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RESUMEN 

 El océano superficial está controlado principalmente por los forzantes atmosféricos 

como el viento, flujos de calor y agua dulce. Al respecto, si se genera un aumento en la 

magnitud del viento, se intensificará la mezcla superficial debido al estrés generado por el 

intercambio de momento; mientras que una mayor variación en los flujos de calor y/o agua 

dulce, afectará la boyantés y estratificación, como respuesta a las variaciones de la densidad 

del agua. Estas posibles variaciones generadas en la atmósfera tienen una directa relación con 

la variabilidad de la estructura vertical del océano superficial, influenciando parámetros como 

la profundidad de la capa de mezcla y/o las propiedades físicas y biogeoquímicas de la 

columna de agua, como son la temperatura, salinidad, oxígeno disuelto, nutrientes y 

clorofila-a.  

Se conoce que estos forzantes atmosféricos, en su conjunto, modifican la capa 

superficial de la columna de agua, pero no está del todo claro cuál es el forzante o mecanismo 

que actúa como principal modulador de esta variabilidad vertical en la zona de estudio, ni 

tampoco cuál es el grado de contribución o los efectos sinérgicos y/o antagónicos que tiene 

cada forzante en la distribución de variables y parámetros mencionados. En este estudio, se 

evalúa la variabilidad temporal de la profundidad de la capa de mezcla y la distribución 

vertical de las propiedades físicas y biogeoquímicas de la columna de agua en una zona 

costera frente a Chile central, esto como respuesta a las variaciones temporales que se han 

producido en los forzantes atmosféricos. 

 Para ello se realizó una caracterización del ciclo anual y tendencias de las principales 

variables atmosféricas y oceanográficas asociadas a la plataforma continental de Chile central 

(36.5ºS; 73.1ºW), lugar donde se ha desarrollado la serie de tiempo Estación 18 (Est18) 

durante los últimos 15 años. Al respecto, se evaluaron distintas bases de datos de largo 

período, con observaciones in-situ, reanálisis, datos satelitales y modelados, para poder 

capturar variaciones temporales de baja frecuencia. Por otra parte, se configuró un modelo 

numérico ROMS1D que reprodujo el ciclo anual de la serie de tiempo Est18, específicamente 

en sus variables de temperatura, salinidad, oxígeno disuelto, nitrato, clorofila y profundidad de 

la capa de mezcla. Finalmente se realizaron distintos experimentos con simulaciones forzadas, 

aumentando o disminuyendo la magnitud de cada forzante atmosférico de acuerdo a lo 

observado en este estudio. 
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 La caracterización temporal oceanográfica y meteorológica indica que existe una 

marcada estacionalidad en todas las variables estudiadas, lo que se asocia principalmente al 

desplazamiento anual del Anticiclón Subtropical del Pacífico Sur-Oriental (ASPS) y su efecto 

directo sobre la intensidad de los vientos meridionales, responsables de inducir eventos de 

surgencia costera, principalmente durante los meses de primavera-verano. Además, se 

observaron tendencias en la mayoría de los parámetros analizados, como por ejemplo: un 

aumento en la intensidad del viento, aumento de la temperatura atmosférica en la zona 

continental, pero una disminución en el agua dulce observado mediante la precipitación. 

 La simulación del modelo ROMS1D reprodujo muy bien las variables mencionadas, 

con una aceptación del 90.7% en la variable temperatura, 90.8% en la salinidad, 87.5% en el 

oxígeno disuelto, 86.7% en el nitrato y 85.0% en la clorofila; además, logró reproducir 

correctamente la profundidad de la capa de mezcla mediante el criterio de temperatura (PCMT) 

(Rho 0.89; p < 0.05) y mediante el criterio de densidad (PCMD) (Rho 0.86; p < 0.05). Los 

resultados de los experimentos de sensibilidad, comparados por medio de la raíz del error 

cuadrático medio (RMSE), indican que podría existir una mayor contribución por parte de 

forzantes como el flujo de calor, con un RMSE de 5.68 m (PCMT) y 2.69 m (PCMD), y agua 

dulce, con un RMSE de 3.53 m (PCMT) y 1.80 m (PCMD), en modificar la distribución 

vertical de la profundidad de la capa de mezcla durante el ciclo anual, registrando un 

diferencia mayor a la entregada variación entregada por el forzante del viento, con un RMSE 

de 2.82 m (PCMT) y 1.70 m (PCMD). 

En general, las variaciones de la PCM observadas en la columna de agua presentaron 

una mayor diferencia durante la temporada de invierno, lo que se podría explicar de acuerdo a 

la disminución del aporte de agua dulce (e.g., menos precipitación), enfriamiento de la 

temperatura del aire y del océano superficial; fenómenos que han sido detectados para la zona 

de estudio, los que han contribuido a una disminución de la fuerza de boyantes debido al 

aumento de la densidad, y con ello a la homogenización de la capa de agua superficial 

permitiendo su variabilidad vertical. 
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1. INTRODUCCIÓN  

La interfase océano-atmósfera (IOA) es una zona de transición que conecta la capa 

límite oceánica (océano superficial) con la capa límite atmosférica (tropósfera baja). Esta 

interfase es de mucha relevancia para la regulación del clima y la dinámica del océano 

superficial (Willis et al., 2004), ya que a través de ella ocurre constantemente trasferencia de 

momento, energía y masa entre estas dos fases. Estas transferencias son gobernadas por la 

variabilidad temporal de los forzantes atmosféricos (FA) (i.e., viento, flujos calor y agua 

dulce, respectivamente), los cuales son considerados como los mayores contribuyentes en la 

perturbación de la columna de agua superficial, así como en la composición y contenido de 

calor de la atmósfera (Bigg, 1996; de Boyer Montégut et al., 2004; Misra, 2014). Es por esto, 

que es importante estudiar la variabilidad con que los FA inciden sobre la superficie del mar, 

ya que a través de ello es posible entender cuáles son los procesos más importantes que 

gobiernan la modulación de la estructura vertical del océano superficial (Lin et al., 2012; 

Misra, 2014). 

La IOA está asociada a la generación de una capa de agua superficial con 

características homogéneas conocida como capa de mezcla (CM) (Sprintall & Cronin, 2009, 

Kara et al., 2003, Somavilla et al., 2011), la cual es reconocida como una de las zonas más 

activas del océano (Bravo, 2003; Kara et al., 2003), donde ocurren una serie de procesos 

físicos y biogeoquímicos. La CM se conecta con las capas subsuperficiales a través de una 

fuerte picnoclina o un gradiente de temperatura y/o salinidad, lugar donde se delimita la 

profundidad de la capa de mezcla (PCM) (Kara et al., 2003). Según de Boyer Montégut et al., 

(2004), la PCM es un concepto arbitrario, que representa la base de la capa superficial de la 

columna de agua, que se encuentra mezclada debido a la acción generada por los FA, o algún 

forzante interno, como ondas, surgencia y/o mareas. Según Bindoff et al. (2007), la PCM 

responde directamente a la variabilidad de los FA, haciéndose más profunda debido a la 

mezcla forzada por el viento, o más somera, debido a la estratificación generada por los flujos 

de calor y agua dulce. Este comportamiento está descrito de forma general y cada zona del 

océano responde de diferente manera dependiendo de sus características geográficas, 

meteorológicas y oceanográficas. 

El viento que se desplaza sobre la superficie del océano transmite momento o estrés 

tangencial hacia las capas superficiales de la columna de agua (Fan et al., 2010), provocando 
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turbulencia o cizalle vertical (Pollard et al., 1973; Babu, 2004; Fan et al., 2010). Este 

movimiento puede generar variaciones horizontales (i.e., advección, circulación) y verticales 

(i.e., convección, variación de nivel del mar residual) que homogenizan las propiedades físico-

químicas de la capa de agua superficial, provocando a su vez variaciones en la PCM (Sobarzo 

et al., 1997, Fan et al., 2010; Uddin et al., 2014).  

El flujo de calor es otro de los forzantes que modifica la estructura vertical de la 

columna de agua, el cual está relacionado con las variaciones en el contenido de calor que 

penetra en la superficie del océano (Gill & Niller, 1973). Estos flujos se deben principalmente 

a la incidencia de radiación de onda corta (QSW), al intercambio de calor sensible (QS) y 

latente (QL), a la radiación de onda larga que emite el océano (QLW) y al calor por advección 

(QV), los cuales causan variaciones en la mezcla convectiva o estratificación vertical, y con 

ello, provoca variaciones en la temperatura del mar, profundidad de la capa de mezcla y 

también en la temperatura de la atmósfera superficial adyacente (Eifler, 1993; Cronin & 

Sprintall, 2001; Wijesekera and Boyd, 2001; Fan et al., 2010; Garcés-Vargas & Abarca-del-

Río, 2012). El calor resultante o flujo de calor neto está dado por la sumatoria de todos los 

componentes del calor, es decir QT = QSW + QLW + QS + QL + QV, donde QT representa la 

cantidad de calor ganado (signo negativo) o perdido (signo positivo) por la superficie del mar 

(Stewart, 2008; Cronin & Sprintall, 2001). 

En la IOA también ocurren procesos de intercambio de masa, como por ejemplo el 

flujo de agua dulce mediante la precipitación y evaporación, los que interactúan con el 

contenido de agua superficial del mar generando variaciones en la salinidad y temperatura de 

la ML, y con ello, en los flujos de boyantes y en la estabilidad superficial (Wijesekera and 

Boyd, 2001, Fan et al., 2010; Saldías et al., 2012; Uddin et al., 2014). 

Como podemos apreciar, la dinámica del océano superficial y la profundidad de la 

capa de mezcla son bastante complejas, ya que responden principalmente a la variabilidad 

temporal con que los forzantes atmosféricos inciden sobre la superficie del mar (Eifler, 1993), 

es por eso, que para entender un sistema de interacción océano-atmósfera y con ello el 

comportamiento de la ML, es importante comprender primero el funcionamiento del sistema 

climático asociado y su variabilidad en el tiempo, mediante el estudio de los parámetros 

atmosféricos y oceanográficos a distintas escalas de tiempo y por medio de distintos métodos 

de observación.  
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Sin embargo, en ocasiones no existe la información suficiente ni la frecuencia de 

observación necesaria para una buena caracterización temporal, es por ello que una buena 

técnica que ayuda a la comprensión de dinámicas ambientales es la modelación numérica, ya 

que permite interactuar con diferentes escenarios para obtener las posibles respuestas de los 

procesos que se quieran estudiar. Uno de estos modelos es el modelo Regional Ocean 

Modelling System (ROMS), el cual ha resultado ser una excelente herramienta para estudiar y 

analizar zonas de difícil acceso mediante instrumentación, como también ha logrado aumentar 

la temporalidad o resolución de la información o datos con los que se cuenta. Asimismo, este 

modelo permite realizar experimentos de sensibilidad y evaluar las diferentes contribuciones 

de los forzantes atmosféricos a la variabilidad oceánica, como también puede ser capaz de 

acoplarse a diferentes submodelos numéricos, como por ejemplo, utilizarse en la simulación 

de corrientes marinas y oleaje forzado por el viento (Marchesiello et al., 2003, Carniel et al., 

2009, Vergara et al., 2016), reproducir ciclos biogeoquímicos (Fennel et al., 2006), y frentes 

de surgencia (Renault et al., 2012), entre otras.  

En Chile central existe una serie de tiempo (ST) denominada Estación 18 (Est18), la 

cual originalmente perteneció el centro COPAS, comenzando a operar en octubre del 2002 

frente a la zona costera de Concepción (~36.5ºS). Esta serie continúa hasta la fecha, siendo 

una de las más completas a nivel nacional, relativo a la cantidad de parámetros/variables con 

los que se cuenta (i.e., físicos, biológicos, químicos y geológicos). Esta ST es de frecuencia 

mensual (se muestrea una vez al mes) y ha generado una gran cantidad de investigaciones 

[http://www.copas.cl/esp/investigacion/serie/].  

En este trabajo, por medio de esta serie de tiempo de 15 años y sumado a bases de 

datos satelitales, datos de reanálisis y resultados de la configuración del modelo ROMS1D, se 

caracterizará la variabilidad temporal de los parámetros oceanográficos y forzantes 

atmosféricos, con el objetivo de comprender el comportamiento de la capa de mezcla en la 

zona de estudio. 

 

 

 

 

 

http://www.copas.cl/esp/investigacion/serie/
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1.1.Caso de estudio: Chile central 

 

1.1.1. Variabilidad temporal de los forzantes atmosféricos 

El viento en el Pacífico sur-oriental (PSO) presenta una variabilidad de baja frecuencia 

que se debe principalmente a la Oscilación Decadal del Pacífico (ODP) (Montecinos et al., 

2007, Delcroix et al., 2007 y Méndez et al., 2010), el cual es un fenómeno climático que 

presenta una fluctuación promedio de 15 a 20 años (Mantua et al., 2002); donde se generan 

anomalías de la temperatura superficial del mar en la costa de Norteamérica, pero trasmite sus 

consecuencias a gran parte del Pacífico, incluyendo las costas de Chile central. La ODP posee 

una fase cálida (i.e., índices positivos) y una fase fría (i.e., índices negativos) que 

desencadenan eventos climáticos, muy similares a los de El Niño y la Oscilación del Sur 

(ENOS), pero a diferente escala y frecuencia temporal (Mantua & Hare, 2002); por ejemplo, 

genera un aumento en la velocidad de los vientos sobre Chile central cuando se presenta la 

fase fría de la ODP o del ENOS (Ancapichún & Garcés-Vargas 2015).  

Estos fenómenos de gran escala mencionados anteriormente, no sólo provocan 

variabilidad en la estructura de la columna de agua (i.e., nivel medio del mar, profundización o 

somerización de la termoclina, ondas atrapadas, etc), sino que también a nivel atmosférico, 

generándose por ejemplo variaciones en el campo de vientos asociados al Anticiclón 

Subtropical del Pacífico Sur-Oriental (ASPS) (Leth & Middleton, 2006), el cual actúa como 

un forzante atmosférico dominante del giro subtropical, quien en su flanco oriental está 

constituido por el sistema de corrientes del PSO, conformado por la corriente de chorro de 

Humboldt, contracorriente Perú-Chile y corriente subsuperficial Perú-Chile, entre otras (Strub 

et al., 1998; Fuenzalida et al., 2008).  

El ASPS presenta ciclos estacionales, interanuales e interdecadales (Ancapichún & 

Garcés-Vargas 2015), que afectan la circulación atmosférica, la cual tiene una importante 

componente geostrófica (Pizarro et al., 1994); esta variabilidad temporal perturba las 

fluctuaciones del viento, la cobertura de nubes, y con ello, la incidencia de la radiación solar y 

pluviosidad, con consecuencias en los flujos de boyantés de la superficie del océano. El ASPS 

se caracteriza por presentar presiones atmosféricas relativamente altas y vientos con dirección 

hacia el norte y paralelos a la costa chilena, lo que genera condiciones climáticas muy estables 

y estacionales (Saavedra & Foppiano, 1992; Garreaud & Rutllan, 2006; Ancapichún, 2012). 
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Durante los meses de primavera-verano (i.e., noviembre-febrero), el ASPS se posiciona frente 

Chile central (~35ºS), donde los vientos se desplazan principalmente desde el S y SW 

(Sobarzo et al., 1997), con una predominancia del 68% respecto a otras direcciones (García-

Loyola, 2014) y con una mayor magnitud promedio en comparación a los vientos de invierno 

(i.e., mayo-agosto); durante este último período, el ASPS se desplaza hacia el norte y se 

posiciona aproximadamente frente a la costa de La Serena (~30ºS).  

