción de las generalidades teóricas con las fórmulas trabajadas con una exactitud limitada.


La recogida de información sobre el establecimiento real del régimen oceánico continúa. Para la resolución de estas preguntas se llevan diferentes observaciones oceanográficas de navegación. En la práctica existen.

1) Observaciones sistemáticas costeras (diarias y de raid)

2) Producción de transeptos hidrológicos standars en el mar abierto (cada mes o por estación) y los levantamientos hidrológicos estacionales del o de sus regiones.

3) Organización de expediciones especiales oceanográficas.

4) Recogida de datos de paso durante la navegación de los barcos (con tales objetivos estos viajes no se realizan).

5) Observaciones desde los mares cosmicos.


Los trabajos obtenidos de esta manera se elaboran, analizan se construyen todos los atlas posibles de la distribución de los valores fundamentales medios de muchos años de las características oceanográficas para las amplias regiones del océano mundial, se dibujan las cartas de distribución de las propiedades físico – químicas del agua para mes y estación del año. Se el grado y las causas de la variación de los elementos oceanográficos, su variación en cien años. Constantemente se recoge información sobre el estado hidrométrico del mar.


Existen pronósticos del estado de la variación de las masas de agua y de las correctináticas independientes de las aguas de los mares y de los océanos.


Los procesos oceanológicos se observan con la ayuda de instrumentos y construcción especiales.


En los últimos años ampliamente se han distribuido la obtención de los aparatos registrados automáticos y los de transmisión por radio. Las observaciones se llegan desde las naves “del tiempo”, desde diferentes plataformas y etc.


Las naves del tiempo están capacitadas para encontrarse en el mar un tiempo largo. Ellas llevan observaciones hidrológicas y meteorológicas sistemáticas, en determinadas regiones del mar, transmitiendo la información al centro de recolección de datos. En el ancla a veces coloca la boya o la plataforma apta para vivienda de algunos observadores. Las mas seguras son las boyas automáticas (sin gente). En ellas se establece la aparatoria automática mas moderna, las cuales miden algunas características físico – química, corrigen sus valores y transmiten por radio las cifras. Las señales las toman los barcos, aviones y los operadores desde la tierra. En los lugares bajos toman su propio establecimiento.


Los equipos necesarios los cuales registran y la aparatura de radiotransmisión ellos la establecen a lo largo de la costa y se ocupan de una red de observaciones.


Todos los trabajos oceanográficos en el mar por el tiempo de acción se dividen en episódicos y estacionarios. A las observaciones episódicas se relacionan las observaciones , las cuales no se repiten en un punto dado del océano a través de un determinado intervalo de tiempo. Por ejemplo, las observaciones de los barcos de pasajeros a pesar de que se cumplen en horas de un plazo fijo no se relacionan a un punto fijo, sino que corresponde con el curso del barco.


Las observaciones episódicas amplían nuestro conocimiento sobre el régimen hidrometeorológico del mar, ayudan a recibir un informe sobre el estado de situación hidrometeorológica de la superficie acuática del mar en un momento dado es importante durante la resolución de tareas concretas: las condiciones de la industria pesquera, investigaciones hidroacústicas, construcciones de puertos, conservación de las costas y otras.


Las repeticiones estacionarias o sistemáticas en un punto dado de las observaciones pueden ser de muchos días (en una estación hidrológica une serie de medidas repetidas cada tres o dos horas) observaciones diarias en las estaciones hidrometeorológicas costeras o mensuales, estas últimas en transeptos hidrológicos standards.


En dependencia de los medios de medida empleados y los puntos de observación, las observaciones estacionarias se dividen:

1) costeras, sin ampliación de medios flotantes las cuales se producen una o varias veces al día.

2) De raid, con lancha o con bote, varias veces al mes.

3) Standards (de siglos) los tranceptos hidrológicos.

4) De muchas horas (diarias, o de muchos días) estancias hidrológicas, las cuales se realizan desde un barco (a la deriva o anclado)

5) Estancias de boyas automáticas.

6) Observaciones desde faros flotantes y desde los barcos del tiempo

7) Observaciones con ayuda de los sputnises artificiales de la tierra


Los últimos permiten suministrar observaciones sincrónicas.


Las mediciones de los elementos oceanográficos se produce en determinados puntos (estaciones) donde el barco se detiene y desde el con ayuda de los instrumentos se fijan los parámetros y constitución del espesor acuático según la vertical, se toman además muestras geológicas y biológicas. La situación de los puntos se determina: en los límites de visibilidad de la costa según el ángulo del sextante, por medio del compás o teodolito desde la costa, en el mar abierto por estima o por astronomía o por radio, después de determinar las coordenadas se llevan al mapa. Las estaciones se distribuyen en un determinado sistema, en forma de transeptos o de cursos mostrado por el barco. La conclusión y sistema de transeptos o de las estaciones se relacionan con la observaciones de tarea o con el grado de complejidad de los procesos oceanológicos en la región. La tendencia deseada es cubrir el área investigada con una red de estaciones bastante espesa. Mas fácil será generalizar el material por el área y construir la costa con distribución de la características.


