
La interacción entre el océano y la atmósfera 29

La interacción entre el océano  
y la atmósfera: Aspectos físicos 
relevantes en la transferencia  
de gases

F.J. Ocampo Torres y H. García

29

Introducción

El interés por predecir las condiciones ambientales oceánicas y atmosféricas 
para las siguientes décadas, y siglos inclusive, nos conduce a tratar de enten-
der adecuadamente los procesos que regulan la interacción entre el océano y 
la atmósfera. Por una parte se requiere simular apropiadamente la dinámica 
oceánica de gran escala, misma que influye decisivamente en la distribución 
de calor y energía en nuestro planeta. Por otra se reconoce la importancia de 
determinar de una forma sistemática y directa los flujos de calor, momento y 
gases entre el océano y la atmósfera; ya que solamente a través del conocimien-
to profundo de estos procesos y su incorporación adecuada en los modelos 
numéricos, se alcanzará una posición apropiada para poder predecir el cambio 
del clima de nuestro planeta y determinar con la certidumbre suficiente los 
escenarios a los que nos enfrentaremos en el futuro.

El establecimiento de un inventario de carbono, sobre todo de un esquema 
que represente las variaciones espaciales y temporales de las celdas utilizadas 
para establecerlo, requiere de esfuerzos considerables en la determinación 
precisa de las cantidades de carbono existentes en cada celda, así como de los 
flujos que ocurren entre ellas. Al respecto, es de gran relevancia la atmósfera y 
el océano así como la superficie que los separa a través de la cual se lleva a cabo 
la interacción entre ambos ambientes y, por supuesto, los flujos que ocurren 
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entre ellos. Los mares mexicanos representan celdas de diversas características 
dinámicas, físicas, biológicas, químicas, etc., por lo que la cuantificación y la 
determinación de los flujos debe realizarse con una precisión tal que sea re-
presentativa de cada una de ellas, así como tomando en cuenta su importancia 
relativa en un sistema regional y de mayor escala.

Para la estimación de los flujos de dióxido de carbono de forma práctica 
y su implementación en modelos numéricos comúnmente se hace uso de la 
velocidad de transferencia o de un coeficiente de transferencia, con los cua-
les se intenta incorporar la física de los procesos fundamentales que regulan 
la transferencia de un medio a otro. Por tanto, es indispensable obtener un 
conocimiento adecuado de la velocidad de transferencia y de la influencia 
de los aspectos físicos relevantes entre el océano y la atmósfera para poder 
establecer inventarios, climatologías y predicciones acertadas. Aunque la es-
timación de los flujos de manera directa se considere puntal y localizada (en 
tiempo y espacio) representa la mejor posibilidad de estudiar y determinar 
el efecto de los procesos básicos en la interacción entre el océano y la atmós-
fera, así como su variabilidad temporal y espacial. En la siguiente sección se 
abordan brevemente algunos aspectos fundamentales y modelos conceptuales 
de importancia en la transferencia de gases entre el océano y la atmósfera, 
lo que permitirá enfocar la sección subsecuente a la descripción de algunas 
bases para la determinación de esos flujos. Este capítulo continúa con una 
descripción sintetizada de algunos resultados experimentales y finalmente con 
reflexiones sobre las posibles implicaciones en el clima y en el establecimiento 
de inventarios. 

Fundamentos y modelos conceptuales

El intercambio de gases entre el océano y la atmósfera se lleva a cabo princi-
palmente mediante los procesos de difusión molecular y difusión turbulenta. 
Las características físicas y químicas de las moléculas determinan la primera, 
misma que opera en escalas espaciales muy pequeñas, mientras que la inten-
sidad y escalas de los movimientos turbulentos determinan la segunda. 

Aunque en general la difusión turbulenta es mucho mayor que la molecu-
lar, muy cerca de la interfase, ya sea por debajo o por arriba de la superficie 
del mar, los movimientos turbulentos se inhiben a tal grado que la difusión 
molecular representa el agente dominante para la transferencia de gases. Lejos 
de la interfase la mezcla inducida por la turbulencia produce como resultado 
gradientes muy débiles de concentración de gases, mientras que en la región 
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más cercana a la interfase los gradientes son más intensos debido a la inhi-
bición de los movimientos turbulentos. De esta forma se origina un modelo 
conceptual general del proceso de transferencia de gases en el que la capa 
límite a ambos lados de la interfase se divide en una sub-capa interior difusiva, 
con gradientes de concentración intensos y donde la difusión molecular es el 
principal mecanismo de transferencia de gases, y una capa exterior turbulenta 
con gradientes débiles y difusión turbulenta como principal mecanismo de 
transferencia (fig. 1). Aunque la sub-capa difusiva es muy delgada compara-
da con la capa turbulenta, es allí donde se presenta la mayor resistencia a la 
transferencia de gases a través de la interfase. 