En Chile central, las direcciones de viento hacia el Ecuador son responsables de 

inducir procesos de surgencia costera, que son procesos característicos de los sistemas de 

surgencia de borde oriental (SSBO) (Saavedra, 1980; Ahumada et al., 1983, Djurfeldt, 1989; 

Sobarzo et al., 2007; Gajardo et al., 2013). En esta zona geográfica, el transporte de Ekman 

costa afuera genera procesos de surgencia que desencadenan una alforación de aguas 

subsuperficiales (Strub et al., 1998; Croquette et al., 2007), que se caracterizan por presentar 

una menor temperatura, mayor salinidad, menor concentración de oxígeno disuelto, altas 

concentraciones de nutrientes y una mayor concentración de gases de efecto invernadero 

(Sobarzo et al., 2007; García-Loyola, 2014; Farías et al., 2015).  

En relación los forzantes atmosféricos asociados a los flujos de calor, se puede 

mencionar que la radiación solar es la principal fuente de energía, y depende principalmente 

de factores astronómicos, como la rotación y traslación de la tierra, además de factores 

atmosféricos como la nubosidad, concentración de aerosoles y gases de efecto invernadero, 

como también de factores geográficos como la latitud (McKenzie et al., 2007). La penetración 

del calor y la luz en la columna de agua dependen de la estratificación y de condiciones 

biológica como concentración de microorganismos y partículas en la superficie (Neale et al., 

2003). En general, el principal factor que modula la radiación solar que llega a la superficie 

del mar a escalas regionales y estacionales es la nubosidad, la cual presenta una variabilidad 

estacional asociada al desplazamiento del ASPS. Esto quiere decir que una mayor cobertura de 

nubes típica de la estación de invierno, corresponde a una menor intensidad en la radiación 

solar que llega a la superficie del mar (Hernández et al., 2012), y por consiguiente, el traspaso 

de calor hacia el océano es menor. Además, con estas mismas condiciones de mayor 

nubosidad, existe una mayor posibilidad de aporte de agua dulce producto de la precipitación. 

Otro importante aporte de agua dulce a la zona de estudio (Chile central) es el aporte del Río 
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Itata, el cual fluctúa con una descarga de 300 m3 s-1 en la temporada de primavera-verano y 

2600 m3 s-1 en la temporada de invierno (Sobrazo et al., 2007) 

Durante los últimos años, la zona de estudio ha estado en constante observación, 

presentándose diferentes trabajos enfocados en la variabilidad climática de largo período, 

donde se ha tratado de demostrar un posible desplazamiento e intensificación en los vientos 

del ASPS como respuesta al cambio climático (Falvey & Garreaud, 2009, Goubanova et al., 

2011, Belmadani et al., 2014, Sydeman et a., 2014, Rykaczewski et al., 2015, Wang et al., 

2015; Schneider et al., 2017; Aguirre et al., in prep). En este mismo contexto, Bakun (1990) 

menciona que el aumento de la temperatura global debido a la mayor concentración de gases 

de efecto invernadero podría generar un aumento en el gradiente de temperatura y presión 

entre los océanos y los continentes, con mayor notoriedad sobre los SSBO, causando una 

intensificación en los vientos favorables a la surgencia costera. Este aumento en los vientos 

ocurriría principalmente durante las estaciones cálidas o en épocas de surgencia (mayo-agosto 

en el HN y noviembre-febrero en el HS). Además, en ese mismo trabajo se menciona que 

podría haber una variación latitudinal en las tendencias de los vientos, es decir, podrían ocurrir 

variaciones mayormente significativas en las latitudes altas en comparación a las latitudes 

bajas. Pero particularmente, la mayor variación en los vientos ocurriría en las zonas centrales 

de los principales sistemas de surgencia a nivel mundial. La falta de observaciones, como 

series de tiempo de larga duración, no han permitido evaluar adecuadamente los mecanismos 

forzantes de estas variaciones de baja frecuencia, por ende, se ha mantenido la investigación 

enfocándose en las distintas escalas espaciales y temporales, utilizando principalmente datos 

obtenidos de modelos numéricos para forzar escenarios de cambio climático.  

 

1.1.2. Observaciones asociadas a Chile central  

Durante la última década, frente a las costas de Chile central y por medio de los 

registros de la Est18, se han podido constatar algunas variaciones significativas en los 

principales parámetros físicos del océano superficial, tal como un aumento en la salinidad y 

una disminución de la temperatura (Ancapichún & Garcés-Vargas, 2015; Farías et al., 2015; 

Medellín-Mora et al., 2016; Schneider et al., 2017), como también en los parámetros 

biogeoquímicos como una disminución en la concentración de oxígeno disuelto, un aumento 

en la concentración de nutrientes y óxido nitroso en temporada de surgencia (Farías et al., 
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2015). Solo por mencionar algunos valores, García-Loyola (2014) trabajó con la variabilidad 

del viento local y la totalidad de la Est18 hasta esa fecha (2002-2014), para explorar algunas 

posibles tendencias de la serie de tiempo durante esos 12 años de observación. En ese trabajo, 

se encontraron variaciones temporales en la magnitud meridional del viento (v), con una 

intensificación de 0.44 m s-1 dec-1, para todo el período de estudio; también se exploraron 

disminuciones en la temperatura superficial del mar de -0.42 ºC dec-1, un aumento de la 

salinidad de 0.28 psu dec-1, además de una posible tendencia a la profundización de la PCM 

durante el mismo período. Esta información actualmente se puede mejorar y validar 

considerando que hoy en día existen mayores fuentes de información, tal como series de 

tiempo satelitales o de reanálisis de datos con longitudes de tiempo mayores. 

 Es por ello que, mediante un estudio de observación y modelación unidimensional, se 

pretende, en primer lugar, actualizar y completar las caracterizaciones atmosféricas y 

oceanográficas asociadas a la zona de la Est18, además de identificar y explicar los 

mecanismos forzantes que son más relevantes en la profundización o somerización de la PCM 

y las subsecuentes variaciones en las propiedades físicas y biogeoquímicas de la capa 

superficial del océano. La configuración de un modelo unidimensional (ROMS1D) se usará 

para reproducir la variabilidad temporal y características físicas y biogeoquímicas 

predominantes de la columna de agua. 
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2. HIPÓTESIS Y OBJETIVOS 

 

Se sabe que los forzantes atmosféricos responden en conjunto para generar variabilidad 

temporal y espacial en las variables físicas y biogeoquímicas del océano superficial, pero es 

importante mencionar que la contribución de cada uno de los forzantes no es equitativa y 

difiere en el tiempo, esto debido a que la incidencia de cada uno depende de diferentes 

factores como la época del año, horas de luz del día, zona geográfica de interés y/o 

características típicas que configuran la dinámica de cada lugar, por ejemplo: en las zonas 

costeras, donde existe la posibilidad de contar además con aportes de agua dulce por medio de 

la descarga de ríos, eventos de surgencia o hundimiento costero y/o fenómenos climáticos 

asociados, etc.  

 

2.1. Hipótesis 

 

H1: La variabilidad estacional de las propiedades físicas (temperatura y salinidad) y 

biogeoquímicas (oxígeno disuelto, nitrato, clorofila) del océano superficial, como también la 

profundidad de la capa de mezcla en una zona costera asociada a Chile central, responden en 

mayor medida a la mezcla generada por el viento. 

 

H2: La variabilidad estacional de las propiedades físicas (temperatura y salinidad) y 

biogeoquímicas (oxígeno disuelto, nitrato, clorofila) del océano superficial, como también la 

profundidad de la capa de mezcla en una zona costera asociada a Chile central, responden en 

mayor medida a la estratificación generada por los flujos de calor y agua dulce. 
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2.2. Objetivo principal 

 

El objetivo principal de este trabajo es estudiar el comportamiento de los parámetros 

físicos (temperatura y salinidad) y biogeoquímicos (oxígeno disuelto, nitrato, clorofila) de la 

columna de agua y la profundidad de la capa de mezcla en una zona costera asociada a Chile 

central, y su variación asociada a la variabilidad temporal de los forzantes atmosféricos como 

el viento, flujos de calor y agua dulce. 

 

2.3. Objetivos Específicos 

 

i) Caracterizar el ciclo anual y explorar la tendencia de la serie de tiempo de diferentes 

parámetros atmosféricos en una zona costera asociada a Chile central, tales como el viento, 

radiación, flujos de calor, temperatura del aire, precipitación y evaporación. 

 

ii) Caracterizar el ciclo anual, la variabilidad interanual y explorar la tendencia de la 

serie de tiempo de diferentes parámetros oceanográficos en una zona costera asociada a Chile 

central (Estación 18), tales como: temperatura, salinidad, oxígeno disuelto, nitrato, clorofila-a, 

transporte de Ekman y profundidad de la capa de mezcla. 

 

iii) Configurar un modelo climatológico (ROMS1D) que reproduzca el ciclo anual de 

los parámetros oceanográficos y la profundidad de la capa de mezcla en una zona costera 

asociada a Chile central. Además, realizar experimentos de sensibilidad para evaluar y 

cuantificar la respuesta de la columna de agua a las distintas variaciones en los forzantes 

atmosféricos. 
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3. METODOLOGÍA 

 

3.1. Zona de Estudio 

 La zona de estudio (Figura 1) se ubica en el PSO, frente a la zona costera de Chile 

central, lugar donde se ha desarrollado una serie de tiempo (ST) oceanográfica de muestreo 

mensual, denominada Estación 18 (Est18). Esta zona en particular se localiza a 10 mn 

(~18 Km) de la bahía de Coliumo (Concepción, Región del Biobío) y se encuentra confinada 

en medio de dos cañones submarinos que corresponden a los cañones del Río Itata por el norte 

y el Río Biobío por el sur. En este lugar, la plataforma continental es particularmente ancha y 

topográficamente más compleja respecto al promedio encontrado en Chile (Blanco-García, 

1984), donde el fondo marino se profundiza levemente hasta aproximadamente 200 m, antes 

de toparse con el talud continental. Cabe destacar que el área de estudio es considerada como 

una de las zonas más importantes a nivel regional, ya que se posiciona dentro de un sistema de 

surgencia costera de frecuencia estacional, que se activa principalmente durante la temporada 

de primavera-verano, y que la convierte en una zona con un ecosistema altamente productivo 

y de gran importancia pesquera (Cáceres & Arcos 1991; Cáceres 1992; Strub et al., 1998; 

Gajardo, 2013). 

 

Figura 1 – Zona de estudio asociada a la plataforma continental frente a Concepción, las 

líneas en negro corresponden a las isolíneas de batimetría y los distintos puntos marcados en 

colores corresponden al posicionamiento de algunas de las bases de datos utilizadas. (Fuente: 

Elaboración propia). 
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3.2. Caracterización temporal de parámetros atmosféricos asociados a Chile central 

 Para evaluar el ciclo anual de los forzantes atmosféricos se procedió como se indica en 

la sección 3.7, es decir, se analizaron bases de datos provenientes de observaciones, reanálisis, 

resultados de modelos y altimetría satelital, donde se realizaron promedios climatológicos 

mensuales, para cada variable de interés, obteniéndose el ciclo anual de cada variable. En la 

Tabla A2.1, se encuentra todo el detalle de las fuentes de información, los distintos períodos y 

las grillas utilizadas.  

 Para explorar las tendencias de las series de tiempo, se analizaron distintas bases de 

datos de frecuencia mensual y se trabajó con la totalidad de la información disponible para la 

zona de estudio, siendo todos períodos superiores a los 20 años. Para el cálculo de tendencia, 

en primer lugar se calculó la anomalía de cada ST y luego se aplicó un análisis de regresión 

lineal simple (RLS), habiendo realizado previamente los test estadísticos de normalidad y 

homocedasticidad. Del resultado de la RLS, se obtuvo una pendiente y un intercepto, donde el 

valor de la pendiente se multiplicó por 120 meses (10 años) para ser entregado como la 

tendencia de la ST por década. Cabe destacar, que se trabajó con la tendencia en base a dos 

períodos: i) total de la serie de tiempo y ii) desde el 2000 a la fecha; este último período para 

lograr comparar las tendencias atmosféricas con las oceanográficas por medio de la Est18. 

Además, para corroborar la significancia estadística, se realizó una prueba de estadística no 

paramétrica: Prueba de Mann-Kendall (Hamed and Rao, 1998), la cual determina la 

significancia estadística de una tendencia si el valor-p es igual o menor de 0.05. Cabe destacar 

que todas las tendencias entregadas se trabajaron de la misma forma. 

 Para el viento se trabajó con dos bases de datos, la primera fue CCMP (del inglés 

Cross-Calibrated Multi-Platform), que es una recopilación de distintas fuentes de datos 

satelitales, observacionales y resultados de modelos creada por NASA/GSFC/NOAA y cuenta 

con una resolución espacial de 0.25º (Wentz et al., 2015) [mayor información en 

http://www.remss.com/measurements/ccmp], en este trabajo se analizaron datos mensuales 

para un período de 27 años de 1990 a 2016 y la grilla utilizada fue de 36.13-36.88ºS y 

72.89-73.63ºW, que corresponde a los 8 pixeles más cercanos a la Est18 (Figura 1). La 

segunda base de datos de vientos y además fuente de datos para evaluar la variación de los 

flujos de calor, fue OAFlux v3 (del inglés Objectively Analyzed air-sea Fluxes), creado y 

mantenido por WHOI/NOAA/NASA, donde se obtuvieron datos de flujos de calor (i.e., 

http://www.remss.com/measurements/ccmp
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radiación de onda corta y onda larga descendente, desde 1983 a 2009, calor latente y sensible, 

desde 1980 a 2015), flujo de agua dulce (i.e., evaporación, desde 1990 a 2015) y magnitud del 

viento, desde 1957 a 2015, para el punto más cercano a la ST8 (Figura 1) [mayor información 

en http://oaflux.whoi.edu/description.html].  

 Para evaluar la variación de la temperatura del aire se utilizaron tres bases de datos de 

frecuencia mensual obtenidas desde el explorador climático del Centro de Ciencia del Clima y 

la Resiliencia (CR2) [mayor información en http://explorador.cr2.cl/], que corresponden a la 

temperatura del aire a 10 msnm de la estación Carriel Sur, con un período desde 1967 a 2015 

(i.e., interior costero) (Figura 1), temperatura del aire a 151 msnm de la estación Chillan, con 

un período desde 1966 a 2016 (i.e., asociada al valle central; 36.89ºS 72.04ºW); ambas 

pertenecientes a la Dirección Meteorológica de Chile (DMC) y temperatura del aire a 840 

msnm de la estación La Punilla, con un período desde 1965 a 1986 en (i.e., asociada a la zona 

cordillerana; 36.66ºS 71.33ºW), perteneciente a la DGA (Dirección General de Aguas de Chile). 

