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Resumen 

 

El estudio de la estructura y dinámica de la capa de mezcla oceánica es importante para 

entender los procesos de interacción océano-atmósfera que suceden en la capa superficial, 

es fundamental el contenido de calor oceánico, el cual determina en gran medida el clima 

global. En este estudio se analiza la profundidad de la capa de mezcla oceánica (MLD) en 

la Cuenca del Pacífico Colombiano a partir de perfiles de alta resolución de salinidad y 

temperatura del modelo de reanálisis global GLORYS2V4 entre 1993 y 2015. Se encontró 

que la MLD oscila entre los 10 y 32 m dentro del ciclo anual, con menores profundidades 

en el invierno boreal. En los eventos climáticos El Niño y La Niña se evidenció una mayor 

profundización de la MLD en consecuencia de la disminución de la intensidad de los 

vientos y la profundización de la termoclina en la región de Panama Bight. La variabilidad 

de la MLD esta influencia por la migración de la Zona de Convergencia Intertropical 

(ZCIT) que modifica la estacionalidad de los vientos, la ocurrencia de eventos de surgencia 

y las precipitaciones.  

 

 

 

Palabras claves: capa de mezcla oceánica, Cuenca Pacífica colombiana (CPC), ENOS, 

ZCIT, TSM, boyas, modelo de reanálisis. 
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1 
Introducción 
 

La capa superficial de los océanos juega un papel fundamental en el sistema climático 

global (Dong et al., 2007). En esta capa hay una constante transferencia de energía, masa y 

momento entre la atmósfera y el océano. En el océano se distinguen principalmente dos 

capas: la capa de mezcla superficial y la capa profunda. El límite  que separa ambas capas 

se conoce como la termoclina. La capa de mezcla (CM) en su definición más simple es una 

zona cuasi-homogénea en donde no hay variaciones de la densidad debido a las pocas 

modificaciones en la temperatura y la salinidad (Sprintall & Tomczak, 1992).  

La energía necesaria para mantener activa esta capa proviene del viento y la mezcla 

convectiva producida por flujos de flotabilidad. El viento no sólo mezcla la capa superior 

sino que causa advección superficial, debido a los esfuerzos cortantes que mezclan la 

columna de agua y a su vez generan turbulencia. La mezcla convectiva debida al 

enfriamiento y la evaporación pueden profundizar la capa de mezcla superficial. El 

mecanismo inhibidor de la mezcla superficial es la estratificación de la CM causada por el 

calentamiento superficial y las precipitaciones (Sprintall & Tomczak, 1992).  

Las estimaciones de la profundidad de la CM (MLD - Mixed Layer Depth, por sus siglas en 

inglés) y sus variaciones temporales son importantes en la calibración, validación de 

modelo numéricos y en la predicción climática (Ferrari & Boccaletti, 2004; Grodsky & 

Carton, 2001). Según De Boyer Montégut et al., (2004), entender la relación de la MLD 

con los procesos climáticos es primordial para la validación de parámetros requeridos en el 

desarrollo de los modelos globales de circulación oceánica (OCGM, por sus siglas en 

inglés), en términos asociados a la turbulencia (Kara et al., 2010) y en el cálculo del 

balance de calor (Wang & McPhaden, 2000). Este último juega un papel fundamental en el 

entendimiento del contenido de calor oceánico, que determina en gran medida el clima 

global.  

Las variaciones en el calor almacenado en esta capa superficial producen flujos de energía 

asociados a procesos de escala planetaria, tales como los eventos El Niño-La Niña 

Oscilación Sur (ENOS) o a escala regional como la generación/evolución de huracanes y 

tormentas tropicales. Por ejemplo, una capa de mezcla profunda es uno de los requisitos 

que necesita un huracán para mantener su trayectoria ya que permite la retroalimentación 

de calor que este absorbe de ella (Elsberry et al., 1976; Mei & Pasquero, 2013; Fu et al., 

2014). 
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La CM también juega un papel fundamental en el intercambio de gases entre el océano y la 

atmósfera. El mecanismo de transferencia está regulado por la turbulencia y la velocidad 

del viento (Siegenthaler & Sarmiento, 1993; Jacobson, 2001; Wang et al., 2015). Estos 

gases son importantes en procesos biogeoquímicos, biológicos y físicos. Actualmente, uno 

de los temas climáticos más estudiados es la transferencia de gases de efecto invernadero, 

como el dióxido de carbono, al océano y su implicación en la acidificación de los océanos 

en un marco del calentamiento global (Orr et al., 2005; Doney et al., 2009; Liu et al., 2014; 

Manzello et al., 2014). 

La variabilidad de la CM puede controlar la tasa de fotosíntesis y respiración de las 

poblaciones de fitoplancton, inhibiendo especialmente los afloramientos de las algas 

(Jackson, 2008). La presencia del plancton sobre la superficie del agua cambia la 

profundidad de penetración de la radiación solar y por lo tanto, la profundidad en la que 

puede ser absorbido el calor del sol. Esta presencia cambia la forma en que la CM se 

desarrolla, generando gran impacto sobre la red trófica (Johnston & Rudnick, 2009). 

Estudios como el de Behrenfeld & Boss (2014) muestran escenarios donde los cambios en 

la CM afectan las concentraciones y poblaciones de fitoplancton incidiendo sobre la 

biomasa presente del océano. En consecuencia, el estudio de la CM es fundamental ya que 

la productividad biológica tiene una relación directa con los ciclos biogeoquímicos 

oceánicos (Polovina et al., 1995). 

A pesar de la importancia de determinar la CM aún existe un vacío de información a nivel 

regional. A escala global se han desarrollado trabajos como los de Obata et al., (1996); 

Monterey & Levitus (1997); Kara et al., (2000); De Boyer Montégut et al., (2004). Sobre el 

océano Pacífico se cuenta con las publicaciones de Thompson, (1976); Schneider & Müller, 

(1990); Lukas & Lindstrom, (1991); Brainerd & Gregg, (1995); Ando & McPhaden, 

(1997); Sprintall & Roemmich, (1999); Suga et al. (2004). Sin embargo, en la Cuenca del 

Pacífico Colombiano (CPC) sólo algunos trabajos han considerado el estudio de la CM 

(Cabrera, 1992; Villegas, 2003; Devis-Morales, 2009; Navia et al., 2015; Navia, 2016). 

Estos estudios presentan parte de su variabilidad, en periodos determinados y para áreas 

específicas del Pacífico colombiano. 

Teniendo en cuenta la importancia de la CM, considerando los pocos estudios existentes en 

el Pacífico colombiano y la creciente disponibilidad de información de alta resolución 

espacio-temporal, en la presente investigación se plantea la caracterización de la variación 

estacional de la CM y de los forzantes que dan lugar a sus variaciones espaciales dentro del 

ciclo anual usando bases de datos oceánicas y atmosféricas. Este estudio de línea base será 

una herramienta fundamental para futuros proyectos de investigación oceanográfica en el 

Pacifico colombiano, tales como procesos de interacción océano-atmósfera, balance de 

calor y sal, predicción y modelación oceánica/climática, entre otros.  
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1.1 Marco teórico 

Los primeros metros del océano se ven influenciados directamente por la energía solar. 

Esto funciona como mecanismo activo de transferencia de energía entre el océano y la 

atmosfera, debido a que la radiación solar se absorbe en la capa superficial. Esto activa las 

variaciones estacionales de la temperatura superficial del mar (TSM). Así mismo, la 

atmósfera transfiere momento (cantidad de movimiento) al océano mediante el esfuerzo 

que ejerce el viento sobre la capa oceánica superficial, que a su vez responde a este 

forzamiento con una intensa mezcla y con la formación de olas. El contenido de calor 

almacenado y la intensidad del viento explican los intercambios de energía que se dan entre 

la capa superficial de los océanos y la atmosfera (Wang & McPhaden, 2000). 

El proceso de mezcla oceánica se debe a dos factores principales: la intensidad del viento y 

la convección. Cuando el viento sopla sobre la superficie de los océanos, se genera una 

turbulencia que mezcla el agua y por lo tanto, las propiedades termohalinas son 

aproximadamente uniformes en los primeros metros. El límite inferior en la capa de mezcla 

mezclada está marcado por la picnoclina una región de transición fuertemente estratificada. 