En el transepto hidrológico, los datos de las estaciones independientes según la vertical se comparan para la construcción de los transeptos no menos importante escoger lo mas fácil para el trabajo y los análisis, las relaciones poco buscadas de la vertical (profundidad del mar) y la horizontal (distancia entre las estaciones o la extensión de la ruta) a escala en el transepto se ve bien la estructura vertical de las aguas según sus índices, esto permite conocer los datos obtenidos. Para este objetivo sirven además las curvas de distribución vertical de las características independientes por los horizontes de observación y los gráficos de comparación de los dos elementos (temperatura y salinidad). Además de las curvas se construyen para cada estación o para un grupo de estaciones de la región investigada.


Con la acumulación de una gran serie de observaciones se fijan las aplicaciones posibles a las muestras estáticas (medias, valores de las cantidades, probabilidad, desviación de una media).


Mas adelante con el inicio de los trabajos oceanográficos en la costa o en el mar abierto se hace un plan y programa de trabajo en los cuales se formulan las tareas y las exigencias, las cuales se nos presentan para resolver la idea.


Plan de trabajo (de la expedición) debe contener los siguientes puntos:

1) objetivo y tareas de los trabajos oceanográficos

2) enumeración de la composición de las expediciones según la especialidad y distribución de las obligaciones

3) lista de los equipos según las partes del trabajo de navegación, o geodésicos, geológicos, hidrológicos, hidroquímicos, meteorológicos y otros.

4) Tiempo de inicio y final de los trabajos, con el cálculo de las posibles pérdidas de tiempo en la realización de los trabajos, travesía, nivel, tiempo, y otros.

5) En el plan preliminar de las estaciones según la travesía con el programa mostrado de las observaciones en cada estación

6) Programa de las observaciones, realizadas en el viaje

7) Horario de trabajo según los turnos, con el volumen de trabajo mostrado en los cambios independientes, pérdida de tiempo en las elaboraciones preliminares de los materiales de las observaciones


Al plan se le añade la carta – esquema de las rutas, travesía y estaciones.


Al principio de los trabajos se realizan la prueba de chequeo de la salida al mar. Se re revisan los equipos y normas de trabajo, se arreglan las insuficiencias. De las tareas de la expedición (de los trabajos) depende el programa de trabajo. En el se muestra las formas de observación, facultad de las mediciones y de los aparatos:

A. Trabajos geológicas – geomorfológicas
1.- Relieve del fondo. Se realizan con la ayuda del ecosonda – registrador automático.

2.- Sedimentos de fondo. Dragas cotí- doras, tubos de muestras de fondo o draga y edad de los sedimentos por la flora y fauna de los sedimentos.

B. Observaciones hidrológicas

1.- Temperatura del agua en la superficie y en los horizontes standards. Durante las observaciones se llevan registros ininterrumpidos.

2.- Determinación de la salinidad

3.- Medición de la dirección y velocidad de la corriente según los horizontes del registrador automático

4.- Color y transparencia del agua

5.- Oleaje (carácter del oleaje y elementos de la ola)

6.- Variaciones del nivel

7.- Otras observaciones (en dependencia de las tareas establecidas)

C. Observaciones hidroquímicas

1.- Contenido de los gases (oxígeno, nitrógeno, anhidrido carbónico, anhidrido sulfahidrico)

2.- Composición química del agua (pH y alcolinidad)

D. Observaciones meteorológicas

1.- Presión atmosférica

2.- Viento (carácter, dirección, velocidad)

3.- Temperatura y humedad del aire

4.- Nubes

5.- Visibilidad

6.- Precipitaciones

7.- Fenómenos ópticos, eléctricos y otros de la atmósfera

8.- Evaporación (en observaciones mas amplias)

E. Observaciones aerologiíllas
1.- Viento en las alturas

2.- Altura de las nubes, espesor

3.- Radiosonda de la temperatura y de la humedad

F. Observaciones astrometrías
1.- Radiación sumaria

2.- Radiación directa, displora y reflejada

3.- Radiación efectiva del mar

4.- Balance de radiación

G. Observaciones hidrológicas

1.- Toma de bentos con la draga

2.- Toma de plancton (horizontal y vertical)

3.- Pesca por arrastre


En el transcurso del cumplimiento de los trabajos del mar deben observarse las reglas de trabajo con los aparatos. Correctas mediciones de los elementos independientes deben satisfacer todo lo tomado (temperatura hasta 0.02°C, salinidad hasta 0.02‰) pero estas mismas observaciones deben completarse en los horizontes estandartes (5 - 10 - 25 – 50 – 75 – 100 – 150 – 20 – 250 – 300 – 400 – 500 – 750 – 1000 – 1500 – 2000 – 2500 – 3000 y etc.) y en los tiempos determinados según las estaciones: invierno – febrero, primavera – mayo, verano – agosto, otoño – noviembre).


Los elementos meteorológicos y aerologiíllas miden (como se han tomado en la URSS) en las 0, 4, 8, 12, 16, 20 horas del barco.


Todas las mediciones lo mejor es trabajarlas (según las posibilidades) en el lugar de la expedición. En las condiciones de trabajo de laboratorio se reúne el material de la expedición y se analiza.


Al trabajo de la expedición se analiza además con las fuentes y los fondo literarios según los datos de la región. Los resultados del trabajo se formulan en forma de un informe científico de la expedición.


En el informe se describen todos los restantes trabajos, la metódica, el viaje y las conclusiones con los descubrimientos particulares y origen de las variaciones de los elementos oceanográficos y pronostica de su futuro desarrollo, además la relación e influencia de ellos en los otros procesos que se origina en el océano.
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