También se trabajó con la temperatura del aire a 2 msnm (i.e., sobre el océano), con un 

período desde 1990 a 2015, perteneciente a la base de datos OAFLux v3. Además, desde el 

mismo explorador climático del CR2 se obtuvo la precipitación acumulada mensual mediante 

dos bases de datos distintas, i) desde 1980 a 2015, perteneciente a la estación Carriel Sur 

(DMC) y ii) desde 1981 a 2015, perteneciente a la estación Dichato de la DGA. 

 

3.3. Caracterización temporal de parámetros oceanográficos físicos/biogeoquímicos 

asociados a Chile central   

 Para evaluar la variación temporal en el océano, se utilizó la Est18 [mayor información 

en http://www.copas.cl/esp/investigacion/serie/], la cual cuenta con 15 años de muestreo 

mensual (una vez al mes), desde octubre de 2002 hasta el presente. La Est18 cuenta con datos 

continuos de CTD-O SeaBird 19 y 25, de 0 a 80 m de profundidad (cada un metro), con 

variables como temperatura, salinidad y oxígeno disuelto. Además, datos discretos (botella 

Niskin y montadas en una Roseta oceanográfica a profundidades nolianeales de 0, 5, 10, 15, 

20, 30, 40, 50, 65 y 80 m), con variables como oxígeno disuelto, nitrato, clorofila-a y óxido 

nitroso. Además, se realizó un análisis temporal con la temperatura superficial del mar 

proveniente de la base de datos OAFlux v3, desde 1980 a 2015. 

 

http://oaflux.whoi.edu/description.html
http://explorador.cr2.cl/
http://www.copas.cl/esp/investigacion/serie/
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3.4. Transporte de Ekman  

 Para el análisis temporal de la surgencia costera se analizó como referencia el 

transporte de Ekman, el cual fue parametrizado a partir de la componente meridional del 

viento (ݒ), obtenida desde a la base de datos CCMP (ver sección 3.1). Este componente del 

viento, cuando se desplaza a lo largo de la costa, tiene particular relevancia en generar 

surgencia costera en sistemas de borde oriental mediante la dinámica de Ekman. El estrés 

meridional del viento (ܶݕ) que actúa sobre la superficie del mar, puede ser estimado siguiendo 

a Kraus (1972) y Nelson (1997). ܶݕ = 𝐶ௗ · 𝜌௔𝑖௥ · |ܸ| ·  ݒ

 

 Donde, 𝐶ௗ es el coeficiente de arrastre del viento referido a 10 metros sobre el nivel del 

mar, el cual se consideró constante con un valor de 1.3×10-3 (Kraus, 1972), lo anterior 

siguiendo a Large & Pond (1981), donde se menciona que este coeficiente no genera mayores 

variaciones cuando la velocidades del viento oscilan entre 4 m s-2 y 11 m s-2, entonces por lo 

cual se puede considerar constante, 𝜌௔𝑖௥ es la densidad del aire que corresponde a 

0.00122 g cm-3 o 1.22 Kg m-3, |ܸ| es la magnitud del viento en m s-1 y ݒ es la componente 

meridional del viento en m s-1. Luego, el transporte de Ekman fue calculado como una 

referencia del transporte de agua costa afuera que es forzado por medio del estrés a lo largo de 

la costa. Para ello, se calcula el transporte de volumen de Ekman (ܳ௫) por un ancho unitario y 

perpendicular a la costa. 

 ܳ௫ = ௬ܶ𝜌௪ · ݂ 

 

 Donde, ௬ܶ es el estrés meridional del viento, 𝜌௪ es la densidad del agua de mar que en 

este caso se usó un valor constate que corresponde a 1027 Kg m-3, ݂ es Coriolis. Una vez 

calculado el transporte de Ekman para todo el período de datos CCMP existentes, se procedió 

a calcular el acumulado mensual de cada variable, primero desde el mes de junio a mayo para 

identificar el inicio y finalización de la temporada de surgencia, y luego de septiembre a 

febrero para determinar la tendencia de la surgencia. 
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3.5. Capa de Mezcla 

 La PCM se puede obtener por medio de variados métodos matemáticos (umbrales, 

gradientes, mínimos cuadrados, etc) y/o visuales (observación), donde generalmente se 

utilizan los perfiles continuos de temperatura, salinidad y/o densidad de la columna de agua 

para estudiar su distribución vertical y con ello el comportamiento de la PCM (de Boyer 

Montégut et al., 2004). La elección del método y variable a utilizar va depender de la finalidad 

del estudio, pero principalmente de la dinámica asociada a cada lugar. En este trabajo se 

calculó la PCM mediante el método del umbral (Brainerd & Gregg, 1995; Thompson & Fine, 

2006), el cual se basa en buscar un cambio brusco en la distribución vertical del parámetro en 

evaluación (Var), mediante el cálculo de su diferencia entre dos profundidades, una 

profundidad de referencia y las profundidades que se encuentren sucesivamente por debajo 

esta. Cuando la diferencia entre ambos valores sea igual a un criterio predefinido, entonces esa 

profundidad se delimita como PCM. De acuerdo a la siguiente ecuación: ∆஼ோ்= ோாிሻݖሺݎܸܽ −  ௉஼𝑀ሻݖሺݎܸܽ
Donde, ݖோாி corresponde a la profundidad de referencia, ∆஼ோ் criterio predefinido, ݖ௉஼𝑀 profundidad de la capa de mezcla. 

  Después de una inspección de varios criterios teóricos descritos en literatura (Kara et 

al., 2000; De-boyer Montégut et al., 2004), se determinó que para esta zona de estudio y 

objetivos del trabajo, se utilizarán dos criterios distintos para el cálculo de la PCM, uno 

mediante un criterio de temperatura de 0.5ºC (de acá en adelante, PCMT) y una profundidad de 

referencia de 10 m, donde se obtendrá una capa de mezcla dominada principalmente por las 

variaciones en la temperatura, y otro con un criterio de densidad de 0.15 Kg m-3 (de acá en 

adelante, PCMD) y una profundidad de referencia de 0 m, donde además de considerar el 

efecto de la temperatura, también se considera el efecto de los flujos de agua dulce superficial 

mediante la salinidad. 

 

 

 

 

 

 



15 

 

3.6. Descripción general del modelo ROMS1D 

 El modelo Regional Ocean Modelling System (ROMS) es un modelo numérico 

tridimensional, desarrollado inicialmente por la Universidad de California Los Ángeles 

(UCLA), donde fue desarrollado para realizar simulaciones y estudiar la dinámica de los de 

los sistemas oceánicos regionales. El modelo utiliza coordenadas que se adaptan al fondo 

marino (terrain-following coordinates) llamadas coordenadas S, las cuales son una forma 

modificada de las coordenadas sigma. Resuelve las ecuaciones primitivas de Navier-Stokes 

con promediado de Reynolds (RANS, Reynolds-averaged Navier-Stokes equations) y además 

utiliza las aproximaciones hidrostáticas y de Boussinesq en un marco de referencia rotado 

(Marchesiello et al., 2001, Shchepetkin & McWilliams, 2003, Shchepetkin & McWilliams, 

2005). Todos los detalles respecto a la formulación, y una completa descripción del modelo 

3D se puede encontrar en Shchepetkin & McWilliams (2003) y Shchepetkin & 

McWilliams (2005). Existe la versión unidimensional del modelo, llamado ROMS1D, donde 

las variaciones horizontales no se toman en cuenta y solo se considera la variabilidad de la 

componente vertical asociada a procesos de mezcla, como la advección y difusión vertical 

(Penven, v1.0). En este trabajo se utilizará la versión unidimensional del modelo, ya que es 

más simple y genera simulaciones más rápidas, lo que resulta ser más adecuado para el tipo de 

trabajo que se quiere realizar, es decir, mediante un gran número de simulaciones, se probará 

el efecto de la variación arbitraria de diferentes forzantes atmosféricos en la capa superficial 

del océano. El detalle matemático y mayor descripción del modelo ROMS1D se puede 

encontrar en Anexos. 

 

3.7. Forzantes del modelo ROMS1D 

 Los forzantes del modelo ROMS1D incluyeron específicamente 14 variables (Figura 2, 

Tabla 1) que gobiernan el sistema oceánico superficial y que modulan principalmente la 

transferencia de energía, calor y materia entre el océano y la atmósfera. Se trabajaron con 

climatologías mensuales por un período similar o igual al tiempo total de mediciones que en la 

Est18, esto es, desde 2002 hasta 2016. El detalle de cada base de datos utilizada, el período, 

grilla y referencia se puede encontrar en la Tabla A2.1 y Tabla A2.2 (Anexos).  
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Tabla 1 – Descripción de los forzantes utilizados para la simulación de ROMS1D. 

 

 

Forzantes Descripción
SUSTR Componente zonal del estrés del viento (N m-2)

SVSTR Componente meridional del estrés del viento (N m-2)

SHFLUX Flujo superficial de calor neto (W m-2)

SWFLUX Flujo superficial de agua dulce (Evaporación – Precipitación) (cm día-1)

SST Temperatura superficial del mar (Celsius)

DQSST Flujo superficial de calor neto sensible a la SST (W m-2 Celsius-1)

UPWI Índice de surgencia (m3 s-1)

RADSW Radiación de onda corta (W m-2)

RADLW Radiación de onda larga descendente (W m-2)

PRATE Tasa de precipitación (cm día-1)

TAIR Temperatura del aire al nivel del mar (Celsius)

RHUM Humedad relativa (fracción)
UWND Viento zonal (m s-1)

VWND Viento meridional (m s-1)
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Figura 2 – Climatologías de los forzantes utilizados para la simulación de ROMS1D. (Fuente: 

Elaboración propia). 

 

3.8. Condiciones iniciales del modelo ROMS1D 

 Para las condiciones iniciales del modelo ROMS1D (Figura 3 y Tabla A2.3) se trabajó 

con la base de datos de World Ocean Atlas 2013 versión 2 (WOA2013), la cual cuenta, entre 

otras, con variables como temperatura, salinidad y nutrientes. Se utilizó la versión del 

WOA2013 que contiene una grilla de 0.25º de resolución, desde la superficie hasta ~100 m de 

profundiad. La información se obtuvo desde la posición -36.5º S y -73.5º W (el punto más 

cercano a la Est18). Para mayor detalle revisar https://www.nodc.noaa.gov/OC5/woa13/.  

https://www.nodc.noaa.gov/OC5/woa13/
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Figura 3 – Condiciones iniciales de la columna de agua utilizadas para la simulación de 

ROMS1D. (Fuente: Elaboración propia). 

 

3.9. Factores de corrección 

 Debido a que se utilizaron distintas bases de datos, períodos y grillas (según su 

disponibilidad en la red), fue necesario aplicar una serie de factores de corrección a algunas de 

climatologías finales. Lo anterior para simular con mayor exactitud el comportamiento y 

distribución de las variables físicas y biogeoquímicas de la columna de agua en la Est18.  

Sólo se aplica a las variables mencionadas a continuación; donde u corresponde a unidades:  

 i) Al forzante UPWI se le multiplicó cada valor asociado a los meses del año por 1.5 u, 

salvo los meses de junio, julio y agosto, los cuales se multiplicaron por 3 u. Lo anterior para 

forzar las velocidades verticales y cuantificar la influencia de la surgencia y hundimiento 

costero. ii) Al forzante RADSW se le suma 20 u en primavera-verano (octubre-febrero) y se le 

resta -10 u en invierno (junio-agosto). iv) A cada valor de PRATE se le suma 1 u, a modo de 

generar un mayor aporte de agua dulce en la zona de estudio, cabe destacar que el modelo 

unidimensional no está desarrollado para simular los aportes de ríos como forzante de entrada, 

por lo cual, asumiremos mayor precipitación que contrarreste el déficit de agua dulce. v) A 

cada valor de RHUM se le suma 0.1 u. 
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3.10. Experimentos de sensibilidad 

 Para lograr obtener una aproximación de cómo respondería la PCM respecto a la 

variación en algunos parámetros atmosféricos (FA), se realizarán experimentos de sensibilidad 

con el modelo ROMS1D, el cual desde ahora pasará a llamarse “simulación control”. Estos 

experimentos se configurarán de acuerdo a las posibles variaciones que se deberían observar 

como respuesta al cambio climático.  

 De acuerdo a lo siguiente: i) para representar un aumento en la magnitud del viento, se 

sumó un valor porcentual a los forzantes SVSTR (estrés del viento meridional) y VWND 

(magnitud del viento meridional), ii) para representar un aumento en el calor, se sumó un valor 

porcentual al parámetro RADLW (radiación de onda larga descendente) y la temperatura del 

aire (TAIR), y iii) para representar una disminución en el agua dulce, se restó un valor 

porcentual al parámetro PRATE (precipitación). Lo anterior se realizará de acuerdo al 

siguiente cálculo: ܸܽݎሺ௙௢௥௭௔ௗ௔ሻ = ሺை௥𝑖௚𝑖௡௔௟ ோଵ஽ሻݎܸܽ ± ሺை௥𝑖௚𝑖௡௔௟ ோଵ஽ሻݎܸܽ ∗  ቀ  ͳͲͲቁݔ

 Donde ܸܽݎሺை௥𝑖௚𝑖௡௔௟ ோଵ஽ሻ representa el 100% del valor climatológico mensual de la 

variable control que se va modificar, ݔ es el porcentaje que se va a sumar o restar (i.e., 5%, 

10%, 15%, 20%, 25%, 30%), y ܸܽݎሺ௙௢௥௭௔ௗ௔ሻ es el resultante de la adición o sustracción del 

valor porcentual. 

 Para entregar un valor de comparación entre la PCM forzada y la PCM control, se 

utilizó la Raíz del Error Cuadrático Medio (RMSE) (Sección 3.10) por medio de la 

comparación de todo el ciclo anual, además de la estación de primavera-verano y de la 

estación de invierno, con esto se logró tener una idea de la contribución que tiene cada 

forzante en el comportamiento de la PCM. 

 

3.11. Estadística de comparación   

  i) RMSE (del inglés Root Mean Squared Error) corresponde a la raíz del error 

cuadrático medio. Es un estimador que mide el promedio de los errores al cuadrado, es decir, 

el promedio de las diferencias al cuadrado entre las observaciones y los valores estimados por 

el modelo. Se utiliza en modelación para obtener el grado de variación que existe entre el 

modelo y los datos reales, mientras menor sea el resultado, menor es la variación. El RMSE se 

define como: 
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ܧܵܯܴ = √∑ ሺ 𝑖ܲ − ܱ𝑖ሻଶ௡𝑖=ଵ ݊  

Donde 𝑖ܲ son los datos del modelo y ܱ𝑖 son los datos observados. 