Al viento, además se le atribuye gran parte de la cizalla vertical y la variación de la 

profundidad de la capa de mezcla (Chelton et al., 2000). 

El mecanismo que explica la fuerte mezcla vertical en esta capa es la turbulencia. Esto 

incluye una combinación de: la turbulencia mecánica, la difusión turbulenta y la turbulencia 

convectiva (Sprintall & Cronin, 2001). La turbulencia mecánica se produce debido a la 

cizalla o esfuerzo cortante generado por el campo de corrientes inducido por el viento. En 

cambio, la turbulencia convectiva es debida al enfriamiento de la superficie del mar 

causado por perdidas de calor debido a los flujos de calor latente y calor sensible en la 

interface océano-atmósfera. 

1.1.1 Factores que influyen en la profundidad de la capa de 

mezcla 

La profundidad de la CM se debe a diversos factores físicos, como son el esfuerzo del 

viento en la superficie del mar; las fluctuaciones de flotabilidad inducidas por intercambio 

de calor y masa (precipitación/evaporación) y los aportes de los ríos (Figura 1). La escala 

vertical de los procesos de mezcla está definida por la profundidad de la picnoclina, la cual 

actúa como una barrera contra los procesos de mezcla turbulenta (Brainerd & Gregg, 1995). 

La turbulencia generada por el viento en la superficie disminuye al aumentar la 

profundidad, disipándose de esta manera la energía aportada a la capa superficial del 

océano. El transporte de Ekman, mecanismo es la causa de los eventos de surgencia costera 

y productividad biológica, está relacionado con la disipación vertical de la energía 

producida por el viento (Johnston & Rudnick, 2009). El transporte de Ekman provoca 
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convergencias y divergencias del agua en la parte superior, induciendo depresiones 

(hundimientos) y ascensos (surgencia) en la columna de agua, que llegan a modifican la 

profundidad de la MLD (Kessler, 2006).  

 

Figura 1. Esquema general de los procesos físicos que influencian la profundidad de la 

capa de mezcla. Modificado de Wells (2011). 

Por su parte, las corrientes pueden generar cizallamiento en la parte inferior de la CM y 

permiten advección de calor. Este último aspecto es relativamente débil debido a que la 

turbulencia tiende a homogeneizar toda la CM (Ferrari & Boccaletti, 2004; Johnston & 

Rudnick, 2009). Por esta razón, a las corrientes se les suele atribuir pocos cambios 

significativos sobre la CM. No obstante, por debajo de esta profundidad tienen gran 

relevancia en los procesos físicos al interior del océano. 

Los primeros estudios de CM fueron realizados por Kraus & Turner (1967) quienes 

relacionan la época de invierno con un enfriamiento de la capa superficial, debido a la falta 

de radiación solar. Trabajos posteriores empiezan a incluir los efectos de la cobertura de 

nubes e intensidad del viento para determinar la CM en todas las regiones del océano. 

Posteriormente, Price & Pinkel (1986) y Woods & Barkmann (1986) propusieron 

metodologías para definir la CM, señalando que una de las dificultades que se tiene 

respecto a su cálculo preciso es la determinación de la turbulencia, ya que para esto se 

deben utilizar parametrizaciones complicadas y modelos experimentales. 

Posteriormente, los cálculos la CM son utilizadas en aplicaciones geofísicas (Galperin et 

al., 1988; Kantha & Clayson, 1994), en parametrizaciones de modelos oceánicos (Smith & 

Hess, 1993) y en modelos biogeoquímicos (Fasham et al., 1990). Así como en una variedad 

de estudios que se fueron desarrollando con los avances tecnológicos y la disponibilidad de 

información de alta resolución. 
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En la determinación de la CM existen diferentes aproximaciones para realizar su cálculo. 

Algunos estudios utilizan el criterio basado en la temperatura, también conocida como capa 

isotermal (CI) y otros consideran el criterio basado en la densidad, que incluye además el 

efecto de la salinidad sobre esta capa. En cada uno de estos criterios se consideran los 

cambios críticos en los gradientes de estas variables. Thompson (1976) utilizó como 

indicador un cambio vertical en la temperatura con respecto a la temperatura superficial del 

mar (TSM) de hasta 0.2°C (ΔT=0.2°C). Este autor encontró una correlación positiva entre 

los perfiles de temperatura observados y los predichos para el cálculo de la CI.  

Por su parte, Monterey & Levitus (1997) utilizaron como indicador ΔT=0.5°C y una 

diferencial vertical de densidad de ∆ρ = 0.125 kg/m3 basándose en la climatología del 

World Ocean Atlas (1994). Para su estimación utilizaron perfiles promediados e 

interpolados. Posteriormente, Kara et al. (2000) proponen un método para determinar la CI 

para ser aplicado en la mayoría de los océanos. Para esto definen las profundidades críticas 

en un área específica tomando en cuenta un valor de la variable de referencia. En ese 

estudio, en el Pacífico Norte, se usó un ΔT=0.8°C donde se incluyeron además, los efectos 

de la salinidad sobre la capa superficial. 

1.2 Objetivos 

1.3.1   General 

▪ Caracterizar la variabilidad estacional de la profundidad de la capa de mezcla 

oceánica en la Cuenca del Pacífico Colombiano (CPC). 

 

1.3.2   Específicos  

▪ Definir un criterio óptimo para la estimación del espesor de la capa de mezcla 

superficial para el Pacífico colombiano. 

▪ Describir las variaciones estacionales de la temperatura, salinidad, vientos, Bombeo 

de Ekman, la precipitación, y su influencia en la profundidad de la capa de mezcla 

en el Pacífico colombiano. 

▪ Relacionar el efecto de los eventos ENOS (El Niño y La Niña) sobre el ciclo 

estacional de la capa de mezcla. 
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2 
Datos y métodos  

2.1  Área de estudio  

La Cuenca del Pacífico Colombiano (CPC) se encuentra en la región oceánica denominada 

Panama Bight, ubicada en el extremo oriental del Pacífico ecuatorial, entre las zonas 

marítimas y costeras de Panamá, Colombia y Ecuador, entre los 77°40’ y 84°00’ de 

longitud oeste y los 01°30’ y 07°10’ de latitud norte (Figura 2). La temperatura promedio 

del aire para la zona costera es de 25.6°C y valor promedio anual de humedad relativa del 

89% (Devis-Morales et al., 2002). En la región, el régimen macromareal es de tipo 

semidiurno con un rango que puede sobrepasar los 4 m (Peña & Pinilla, 2002). Esta cuenca 

se encuentra en una región de bajas presiones atmosféricas donde convergen los vientos 

alisios del noreste y el sureste, que determinan la llamada Zona de Convergencia 

Intertropical (ZCIT).  

El clima en esta área se caracteriza por vientos con direcciones variables y generalmente 

débiles, con magnitudes que oscilan entre 2 m s-1 y 8 m s-1 (Chelton et al., 2000). La 

presencia de los vientos cálidos del noreste, permiten el establecimiento de una de las tasas 

de pluviosidad más altas del mundo (Riascos & Urban, 2002) que oscila entre los 8.000 y 

13.000 mm en promedio anual (Eslava, 1993). En la zona se presentan dos condiciones 

estacionales, que corresponden a las épocas seca y húmeda, como consecuencia del 

desplazamiento meridional de la ZCIT (Malikov & Camacho, 1998). 
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Figura 2. Región del Panama Bight. La batimetría (en m) corresponde a datos batimétricos 

de GEBCO-2019. Las estrellas muestran la ubicación de las boyas Argos usadas para la 

validación del modelo.  

Durante los primeros meses del año, predominan los vientos alisios del noroeste, con 

intensidades promedio entre 5 y 7 m s-1, los cuales al ingresar al Pacífico ecuatorial oriental 

a través del istmo de Panamá, se intensifican formando el chorro de Panamá (Panamá Jet) 

que modula las condiciones oceanográficas y atmosféricas en la región. Durante el segundo 

semestre los vientos provienen del sur y del suroeste debido a que la ZCIT se ubica en su 

posición más septentrional (Amador et al., 2006; Devis et al., 2008). Esto determina 

condiciones tipo monzón en las costas de Colombia que modifican las características 

metoceánicas regionales (Poveda & Mesa, 2000), favoreciendo los procesos convectivos de 

mesoescala (Maddox, 1980). Estos vientos combinados con el calentamiento superficial del 

Pacifico dan origen a una corriente de chorro de bajo nivel, denominada Chorro del Chocó 

(Chocó Jet) responsable de la fuerte advección de humedad desde el océano Pacífico hacia 

el interior de Colombia (Poveda & Mesa, 1999). 