Figura 1. Representación esquemática del modelo conceptual general de la transferencia 
de gases. M = concentración del gas, α = coeficiente de solubilidad del gas, δ = ancho de la 

subcapa difusiva, a = aire y w = agua

Por otra parte, los coeficientes de difusión de los gases en el aire son del 
orden de 104 veces mayores que en el agua. Por lo tanto, el flujo de gases poco 
solubles en el agua es limitado por la resistencia que presenta la sub-capa difu-
siva de la fase líquida. En cambio, para los gases muy solubles, o que reaccionan 
rápidamente con el agua, la mayor resistencia al flujo se presenta en la sub-capa 
difusiva de la fase gaseosa. Los constituyentes principales del aire seco, entre los 
que figuran el O2 y el CO2, son representantes de la clase de gases cuya resistencia 
o limitación a la transferencia reside en la fase líquida; mientras que el vapor de 
agua corresponde a la clase de gases limitados por la fase gaseosa. 

Puesto que la densidad del agua es aproximadamente 800 veces mayor que 
la del aire, las propiedades del flujo de gases cuya transferencia está controlada 
por la sub-capa difusiva de la fase gaseosa pueden explicarse mediante el uso 



Generalidades del CO232 

de la teoría existente para describir el flujo sobre superficies sólidas (modelo 
clásico de flujo sobre paredes sólidas y porosas). Esta analogía puede consi-
derarse razonable especialmente bajo condiciones de viento débil, cuando la 
superficie no tiene perturbaciones. Sin embargo, mediante mediciones en el 
laboratorio se ha demostrado que la transferencia de H2O es más lenta (con 
un factor de 2) con respecto a las razones de evaporación establecidas para 
una superficie sólida (Ocampo-Torres et al. 1994), particularmente en casos 
de flujo laminar (viento débil).

El concepto de una sub-capa difusiva, en donde reside la resistencia al 
intercambio de gases entre el océano y la atmósfera, nos permite aún más 
postular otros tipos de modelos para describir el flujo de gases a través de la 
superficie del mar: modelos de longitud de mezcla y modelos de renovación 
superficial, por ejemplo. En general cualquier proceso que induce erosión 
de la sub-capa difusiva o un efecto de adelgazarla, produce indirectamente 
un incremento del flujo del gas a través de la superficie. En ambos tipos 
de modelos el agente que modifica el ancho de la sub-capa difusiva es la 
turbulencia, pero difieren en el mecanismo por el cual se genera la erosión 
o mezcla de la sub-capa. En los modelos de longitud de mezcla la turbulen-
cia se asocia con el gradiente vertical del flujo horizontal inducido por un 
esfuerzo tangencial sobre la superficie, y se basan en la existencia de una 
escala de longitud de mezcla íntimamente relacionada con la difusividad 
turbulenta. En los modelos de renovación superficial, en cambio, se supo-
ne que la turbulencia corresponde a pequeños remolinos que transportan 
periódicamente fluido hacia la superficie y la tasa de renovación (r) del 
fluido determina el flujo del gas al expresar la velocidad de transferencia 
(k) como k = (Dr)1/2, donde D representa la difusividad molecular del gas 
en consideración (Dankwerts 1951).

Los modelos conceptuales resultan muy útiles al estudiar procesos indivi-
duales y han proporcionado conocimiento sólido e ideas claras del papel de 
algunos parámetros fundamentales, como la diferencia de concentraciones 
entre el agua y el aire y la velocidad del viento. Sin embargo, todos los mo-
delos que se han descrito en la literatura representan una simplificación de 
los procesos que realmente ocurren en la naturaleza, por lo que no tienen la 
capacidad, ni se espera que la tengan, de explicar completamente la influen-
cia de los diversos procesos que determinan el flujo de gases a través de la 
superficie del mar. 