 

 ii) Ttest2 o Prueba-t de dos muestras, calcula la prueba t de student para una hipótesis 

nula, donde los datos en los vectores x e y vienen de muestras aleatorias independientes, 

tienen distribuciones normales y las medias y varianzas son iguales o muy similares. La 

hipótesis alternativa es que los datos en los vectores x e y provienen de poblaciones con 

medias y varianzas distintas. Cuando el resultado de H es 1, entonces la prueba rechaza la 

hipótesis nula con un nivel de significación del 95% y si H es 0, ocurre lo contrario. El valor-p 

de la prueba, devuelto como valor escalar en el rango [0,1], indica la significancia estadística, 

donde los valores muy pequeños de p ponen en duda la validez de la hipótesis nula. 
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4. RESULTADOS 

 

CAPÍTULO 1 

 

 En este capítulo se presenta una caracterización de la variabilidad temporal de los 

forzantes atmosféricos, en primer lugar centrándose en el ciclo anual para obtener los datos de 

entrada del modelo ROMS1D y posteriormente se explora las tendencias de diferentes 

parámetros atmosféricos en una zona costera asociada a Chile central, tales como intensidad 

del viento, radiación solar, flujos de calor, temperatura atmosférica, precipitación y 

evaporación. 

 

4.1. Ciclo anual y tendencias observadas en los parámetros atmosféricos. 

 

4.1.1. Viento  

 En la Figura 2 (Sección 3.7) se pueden observar los ciclos anuales de la magnitud de la 

componente zonal (UWND) y meridional (VWND) del viento, así como el estrés de la 

componente zonal (SUSTR) y meridional (SVSTR) del viento. Todas las variables 

mencionadas presentaron una variabilidad anual bien definida, con una mayor intensidad 

durante los meses de verano (i.e., diciembre-febrero) y una menor intensidad durante los 

meses de invierno (i.e., junio-agosto).  

 La magnitud del viento correspondiente al punto más cercano de la Est18, obtenido de 

la base de datos OAFlux, presentó una tendencia positiva de 0.11 m s-1 dec-1 (p < 0.05) para 

las últimas 5 décadas, y una tendencia de 0.54 m s-1 dec-1 (p < 0.05), desde el 2000 al 2015 

(Figura 4a). Asimismo, la componente meridional asociada a la zona de estudio (base de datos 

CCMP) presentó un aumento significativo durante las últimas dos décadas, con una tendencia 

positiva de 0.33 m s-1 dec-1 (p < 0.05) para el período total, y de 0.37 m s-1 dec-1 (p = 0.53), 

desde el 2000 en adelante (Figura 4b). Finalmente, el estrés del viento meridional presentó un 

aumento de 0.0034 N m-1 dec-1 (p = 0.14) (Figura 4c). 
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Figura 4 – a) Magnitud del viento (m s-1) para la base de datos OAFlux desde 1957 a 2015;  

b) Magnitud meridional del viento (m s-1) y c) estrés meridional del viento (N m-2), 

correspondiente a la base de datos CCMP desde 1990 a 2015. En rojo se muestra la línea de 

tendencia y además se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: 

Elaboración propia). 

 

 Para tener una visión regional de la variación del viento en el PSO, en la Figura 5 se 

presenta la tendencia componente meridional del viento (base de datos CCMP), para una 

región comprendida entre los 12-60ºS y 60-100ºW, donde se presentó una tendencia positiva 

en una amplia región del PSO cercana a la zona de estudio.  Se destaca la costa de Perú, donde 

se ha generado un debilitamiento de los vientos meridionales. 

b) c) 

a) 
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Figura 5 – Tendencia del viento meridional (m s-1 dec-1) para los años 1990-2016, obtenida 

desde la base de datos CCMP, con una grilla de 12-60ºS y 60-100ºW. (Fuente: Elaboración 

propia). 

 

4.1.2. Radiación y flujos de calor 

 La radiación de onda larga, desde 1980 al 2015, presentó una tendencia positiva de 

0.88 W m-2 dec-1 (p = 0.96) (Figura 6a), pero al evaluar esta última desde el 2000 en adelante, 

la tendencia aumentó significativamente con 5.79 W m-2 dec-1 (p = 0.06). La radiación de onda 

corta mostró una leve tendencia positiva de 0.26 W m-2 dec-1 (p = 0.96) para todo el período de 

registro, y 4.55 W m-2 dec-1 (p = 0.90) durante el período de estudio (Figura 6b). Ambos tipos 

de radiación presentaron un claro componente estacional, con los mayores valores durante la 

temporada estival y los menores durante la temporada invernal (Figura 2, Sección 3.7). 

 Por otra parte, el flujo de calor latente en la zona cercana a la Est18 mostró una 

tendencia negativa (estadísticamente significativa), de -4.22 W m-2 dec-1 (p < 0.05) durante los 

últimos 36 años, la que se acentúa desde el 2000 en adelante, con una tendencia de -

5.17 W m-2 (p < 0.05) (Figura 6c); por otra parte, el flujo de calor sensible mostró una leve 

tendencia positiva de 0.77 W m-2 dec-1 (p = 0.50) (Figura 6d). 
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Figura 6 – a) Radiación de onda larga (W m2) y b) onda corta (W m2) para los años 1980 a 

2010; c) Flujo de calor latente (W m2) y d) flujo de calor sensible (W m2) para los años 1980 a 

2015. Todos los datos provenientes de la base de datos OAFlux. En rojo se muestra la línea de 

tendencia y además se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: 

Elaboración propia). 

 

4.1.3. Temperatura del aire 

 La temperatura del aire correspondiente a la estación meteorológica de Carriel Sur 

(Figura 7a), presentó un aumento significativo durante las últimas 4 décadas, con una 

tendencia positiva de 0.13 ºC dec-1 (p < 0.05). Desde el 2000 hasta el 2016, esta presentó un 

aumento de 0.30 ºC dec-1 (p = 0.31). La estación Chillán (asociada al valle central; 36.89ºS 

72.04ºW) presentó una tendencia positiva de 0.24 ºC dec-1 (p = 0.39) (Figura 7b) y la estación 

Puntilla (asociada a la zona cordillerana; 36.66ºS 71.33ºW) mostró una tendencia positiva de 

0.67 ºC dec-1 (p = 0.12) (Figura 7c). 

a) 

d) 

b) 

c) 
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Figura 7 – a) Temperatura del aire (ºC) a 10 msnm estación Carriel Sur (1968-2015), 

b) temperatura del aire a 151 msnm estación Chillan (1966-2016) de la DMC y c) temperatura 

del aire a 840 msnm estación La Puntilla (1965-1986) de la DGA. En rojo se muestra la línea 

de tendencia y además se muestra el valor-p del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: 

Elaboración propia). 

 

4.1.4. Flujos de agua dulce 

 La precipitación medida en la estación Carriel Sur presentó una tendencia negativa 

de -7.48 mm mes-1 dec-1 (p = 0.45) (Figura 8a), y la estación Dichato una tendencia negativa 

de -6.60 mm mes-1 dec-1 (p = 0.23) (Figura 8b). Por su parte, la evaporación mostró una 

tendencia negativa de -62.77 cm año-1 con una significancia de p < 0.05 (Figura 8c). 

a) 

b) 

c) 
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 Figura 8 – a) Precipitación (mm mes-1) registrada en la estación meteorológica Carriel Sur 

(DMC) desde 1980 a 2015, y b) para la estación Dichato (DGA) desde 1981 a 2015. En el 

panel c) evaporación (mm mes-1) correspondiente a la base de datos OAFlux para los años 

1990 a 2015. En rojo se muestra la línea de tendencia y además se muestra el valor-p del test 

de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

a) 

b) 

c) 
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Tabla 2 – Resumen de tendencias de los distintos parámetros atmosféricos y oceanográficos 

analizados. (Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Base de datos
Período total 

(años)
Tendencia decadal      

Período total
valor-p

Tendencia decadal      
2000-2015

valor-p

Magnitud del viento (m s-1) OAFlux 59 0.11 7.2E-08 0.54 1.3E-04

Magnitud del viento meridional (m s-1) CCMP 26 0.33 0.06 0.37 0.53

Estrés del viento meridional (N m-2) CCMP 26 3.4E-04 0.14 2.9E-03 0.48

Radiación de onda larga (W m2) OAFlux 26 0.88 0.36 5.79 0.06

Radiación de onda corta (W m2) OAFlux 26 0.26 0.96 4.55 0.90

Flujo de calor latente (W m2) OAFlux 36 -4.22 7.3E-13 -5.47 7.7E-05

Flujo de calor sensible (W m2) OAFlux 36 0.77 0.50 0.68 0.78

Temperatura aire 10 msnm (ºC) DMC-Carriel Sur 49 0.13 0.04 0.30 0.31

Precipitación (mm mes-1) DMC-Carriel Sur 36 -7.48 0.45 -37.31 0.21

Precipitación (mm mes-1) DGA-Dichato 36 -6.60 0.23 -26.12 0.43

Evaporación (mm mes-1) OAFlux 26 -62.77 3.5E-08 -56.81 1.4E-03

Temperatura aire 2 msnm (ºC) OAFlux 26 -0.36 0.16 -0.32 0.42

Temperatura superficial del mar (ºC) OAFlux 36 -0.20 1.9E-05 -0.28 0.26

Transporte de Ekman (m2 s-1) CCMP 26 0.04 0.14 0.03 0.48

Indice de surgencia (m3 s-1) CCMP 26 38.18 0.14 32.48 0.48

PCMT  (m) Estación 18 15 -3.91 0.06 - -

PCMT  - Verano (m) Estación 18 15 1.84 0.25 - -

PCMT  - Invierno (m) Estación 18 15 -3.85 0.58 - -

PCMD (m) Estación 18 15 -2.43 0.07 - -

PCMD - Verano (m) Estación 18 15 -1.44 0.41 - -

PCMD - Invierno (m) Estación 18 15 -5.06 0.44 - -
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CAPÍTULO 2 

 

 En el capítulo 2 de este trabajo se procederá a la actualización de la caracterización del 

ciclo anual, variabilidad interanual y se explorará la tendencia de diferentes parámetros 

oceanográficos en una zona costera asociada a Chile central (Estación 18), tales como: 

temperatura, salinidad, oxígeno disuelto, nitrato, clorofila-a, surgencia y profundidad de la 

capa de mezcla. 

 

4.2. Ciclo anual, variabilidad interanual y tendencias observadas en los parámetros 

oceanográficos.  

 

4.2.1. Variación estacional e interanual 

 La variabilidad estacional e interanual de las variables biogeoquímicas de la Estación 

18 fueron analizadas en el manuscrito “Presence of nitrous oxide hotspots in the coastal 

Upwelling area off central Chile: an analysis of temporal variability based on ten years of a 

biochemical time series” (Farías et al., 2015), con un análisis temporal entre el período 

2002-2012. Actualmente se agregaron cuatro años de datos y no ha existido mayor variación 

estacional en relación a la distribución vertical de las variables. Los resultados actualizados se 

pueden corroborar de forma general en la sección 4.3, donde se comparan los resultados del 

modelo con las climatologías de las variables de la Est18. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



29 
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Resumen 

La variabilidad estacional e interannual de las variables biogeoquímicas, incluyendo un 
importante gas de efecto invernadero como el óxido nitroso (N2O), fueron analizadas mediante 
observaciones mensuales de una serie de tiempo, entre el 2002 y 2012, en un área de surgencia 
costera frente a Chile central (36º30.8’; 73º15’). El oxígeno, el N2O, los nutrientes y la 
clorofila-a (Chl-a) mostraron una clara variabilidad estacional asociada a los vientos 
favorables a la surgencia (primavera-verano), como también variabilidad interanual, la cual 
fue claramente observada en el caso del N2O durante la ocurrencia de hotspots, con niveles de 
saturación cerca de 4849% por sobre lo observado. Estos hotspots se presentan principalmente 
durante los períodos favorables a la surgencia, específicamente durante el 2004, 2006, 2008, 
2010 y 2011, bajo la capa de mezcla (15-50 m) y en aguas hipóxicas con gran acumulación de 
NO2

-. Los hotspots de N2O mostraron un exceso de N2O (∆N2O) tres veces más altas que el 
promedio de las anomalías mensuales (2002-2012). Las relaciones estimadas entre el ∆N2O 
versus la utilización aparente de oxígeno (AOU), y ∆N2O versus NO3

-, sugieren que la 
oxidación aeróbica del amonio (AAO) y la desnitrificación parcial son los procesos 
responsables de las altas acumulaciones de N2O en las aguas subsuperficiales. Existió una 
correlación parcial entre los niveles de Chl-a y la presencia de hotspots de N2O, sugiriendo 
que la actividad microbiológica, alimentada por la alta disponibilidad de materia orgánica, lo 
que provoca una alta producción de N2O. Como resultado, se provocan flujos de N2O hacia la 
atmósfera por sobre 260 µmol m-2 d-1. Los hotspots de N2O son eventos trascientes o “hots 
moments”, los que podrían ocurrir más frecuentemente de lo ya observado. Si es así, esta zona 
de surgencia estaría produciendo y emitiendo N2O mayor a lo esperado y por lo tanto sería una 
importante fuente que se debería considerar en el balance atmosférico global de N2O. 

mailto:laura.farias@imo-chile.cl
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4.2.2. Tendencias observadas en los parámetros oceanográficos 

 La Tabla 3 muestra las tendencias de diferentes variables observadas en la Est18 para 

el período de 2002-2016. Estas se presentan como tendencia general, tendencia de la anomalía 

estandarizada, tendencia climatológica de los meses del año y tendencias separadas por 

estaciones del año (verano e invierno); cabe destacar que en la tabla sólo se presenta la 

tendencia de la capa superficial integrada, con el promedio de valores desde los 0 m hasta 

15 m de profundidad (desde ahora, capa superficial), pero se realizó el análisis exploratorio 

para cada profundidad (no se muestran en tabla). 

En general, la temperatura presentó un enfriamiento prácticamente en toda la columna 

de agua, mostrando una tendencia negativa en la capa superficial integrada de -0.32 ºC dec-1 

(p = 0.21), se destaca la tendencia en la profundidad de 5 m con una mayor significancia 

estadística, donde se observó una disminución de -0.24 ºC dec-1 (p = 0.07). Lo anterior se 

puede corroborar con la tendencia negativa obtenida por medio de la temperatura superficial 

del mar correspondiente a la base de datos OAFlux (Figura 9), que durante los años entre 1980 

y 2015, presentó una disminución estadísticamente significativa de -0.20 ºC dec-1 (p < 0.05), y 

desde el 2000, una tendencia negativa de -0.28 ºC dec-1 (p = 0.26). Por otra parte, la tendencia 

por estación climática en la Est18 demostró un enfriamiento en la capa integrada de -0.13 ºC 

dec-1 (p = 0.54) en la temporada de verano y -0.68 ºC dec-1 (p = 0.16) en la temporada de 

invierno (Tabla 2).  

 

Figura 9 – Temperatura superficial del mar (ºC) desde 1980 a 2015, correspondiente a la base 

de datos OAFlux. En rojo se muestra la línea de tendencia y además se muestra el valor-p del 

test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboración propia). 
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Por su parte, la salinidad mostró un aumento principalmente en la capa superficial e 

intermedia, con una tendencia positiva en la capa integrada de 0.15 psu dec-1 (p = 0.32) 

durante el período total de la Est18 (Tabla 3). La salinidad en la profundidad de 20 m y 30 m 

presentaron tendencias positivas de 0.14 psu dec-1 y 0.10 psu dec-1, respectivamente, ambas 

con significancia estadística con un valor-p menor a 0.05. El análisis por estaciones del año 

mostró una tendencia positiva en la capa superficial de 0.10 psu dec-1 (p < 0.05) en verano y 

0.34 psu dec-1 (p = 0.83) en invierno. 