Además de dominar la variabilidad climática de la región, la ZCIT influye en la dinámica 

marina a través del campo de vientos (Díaz et al., 2008; Devis-Morales, 2009). El chorro de 

viento de Panamá causa un giro ciclónico, divergencia de la capa superficial y surgencias, 

favoreciendo el enfriamiento de la superficie y el ascenso de la capa de Ekman durante 

invierno boreal. Mientras que la influencia del Jet del Chocó genera un giro anticiclónico y 

consecuente convergencia, que da lugar al hundimiento de la capa de Ekman durante los 

meses de verano y otoño boreal (Devis-Morales et al., 2008). La surgencia se presenta de 

manera principal alrededor de los 3°N, 82°W. Esta situación causa que la migración de la 
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ZCIT sea considerada como el modulador estacional más importante de las fluctuaciones 

climáticas de la región (Montealegre & Pabón, 2000). 

En particular, en el Panama Bight se presentan variaciones interanuales asociadas a la 

ocurrencia de El Niño-La Niña Oscilación Sur (ENOS). La fase cálida es llamada El Niño y 

la fase fría La Niña. Durante la fase cálida, el Pacífico tropical oriental se caracteriza por 

anomalías positivas de la temperatura superficial del mar (TSM) y del nivel del mar 

(Bjerknes, 1969). Condiciones inversas ocurren durante la fase fría de La Niña. Estos 

eventos afectan la variabilidad que se presenta sobre el Pacífico tropical oriental y 

occidental. 

Este proceso de interacción océano-atmósfera interanual, genera una disminución de la 

productividad primaria regional y tiene efectos perjudiciales sobre la supervivencia, 

reproducción y distribución de organismos superiores a nivel trófico (Ballance et al. 2006; 

Fiedler & Talley, 2006). Las variaciones de temperatura, estratificación y productividad 

asociadas con los eventos ENOS se han registrado ampliamente en la región del Pacífico 

tropical oriental (Wyrtki, 1975; Wang & Fiedler, 2006) y Panama Bight (Forsbergh, 1969; 

Cabrera, 1992; Villegas, 2003; Devis-Morales, 2002, 2009; Devis-Morales et al., 2008; 

Pedraza, 2006). 

 2.2  Datos y métodos  

2.2.1   Datos 

A continuación se presenta el resumen de la información utilizada en este este estudio 

(Tabla 1). Luego se discute en detalle las características de la información utilizada. 

Tabla 1. Resumen de las bases de datos utilizadas. tempz: perfil vertical de temperatura, 

saltz: perfil vertical de salinidad; u10, v10, componente zonal y meridional del viento (m/s-

1) referido a 10 m sobre el nivel del mar; evp: tasa de precipitación (cm dia-1) pr: tasa de 

precipitación (mm dia-1); temp y salt: temperatura (°C) y salinidad medida por las boyas 

3901261, 3901263 y 3901264.  



 

9 
 

 

Producto Variable Inicio Término Resolución 

espacial 

Resolución 

temporal 

GLORYS2V4 tempz, saltz 1993/01/01 2015/12/31 25 km Diaria 

ERA-I u10, v10 1993/01/01 2015/12/31 25 km 12 horas 

ERA-5 evp 1999/01/01 2015/12/31 31 km 3 horas 

TRMM pr 1999/01/01 2015/12/31 25 km Diaria 

Boya  3901261  

Boya  3901263 

Boya  3901264         

temp, salt 

 

2011/01/01 

 

2015/12/31 

 

 1 hora 

 

 

• Reanálisis oceánico GLORYS2V4  

El sistema de reanálisis oceánico global (GLORYS2V4) se basa en el modelo NEMO v3.1 

(Nucleus for European Modelling of the Ocean) el cual resuelve las ecuaciones primitivas 

del Modelo de Circulación Oceánica General (OGCM) para un área comprendida entre 

180°W y 180°E y 77°S a 90°N. Usa el esquema ORCA025-LIM con 75 niveles verticales, 

con una resolución más fina cerca de la superficie (~1 m en la superficie; 22 niveles en los 

primeros 100 m). El modelo NEMO v3.1 usa un paso de cálculo de 1080 segundos, es 

decir, cada 18 minutos hace una simulación (corrida). Detalles de la información y de las 

configuraciones utilizadas en el reanálisis GLORYS2V4 están disponibles en su página de 

Internet: https://www.mercator-ocean.fr/en/science-publications/glorys/. 

• Reanálisis atmosférico ERA-Interim (ERA-I)  

Reanálisis atmosférico global (ERA-Interim) que abarca desde 1979-2015, es actualizado 

de manera continua y en tiempo real por el European Centre for Medium-Range Weather 

Forecasts (ECMWF). El sistema de asimilación usado para producir este producto se basa 

en la versión 2006 del IFS (Cy31r2). Este sistema incluye el análisis variacional en 4 

dimensiones (4D-Var) con una ventana de análisis de 12 horas. La resolución espacial de 

los datos es de aproximadamente 25 km (T255 espectral) en 60 niveles verticales desde la 

superficie hasta los 0.1 hPa. Detalles del modelo de pronóstico, método de asimilación de 

los datos y fuentes de información utilizadas son discutidas en Dee et al., (2011). Los datos 

son de libre acceso y pueden ser descargados a través de la página de Internet de ECMWF: 

http://apps.ecmwf.int/datasets/data/interim-full-daily. 

• Reanálisis atmosférico ERA 5 

ERA5 es el reanálisis de quinta generación del ECMWF. Este proporciona varias mejoras 

en comparación con ERA-I, como detallan Hersbach y Dee (2016). Este reanálisis inicia en 

https://www.mercator-ocean.fr/en/science-publications/glorys/
http://apps.ecmwf.int/datasets/data/interim-full-daily
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1979 hasta la actualidad. Proporciona estimaciones por hora de una gran cantidad de 

variables climáticas atmosféricas, terrestres y oceánicas utilizando un esquema de 

asimilación de cuatro dimensiones (4D-var) más avanzado. Este usa el sistema de 

asimilación versión 2016 del IFS (Cy 41r2). La resolución espacial de los datos es de 

aproximadamente 9 km en 137 niveles verticales desde la superficie hasta los 0.01 hPa.  

• The Tropical Rainfall Measuring Mission (TRMM) 

Las observaciones satelitales de precipitaciones TRMM, con los 5 instrumentos abordo 

(incluyendo el TMI) fueron puesto en órbita en noviembre 1997 y desde entonces mide las 

precipitaciones así como la TSM, la velocidad del viento superficial, el vapor de agua en la 

columna y el agua líquida en las nubes (Bilanow & Slojkowski, 2006; Huffman et al., 

2007). La versión utilizada de los datos TMI es la v7, la cual cuenta con una resolución 

espacial de 0.25°. Los datos de TMI son de acceso libre a través de la página del 

Laboratorio de Procesos Atmosféricos de Mesoescala de la NASA (Goddard Space Flight 

Center’s Mesoscale Atmospheric Processes Laboratory and PPS). 

http://www.remss.com/missions/tmi. 

• Boyas ARGO 

Los datos de estas boyas están disponibles de manera libre y son obtenidos de la página de 

Internet del Experimento de Asimilación de Datos Oceánicos Globales de Estados Unidos 

(USGODAE) del Centro de datos globales de Argo (GDAC). Se usaron los datos del modo 

“delayed-time” los cuales cuentan una resolución vertical de los perfiles de 10 m en los 

primeros 200 m de profundidad, la cual es la profundidad más usada para la identificación 

de la capa de mezcla (Sato et al., 2006). Esta información será utilizada para validar los 

perfiles de temperatura y salinidad del reanálisis GLORYS2V4. Las posiciones geográficas 

de las boyas utilizadas se observan en la Figura 2. Esta información se encuentra disponible 

de manera gratuita en su página de Internet: http://www.argo.ucsd.edu/. 