Algunos modelos pueden ampliarse incorporando conocimiento de las 
propiedades de difusión de gases en la sub-capa difusiva de la fase acuosa, 



La interacción entre el océano y la atmósfera 33

para lo que se requiere de estudios adecuados del efecto de las velocidades 
horizontales (fase acuosa) en la superficie, las cuales prácticamente no tienen 
restricciones en la región de interés. También se pueden incorporar cono-
cimientos sobre la inyección intermitente de energía por la rompiente del 
oleaje, sobre los procesos de renovación rápida de las aguas superficiales por 
olas y burbujas, y sobre el transporte de aire y burbujas hacia profundidades 
considerables (del orden de metros). En gran medida, estos procesos tienen 
una relación muy estrecha con la disipación de la energía del oleaje, lo que 
refleja la importancia de este fenómeno en la transferencia de gases como el 
CO2 entre el océano y la atmósfera.

Determinación de los flujos

Las primeras estimaciones del flujo de gases entre el océano y la atmósfera en 
términos globales se realizaron a partir de la intensidad de la fuente, tomando 
en cuenta la concentración de CO2 en la atmósfera, por ejemplo. Sin embargo, 
se ha demostrado que se obtiene una mejor estimación al considerar el flujo 
del gas (F) como el producto de una velocidad de transferencia (k), también 
denominada velocidad de pistón, y el gradiente de fugasidad del gas entre el 
aire y el agua (Δμ), expresando el flujo F = kΔμ. Comúnmente se prefiere des-
cribir al gradiente de fugasidad en términos de las concentraciones del gas en 
el agua (Mw) y en el aire (Ma), por lo que el flujo se expresa como F = k(Mw–α 
Ma), donde α es un coeficiente de solubilidad (Hasse y Liss 1980).

El uso de la velocidad de transferencia en el cálculo del flujo de gas in-
corpora la dependencia del flujo de factores como la difusión molecular y la 
viscosidad turbulenta, a través de una descripción en términos del número 
de Schmidt (Sc), ya que este número representa la razón entre la viscosidad 
cinemática y la difusión molecular del gas. A partir del uso de esta aproxi-
mación se propone que la velocidad de transferencia es proporcional a Sc-2/3 
en condiciones de flujo laminar, mientras que es proporcional a Sc-1/2 cuando 
el flujo es turbulento.

De forma similar a la descripción del flujo del gas en términos de la velo-
cidad de transferencia, éste se puede describir como F = ρ CF (Mz–Ms)(Uz–Us), 
donde ρ es la densidad del aire, U es la rapidez del viento y M es la concen-
tración del gas, y los subíndices z y s corresponden a una altura dada sobre 
el nivel del mar y a la superficie, respectivamente. Se introduce entonces un 
coeficiente de transferencia (CF) con el que se trata de incorporar la influencia 
de los procesos físicos relevantes (Donelan 1990). 
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El coeficiente de transferencia es análogo al número de Dalton para la 
transferencia de vapor de agua (DH2O) y en el caso del dióxido de carbono 
se le conoce como número de Dalton del CO2 (DCO2). El flujo de momento 
a través de la superficie del mar también se puede describir con un número 
adimensional, el coeficiente de arrastre (CD), con el que se trata de incorporar 
la contribución de los factores relevantes en la transferencia de momento.

La utilidad de estas aproximaciones al flujo de gas radica en que al conocer 
la forma aproximada de la velocidad de transferencia, ó del coeficiente de 
transferencia, y su dependencia con respecto a algunos parámetros ambienta-
les, es posible obtener una estimación del flujo a partir de las concentraciones 
del gas en el océano y en la atmósfera. Esto permite realizar predicciones y 
llevar a cabo simulaciones numéricas con el fin de establecer una climatología 
y tendencias del flujo del gas a largo plazo. Sin embargo, este cálculo es tan 
sólo una aproximación y se tiene el riesgo de subestimar la transferencia al 
no considerar todos los fenómenos relevantes y sus efectos, como la intensi-
ficación del flujo debida a las burbujas generadas por la rompiente del oleaje 
(Farmer et al. 1993).

Por tanto, uno de los objetivos más importantes en la investigación de la 
interacción entre el océano y la atmósfera, es la parametrización adecuada de 
los coeficientes de intercambio y de las velocidades de transferencia, es decir, 
la descripción de éstos como una función de su dependencia de procesos 
relevantes que pueden incorporarse como parámetros. Para ello es necesario 
medir de forma precisa y simultánea el flujo del gas y todos aquellos paráme-
tros o procesos que puedan influir en la transferencia, como la temperatura 
del aire y del agua, la presencia de burbujas, la velocidad del viento y el oleaje, 
entre otros.