 El oxígeno disuelto presentó una tendencia positiva en la capa superficial integrada, 

con una variación de 0.60 mL L-1 dec-1 (p < 0.05) para todo el período de estudio, al separar 

por estaciones la tendencia en verano se vuelve negativa, con un valor de -0.17 mL L-1 dec-1, 

p = 1.00) y positiva en invierno (0.69 mL L-1 dec-1, p = 0.21). La tendencia a la disminución se 

presenta principalmente durante los meses de diciembre (-0.60 mL L-1 dec-1, p = 0.35), Enero 

(-1.71 mL L-1 dec-1, p = 0.35) y Febrero (-0.88 mL L-1 dec-1, p = 0.55). Cabe destacar que en 

las capas subsuperficiales se presentan tendencias negativas significativas (p < 0.05), con una 

disminución del oxígeno disuelto de -0.78 mL L-1 dec-1 para la capa de 20 m y -0.68 para la 

capa de 30 m. 

Como referencia a los nutrientes, se trabajó con el nitrato, el cual presentó una 

tendencia general positiva de 1.58 µmol L-1 dec-1 (p = 0.28) para la capa superficial; se destaca 

el mes de febrero, donde se presentó una tendencia positiva de 21.59 µmol L-1 dec-1 (p = 0.23) 

y los meses de mayo y junio, con una tendencia negativa de -7.68 µmol L-1 dec-1 (p = 0.15) 

y -4.28 µmol L-1 dec-1 (p = 0.32), respectivamente. La clorofila-a presentó una tendencia 

positiva de 0.37 µg L-1 (p = 0.38), que se genera principalmente por los meses de surgencia 

activa, donde se presentó una tendencia positiva en noviembre y diciembre, con 6.94 µg L-1 

(p = 0.44) y 12.75 µg L-1 (p = 0.11). 

Finalmente, para cuantificar la concentración de gases de efecto invernadero en la zona 

de estudio, se trabajó con el gas óxido nitroso, el cual presentó una tendencia positiva de 

13.97 nmol L-1 dec-1 (p = 0.11) para todo el período de estudio; con una mayor valor en la 

temporada de primavera-verano (22.12 nmol L-1 dec-1, p = 0.64). Los meses de febrero, marzo, 

mayo y junio son los únicos en presentar tendencias negativas (Tabla 3).  
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Tabla 3 – Tendencias de la capa integrada superficial de la Estación 18. (Fuente: Elaboración 

propia). 

 

 

4.2.3. Transporte de Ekman  

 En la Figura 10 se observa un aumento en el transporte de Ekman, con una tendencia 

de 0.04 m2 s-1 dec-1 (p = 0.14) que indicaría un aumento en la surgencia costera. 

 

Figura 10 – a) Transporte de Ekman (m2 s-1) calculado desde la base de datos CCMP para los 

años de 1990 a 2015. En rojo se muestra la línea de tendencia y además se muestra el valor-p 

del test de tendencia de Mann-Kendall. (Fuente: Elaboración propia). 

 

 Por otra parte, en la Figura 11 se pudo observar que los eventos de surgencia se 

originan generalmente a partir de los meses de septiembre y octubre, disminuyendo entre los 

meses de marzo y abril. Durante algunos años se observan eventos de hundimiento 

tend valo-p tend valo-p tend valo-p tend valo-p tend valo-p tend valo-p

Ene -0,6 0,2 -0,03 0,39 -1,71 0,35 3,52 0,39 -7,18 0,24 41,12 0,47

Feb 0,43 0,71 -0,1 0,71 -0,88 0,55 21,59 0,23 -5,48 0,13 -2,52 0,71

Mar 0,65 0,25 0,6 0,23 1,99 0,08 -4,2 0,44 -5,15 0,19 -5,35 1

Abr -0,11 0,55 0,03 1 1,13 0,16 8,61 0,05 -2,09 0,58 4,82 0,37

May -0,3 0,92 1,44 0,35 0,58 0,47 -7,68 0,15 -0,41 0,25 -12,32 0,71

Jun -0,44 0,92 0,36 0,44 0,27 0,90 -4,28 0,32 -0,64 0,01 -3,4 1

Jul -1,41 0,15 0,99 0,21 0,93 0,11 -0,56 1 -1,1 0,13 12,96 0,13

Ago -0,86 0,35 -0,32 0,68 0,51 0,70 9,41 0,04 -1,34 0,09 2,26 0,37

Sep -0,77 0,03 0,28 0,32 -0,98 0,58 -1,45 0,48 -0,12 0,5 3,45 0,86

Oct 1,2 0,76 0,63 0,24 6,02 0,13 2,05 1 -7,96 0,21 0,69 1

Nov -0,16 0,88 0,2 0,85 0,86 0,35 -4,33 0,88 6,94 0,44 20,85 0,37

Dic -0,64 0,76 0,34 0,02 -0,60 0,35 5,91 0,44 12,75 0,11 25,81 0,54

Verano (DJF) -0,13 0,54 0,1 0,02 -0,17 1,00 2,38 0,02 2,83 0,32 22,12 0,64

Invierno (JJA) -0,68 0,16 0,34 0,83 0,69 0,21 -0,31 0,82 -0,74 0,01 -2,1 0,76

General -0,32 0,21 0,15 0,32 0,60 0,00 1,58 0,28 0,37 0,38 13,97 0,11

Anomalía STD -0,4 0,21 0,13 0,32 0,44 0,00 0,22 0,28 0,05 0,38 0,51 0,11

Óxido NitrosoTemperatura Salinidad Oxígeno Nitrao Clorofila-a

a) 
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principalmente durante junio, julio y agosto. Otro punto destacable es el aumento en la 

intensidad de los eventos de surgencia desde el año 1990 al 2015, situación que se puede 

corroborar con la Figura 12, donde se muestra la sumatoria del transporte acumulado de 

Ekman durante los meses de mayor actividad de surgencia, es decir desde septiembre a 

febrero. En ella se observó una tendencia positiva estadísticamente significativa de 

15.63 m2 s-1 mes-1 dec-1 (p < 0.05). 

   

Figura 11 - Transporte de Ekman acumulado mensual (m2 s-1 mes-1), desde junio a mayo. 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

 

Figura 12 - Sumatoria del transporte acumulado de Ekman (m2 s-1 mes-1), desde septiembre a 

febrero y para todo el período de estudio (base de datos: CCMP 1990-2015). (Fuente: 

Elaboración propia). 
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4.2.4. Capa de Mezcla 

En la Figura 13 se observa que la profundidad de la capa de mezcla en la Est18, 

calculada mediante el criterio de temperatura de 0.5 ºC (PCMT) y criterio de densidad de 

0.15 kg m-3 (PCMD), presentaron una componente estacional bien definida. Ambas PCM se 

somerizan durante los períodos estivales y se profundiza durante los períodos invernales. Lo 

anterior se corrobora parcialmente con las bases de datos MIMOC, IFREMER (i.e., deBoyer) 

y ARGO, para la misma zona de estudio, las cuales presentaron una similar variabilidad 

estacional.  

 La PCM en la Est18 presentó una profundización significativa durante el período 

2002-2016, con una tendencia negativa de -3.91 m dec-1 (p = 0.06) para PCMT (Figura 14a) y 

una tendencia de -2.43 m dec-1 (p = 0.07) para PCMD (Figura 14b). Si se separa el análisis por 

estaciones, se observó que durante verano la PCMT se somerizó levemente con una tendencia 

de 1.84 m dec-1 (p = 0.25) (Figura 14e) y por el contrario durante invierno se profundizó con 

una tendencia de -3.85 m dec-1 (p = 0.58) (Figura 14f). Mientras que la PCMD se profundizó 

levemente con una tendencia negativa de -1.44 m dec-1 (p = 0.4) durante verano (Figura 14c), 

pero también lo hizo durante invierno (Figura 14d), con una tendencia de -3.85 m dec-1 

(p = 0.58). 

 

Figura 13 – Climatología de la PCM para la Est18 y diferentes bases de datos. (Fuente: 

Elaboración propia). 
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Figura 14 – Tendencia de la profundidad de la capa de mezcla (Est18), entre 2002-2016, 

utilizando criterios de a) densidad PCMD y b) temperatura PCMT; además, para c) y e) 

primavera-verano y d) y f) invierno, respectivamente (Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

c) d) 

e) 

f) 

a) 

b) 
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Resumen 

El sistema de surgencia de Perú-Chile (PCUS) es considerado como uno de los 

ecosistemas marinos más productivos del mundo, manteniendo la mayor producción primaria 

y rendimientos pesqueros a nivel mundial. Esta alta productividad se atribuye principalmente a 

la surgencia costera provocada por el viento meridional. La variabilidad temporal del PCUS ha 

sido relativamente bien documentada con respecto a la dinámica anual e interanual, sin 

embargo, la comprensión de las tendencias decadales es limitada, así como la influencia del 

cambio climático en los procesos marinos como la productividad y el enfriamiento superficial, 

entre otros. Este estudio presenta evidencia de que, durante las últimas décadas, los vientos 

favorables de surgencia han aumentado en el límite sur del Sistema de Corriente de Humboldt 

(HCS) (35º - 42ºS), consistente con un movimiento hacia el polo del Anticiclón del Pacífico 

Sudeste (SPA). Esto conduce a una intensificación del viento en la costa (que es favorable a la 

surgencia costera) y se asemeja al patrón espacial observado en las simulaciones climáticas 

bajo escenarios de calentamiento climático. La tendencia a la clorofila (desde 2002 hasta el 

presente) de las series de tiempo de satélites y observaciones muestra una tendencia positiva 

principalmente en primavera-verano, posiblemente explicada por incrementos tanto del flujo 

de nutrientes hacia la superficie como de la radiación fotosintéticamente activa (PAR); Ambos 

parámetros parecen ser una respuesta al movimiento hacia el sur de la SPA, modificando el 

estrés del viento en la costa y la cubierta de nubosidad. Además, se observó una 

profundización neta de la capa de mezcla (PCM), que es ligeramente superficial en el verano 

austral como consecuencia del transporte de Ekman y el aumento del bombeo, y más profundo 

en invierno debido a la reducción de la estratificación. Los cambios en el PCM pueden 

explicar en parte la razón de que el agua superficial sea más fría y salina, y también el 

aumento de la productividad, lo que a su vez puede causar fluctuaciones en las 

concentraciones de O2 disuelto y otros gases sensibles a la oxigenación. 

mailto:laura.farias@udec.cl
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CAPÍTULO 3 

 

 En el siguiente capítulo se procederá a describir los resultados de la configuración y 

simulación del modelo numérico ROMS1D, el cual reproducirá el ciclo anual de la 

profundidad de la capa de mezcla y los principales parámetros oceanográficos en una zona 

costera asociada a Chile central, y además, se entregarán los resultados de los experimentos de 

sensibilidad para evaluar y cuantificar la respuesta de la columna de agua a las variaciones en 

los forzantes atmosféricos. 

 

4.3. Modelo Climatológico ROMS1D 

 

 En esta sección se describen y comparan los resultados del modelo (ROMS1D) con las 

observaciones realizadas en la Est18. Para ello, se llamará como “capa superficial” a la capa 

comprendida entre 0 m y 20 m, como capa intermedia a la capa comprendida entre 20 m y 50 

m, y como “capa profunda” a la capa comprendida entre 50 m y 80 m. Además, se nombrará 

como “variable simulada” a los resultados climatológicos entregados por la configuración del 

modelo y como “variable observada” a las observaciones climatológicas realizadas por la 

Est18. Cabe destacar que la palabra “variable” se cambiará respecto a cada nombre 

correspondiente (e.g., temperatura simulada, salinidad observada, oxígeno simulado, etc.). 

Además, en la Figura 15c, Figura 17c, Figura 18c, Figura 21c y Figura 23c, se presenta una 

visión climatológica de las diferencias entre los resultados de ROMS1D menos las 

observaciones de la Est18, donde el color rojo representa la sobreestimación del modelo, es 

decir, los resultados de ROMS1D fueron mayores a lo observado en la Est18 y las zonas de 

color azul representan la subestimación del modelo, es decir, los resultados de ROMS1D son 

menores a lo observado en la Est18. 

 

4.3.1. Temperatura 

En la Figura 15 se puede observar una clara similitud entre la temperatura simulada 

(Figura 15a) y la temperatura observada (Figura 15b). Esta variable cuenta con un porcentaje 

de aceptación de un 96.67% de valores dentro del rango ±1 ºC (Figura 15d), además presentó 
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un bajo valor RMSE de 0.46 ºC (Tabla A2.4) y en su mayoría no se presentaron diferencias 

significativas sometidas a la prueba t de dos grupos, salvo para el mes de Junio (Tabla A2.5).  

 

 

Figura 15 – Climatología de la temperatura simulada (a), observada (b) y la diferencia entre 

ambas (ROMS1D–Est18) (c); (d) distribución de frecuencia de las diferencias, donde la línea 

azul indica la estimación de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias y el 

sombreado gris corresponde al rango de aceptación dado. (Fuente: Elaboración propia). 

 

En relación a las diferencias (Figura 15c), la temperatura simulada presentó zonas de 

sobreestimación en la capa entre 10 y 30 m, principalmente durante los meses de octubre a 

marzo; la mayor subestimación se observó durante el mes de febrero en la capa intermedia y 

profunda. La diferencia de los perfiles por estación (Figura 16) muestran que en la temporada 

d) 
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de primavera-verano, la principal sobreestimación se encuentra en la capa superficial, con una 

diferencia de 0.53 ºC por encima del valor observado, mientras que en la capa profunda se 

observó una diferencia de -0.17 ºC (Figura 16a y Figura 16b); el análisis estadístico entregó un 

RMSE de 0.48 ºC y una correlación significativa del 0.95 (p < 0.05) entre los perfiles de 

verano (Tabla A2.4). Por el contrario, los perfiles de invierno presentaron una menor 

diferencia en la capa superficial, con una subestimación de -0.09 ºC, y en la capa profunda una 

sobreestimación de 0.13 ºC (Figura 16c y Figura 16d), además se obtuvo un RMSE de 0.11 ºC 

y una correlación de 0.99 (p < 0.05) (Tabla A2.4). En ambas temporadas no se observan 

diferencias significativas (ttest2) (Tabla A2.5). 

 

Figura 16 - Perfiles promedio de la temperatura de a) verano y c) invierno, el color rojo para 

ROMS1D y color azul para Est18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D–Est18) 

para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboración propia). 