2.2.2   Metodología  

2.2.2.1  Validación de los datos de reanálisis 

Se procedió a validar los datos del reanálisis GLORYS2V4 en la CPC con datos in situ de 

las boyas Argo, comparando los perfiles de temperatura y salinidad en los primeros 100 

metros de profundidad. Posteriormente, se calcularon los estadísticos para analizar el 

desempeño del modelo, calculando el RMSE (raíz cuadrada media del error) y el BIAS 

(sesgo), de acuerdo con las siguientes expresiones: 

𝑅𝑀𝑆𝐸 = √
1

𝑁
∑ 𝑋𝑜𝑏𝑠

𝑖𝑁
𝑖=1 − 𝑋𝑚𝑜𝑑

𝑖      (2.1.1) 

http://www.remss.com/missions/tmi
http://www.argo.ucsd.edu/
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𝐵𝐼𝐴𝑆 =
1

𝑁
∑ (𝑋𝑜𝑏𝑠

𝑖 − 𝑋𝑚𝑜𝑑
𝑖𝑁∑

𝑖=1      (2.1.2) 

donde 𝑋𝑜𝑏𝑠 son los datos observados y 𝑋𝑚𝑜𝑑 los modelados y N es el número de 

observaciones. Además, se calculó el coeficiente de correlación de Pearson (r).  

𝑟 =
𝐶𝑜𝑣(𝑥,𝑦)

𝜎𝑥𝜎𝑦
                            (2.1.3) 

donde 𝜎𝑥 y 𝜎𝑦 son las desviaciones estándar de las series x e y respectivamente y 𝑐𝑜𝑣(𝑥, 𝑦) 

es la covarianza asociada a ambas series. 

En la Figura 3, se muestran los valores de los estadísticos calculados y el análisis de 

correlación, donde se observa que el modelo representa adecuadamente las observaciones 

para realizar los análisis propuestos. En las estaciones estudiadas (boyas 3901261, 3901263 

y 3901264) se denota que las correlaciones encontradas para la salinidad (r > 0.85) y la 

temperatura (r > 0.7) son significativas. Se observa que los datos modelados tienen la 

misma tendencia y algunos desfases (sobre-estimaciones) con respecto a los valores de la 

salinidad in situ, especialmente en la boya 3901264 donde el RMSE es alto (10.68).  
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Figura 3. Diagrama de dispersión resultante entre la temperatura y salinidad del reanálisis 

(GLORYS2V4) y el observado (Boyas Argo). En la parte superior izquierda se muestra el 

coeficiente de correlación (r), BIAS: sesgo (%) y RMSE: raíz cuadrática media del error. 

 

Se evidencia que el modelo tiende a subestimar las observaciones registradas in situ para la 

temperatura y sobreestimar en la variable salinidad, (Figura 3 y 4). Las desviaciones en la 

zona sur y central de la cuenca para ambas variables pueden deberse a condiciones locales 

o la diferencia en la escala temporal del modelo vs boyas. Los valores del RMSE y BIAS 

indican que el modelo puede ser utilizado para representar las condiciones del océano en 

esta cuenca y por tanto ser usado para el estudio de la capa de mezcla.  

 

Figura 4. Perfiles de salinidad (fila superior) y temperatura (fila inferior) para distintas 

áreas de la CPC. La línea azul hace referencia a los datos in situ (boyas Argo) y la roja al 

modelo (GLORYS2V4).  
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2.2.2.2  Determinación de la profundidad de la capa de mezcla 

Para determinar la profundidad de la capa de mezcla (MLD) y la profundidad de la capa 

isotermal (ILD) se utilizó la metodología descrita por Kara et al., (2000). Escogiendo los 

ΔTθ 0.1, 0.2, 0.3, 0.4 y 0.5°C.  

Para el caso de MLD, inicialmente se calculó la densidad potencial, se escogió la densidad 

potencial de referencia de 10 m (Tref) y posteriormente se definió el valor ΔTθ más 

adecuado para los perfiles, para el cálculo se utilizó el criterio de la densidad, de acuerdo 

con la siguiente expresión: 

    𝑀𝐿𝐷 = 𝜎𝑡(𝑧 = 0) +
𝜕𝜎𝑡

𝜎𝑧
𝛥𝑇    (2.1.4) 

Donde σt es la anomalía de densidad potencial (ρ-1000) y ∆T es el incremento de la 

temperatura. En este estudio utilizaron distintos valores de ∆T hasta encontrar su valor 

óptimo que mejor representara la MLD. El análisis visual del quiebre de los perfiles, 

cuando la curva deja de ser vertical con respecto al valor dado por las estimaciones con los 

diferentes criterios permiten identificar el valor del criterio óptimo de la MLD (Figura 5). 

 Por otra parte, la ILD se determinó de acuerdo a la siguiente expresión: 

𝐼𝐿𝐷 =
𝜕𝑇

𝜕𝑧
≤ 𝛥𝑇       (2.1.5) 

donde 
𝜕𝑇

𝜕𝑧
 es el cambio de la temperatura respecto a la profundidad. Del mismo modo que la 

elección del valor adecuado de MLD, se utilizaron distintos valores de ∆T hasta encontrar 

su valor óptimo que representara la profundidad de la capa isotermal en la región de 

estudio. Para calcular la densidad del agua de mar se usaron los algoritmos de cómputo de 

las propiedades termodinámica del agua de mar (IOC, SCOR & IAPSO, 2010).  

Para determinar el valor óptimo, se realizó un análisis visual de numerosos perfiles de 

densidad de manera aleatoria para distintas épocas climáticas con los diferentes ΔTθ.  

El umbral seleccionado es el que más se ajusta a estos perfiles, siendo el punto de 

quiebre (termoclina) la referencia para su selección. 

En general se observó que, para la MLD el valor de 0.1°C exhibe valores superficiales en 

los periodos de mayo a septiembre. Los umbrales de 0.2°C y 0.3°C tienen valores muy 

similares entre sí a lo largo de las observaciones. Sin embargo, este último suele quedar por 

debajo de la haloclina en algunos casos. Los umbrales de 0.4°C y 0.5°C respectivamente, 

suelen presentar variaciones en zonas someras, por lo que estos valores pueden ser más 

útiles para aguas profundas.  
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Figura 5. Perfiles de anomalía de densidad potencial (σθ, MLD) en ocho puntos 

geográficos para distintas épocas. Las líneas rectas muestran las profundidades obtenidas 

usando valores de temperatura 0.1°, 0.2°, 0.3°, 0.4° y 0.5°C. La línea de color gris es el 

nivel de referencia de 10 m. Datos GLORYS2V4. 
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En la Figura 6, se muestran los valores de ΔTθ, en un perfil vertical siendo el valor de 0.2°C 

el que está sobre la zona de transición. Este cálculo es necesario para identificar las 

características físicas que intervienen en los procesos de estratificación oceánica. 

 

Figura 6. Perfil de densidad potencial (σθ) con cálculo de la profundidad de la capa de 

mezcla (MLD) usando diferentes valores de temperatura (∆𝑇). Datos GLORYS2V4.  

Posteriormente, con los umbrales ∆Tθ = 0.2, 0.3 y 0.5°C se calcularon los promedios y la 

desviación estándar entre cada valor (Figura 7). En general, las mayores diferencias se 

encuentran en las áreas cercanas a la línea costera del Departamento de Nariño, la cual se 

caracteriza por bajos niveles de densidad, probablemente debido a las elevadas tasas de 

precipitación local que se presentan en el área (Amador et al., 2006) y la combinación de 

lluvia monzónica, vientos y corrientes superficiales (Alory et al., 2012).  

Con base en este análisis se seleccionó el valor de ∆Tθ = 0.2°C como el valor más 

representativo para determinar la MLD en la CPC. Este valor coincide con el usado por 

Cabrera (1992) y Alory et al. (2012). Otros estudios realizados en la zona han usado el ∆Tθ 

= 0.5 °C (Navia et al., 2015; Navia, 2016) para el cálculo de la ILD y MLD, 

respectivamente. 

Para el Pacífico occidental se han usado valores que van desde ∆Tθ = 0.1°C hasta los ∆Tθ = 

0.5°C (Sprintall & Roemmich, 1999, Van Noord et al., 2016). A nivel global se usan 

valores que oscilan entre ∆Tθ = 0.2°C hasta los 0.8°C (Monterey & Levitus, 1997, De 

Boyer Montégut et al., 2004).  
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Figura 7. Promedio (izquierda) y desviación estándar (derecha) de las diferencias de MLD  

utilizando los distintos criterios de ∆Tθ = 0.2°, 0.3° y 0.5°C. En la parte superior se toma 

∆Tθ 0.5° y 0.3°C, en la central 0.5 y 0.2 °C, y en la parte inferior 0.3 y 0.2°C. 