El flujo del gas se puede determinar de forma indirecta con diversos 
métodos. Por ejemplo, normalmente se ha aprovechado la existencia de una 
perturbación en la concentración de ciertos gases con respecto a su estado 
natural, al estudiar algún gas que presenta un decaimiento radioactivo o 
uno que se consume o se libera debido a procesos biológicos. También se ha 
optado por introducir deliberadamente un gas con características especiales. 
En cualquiera de los casos, la transferencia del gas se determina al realizar un 
análisis del balance de masa y de las concentraciones del gas en la columna 
de agua. Sin embargo, al revisar los mecanismos físicos y químicos básicos, 
responsables de la transferencia de gases utilizados como trazadores, se 
distingue que los errores asociados pueden ser considerables si existe una 
dependencia incorrecta de la velocidad de transferencia con respecto a la 
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difusión molecular supuesta (Asher y Wanninkhof 1998), así como debido 
a la presencia de burbujas que inciden de forma significativa en la velocidad 
de transferencia (Farmer et al. 1993).

Sin duda alguna la forma más adecuada, aunque un tanto complicada, de 
medir el flujo del gas corresponde a una forma directa. Por definición esto se 
realiza al calcular en un periodo de tiempo razonable (típicamente de 20 o 30 
min), la correlación (COR) entre las fluctuaciones turbulentas de la compo-
nente vertical de la velocidad del viento (w) y las fluctuaciones simultáneas 
de la concentración del gas en consideración (m); es decir, F = ρ COR (wm), 
donde ρ es la densidad del aire.

Resultados experimentales

Mediante experimentos, tanto en el laboratorio como en el campo, ha sido 
posible describir detalladamente los coeficientes de intercambio para diversos 
componentes, dentro de los que destacan el CO2 y el vapor de agua. Con ello 
se ha adquirido el conocimiento específico de la influencia relativa de aspectos 
relevantes en la transferencia, tales como la rapidez del viento, la presencia de 
olas y la rompiente del oleaje que induce burbujas y turbulencia.

En particular, en estudios detallados de laboratorio se ha observado que el 
coeficiente de intercambio del CO2 (número de Dalton DCO2) presenta depen-
dencia de los procesos físicos asociados a diferentes regímenes de viento. En 
la figura 2 (reproducida de Ocampo-Torres et al. 1994) se observa que bajo 
condiciones de vientos débiles, menores a 3 m s-1, existe una disminución 
de DCO2 al aumentar la velocidad del viento. Este comportamiento del DCO2 
es característico de un fenómeno conocido como flujo liso, que se refiere a 
que la rugosidad superficial es lo suficientemente pequeña como para no 
perturbar el flujo del viento sobre ella. Cuando la velocidad del viento es de 
aproximadamente de 3 m s-1 se inicia la generación de olas que posteriormente 
alcanzan a perturbar el flujo del viento sobre la superficie y el DCO2 a presentar 
un aumento monotónico respecto a la velocidad del viento, inclusive en las 
condiciones de viento con velocidades máximas del experimento en las que se 
observaron olas rompiendo en un extremo del tanque del laboratorio utilizado 
(Ocampo-Torres et al. 1994).

En comparación, el coeficiente de transferencia para el vapor de agua 
(número de Dalton DH2O) presenta el mismo comportamiento en vientos dé-
biles, aunque en vientos mayores a 3 m s-1 pero menores que 12 m s-1 tiende 
a permanecer constante (fig. 3). Esto demuestra que las características del 
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intercambio de un gas ligeramente soluble en el agua (CO2) son diferentes a 
las de otros que son muy solubles (H2O), fundamentalmente debido a que los 
flujos dependen de las condiciones ambientales de la sub-capa difusiva de las 
fases acuosa para el CO2 y gaseosa para el vapor de agua. 