 

4.3.2. Salinidad 

En la Figura 17 se puede observar que la salinidad simulada (Figura 17a) captura el 

comportamiento estacional que presentó la salinidad observada (Figura 17b), con un 

porcentaje de aceptación y con una distribución de frecuencia que comprende el 90.83% de 

valores dentro del rango ±0.5 psu (Figura 17d), además presentó un valor RMSE de 0.27 psu 

(Tabla A2.4) y desde julio hasta febrero no existen diferencias significativas sometidas a la 

prueba t de dos grupos, pero sí se presentan para los meses de marzo a junio (Tabla A2.5). 
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Figura 17 - Climatología de la salinidad simulada (a), observada (b) y la diferencia entre 

ambas (simulada–observada) (c); (d) distribución de frecuencia de las diferencias, donde la 

línea azul indica la estimación de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias 

y el sombreado gris corresponde al rango de aceptación dado. (Fuente: Elaboración propia). 

 

En la Figura 17c se observa que la sobrestimación se intensifica principalmente en la 

capa superficial desde julio a noviembre y la subestimación se observa con una menor 

diferencia en la capa superficial e intermedia durante los meses de marzo a junio. En los 

perfiles de la estación de verano (Figura 18a y Figura 18b) se observó un RMSE de 0.07 psu y 

una correlación significativa del 0.89 (p < 0.05) (Tabla A2.4). Los perfiles de la estación de 

invierno presentaron una subestimación de -0.18 psu en la capa superficial y de -0.19 en la 

d) 
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capa profunda (Figura 18c y Figura 18d); se obtuvo un RMSE de 0.23 psu y una correlación 

de 0.9 (p < 0.05) (Tabla A2.5). 

 

Figura 18 - Perfiles promedio de la salinidad de a) verano y c) invierno, el color rojo para 

ROMS1D y color azul para Est18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D–Est18) 

para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboración propia). 

 

4.3.3. Oxígeno  

La Figura 19 muestra que la climatología del oxígeno simulado (Figura 19a) logra 

capturar parcialmente el comportamiento que se presenta en el oxígeno observado (Figura 

19b); presentando un porcentaje de aceptación, con una distribución de frecuencia que 

comprende el 87.50% de valores dentro del rango ±1 mL L-1 (Figura 19d), un valor RMSE de 

0.68 mL L-1 (Tabla A2.4) y no se presentan diferencias significativas sometidas a la prueba t 

de dos grupos (Tabla A2.5). 
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Figura 19 - Climatología del oxígeno disuelto simulado (a), observado (b) y la diferencia 

entre ambas (simulado–observado) (c); (d) distribución de frecuencia de las diferencias, donde 

la línea azul indica la estimación de densidad de Kernel, los puntos negros indican las 

diferencias y el sombreado gris corresponde al rango de aceptación dado. (Fuente: Elaboración 

propia). 

 

En la Figura 19c se observa que la sobrestimación del modelo se intensifica 

principalmente sobre los 10 m, durante febrero y junio. Por el contrario, la subestimación se 

observa con una mayor frecuencia en la capa subsuperficial (~35 m) principalmente entre los 

meses entre julio y octubre, como también en la capa profunda durante el mes de febrero. Los 

perfiles de la estación de verano (Figura 20a y Figura 20b) entregaron un RMSE de 

d) 
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0.59 mL L-1 y una correlación significativa del 1 (p < 0.05) (Tabla A2.4), además se corroboró 

que la principal subestimación se encuentra en la capa profunda con una diferencia de -

0.70 mL L-1. La estación de invierno presentó una subestimación principalmente en la capa 

intermedia, con una diferencia de -0.69 mL L-1 (Figura 20c y Figura 20d), un RMSE de 

0.53 mL L-1 y una correlación de 0.93 (p < 0.05) (Tabla A2.4). 

 

Figura 20 - Perfiles promedio del oxígeno disuelto de a) verano y c) invierno, el color rojo 

para ROMS1D y color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D–

EST18) para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboración propia). 

 

4.3.4. Nitrato 

La Figura 21 muestra que el nitrato simulado (Figura 21a) capta parcialmente el 

comportamiento que se presenta en el nitrato observado (Figura 21b); presentando un 

porcentaje de aceptación, con una distribución de frecuencia que comprende el 86.67% de 

valores dentro del rango ±5 µmol L-1 (Figura 21d), un valor RMSE de 2.99 µmol L-1 

(Tabla A2.8) y no se presentan diferencias significativas sometidas a la prueba t de dos 

grupos, salvo para el mes de junio (Tabla A2.5). 
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Figura 21 - Climatología del nitrato simulado (a), observado (b) y la diferencia entre ambas 

(simulado–observado) (c); (d) distribución de frecuencia de las diferencias, donde la línea azul 

indica la estimación de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias y el 

sombreado gris corresponde al rango de aceptación dado. (Fuente: Elaboración propia). 

 

En la Figura 21c se observa una sobrestimación del modelo principalmente en la capa 

intermedia, entre los meses de junio y septiembre. La subestimación se observa en marzo y 

octubre, justamente sobre los máximos subsuperficiales de la Est18. Los perfiles de la estación 

de verano (Figura 22a y Figura 22b) entregaron un RMSE de 0.78 µmol L-1 y una correlación 

significativa de 0.99 (p < 0.05) (Tabla A2.4). La estación de invierno presentó una 

sobreestimación en gran parte del perfil (entre 10 y 60 m), con la mayor diferencia a 30 m de 

d) 
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6.65 µmol L-1 (Figura 22c y Figura 22d), un RMSE de 4.16 µmol L-1 y aparece una diferencia 

estadística respecto al test t de dos muestras (Tabla A2.4). 

 

Figura 22 - Perfiles promedio del nitrato de a) verano y c) invierno, el color rojo para 

ROMS1D y color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D–EST18) 

para b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboración propia). 

 

4.3.5. Clorofila-a 

 La clorofila-a simulada (Figura 23a) logra captar levemente la estacionalidad de la 

clorofila-a observada (Figura 23b), no alcanza la profundidad real y tampoco desaparece 

completamente en invierno, tal como ocurre en las observaciones de la Est18. Esta variable 

presentó un porcentaje de aceptación de 85% respecto al rango de ±2 µg L-1, un RMSE de 

1.84 µg L-1 (Figura 23d) y una diferencia significativa durante marzo (Tabla A2.5). 
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Figura 23 - Climatología de la clorofila-a simulada (a), observada (b) y la diferencia entre 

ambas (simulada–observada) (c); (d) distribución de frecuencia de las diferencias, donde la 

línea azul indica la estimación de densidad de Kernel, los puntos negros indican las diferencias 

y el sombreado gris corresponde al rango de aceptación dado. (Fuente: Elaboración propia). 

 

 Los perfiles de primavera-verano (Figura 24a y Figura 24b) presentan una 

sobrestimación sobre los 10 m de 2.64 µg L-1 y una subestimación en la capa de -0.98 µg L-1, 

en general presentó un RMSE de 1.54 µg L-1 y una correlación de 0.91 (p < 0.05) 

(Tabla A2.4). Los perfiles de invierno (Figura 24c y Figura 24d) presentaron una 

sobreestimación de 1.31 µg L-1, entre la capa de 0 m a 20 m; un RMSE de 1.07 µg L-1 y una 

correlación significativa de 0.97 (p < 0.05) (Tabla A2.4). 

d) 
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Figura 24 – Perfiles promedio de la clorofila-a de: a) verano y c) invierno, el color rojo para 

ROMS1D y color azul para EST18. En verde, la diferencia entre perfiles (ROMS1D–EST18) 

para: b) verano y d) invierno. (Fuente: Elaboración propia). 

 

4.4. Capa de mezcla ROMS1D 

 El modelo reproduce bastante bien la profundidad de la capa de mezcla de la Est18, 

entregando una alta correlación positiva para ambos criterios (Figura 25). Para la PCMT se 

obtuvo una correlación de Spearman de 0.89 (p < 0.05) y para la PCMD, una correlación de 

Spearman de 0.86 (p < 0.05). 

 

Figura 25 – Comparación entre la PCMT y la PCMD entre los resultados del modelo 

ROMS1D y los resultados de las observaciones en la Est18 (Fuente: Elaboración propia). 
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4.5. Experimentos de sensibilidad 

Para poder evaluar la contribución de cada forzante atmosférico en la profundización o 

somerización de la capa de mezcla, se realizaron experimentos de sensibilidad con el modelo 

ROMS1D configurado en este trabajo (desde ahora: simulación control). Los distintos 

experimentos entregaron como resultados una variación de la capa de mezcla que se puede 

apreciar en la Tabla 4, donde se observan las profundidades de la capa de mezcla (pcm) y las 

diferencias (diff), entre la PCM forzada respecto a la PCM control.  

Si se presenta un valor positivo de diff (Tabla 4) quiere decir que la PCM ascendió tal 

valor respecto a la profundidad control, y por el contrario, si se presenta un valor negativo 

indica lo contrario, la PCM se profundizó tal valor respecto a la profundidad control. Además, 

el resumen con la variación de la PCM respecto al promedio entre 5% y 10%, y la 

comparación mediante el RMSE, se puede encontrar en la Tabla 5. 

 

4.5.1. Variación en el viento  

En primer lugar, se trabajó sólo con la sensibilidad al aumento del viento meridional 

(VWND) y el estrés del viento meridional (SVSTR). Cuando se aumentó el viento en un 5%, 

la PCM se somerizó en primavera-verano y se profundizó en invierno, con valores de 1.3 m y 

-3.9 m (para PCMT) y 0.4 m y -2.7m (para PCMD), respectivamente. Pero cuando se 

sobrepasó un umbral con un aumento del 15%, entonces la capa de mezcla se profundizó para 

todo el ciclo anual (Tabla 4 y Tabla A2.6). La comparación entre la PCM control y la PCM 

forzada por el aumento del 5% y 10% en el viento meridional (Tabla 5), entregó un valor de 

RMSE de 2.82 m (PCMT) y 1.70 m (PCMD) para todo el ciclo anual, pero cuando se separó 

por estaciones, entregó un RMSE de 1.61 m (PCMT) y 0.51 m (PCMD) para primavera-verano 

y un RMSE de 4.55 m (PCMT) y 2.73 m (PCMD) para invierno.  

 

4.5.2. Variación en el calor 

En general el comportamiento de la PCM respecto al aumento de la radiación de onda 

larga (RADLW) y temperatura del aire (TAIR), entregó una somerización durante todo el 

ciclo anual, principalmente en la temporada de invierno (Tabla 4 y Tabla A2.6). La 

comparación del ciclo anual entre la PCM del modelo control y la PCM forzada por el 

aumento en el calor, entregó un valor de RMSE de 5.68 m (PCMT) y 2.69 m (PCMD). 
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Respecto a la comparación por estaciones, resultó un RMSE de 2.28 m (PCMT) y 1.48 m 

(PCMD), para primavera-verano y un RMSE de 9.12 m (PCMT) y 4.03 m (PCMD), para 

invierno (Tabla 5). 

 

4.5.3. Variación en los flujos de agua dulce 

El agua dulce no afecta mayormente el comportamiento de la PCM en verano, por el 

contrario, sí lo afecta en inverno (Tabla 4 y Tabla A2.6). A medida se aplica una disminución 

en la precipitación (PRATE), la PCM se someriza casi linealmente en invierno. La 

comparación entre el ciclo anual de la PCM del modelo control y la PCM forzada por la 

disminución en los flujos de agua dulce, entregó un valor de RMSE de 3.53 m (PCMT) y 

1.80 m (PCMD). En relación a la comparación por estaciones, resultó un RMSE de 0.84 m 

(PCMT) y 0.51 m (PCMD), para primavera-verano y un RMSE de 5.81 m (PCMT) y 3.02 m 

(PCMD), para invierno (Tabla 5). 

 

Tabla 4 – Resumen de la Tabla A2.6 (Anexos). Se entrega la PCMT y PCMD (pcm), 

correspondiente al promedio de verano e invierno de acuerdo a cada experimento y las 

diferencias (diff) estimadas entre la PCM de la simulación control menos la PCM forzada 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

 

 

 

Ver Inv Ver Inv Ver Inv Ver Inv Ver Inv Ver Inv
pcm 9.2 44.9 7.1 18.7 8.8 33.9 6.1 12.5 9.9 37.3 7.2 13.4
diff 1.3 -3.9 0.4 -2.7 1.8 7.1 1.5 3.5 0.6 3.7 0.3 2.6
pcm 8.7 47.3 8.4 19.3 7.8 29.8 6.1 11.4 9.5 32.5 7.2 12.7
diff 1.8 -6.3 -0.9 -3.3 2.8 11.2 1.5 4.6 1.0 8.5 0.3 3.3
pcm 12.7 50.8 8.8 19.6 8.7 23.6 6.7 8.9 9.3 30.2 7.2 11.9
diff -2.2 -9.8 -1.3 -3.6 1.8 17.4 0.8 7.1 1.3 10.8 0.3 4.1
pcm 14.0 52.0 9.8 20.6 10.4 20.3 8.3 9.6 9.3 27.5 7.2 10.6
diff -3.5 -11.0 -2.3 -4.6 0.2 20.7 -0.8 6.4 1.3 13.5 0.3 5.4
pcm 15.1 52.6 10.9 21.6 12.7 19.7 9.3 10.9 9.3 21.2 7.2 9.6
diff -4.6 -11.6 -3.4 -5.6 -2.2 21.3 -1.8 5.1 1.3 19.8 0.3 6.4
pcm 17.6 55.2 12.2 22.5 13.5 21.1 10.8 11.1 9.3 15.8 7.2 8.1
diff -7.1 -14.2 -4.7 -6.5 -3.0 19.9 -3.3 4.9 1.3 25.2 0.3 7.9

* pcm = Profundidad de la capa de mezcla como resultado de los experimentos de sensibilidad.
* diff = Diferencia entre la simulación control y la PCM como resultado de los experimentos de sensibilidad.