 



 

17 
 

2.2.2.3  Determinación del esfuerzo del viento y bombeo de Ekman 

Para estimar la componente zonal (este-oeste) y meridional (norte-sur) del esfuerzo del 

viento, se utilizaron las siguientes relaciones: 

                                    |�⃗� 10| = √𝑢2 + 𝑣2     (2.1.6) 

𝜏𝑥 = 𝜌𝑎𝐶𝑑|�⃗� 10|𝑢     (2.1.7) 

𝜏𝑦 = 𝜌𝑎𝐶𝑑|�⃗� 10|𝑣     (2.1.8) 

Donde 𝜌𝑎  es la densidad del aire (𝜌𝑎= 1.22 kg m−3), 𝐶𝑑 es el coeficiente de arrastre, u y v 

son las componente zonal y meridional del viento, |�⃗� 10| es la magnitud de la velocidad del 

viento referido a 10 m sobre el nivel del mar, 𝜏𝑥 y 𝜏𝑦 son las componentes zonal y 

meridional del esfuerzo del viento. El coeficiente adimensional de arrastre está en función 

de la magnitud de la velocidad del viento y se determinó de acuerdo con Large & Pond 

(1981).  

El rotor de esfuerzo vertical del viento se determinó como: 

    (𝛻 × 𝜏 )𝑧 =
𝜕𝜏𝑦

𝜕𝑥
−

𝜕𝜏𝑥

𝜕𝑦
     (2.1.9) 

Para estimar las derivadas de (2.1.9) se utilizó un esquema de diferencias finitas centradas, 

de acuerdo con la Figura 8: 

 

Figura 8. Esquema de diferenciación 

𝜕𝜏𝑦

𝜕𝑥
≈

(𝜏𝑦)
𝑖+1,𝑗

−(𝜏𝑦)
𝑖−1,𝑗

2∆𝑥
;
𝜕𝜏𝑥

𝜕𝑦
≈

(𝜏𝑥)𝑖,𝑗+1−(𝜏𝑥)𝑖,𝑗−1

2∆𝑦
 (2.1.10) 

Donde los índices i y j, corresponden a la latitud y longitud. Mientras que Δx y Δy son las 

distancias en metros entre dos puntos geográficos.  
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A partir del esfuerzo y el rotor del esfuerzo del viento se calculó el bombeo de Ekman, el 

cual está dado por la siguiente expresión Kessler (2002): 

𝑊𝐸𝑘𝑚𝑎𝑛 ≡ 𝛻 × (
𝜏 

ƒ𝜌𝑤
) =

(𝛻×𝜏 )

ƒ𝜌𝑤
+

𝛽𝜏𝑥

𝜌𝑤𝑓
   (2.1.11) 

Donde ƒ es el parámetro de Coriolis, definido como ƒ = 2ωsen (θ); ω es la velocidad angular 

de rotación de la Tierra definido como ω = 2π (86400 s) −1;  es la variación latitudinal del 

parámetro de Coriolis 𝛽 =
2𝛺 𝑐𝑜𝑠𝛷

𝑅
; R es el radio de la tierra R= 6371 km; θ es la latitud 

geográfica; 𝜏  es el esfuerzo del viento y ρ es la densidad del agua de mar. El significado del 

signo en el rotor del esfuerzo del viento es el siguiente: 

𝑊𝐸𝑘𝑚𝑎𝑛 = {
𝛻 × 𝜏 > 0 → 𝑆𝑢𝑟𝑔𝑒𝑛𝑐𝑖𝑎

 𝛻 × 𝜏 < 0 → 𝐻𝑢𝑛 𝑑𝑖𝑚 𝑖 𝑒𝑛𝑡𝑜
 

Adicionalmente como el parámetro de Coriolis es cercano a cero en la franja ecuatorial, las 

velocidades del bombeo de Ekman entre 0° y 2ºN no fueron estimadas. 

 

2.2.2.4  Determinación del ciclo anual y anomalías  

Se utilizó el método de promedios multianuales a todas las variables de estudio con el fin 

de caracterizar el ciclo anual, adicionalmente se calculó la variabilidad temporal por medio 

de diagramas tiempo – tiempo con el fin de detectar de manera detallada los periodos de 

cambio de las mismas. 

Para analizar la influencia de los eventos ENOS en el ciclo anual, se usaron los promedios 

multianuales considerando los años en condiciones neutras, El Niño y La Niña, basándose 

en las anomalías positivas y negativas del Índice Oceánico del Niño (ONI). Este índice es 

suministrado por el Centro de Predicción del Clima (NCEP) de la Administración Nacional 

Oceánica y Atmosférica (NOAA), y se obtiene mediante el promedio móvil de tres meses 

de la TSM en relación al periodo de 30 años 

(http://www.cpc.ncep.noaa.gov/data/indices/oni.ascii.txt ). 

Los eventos ENOS son clasificados de acuerdo al valor de las anomalías del índice ONI. 

Cuando hay eventos El Niño, las anomalías son iguales o superiores a +0.5°C durante tres 

meses consecutivos y para eventos la Niña si los valores son menores a -0.5°C. En el 

Anexo 1, se muestra el cálculo de las anomalías para el periodo comprendido en este 

estudio. Además, se usó el diagrama tiempo – tiempo para observar las anomalías de cada 

una de las variables en comparación con el índice ONI.  

 

http://www.cpc.ncep.noaa.gov/data/indices/oni.ascii.txt
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2.2.2.5  Análisis de correlación cruzada 

Para relacionar las variables en el dominio del tiempo, se realizaron correlaciones cruzadas 

entre el índice ONI con la MLD, ILD, densidad, bombeo de Ekman, precipitación y 

vientos. La significancia estadística de las correlaciones obtenidas se calculó mediante el 

procedimiento de Sciremammano (1979) el cual se describe de manera resumida a 

continuación: 

1. Se calcula la covarianza cruzada: 

𝐶𝑥𝑦[𝑘] =
1

𝑁
∑ (𝑥𝑖

𝑁−𝑘
𝑘=0 − �̄�)(𝑦𝑖+𝑘 − �̄�)  (2.1.12) 

donde, N es el número de observaciones y k la variación en el tiempo. 

2. Se normaliza la covarianza lo que permite obtener la correlación cruzada (rxy): 

𝑟𝑥𝑦[𝑘] =
𝑐𝑥𝑦[𝑘]

√𝑐𝑥𝑥[0]√𝑐𝑦𝑦[0]
    (2.1.13) 

donde 𝑐𝑥𝑥[0]y 𝑐𝑦𝑦[0] son las funciones de covarianza a rezago cero, lo que significa dividir 

por las desviaciones estándar de las series de tiempo 𝑥 y 𝑦. Estos términos se determinan: 

𝑐𝑥𝑥[𝑘] =
1

𝑁
∑ (𝑥𝑖

𝑁−𝑘
𝑘=0 − �̄�)(𝑥𝑖+𝑘 − �̄�)   (2.1.14) 

𝑐𝑦𝑦[𝑘] =
1

𝑁
∑ (𝑦𝑖

𝑁−𝑘
𝑘=0 − �̄�)(𝑦𝑖+𝑘 − �̄�)  (2.1.15) 

3. Se definen los grados de libertad (𝑁 ∗): 

𝑁∗ =
𝑁𝛥𝑡

𝑇
      (2.1.16) 

donde, 𝛥𝑡 es el intervalo de muestreo y T la escala de tiempo integral.  

4. Finalmente, se escoge el valor de M (número de rezagos utilizados en la determinación 

de las correlaciones) tal que las correlaciones 𝑟𝑥𝑥 y 𝑟𝑦𝑦 tiendan a cero. Los niveles de 

significancia se determinan como: 

𝑅99% = 2,6𝜎 

𝑅95% = 2,0𝜎 

𝑅90% = 1,7𝜎 

donde R es el nivel de significancia al 99 %, 95 % y 90% y 𝜎 está dado por: 

𝜎 =
𝑁

𝑁∗(𝑁−𝑀)
      (2.1.17) 
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Solamente aquellas correlaciones que superen el umbral del nivel de significancia estimado 

son estadísticamente significativas. 