Al comparar DCO2 y DH2O (figs. 2 y 3) es importante hacer énfasis en 
que: (1) existe un mínimo común para condiciones de viento de aproxi-
madamente 3 m s-1 que corresponde al inicio de la generación de las olas; 
(2) la variación entre los valores máximos y mínimos de cada coeficiente 
representa un factor de cuatro para el CO2, mientras que para el vapor de 
agua es solamente dos; (3) el coeficiente de intercambio para el vapor de 
agua presenta un comportamiento prácticamente constante para un inter-
valo de velocidades entre 6 m s-1 y 12 m s-1; y (4) DH2O es aproximadamente 
100 veces mayor que DCO2. Es evidente que los procesos que controlan la 

Figura 2. Coeficiente de intercambio del flujo de CO2 en función de la velocidad del viento, 
obtenido a partir de mediciones detalladas en experimentos de laboratorio. Los cuadros 
representan los coeficientes obtenidos a partir del cambio en la concentración de CO2 
en el agua, mientras que los rombos a partir del cambio en la concentración en el aire. 

(Modificada de Ocampo-Torres et al. 1994)
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transferencia del CO2 no son los mismos que controlan la transferencia 
del vapor de agua.

En la figura 3 sobresale la gran variabilidad de las estimaciones de DH2O 
realizadas en el campo durante el experimento HEXMAX (Smith y Anderson 
1988) comparada con la de las realizadas en el laboratorio (Ocampo-Torres 
et al. 1994), fundamentalmente debido a que las condiciones ambientales en 
el laboratorio pueden ser controladas. La variabilidad natural en el océano y 
la influencia de los diversos procesos relevantes para la transferencia de gases 
imponen ese tipo de resultados.

A partir de cálculos directos del flujo de CO2 se intenta relacionar la ve-
locidad de transferencia con la velocidad de fricción del viento (u*) sobre la 

Figura 3. Coeficientes de intercambio del flujo de vapor de agua (círculos negros) en función 
de la velocidad del viento, obtenidos a partir de mediciones detalladas en experimentos 

de laboratorio. Los círculos blancos corresponden a los datos de Smith y Anderson (1988) 
obtenidos en el campo durante el experimento HEXMAX. Las líneas corresponden a los 

promedios obtenidos en diferentes campañas de medición: línea continua, HEXMAX; línea 
segmentada con dos puntos, Garratt y Hyson (1975); línea segmentada, Francey y Garratt 
(1978); línea punteada, Anderson y Smith (1981) y línea segmentada y punteada, Large y 

Pond (1982). (Modificada de Ocampo-Torres et al. 1994)



Generalidades del CO238 

superficie del mar (McGillis et al. 2001). Puesto que el coeficiente de arrastre 
(CD) presenta una relación directa con u* mediante CD = (u*/U)2, esto equivale 
a suponer que la velocidad de transferencia del CO2 posee una asociación con 
CD. Sin embargo, los resultados finalmente muestran que los procesos que 
gobiernan el intercambio de CO2 y el intercambio de momento no son los 
mismos e identifican una intensificación del flujo de CO2 debido a la presencia 
de burbujas más que al rompimiento del oleaje (McGillis et al. 2001). 

De forma análoga a la descripción de DCO2, CD presenta un comporta-
miento de flujo liso con vientos débiles y un incremento lineal con respecto 
a la rapidez del viento bajo condiciones de vientos moderados (Smith, 1988). 
Sin embargo, en mediciones directas del flujo de momento realizadas en el 
Golfo de Tehuantepec (García 2006) se detectan valores de CD mayores que 

Figura 4. Coeficiente de arrastre en función de la velocidad del viento, obtenido a partir 
de los cálculos directos realizados en el Golfo de Tehuantepec durante 2005 (García 

2006). Cada punto es una estimación que representa 30 minutos en la correlación de las 
fluctuaciones turbulentas. El promedio de las observaciones para cada intervalo de 1 m 
s-1 se indica con rombos y las barras representan +/- una desviación estándar. La línea 

segmentada representa la solución para un flujo liso y la línea continua la parametrización 
de Smith (1988).



La interacción entre el océano y la atmósfera 39

los estimados para un flujo liso (fig. 4) y se demuestra que el proceso domi-
nante con vientos débiles es la presencia de oleaje generado por tormentas 
lejanas (oleaje libre y relativamente largo, con longitud de onda de 300 m 
aproximadamente). Bajo condiciones de vientos moderados a intensos, se 
presenta una intensificación de CD respecto a las descripciones realizadas por 
otros autores, que se sugiere responde a la influencia de la propagación del 
oleaje libre en dirección opuesta al viento local y a la interacción de esas olas 
largas con las olas relativamente cortas generadas localmente. La influencia 
de los procesos dinámicos ante la presencia de interacciones entre oleaje de 
diversas características en el intercambio de CO2 en general, y en esta zona 
en particular, es un tema que aún está por abordarse.