5%

10%

15%

20%

25%

30%

> Viento > Calor < Agua dulce
PCMT PCMD PCMT PCMD PCMT PCMD
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Tabla 5 – Profundidad de la capa de mezcla para los diferentes experimentos de sensibilidad y 

su comparación (RMSE) con la simulación control. (Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

PCMT PCMD PCMT Tstd PCMD Dstd PCMT Tstd PCMD Dstd PCMT Tstd PCMD Dstd

Enero 10 7 7.9 0.3 7.0 0.7 7.7 0.5 5.8 0.0 9.3 0.4 6.9 0.1
Febrero 11 7 10.0 0.7 7.2 0.5 8.5 0.8 5.9 0.0 10.0 0.0 6.9 0.0
Marzo 16 9 16.0 0.0 9.3 0.4 12.8 1.7 7.8 1.4 15.0 0.0 8.9 0.0
Abril 21 15 22.0 0.0 16.6 0.1 17.3 1.1 11.9 3.5 18.1 1.6 13.9 0.8
Mayo 37 18 42.5 1.6 19.6 0.1 28.5 2.1 14.1 1.3 31.7 3.0 15.4 0.7
Junio 43.8 17 49.7 2.0 19.9 0.4 34.1 2.9 12.5 0.8 37.2 3.7 13.1 0.1
Julio 42.2 16 46.2 1.5 19.6 0.8 33.0 3.5 11.9 0.9 35.8 3.5 12.5 0.7
Agosto 33 15 34.5 0.7 17.5 0.0 24.0 2.8 11.5 0.7 28.3 2.5 13.5 0.7
Septiembre 17 9 17.0 0.0 10.0 0.7 14.5 0.7 7.6 0.7 15.5 0.7 9.0 0.0
Octubre 12 8 13.0 0.0 8.5 0.7 10.5 0.8 8.0 0.0 12.0 0.0 8.0 0.0
Noviembre 11 8 9.4 0.1 9.0 1.6 9.4 0.9 6.4 0.0 10.5 0.7 8.0 0.0
Diciembre 10 8 8.5 0.4 7.9 0.7 7.6 0.6 6.1 0.0 9.0 0.0 7.0 0.0

PCMT = Profundidad de la capa de mezcla con criterio de temperatura (0,5 °C)

PCMD = Profundidad de la capa de mezcla con criterio de densidad (0,15 kg m-3)
Tstd y Dstd = desciación estandar respectiva 

5.81 3.02RMSE invierno 4.55 2.73 9.12 4.03

3.53 1.80

RMSE primavera-verano 1.61 0.51 2.28 1.48 0.84 0.51

RMSE total 2.82 1.70 5.68 2.69

Control > Viento >  Calor < Agua dulce
ROMS1D Variación en: SVSTR-VWND Variación en: RADLW-TAIR Variación en: PRATE
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5. DISCUSIONES 

  

 El planeta Tierra presenta gran variabilidad climática a diferentes escalas de tiempo, 

parte de esta variabilidad puede deberse a procesos internos o externos del sistema climático, 

conocidos como forzantes naturales, o procesos influenciados por la actividad humana, 

también llamados forzantes antropogénicos (Myhre, 2013). El componente antropogénico ha 

contribuido mayormente durante las últimas décadas; e.g., se sabe que el promedio global de 

la temperatura atmosférica ha aumentado 0.24 ºC dec-1, según los datos de UAH 

[http://www.nsstc.uah.edu/climate/], lo que se ha relacionado con un aumento en la 

concentración de gases de efecto invernadero de origen antropogénico, además de otros 

forzantes como la emisión de aerosoles y cambios de uso de suelo (IPCC, 2014). Sumado a lo 

anterior, en el quinto reporte del IPCC (AR5), se ha concluido que los cambios en el sistema 

climático, han sido causados en mayor medida por el forzante humano, y principalmente 

debido al incremento en las concentraciones de gases de efecto invernadero en la atmósfera. 

Es más, en la última sesión (número 44 del IPCC realizada en Tailandia en octubre de 2016) 

se comenzaron a discutir los lineamientos del próximo informe especial que se centrará en el 

calentamiento atmosférico global de 1.5 ºC por encima de los valores pre-industriales.  

 El efecto del forzamiento antropogénico en el clima global es heterogéneo, afectando 

de distinta manera a las regiones del planeta. Este es el caso de Sudamérica, donde los 

impactos han sido variados y se han presentado en gran parte del territorio con diferentes 

consecuencias. Por ejemplo, durante la última década se ha observado un importante aumento 

en las precipitaciones en el nordeste de Brasil, Paraguay y Uruguay, con consecuencias 

positivas en el ámbito económico y agrícola (IPCC, 2013, Pérez et al., 2011, Rao et al., 2016). 

Pero el escenario es distinto para Chile, donde la precipitación se ha reducido drásticamente 

con un persistente déficit pluviométrico que ha prevalecido en el norte y centro de Chile, lo 

que ha llevado a una escasez hídrica y a un aumento en la extensión y ocurrencia de los 

incendios forestales (Boisier et al., 2016). Cabe destacar que hasta ahora no es posible evaluar 

de manera confiable qué fracción de estos cambios se deberían a la variabilidad natural del 

sistema climático y qué fracción a efectos antropogénicos. 

   

 

http://www.nsstc.uah.edu/climate/
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5.1. Variación temporal de parámetros atmosféricos asociados a Chile central 

 El análisis de la tendencia del viento en la zona costera frente a Chile central indica 

que se ha presentado un aumento significativo en su magnitud, con una tendencia positiva de 

0.11 m s-1 dec-1 durante los últimos 60 años, y con una mayor intensidad durante el período de 

estudio (i.e., posterior al 2000), presentando una tendencia de 0.54 m s-1 dec-1 (Figura 4a). 

Sumado a esto, si sólo se considera la componente meridional del viento, la cual está asociada 

a generación de eventos de surgencia y hundimiento en sistemas de borde oriental (SBO), 

también se presenta una tendencia positiva de 0.33 m s-1 dec-1 (Figura 4b). Este aumento en los 

vientos no sólo se ha observado en la zona de estudio, sino que, en gran parte del territorio 

nacional, específicamente entre los 25º a 40º de latitud sur (Figura 5). Por el contrario, en la 

zona del Perú hasta el extremo norte de Chile, la componente meridional del viento ha 

disminuido su magnitud con tendencias negativas que se pueden observar en la Figura 5. Estos 

resultados concuerdan con otros estudios donde se ha probado una posible intensificación de 

los vientos asociados a los sistemas de surgencia de borde oriental (SSBO), debido 

principalmente a la variabilidad en los centros de alta presión asociados (Wills et al., 2004; 

Schneider et al., 2007; Roemmich et al., 2007; Falvey & Garreaud, 2009; Ancapichún & 

Garcés-Vargas, 2015; entre otros). En estos trabajos se ha estudiado el comportamiento del 

ASPS en un escenario de cambio climático. 

Las tendencias del aumento del viento también se observan en otros EBUS. Por 

ejemplo, Sydeman et al. (2014) muestran una intensificación de los vientos principalmente 

hacia las altas latitudes, tal como en los sistemas de surgencia de California y Benguela, pero 

una disminución en latitudes bajas, como en el sistema de surgencia de Canarias e Iberia. Los 

mismos autores mencionan que la intensificación del viento en los sistemas de California, 

Benguela y Humboldt podría beneficiar a las comunidades marinas debido al incremento en el 

input de nutrientes por medio la surgencia costera. 

Para comprender las posibles causas de la variabilidad climática en el PSO, han 

surgido una serie de hipótesis, donde algunas se han centrado en una variabilidad interdecadal 

asociada a fenómenos de baja frecuencia, como es la influencia de la ODP. En efecto, durante 

las últimas décadas, el índice de la ODP (Tokio Climate Center, http://ds.data.jma.go.jp/), se 

encuentra como promedio en una fase fría (i.e., desde el año 1998 aproximadamente), por 

consecuencia, el ASPS estaría en un proceso de intensificación. Ancapichún & Garcés-Vargas 

http://ds.data.jma.go.jp/
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(2015) evaluaron la influencia de algunos índices climáticos de baja frecuencia en la 

variabilidad decadal del ASPS, donde se concluyó que la fase fría de la ODP, es la principal 

causa del reforzamiento del esfuerzo del viento en el ASPS, que representó una varianza del 

49%, lo que indica una estrecha relación entre estos dos fenómenos de gran escala; esto en 

comparación con otros índices climáticos como el Modo Anular del Sur (SAM) que representó 

una varianza del 40%. Además, Shakun & Shaman (2009) y Deser et al. (2010) han mostrado 

que la ODP tiene influencia tanto en el hemisferio norte como en el hemisferio sur, por lo 

tanto, es una oscilación que abarca toda la cuenca del Pacífico. Nuestros resultados indican 

que, durante el período de estudio (i.e., 2000-2016), se ha generado un reforzamiento del 

viento aún más pronunciado respecto a las tendencias de largo período (Tabla 1), lo que 

indicaría que la ODP podría estar contribuyendo significativamente en este proceso de 

intensificación, pero no sería la única causa de esta variabilidad, ya que la variación positiva 

en la tendencia del viento, se presenta desde el inicio del registro (i.e., desde el año 1957) 

(Figura 4a). 

 Otra de las posibles causas de esta intensificación tendría relación con lo descrito por 

Bakun (1990), quién plantea que esta variabilidad de baja frecuencia se podría deber al 

aumento en el gradiente de temperatura entre el océano y la zona continental, como respuesta 

al aumento en las concentraciones de gases de efecto invernadero de origen antropogénico. 

Nuestros resultados concuerdan con lo anterior, ya que estarían indicando la existencia de una 

diferencia cada vez mayor entre las tendencias de la temperatura en la zona costera y la 

temperatura atmosférica sobre el territorio continental. En la zona costera (i.e., sobre la Est18), 

la temperatura del aire presentó una tendencia negativa de -0.36 ºC dec-1 (Figura 2a), por el 

contrario, sobre el territorio continental, la temperatura del aire mostró un aumento de 

0.13 ºC dec-1 en la estación interior costera de Carriel Sur (Figura 7a), un aumento de 

0.24 ºC dec-1 en la estación asociada al valle central de Chillán (Figura 7b) y un aumento de 

0.67 ºC dec-1 en la estación cordillerana de La Puntilla (Figura 7c). Resultados que concuerdan 

con lo descrito por Falvey & Garreaud (2009), donde se trabajó con series de tiempo 

oceánicas/costeras y continentales (i.e., valle central y Los Andes), sumado a simulaciones con 

los modelos GCM-CMIP3; Los autores indican que la temperatura atmosférica asociadas a las 

estaciones oceánicas y costeras presentaron una tendencia negativa de -0.18 ºC dec-1 
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y -0.12 ºC dec-1, respectivamente, y por el contrario, las estaciones ubicadas sobre el territorio 

continental, presentaron tendencias positivas por sobre los 0.25 ºC dec-1.  

 En la misma línea y a partir de simulaciones regionales del modelo ENVI-met v4, 

Tumini & Rubio-Bellido (2016) forzaron escenarios futuros (IPCC, AR5) proyectados para la 

ciudad de Concepción, sus resultados indican que para el 2020 la temperatura del aire podría 

aumentar en 0.7 ºC y la radiación solar en 2 W m2, respecto a su promedio actual. Situación 

que concuerda con lo encontrado respecto a la radiación de onda corta, la cual ha aumentado 

en la zona de estudio con una tendencia de 0.26 W m-2 dec-1 durante los últimos 26 años, 

siendo más significativo el aumento en la radicación de onda larga descendente de la 

atmósfera (RADLW), con una tendencia positiva de 0.88 W m2 dec-1 para la zona de estudio, y 

mayor aún si se considera desde el 2000 a la fecha, presentando una tendencia de 

5.79 W m2 dec-1. Cabe destacar que la RADLW corresponde a la radiación que es reflejada o 

re-emitida desde la atmósfera al océano, su presencia e intensidad depende de factores como la 

cobertura de nubes, contenido de vapor de agua y concentración de gases y/o partículas en 

suspensión (e.g., polvo o aerosoles) que se encuentre en la atmósfera (Stewart, 2008). Si 

suponemos una menor cobertura de nubes por el aumento en la intensidad del viento, además 

de una disminución en la evaporación con una tendencia de -62.77 mm mes-1 dec-1 

(Figura 8c), entonces, una posible explicación para el aumento de la RADLW podría tener 

relación a la presencia de una mayor concentración de gases de efecto invernadero, polvo y/o 

aerosoles en la atmósfera.  

 Respecto a la precipitación, los resultados encontrados concuerdan con este déficit 

nacional, ya que muestran que durante los últimos 36 años se ha presentado una disminución 

de las precipitaciones en las dos estaciones revisadas, con una tendencia de -

7.48 mm mes-1 dec-1 para la estación de Carriel Sur y -6.60 mm mes-1 dec-1 para la estación 

Dichato (Figura 8), tendencias que aumentan considerablemente si consideramos solamente el 

período de estudio (Tabla 2). Dicho fenómeno se enmarca en la denominada “mega-sequía”, 

que afecta a Chile desde la región de Coquimbo hasta la Araucanía, la cual se ha mantenido 

aproximadamente desde el 2010 a la fecha (Garreaud et al., 2015) [mayor información en 

http://www.cr2.cl/megasequia/]. Según Boisier et al. (2016), el cambio climático forzado 

antropogénicamente ha sido el responsable de por lo menos un 25% del déficit hídrico 

nacional actual. 

http://www.cr2.cl/megasequia/


68 

 

5.2. Variación temporal de parámetros oceanográficos físicos y biogeoquímicos asociados 

a Chile central. 

Si bien hoy en día la hipótesis de Bakun (1990) no es muy aceptada por la comunidad 

científica, esta explica que un aumento en el gradiente de temperatura océano-continente 

provocaría un aumento en la intensidad de los vientos a lo largo de la costa y con ello un 

aumento en la surgencia costera. Los resultados encontrados muestran que el transporte de 

Ekman presentó una tendencia positiva de 0.04 m2 s-1 dec-1 (Figura 10). Lo que concuerda con 

lo reportado por Ancapichún & Garcés-Vargas (2015), quienes mencionan que el transporte de 

Ekman ha estado aumentando hacia el sur de los 33º S, con una tendencia de 0.006 m2 s-1 entre 

el 2000 y 2012, siendo más marcado entre los 37ºS y 38º S, con una tendencia de 0.15 m2 s-1. 

Además, Belmadani et al. (2014), basados en un modelo (LMDz-GCM) forzado por diferentes 

escenarios de concentración de CO2 y temperatura superficial del mar, mostraron un posible 

incremento en la surgencia en Chile central y en los vientos favorables a la surgencia, como 

respuesta quasi-lineal al aumento en la concentración atmosférica de los gases de efecto 

invernadero. 

Por otro lado, Wang et al. (2015) usaron los modelos numéricos CMIP5 para explorar 

cómo la surgencia costera podría cambiar bajo el forzamiento de escenarios dentro del 

siglo XXI (1950-2090). Los autores concluyeron que se estaría generando una intensificación 

de la surgencia costera principalmente en las altas latitudes y en todos los SSBO, excepto en el 

sistema de California, el cual no presentaría importantes variaciones. Por el contrario, los 

mismos autores indican que se podría estar presentando un debilitamiento de la surgencia en 

las latitudes bajas, tal como en el sistema de Canarias. También se concluyó, que podría existir 

una correlación positiva (0.96; p < 0.05) entre el aumento del transporte de Ekman en los 

SSBO y el aumento en el gradiente de temperatura entre la tierra y el océano, como 

consecuencia del calentamiento por gases de efecto invernadero de origen antropogénico 

(Figura 26). Rykaczewsk et al. (2015) también encontraron un incremento en los vientos 

favorables a la surgencia costera, pero estos no estarían directamente relacionados con el 

aumento del gradiente de temperatura, sino que se debería en mayor medida a la posición 

geográfica de los cuatro mayores sistemas atmosféricos de alta presión. 
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Figura 26 – Regresión lineal entre la intensidad de la surgencia costera en verano (transporte 

de Ekman costa afuera) y el gradiente de temperatura entre la tierra y el océano (1950–2099) 

(Fuente: modificado de Wang et al., 2015). 