Resultados y Discusión       3 

3.1 Ciclo estacional de la profundidad de la capa de mezcla (MLD) y la 

capa isotermal (ILD) en la CPC 

Se calculó la profundidad de la capa de mezcla (MLD) en la CPC de acuerdo a la 

metodología propuesta por Kara et al., (2000) usando el diferencial de temperatura ΔTθ = 

0.2°C con respecto a la profundidad de referencia de 10 m. La Figura 9, muestra la 

climatología calculada usando 22 años de datos del reanálisis oceánico de GLORYS2V4 

(1993-2015). 

 

Durante el ciclo anual, la MLD oscila entre los 10 y 32 m. En el mes de diciembre se 

denota un gradiente costa-océano, con valores MLD ≥ 21m sobre los 1°- 4°N y los 81°-

90°W. Para enero se presenta una disminución en la profundidad, limitándose a valores de 

MLD ≤ 19 m, las mayores profundidades se presentan cercanas a los 3°N y 84°-89°W. Las 

menores variaciones espaciales se dieron durante los meses de enero hasta abril, que 

coincide con la época de fuertes vientos y la posición más austral de la ZCIT. En estos 

meses la MLD presenta valores cercanos a los 18m en toda la cuenca, con mínimos sobre la 

línea costera y al norte de los 7°N.  

 

En mayo hay un aumento generalizado en la profundidad (MLD>19m) y aumentos en las 

áreas cercanas a la línea costera del Departamento de Nariño y en el meridiano 89°W entre 

las latitudes 3°-5°N. A partir de este mes, por debajo de los 5°N se produce un incremento 

en la profundidad por encima de los 21m. Durante los meses de agosto a diciembre hay un 

aumento de la profundidad es superior a los 26m sobre los meridianos 80°-81°W y la franja 

de 2°-4°N. 

 

La distribución de la capa isotermal (ILD) en la CPC es similar a la de la MLD. El ciclo 

anual de la ILD muestra oscilaciones entre los 10.4 y 33.4m (Figura 10). Las mayores 

variaciones espaciales se presentaron durante la época de lluvias, que predomina en la 

región durante  casi todo el año. La zona comprendida entre los meridianos 80°-83°W y la 

franja de 2°-4°N, se presentan los máximos valores con ILD >28m. Los menores valores se 

evidencian en la época seca (invierno boreal), donde la ILD no supera los 20m de 

profundidad y los valores en toda la cuenca oscilan 12m.  
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El comportamiento de la MLD y ILD es similar a lo expuesto por Alory et al., (2012) y 

Navia (2016). Donde se concluye que la ILD oscila entre los 10 y 30m en el área, y se 

documenta la disminución de la MLD e ILD los primeros meses del año, y su 

profundización en los meses de mayo a noviembre. 

 

 

 

 

 
 

Figura 9. Ciclo anual de la profundidad de la capa de mezcla (MLD) utilizando 

ΔTθ=0.2°C. Datos GLORYS2V4. 
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Figura 10. Ciclo anual de la profundidad de la capa de isotermal (ILD) utilizando ΔTθ = 

0.2°C. Datos GLORYS2V4. 
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Las variaciones de la MLD y la ILD en la CPC se ven claramente influenciadas por la 

intensidad de los vientos. El ciclo anual de los vientos, muestra que en los meses de 

diciembre a marzo (invierno boreal) predomina en el área los vientos alisios del noreste, 

que cruzan el Istmo de Panamá y generan el Jet de bajo nivel de Panamá (Poveda, & Mesa, 

1999). Además, en la parte noroeste se observa la influencia del Chorro de bajo nivel del 

Caribe (CLLJ) que bifurca y cruza Centroamérica en otro desnivel orográfico en 

Tehuantepec, con velocidades superiores a los 7 m s-1. Estos sistemas tienen mayor 

actividad en los meses de enero y febrero, disminuyendo en el mes de abril.  

 

Desde el mes de mayo a noviembre se denota la influencia en la cuenca de los vientos del 

sureste, que tienen su mayor actividad en el mes de octubre, lo que genera el clima tipo 

monzón en Centroamérica y Colombia, intensificando el Jet del Chocó a lo largo de la línea 

costera colombiana (Figura 11). 

 

El Jet de bajo nivel de Panamá ha sido descrito anteriormente, debido a que genera el 

fenómeno de surgencia oceánica en la costa norte de Colombia y Panamá. En la Figura 12, 

se destaca que en los meses en los que hay influencia del Jet de Panamá, hay una tendencia 

en el aumento de la surgencia (succión de Ekman, valor positivo) especialmente desde los 

81°W hasta la costa y convergencia (bombeo de Ekman, valor negativo) al frente de la 

costa oeste de Panamá, hacia mar abierto. Con la influencia del Jet del Chocó se genera una 

tendencia al hundimiento en los meses de octubre a diciembre en la región costera 

colombiana.  

 

La respuesta oceánica al forzamiento de estos chorros de viento superficiales se exhibe en 

la cuenca por la presencia de un giro ciclónico de las corrientes superficiales en las zonas 

de surgencia y un giro anticiclónico donde ocurren los hundimientos de la capa de mezcla 

(Devis et al., 2008).  

 

Para Navia (2016) la actividad dual del Jet de bajo nivel de Panamá y Jet del Chocó en la 

CPC, determinan el comportamiento de las velocidades verticales en la cuenca durante todo 

el año, explicado por el movimiento de la ZCIT en el área de estudio. Este comportamiento 

fue estudiado por Villegas et al. (2016) que concluyen que la ZCIT aumenta las áreas de 

surgencia cuando esta sobre la CPC, mientras que en el caso contrario disminuyen y 

generalmente en las áreas donde tiene influencia hay un aumento en la intensidad de la 

velocidad vertical. En consecuencia, el bombeo de Ekman (Figura 12) al generar un 

levantamiento de las isotermas, disminuye la MLD (Figura 9). 
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Figura 11. Ciclo anual de la magnitud y dirección del esfuerzo del viento en la CPC 

(flechas) y el rotor del esfuerzo del viento (colores). En la parte superior se muestra la 

escala del esfuerzo del viento. La escala de la magnitud se encuentra en la parte inferior y 

sus unidades son m/s. Datos ERA INTERIM. 
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Figura 12. Ciclo anual del bombeo de Ekman en la CPC. En rojo, los valores positivos 

indican surgencia (succión) y en azul los colores indican hundimientos (bombeo, valores 

negativos). La línea de contorno representa el cero de las velocidades verticales. Datos 

ERA-INTERIM.  

 

Tanto la MLD como la ILD tienen una relación directa con la TSM en mar abierto. En los 

meses donde la TSM es mayor, estas capas son profundas. Este mecanismo es debido a la 

formación de una termoclina estacional, dada por el intenso calentamiento de la capa 

superficial en el verano.  

 

En los meses en que el Jet de Panamá predomina en la costa de Colombia, se genera una 

disminución de la MLD con una columna de agua relativamente más fría (<27°C) debido al 

ascenso de las isotermas profundas dadas por la surgencia impulsada por el viento. Para los 
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siguientes meses la TSM se mantiene más cálida (27°C) a lo largo de todo el año, en toda la 

región, esto por la convergencia de aguas cálidas ecuatoriales que son impulsadas por el Jet 

de Chocó que profundizan la termoclina y generan el aumento progresivo de la MLD 

(Figura 13).  

 

 

 
Figura 13. Ciclo anual de la temperatura superficial del mar (TSM) en la CPC. Datos 

GLORYS2V4. 

 

 

En la Figura 14, se muestra el ciclo anual de la salinidad superficial del mar en la CPC. 