Es importante hacer notar que aunque el Golfo de Tehuantepec sea una 
región muy particular, al describir fenómenos en esa zona que puedan ser 
importantes para el cálculo de DCO2 se intenta avanzar en el conocimiento 
acerca de los aspectos básicos de la transferencia entre el océano y la atmósfera. 
Se aprovecha una cierta zona en particular para alcanzar un entendimiento 
detallado en respuesta a procesos cuyo efecto se puede aislar y determinar su 
influencia en el comportamiento de los coeficientes de intercambio. 

Implicaciones en el clima, inventarios y 
variabilidad espacial y temporal

Es indiscutible que el gran interés en el estudio de las interacciones entre el 
océano y la atmósfera surge de la necesidad de adquirir la capacidad de conocer 
con antelación las implicaciones en el clima de nuestro planeta. Los aspectos 
físicos de esas interacciones se consideran de primordial importancia, por lo 
que es necesario un conocimiento y entendimiento profundo de los procesos 
físicos, químicos y biológicos para incorporarlos en los procedimientos numé-
ricos, con lo que se obtendrá una forma conveniente de predecir el ambiente 
del futuro y el impacto de las actividades humanas en su evolución.

A partir de modelos ilustrativos de emisiones antropogénicas que se 
presentaron en el reporte de 1995 del Panel Intergubernamental sobre el 
Cambio del Clima, se han realizado simulaciones numéricas para deter-
minar la respuesta del ciclo del carbono en el océano ante un escenario de 
calentamiento global. 

Los primeros resultados utilizando modelos acoplados entre el océano 
y la atmósfera demuestran la posibilidad de cambios sustanciales en el flujo 
de CO2 hacia el océano del hemisferio sur (Sarmiento et al. 1998). De forma 
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similar, Sarmiento y Le Quéré (1996) determinaron una reducción en el flujo 
de CO2 hacia el océano en un escenario de décadas y siglos, al suponer una 
atmósfera que incrementa su concentración de CO2 continuamente, así como 
su temperatura puesto que el CO2 es considerado como uno de los principa-
les causantes del efecto invernadero. La razón principal de la reducción del 
flujo hacia el océano radica en el debilitamiento o colapso de la circulación 
termohalina global. De acuerdo con sus resultados el decaimiento del flujo 
de CO2 hacia el océano corresponde a un 21% en 70 años, 27% en 100 años y 
hasta 38% en 350 años. Se demuestra una vez más la relevancia de los procesos 
físicos en la transferencia de CO2 aunque generalmente las estimaciones de 
gran escala evitan, por razones de recursos computacionales y tiempo, in-
corporar esquemas en los que se atienda la variabilidad y procesos de escalas 
relativamente pequeñas que son los que finalmente controlan la transferencia 
entre el océano y la atmósfera. 

Por otra parte, aunque con la utilización de parametrizaciones del coefi-
ciente ó de la velocidad de transferencia se puede estimar en forma general 
el flujo de CO2 para la formulación de inventarios en escalas regionales y 
globales, es importante considerar que el resultado obtenido de este proceso 
depende fuertemente de la forma de la parametrización utilizada. Por ejemplo, 
al utilizar diferentes expresiones para la velocidad de transferencia, el flujo 
total de CO2 hacia el océano varía entre 1.1 PgC año-1 y 3.3 PgC año-1, donde 
Pg es igual a 1015 g (Donelan y Wanninkhof 2002).

En México existen regiones marinas con características oceanográficas úni-
cas e individuales, por lo que se considera indispensable realizar un inventario 
confiable incorporando cálculos y estimaciones con los que se representen 
los aspectos principales de cada una de ellas. Las celdas que representan esas 
regiones tienen su propia variabilidad (espacial y temporal) y la conectividad 
entre ellas sugiere una variabilidad espacial de escalas mayores. Con el fin 
de establecer inventarios confiables se sugiere la realización de mediciones 
sistemáticas de los flujos mediante métodos directos, no solamente para 
abordar con certeza la descripción de la variabilidad temporal, sino también 
para alcanzar un mejor entendimiento de la influencia de los procesos fun-
damentales que intervienen en el control de los flujos.
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