Para  el mes de diciembre la región costera se caracteriza por valores cuasi homogéneos en 

toda la cuenca (33 a 30), posteriormente para los meses de febrero a abril se genera una 

distribución en forma de franja, que divide dos zonas, una cercana a la costa nariñense con 

valores menores a los 30 (donde se ubica la ZCIT) y hay una alta descarga fluvial por parte 

de los ríos, y otra zona en los 84°W, que coincide con la influencia de los vientos del Jet de 

Panamá y el aumento de la salinidad por el ascenso de aguas más profundas.  
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Este fenómeno es consistente con el comportamiento de la surgencia oceánica ecuatorial 

que se presenta que se presenta en el periodo de febrero a abril, cuando ascienden aguas 

más frías y con salinidades mayores, lo que ocasiona cambios en las condiciones de la 

piscina cálida del Pacífico oriental (Reul et al., 2014). En el mes de mayo se disipa la 

surgencia de aguas frías en la cuenca y se transportan la aguas cálidas del Pacífico oriental, 

debido principalmente a las corrientes oceánicas, que generan un cambio meridional 

importante de la salinidad (Qu & Yu, 2014). Los patrones de salinidad observados en la 

CPC pueden estar influenciados tanto por la precipitación (Figura 16), como por la 

advección (corrientes), el viento y la descarga de los ríos. 

 

 
Figura 14. Ciclo anual de la salinidad superficial en la CPC. Datos GLORYS2V4. 

 

La importancia de estudiar los cambios asociados a la salinidad superficial se debe a su 

papel en el cambio de la densidad del mar y la existencia de gradientes de densidad, que 

afecta las corrientes geostróficas y la MLD. En la Figura 15 se muestra el ciclo anual de la 

densidad superficial del mar en la región. Claramente se puede describir un 

comportamiento estacional, siendo los meses de mayo a noviembre los meses en que las 
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condiciones son relativamente homogéneas, con una menor densidad en la región costera 

de Colombia (<1020 kg/m3) y una mayor densidad cerca al ecuador (≈ 1022 kg/m3). Este 

gradiente meridional muestra la surgencia ecuatorial (salinidades más altas al sur de 2°N) y 

la influencia de las precipitaciones (bajas salinidades en la costa).  

 

Para el mes de enero hay un aumento generalizado de la salinidad (ver la distribución de la 

isopicna de 1021 kg/m3) la cual es evidente en gran parte de la cuenca. En estos meses del 

inverno boreal se genera la franja de alta salinidad que genera un gradiente zonal en la 

región y una estratificación notable a lo largo de la CPC por efecto de la surgencia costera 

influenciada por el Jet de Panamá.  

 

 
Figura 15. Ciclo anual de la densidad en la CPC. Datos GLORYS2V4. 

 

En la Figura 16, se muestran los patrones de precipitación dados en la CPC, evidenciando 

la convección atmosférica asociada a la ZCIT. Para el invierno boreal la predominancia del 

Jet de Panamá disminuye considerablemente las lluvias en la región norte del Pacífico 

colombiano, presentando mínimos de 5 mm/día. En los meses de mayo a octubre, se 
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intensifican las lluvias sobre los 5°N, que es donde se centra el núcleo del Jet del Chocó. En 

esta área se presentan valores de hasta 33 mm/día. Esto valores concuerdan con lo 

mencionado por Amador et al., (2006) y Devis et al., (2008). 

 

 
Figura 16. Ciclo anual de la precipitación en la CPC. Datos TRMM. 

 

 

La precipitación es la responsable de los cambios directos en la salinidad superficial en la 

zona. Esta representa aproximadamente el 60% de la variabilidad de la salinidad cuando 

esta justamente debajo de la ZCIT (Yu, 2014). La diferencia E-P (evaporación menos 

precipitación) es un indicador de esta relación, cuando es negativa se habla de condiciones 

de intensa lluvia y al contrario si es positiva.  En la Figura 17, se evidencia que en la CPC 

la razón es negativa durante casi todo el año, debida a la intensa convección atmosférica 

relacionada con la ZCIT, lo cual es consistente con los resultados encontrados por Fiedler 

& Talley (2000) y Alory et al., (2012).  
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Figura 17. Ciclo anual de E-P para la región de estudio. Fuente de datos de evaporación 

ERA-5 y la precipitación TRMM. 

 

La respuesta oceánica directa a este proceso es que la diferencia E-P es inversamente 

proporcional a la profundidad a la MLD (Melnichenko et al., 2019). Los datos aquí 

presentados sustentan esta aseveración, debido a que en los periodos donde predomina la 

precipitación, la MLD es relativamente más profunda porque la capa superficial de menor 

salinidad desplaza y profundiza la capa de mezcla.  

 

La alta tasa de precipitación en la superficie del océano y la descarga de los ríos en la zona 

costera de la CPC, sugiere que la estratificación de la MLD puede estar controlada 

principalmente por la salinidad, lo cual permite que se presente un papel de la advección 

horizontal y en los movimientos verticales dados en la MLD. Sin embargo, el bombeo de 

Ekman asociado a las condiciones de vientos modula también la profundidad de esta capa, 

ya que inducen surgencias y hundimientos en la zona.  
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Para una mejor caracterización de la variabilidad estacional de las variables de interés, en la 

Figura 18 se muestra las series de tiempo promediadas para las variables antes analizadas y 

el comportamiento tiempo (años) – tiempo (ciclo anual) de las mismas. En general, el 

patrón característico del movimiento de la ZCIT y la consecuente variación de los vientos y 

las precipitaciones tienen una gran incidencia en el ciclo anual oceánico en la región. 

 

Se evidencia que la MLD y la ILD presentan un patrón estacional similar con valores 

mínimos en los meses de enero a abril. Los meses de mayo y diciembre se muestran como 

la transición entre máximos y mínimos de estas capas. Esas diferencias en las 

profundidades indica que pueden existir capas de barrera (ILD>MLD), la cual explica el 

almacenamiento de calor en el océano. En la zona esta puede oscilar entre los 0 y los 500 

m, y tiene una respuesta directa con el fenómeno de surgencia y la trasferencia de calor por 

turbulencia (Navia, 2016). 

 

La variabilidad de la precipitación por su parte, exhibe el carácter bimodal influenciado por 

el movimiento de los vientos en la zona y la incidencia del Jet de Panamá, esto conlleva a 

un enfriamiento de la TSM a lo largo de la cuenca (Melnichenko, et al. 2019). Finalmente, 

la densidad, exhibe una menor variación durante todo el ciclo anual con oscilaciones que 

pueden ser explicadas por las diferencias existentes entre la costa y mar abierto. 
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Figura 18. Series de tiempo y variabilidad interanual del ciclo estacional de MLD, ILD, 

bombeo de Ekman, precipitación, densidad y vientos. Datos de bases descritas 

anteriormente. 
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3.2 Efecto de los eventos ENOS (El Niño y la Niña) sobre el ciclo 

estacional de la profundidad de la capa de mezcla (MLD)  

En la escala interanual la ocurrencia de eventos El Niño y La Niña generan especial interés 

en el área de estudio, debido a que es allí donde las anomalías provocan variabilidad de las 

condiciones oceanográficas. Como se evidencia en la Figura 19, el ciclo anual de la MLD e 

ILD no reflejan una respuesta notable a la influencia de estas anomalías interanuales. Sin 

embargo, con el fin de analizar estas relaciones en detalle, se calcularon los promedios 

multianuales para años considerados neutrales (No-ENOS), años La Niña y años El Niño. 

 

 

Figura 19. Ciclo anual de las series de tiempo para periodos El Niño (rojo), La Niña (azul) 

y condiciones neutras (negro) de las variables analizadas.  

 

Durante los episodios El Niño se debilitan las precipitaciones durante los primeros meses 

del año y aumentan durante el segundo semestre que modifican la densidad del mar. 

Adicionalmente se altera la velocidad de las corrientes oceánicas en el Panama Bight 

(Villegas et al., 2016) afectando las condiciones océano-atmosféricas del patrón estudiado 

(Poveda & Mesa, 1999). 

 

En el evento cálido El Niño 1997/98 se observa la profundización de la ILD del orden de 

los 6 y 9m aproximadamente (Figura 18 y 20), en los meses de invierno boreal modificando 
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el comportamiento del ciclo anual. Esto es generado en respuesta a la profundización 

considerable de la termoclina y la advección horizontal de aguas cálidas del Pacífico 

ecuatorial occidental que ingresan a la región causando una fuerte variación en esta capa 

(Figura 20).  

 

Adicionalmente, se calcularon las anomalías interanuales de las variables de interés en este 

estudio, las cuales se correlacionaron con el índice ONI. En respuesta a este cambio, las 

anomalías de la TSM se intensifican generando un impacto sobre la ILD que influye en el 

arrastre vertical y la mezcla oceánica. Del mismo modo, se evidencian variaciones para el 

bombeo de Ekman, densidad y vientos, en respuesta a la migración latitudinal de la ZCIT. 

Además, este evento generó anomalías positivas para la mayoría de las variables (Figura 19 

y 20), menos para los vientos que disminuyen considerablemente. Algunas investigaciones 

han denominado este episodio como “El evento climático del siglo 20” (McPhaden, 1999; 

Changnon, 2000; Wang & McPhaden, 2001).  
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Figura 20. Variabilidad interanual de las anomalías de MLD, ILD, bombeo de Ekman, 

precipitación, densidad y vientos dentro del ciclo anual. Datos de bases descritas 

anteriormente.  
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Adicionalmente en la escala internanual, se calcularon las correlaciones entre las variables 

y el indice ONI para conocer cuantitativamente el grado de correlación existente entre las 

series de tiempo (figura 21). Los valores de correlación que se muestran unicamente son los 

significativos y que se encuentran por encima del coeficiente de confianza al 95%. De 

acuerdo con la Figura 20, corresponde en la MLD el valor de 0.18 a 0.44, en la ILD 0.21 a 

0.44, bombeo de Ekman 0.17 a 0.49, precipitación -0.42 a -0.2, densidad 0.26 a 0.47 y 

viento 0.19 0.44.  

La distribución espacial muestra que para la MLD hay mayor variabilidad en la zona 

cercana al ecuador y en el centro de la cuenca. El ONI se relaciona con la ILD con un 

rezago de 6 meses, la distribucion de estas correlaciones toma la forma en que se propagan 

las anomalías oceánica por el océano Pacífico ecuatorial. No se detecta una correlación 

directa en la precipitación. Mientras que para el viento y la densidad la mayor correlación 

se presenta en la zona central de la cuenca y en la bahia de Panama con rezagos 8 meses.  

Los valores muestran que las correlaciones no son estadisticamente significativas, lo que 

sugiere que el indice no esta capturando la señal en relación a la influencia ENOS. En este 

caso se sugiere la utilización de otro indice que ayude a detectar este tipo de señal y 

mejorar la escala temporal. 
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Figura 21. Correlación cruzada del índice ONI con a) MLD, b) ILD, c) bombeo de Ekman, d) 

precipitación, e) densidad y f) vientos dado en la CPC. En los paneles de la izquierda se muestra la 

máxima correlación y en la derecha el rezago correspondiente.  
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4 
Conclusiones y recomendaciones  

Inicialmente se definió el criterio más adecuado para determinar la profundidad de la capa 

de mezcla y la capa isotermal en la CPC. Para ello se definieron distintos gradientes de ΔTθ 

(0.2°, 0.3°, 0.4° y 0.5°C) concluyendo que el gradiente 0.2°C era el más adecuado para la 

base de esta capa a partir de la información analizada. Este umbral ha sido utilizado en la 

zona y comparado con los otros umbrales utilizados muestra un buen nivel de significancia. 

Sin embargo, se recomienda validar con datos in situ con el fin de determinar si este umbral 

tiene un buen ajuste todos los meses del ciclo anual y determinar si otro umbral, es 

aceptable, y genere una mejor interpretación. 

Con base en el umbral seleccionado, se encontró que la MLD oscila entre los 10 y 32 m, 

mientras que la ILD entre los 10.4 y 33.4 m. Ambas capas son el resultado de las 

condiciones océano–atmosféricas dominantes de la cuenca. En el invierno boreal hay una 

disminución considerable de estas capas, en respuesta a la influencia de los vientos del Jet 

de Panamá y los flujos de flotabilidad resultantes del aumento de la evaporación en esta 

época, esto combinado con el aumento de la zonas de surgencia, inhiben la mezcla oceánica 

y el desarrollo de una estratificación vertical de las masas de agua superficiales. Entre mayo 

y noviembre, la incidencia de los vientos del sureste (Jet de Chocó), el aumento de las 

precipitaciones y por ende, de los afluentes de los ríos posibilita el desarrollo de gradientes 

de densidad, y una consecuente profundización de la MLD y la ILD. 

La respuesta del océano al forzamiento atmosférico no es igual en toda la región, ya que 

sobre los 5°N se exhibe una zona que divide las condiciones en el Norte y Sur de la cuenca, 

esta divisoria es consecuencia de la migración de la ZCIT. Por lo cual, en este estudio se 

concluye que la capa MLD responde de manera directa al forzamiento dinámico que esta 

genera. Adicionalmente, se sugiere que la salinidad juega un papel relativamente 

importante sobre las condiciones de la mezcla oceánica en la cuenca, en su variación 

(aumento/disminución) se generan gradientes que explican gran parte de los procesos 

oceanográficos estudiados, especialmente en la costa. 

Dentro del ciclo anual la influencia de los eventos El Niño y La Niña genera variabilidad en 

alguna de los parámetros analizados. En la MLD los valores oscilan entre los 2 y 3m, 

mientras que para la ILD hay una profundización del orden de los 6m. Estos resultados 

sugieren que no se evidencian variaciones significativas en la MLD, mientras que para la 

ILD si hay una mayor incidencia por la variabilidad que se genera en la TSM sobre el 

océano Pacífico.  
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El bombeo de Ekman no muestra una relación a la variabilidad de los eventos ENOS 

debido a su proceso de generación en este caso puede explicarse mayormente por la 

dirección del viento con respecto a la costa, que no cambia considerablemente. La 

precipitación y los vientos por su parte si se ven afectados por los eventos El Niño y La 

Niña, lo que se evidencia en la variabilidad de las condiciones atmosféricas y climáticas 

dadas en la costa Pacífica colombiana y en gran parte del país.  

El entendimiento y validación con datos in situ de la variación multianual de la MLD y ILD 

en la CPC ante forzantes océano-atmosféricos podría ser base para la generación de 

escenarios de cambio climático a nivel regional y su influencia directa en variables 

químicas, biológicas y físicas. Además en el mejoramiento de la calibración y validación de 

los modelos numéricos que se desarrollen en el área.   
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Anexos 

A.   Índices ONI 

Tabla 2. Índice ONI de los años en estudio. Se muestra el valor de la anomalía para el 

promedio de la media móvil para tres meses. Fuente: 

http://www.cpc.ncep.noaa.gov/data/indices/oni.ascii.txt  

 

Año DEF EFM FMA MAM AMJ MJJ JJA JAS ASO SON OND NDE 

1993             

1994         0.6 0.7 1.0 1.1 

1995 1.0 0.7 0.5     -0,5 -0,8 -1.0 -1.0 -1.0 

1996 -0,9 -0,8 -0,6          

1997     0.8 1,2 1.6 1.9 2.1 2.3 2,4 2,4 

1998 2.2  1.9 1.4 1.0 0.5   -0,8 -1,1 -1,3 -1,4 -1,5 -1,6 

1999 -1,5 -1,3 -1,1 -1.0 -1.0 -1.0 -1,1 -1,1 -1,2 -1,3 -1,5 -1,7 

2000 -1,7 -1,4 -1,1 -0,8 -0,7 -0,6 -0,6 -0,5 -0,5 -0,6 -0,7 -0,7 

2001 -0,7 -0,5           

2002      0.7 0.8 0.9 1.0 1,2 1.3 1.1 

2003 0.9 0.6           

2004       0.5  0.6 0.7 0.7 0.7 0.7 

2005 0.6 0.6         -0,6 -0,8 

2006 -0,8 -0,7 -0,5      0.5  0.7 0.9 0.9 

2007 0.7      -0,5 -0,8 -1,1 -1,4 -1,5 -1,6 

2008 -1,6 -1,4 -1,2 -0,9 -0,8 -0,5     -0,6 -0,7 

2009 -0,8 -0,7 -0,5    0.5  0.5  0.7 1.0 1.3 1.6 

2010 1,5 1.3 0.9   -0,6 -1.0 -1,4 -1,6 -1,7 -1,7 -1,6 

2011 -1,4 -1,1 -0,8 -0,6 -0,5  -0,5 -0,7 -0,9 -1,1 -1,1 -1.0 

2012 -0,8 -0,6 -0,5          

2013             

2014           0.6 0.7 

2015 0.6 0.6 0.6 0.8 1.0 1,2 1,5 1,8 2.1 2,4 2.5 2.6 

 

 

http://www.cpc.ncep.noaa.gov/data/indices/oni.ascii.txt