 

Siguiendo la dinámica del proceso de surgencia costera como consecuencia del 

aumento del viento meridional y del transporte de Ekman, se esperaría una disminución de la 

temperatura superficial del mar (TSM) y un aumento de la salinidad superficial. Situación que 

se observa en la Estación 18, ya que nuestros resultados indican una disminución en la TSM 

con una tendencia de -0.32 ºC dec-1 para todo el período de estudio; si separamos por estación, 

se presenta una tendencia de -0.13 ºC dec-1 en primavera-verano y -0.68 ºC dec-1 en invierno 

(Tabla 3). Esta disminución de la temperatura superficial se observa también en la base de 

datos OAFlux, que presentó una tendencia negativa para la TSM de -0.28 ºC dec-1 (Figura 9b), 

siendo consistente con el comportamiento de los flujos de calor superficial para el mismo 

período de estudio, donde se observó una tendencia negativa para el flujo de calor latente 

(-5.47 W m-2 dec-1) (Figura 6c), representando una disminución en el calor necesario para la 

evaporación, y una tendencia positiva para el flujo de calor sensible (0.68 W m-2 dec-1) 

(Figura 6d), representando una pérdida de calor por parte del océano superficial, ya sea 

durante verano e invierno. Por otra parte, la salinidad superficial estaría aumentando con un 

valor de 0.10 psu dec-1 en primavera-verano y 0.34 psu dec-1 en invierno (Tabla 3). Estos 

resultados concuerdan con lo reportado por Schneider et al. (2017) para la misma zona de 

estudio, donde presenta una disminución de la TSM en verano con una tendencia negativa 

de -0.26 ºC dec-1 y -0.64 ºC dec-1 en invierno, además de un incremento en la salinidad en 
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general, con una tendencia de 0.5 psu dec-1. En el mismo contexto y para la misma zona de 

estudio, Ancapichún & Garcés-Vargas (2015) demostraron una disminución de la TSM 

de -0.19 ºC dec-1 entre el 2000 y 2012, como también en el trabajo de Medellín-Mora et al. 

(2016), donde se presenta una disminución de la TSM y un aumento de la salinidad. Cabe 

destacar que según Schneider et al. (2016), el enfriamiento superficial del mar no respondería 

solamente al ascenso de aguas más frías por la intensificación de la surgencia, sino que 

también al desplazamiento hacia el sur del ASPS, el cual podría contribuir a la intensificación 

de la advección de la Masa de Agua Subantártica (ASSA, por sus siglas en inglés) la cual se 

caracteriza por tener bajas temperaturas. 

En relación a las variables biogeoquímicas, la concentración del oxígeno disuelto en la 

capa superficial estaría disminuyendo en verano, con una tendencia de -0.17 mL L-1 dec-1, 

pero aumentando en inverno, con una tendencia de 0.69 mL L-1 dec-1 (Tabla 3). Lo anterior no 

se debe solamente a la influencia de los procesos biológicos, como la fotosíntesis o la 

respiración aeróbica, sino que también a la tendencia del viento meridional y sus 

consecuencias en la surgencia y hundimiento. Por una parte, la situación de verano puede ser 

explicada en parte por la tendencia al aumento en los procesos de surgencia costera, donde 

ascienden masas de agua subsuperficiales pobres en oxígeno, características de la Masa de 

Agua Ecuatorial Subsuperficial (ESSW, por sus siglas en inglés), que interactúan con la capa 

de mezcla; por otro lado, la situación de invierno puede ser explicada por el aumento en los 

procesos de hundimiento costero y ventilación que provoca un aumento en la concentración de 

oxígeno disuelto en la Est18, esto sumado a la presencia ASSA (Grob et al., 2003). Cabe 

destacar que en las capas subsuperficiales por sobre los 20 metros también se han encontrado 

tendencias significativas que indican una disminución en la concentración de oxígeno disuelto. 

Otra particularidad de los episodios de surgencia, es la fertilización debido al ascenso 

de nutrientes desde capas profundas hacia las capas superficiales, situación que está 

ocurriendo en la Est18 como respuesta a las tendencias previamente descritas. El nitrato 

estaría aumentando en la capa superficial con una tendencia de 2.38 µmol L-1 dec-1 para 

primavera-verano, lo que podría tener un claro efecto positivo en el aumento de la 

productividad primaria, que responde principalmente a la disponibilidad de nutrientes en el 

ambiente (Gruber, 2011), situación que se puede corroborar mediante la clorofila-a, la cual ha 

presentado un aumento de 2.83 µg L-1 dec-1 durante la temporada de surgencia activa. La 
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fertilización en la zona fótica es la consecuencia más notable de los procesos de surgencia, ya 

que puede sostener un alto desarrollo fitoplanctónico, un aumento en la producción primaria, y 

con ello, una subsecuente respiración de la materia orgánica (Daneri et al., 2012; 

Farías et al., 2009). 

Finalmente, otra de las consecuencias de las zonas de surgencia, es que estas se 

convierten en fuentes importantes de gases de efecto invernadero, debido al ascenso de aguas 

subsuperficiales con altas concentraciones de gases como óxido nitroso, el cual es generado 

principalmente por procesos biológicos, y que por medio de la mezcla y difusión vertical, 

tienden a fluir hacia la atmósfera, contribuyendo con las concentraciones actualmente 

elevadas. Tal es el caso de la Est18, donde se presentó una tendencia del óxido nitroso de 

22.12 nmol L-1 dec-1 para la temporada de primavera-verano.  

 

5.3. Variabilidad temporal de la Capa de Mezcla  

 La capa de mezcla mostró un patrón estacional bien definido (Figura 13), donde las 

menores profundidades se observaron durante la temporada de verano, debido a la 

congruencia entre los eventos de surgencia y fuerte estratificación superficial por radiación 

solar. Contrariamente, las mayores profundidades de la capa de mezcla se presentan durante la 

temporada de invierno, debido al hundimiento y a la mezcla generada por las fuertes ráfagas 

de viento norte y eventos de enfriamiento superficial, característicos de la temporada. 

Respecto a la tendencia, se observó una profundización mediante los dos criterios utilizados, 

con un valor de -3.91 m dec-1 (PCMT) y de -2.43 m dec-1 (PCMD), considerando todo el 

período de estudio. Durante verano la PCM no presentó mayor variación, excepto de una leve 

tendencia positiva en la PCMT y una leve tendencia negativa para la PCMD; esta situación se 

revierte durante la temporada de invierno, donde se presentó una tendencia negativa para 

ambos criterios y con un valor mayor respecto a verano (Figura 14). Estos resultados 

concuerdan parcialmente con el trabajo de Medellín-Mora et al. (2016), donde se encontró un 

patrón estacional con las mayores profundidades de la PCM en otoño-invierno y más somera 

en primavera-verano, si bien los autores utilizaron otra metodología para el cálculo de PCM, 

captan una tendencia a la profundización durante el mismo período de estudio.  

 Esta profundización, en general, podría estar siendo forzada por el aumento en los 

vientos locales asociados a la intensificación del ASPS, aún más notable en los vientos 
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meridionales frente a Chile central (Figura 5). Una posible explicación de la somerización de 

la PCMT en verano, podría estar relacionada al aumento de la surgencia costera durante las 

últimas décadas, la cual estaría levantando la picnoclina debido al aumento de la advección 

vertical, y con ello, se estaría reduciendo el efecto neto del viento en la profundización de la 

capa de mezcla. A su vez, si sumamos una mayor estratificación superficial durante el período 

estival, producto del calentamiento por radiación solar, se estaría inhibiendo la 

homogenización que se esperaría por el mismo aumento del viento. La contribución de una 

PCMT cada vez más somera en verano, es fundamental para explicar la disminución de la 

TSM, ya que como se ha mencionado anteriormente, durante la temporada estival se generan 

los mayores eventos de surgencia que traen aguas más frías hacia la superficie.  

 Por el contrario, durante la temporada de invierno, la pronunciada termoclina 

estacional provocada en la estación de verano, es mucho más débil, esto debido a la 

disminución de la radiación solar y sus efectos en los flujos de calor turbulentos, que se 

pueden corroborar mediante el flujo de calor neto, el cual presentó valores negativos durante 

la temporada de invierno, indicando una pérdida de calor en superficie (Figura 2), esto ha 

provocado un enfriamiento superficial del agua que ha desencadenado un pérdida en la 

boyantés, y que sumado a los episodios de hundimiento típicos de la estación, hacen que la 

capa de mezcla se profundice aún más. Además, esta tendencia de profundización se 

explicaría por el enfriamiento superficial del mar, el cual es mayormente significativo en 

invierno (Tabla 3), pero también por la tendencia negativa de la estratificación y la frecuencia 

de Brunt–Väisälä en la capa superficial (Medellín-Mora et al., 2016), producto del menor 

aporte de agua dulce que se ha presentado, el cual ha generado una capa de agua más 

homogénea y más factible a ser controlada por la mezcla vertical. 

 

5.4. Experimentos de sensibilidad con ROMS1D: flujos de energía, calor y agua dulce. 

 Respecto a los experimentos de sensibilidad, se puede inferir que con un aumento del 

viento entre un 5% y 10% por sobre el valor climatológico del modelo ROMS1D, la PCM se 

someriza en primavera-verano (Tabla 4) como respuesta a las mayores velocidades de ascenso 

de la columna de agua por surgencia, logrando adevectar aguas subsuperficiales hacia la 

superficie, sobrepasando el efecto de mezcla turbulenta generado por el estrés del viento. 

Estos resultados concuerdan con lo observado en la Est18, donde existe una tendencia a la 
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somerización de la PCMT en verano (Figura 14). Sin embargo, cuando se sobrepasa cierto 

límite de intensidad de viento, por sobre un 15% mayor al valor climatológico, la acción del 

viento logra profundizar la PCM en verano independientemente del incremento en la 

advección vertical. En invierno, ocurre una profundización proporcional al aumento arbitrario 

de la intensidad del viento, situación que debería ser analizada además mediante otra 

metodología respecto a la aplicada en estos experimentos, ya que el aumento de acuerdo a los 

distintos porcentajes, se aplicó de manera proporcional a los valores mensuales, por ende la 

variación forzada durante invierno debería estar sobreestimando un aumento en el viento 

norte, situación que parece no estar ocurriendo en la zona de estudio.  

Contrario a lo esperado, la capa superficial en invierno se enfría por la acción del 

viento a una tasa mayor que lo observado en verano (Tabla 3), esto debido la menor 

temperatura del aire en la Est18 (Tabla 2), donde se genera una pérdida de boyantes en la 

superficie del mar, y con ello, un descenso del agua por densidad, que provoca una 

profundización de la PCM, logrando interactuar con aguas subsuperficiales aún más frías. 

Cronin and Sprintall (2001) mencionan que, en latitudes medias y altas, las bajas temperaturas 

atmosféricas y los aportes de agua dulce por tormentas, pueden dominar la boyantes 

superficial, ya que, durante la estación de invierno, se produce un enfriamiento atmosférico 

que provoca un aporte de agua dulce de menor temperatura en comparación con el agua del 

océano superficial, y que, sumado a los fuertes vientos, llevan a la columna isotérmica a 

mayores profundidades.  

 Cabe destacar que la comparación entre la PCM control y la PCM forzada por el 

aumento del viento, obtuvo un RMSE de 2.82 m (PCMT) y 1.70 m (PCMD) para todo el ciclo 

anual, un RMSE de 1.61 m (PCMT) y 0.51 m (PCMD) para primavera-verano y un RMSE de 

4.55 m (PCMT) y 2.73 m (PCMD) para invierno. Lo que indicaría que el forzante del viento 

tendría una influencia más marcada durante la temporada de invierno, período donde no existe 

una capa de agua tan estratificada en comparación a la estación de primavera-verano. 

 Estos resultados concuerdan con el trabajo de Fan et al. (2010), donde se configuró un 

modelo ROMS de alta resolución en el mar del sur de China para evaluar el efecto de los 

forzantes atmosféricos en la PCM, cuando se aplicó un mayor forzamiento por parte del estrés 

del viento, la capa de mezcla se profundizó a lo largo de todo el año, pero con una mayor 

diferencia durante la temporada de invierno. Misma situación encontró Troupin (2010), quien 
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utilizó una configuración del modelo ROMS1D aplicada a un punto en el Archipiélago de 

Canarias, y concluyó que la PCM se profundizó en invierno a medida se aplicó mayor 

intensidad de viento. Respecto a los experimentos con un aumento del 5% y 10% en los flujos 

de calor (RADLW y TAIR) y una disminución del 5% y 10% en el agua dulce (PRATE), la 

PCM se somerizó en ambos casos, presentando un RMSE de 5.68 m (PCMT) y 2.69 m 

(PCMD) para la variación del calor, y un RMSE de 3.53 m (PCMT) y 1.80 m (PCMD) para la 

variación del agua dulce, ambos durante todo el ciclo anual. Cabe destacar, que las mayores 

variaciones se produjeron principalmente durante la temporada de invierno.  

 Al aplicar un mayor contenido de calor, la PCM tiende a somerizarse debido al 

calentamiento de la TSM, lo que provoca una ganancia en la boyantés y en la estratificación 

superficial, impidiendo la mezcla vertical por flujos turbulentos. A su vez, al aplicar un menor 

aporte de agua dulce, el grosor o la profundidad de la capa superficial más boyante (capa de 

agua dulce) se reduce, lo que provoca una disminución en la capacidad de ésta para enfriar el 

océano subsuperficial, generando un aumento en la TSM y en la salinidad superficial. Estos 

comportamientos de somerización de la PCM son equivalentes al trabajo realizado por 

Dourado & Caniaux (2004) quienes aplicaron un modelo unidimensional para reproducir una 

zona del Océano Atlántico Ecuatorial, en ese caso, cuando la temperatura superficial del mar 

aumentó como respuesta al aumento en la radiación solar, se somerizó la PCM por el aumento 

de la estratificación. Asimismo, Fan et al. (2010) aplicaron un menor flujo de agua dulce y la 

capa de mezcla se somerizó durante la temporada de invierno. 

 Finalmente, si se considera todo el ciclo anual, las PCM forzadas por los experimentos 

de sensibilidad, mostraron una mayor respuesta a las variaciones en los flujos de calor y agua 

dulce, en comparación con la variación del viento (Tabla 4). Por el contrario, si consideramos 

las variaciones de la PCM en las diferentes temporadas, estas son mucho mayores durante la 

temporada de inverno (Tabla 4), siendo el viento y el calor los responsables en modificar en 

mayor medida la PCM. Esto responde principalmente a que durante primavera-verano, la 

presencia de la surgencia y estratificación superficial por radiación, genera una estructura de 

dos capas en la superficie del mar, con una termoclina muy marcada que actúa como un frente 

o límite natural que impide advección vertical; por el contrario, durante la temporada de 

invierno, esta estratificación es menor, y sumado a los eventos de hundimiento, se homogeniza 

en mayor medida la capa superficial. 
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6. CONCLUSIONES 

 

- En relación a los forzantes atmosféricos estudiados para el período desde el año 2000 a la 

fecha, se observó un aumento en la magnitud del viento (0.54 m s-1dec-1) y componente 

meridional del viento (0.37 m s-1dec-1), radiación de onda larga (5.79 W m2 dec-1) y en la 

temperatura atmosférica sobre el continente (0.3 ºC dec-1), pero una disminución de la 

temperatura atmosférica sobre el océano (-0.32 ºC dec-1), en la precipitación 

(-37.31 mm mes-1 dec-1) y en la evaporación (-56.81 mm mes-1 dec-1). 

 

- Durante la temporada de primavera-verano, la surgencia costera presentó una tendencia 

positiva significativa (32.48 m3 s-1 dec-1), contribuyendo en parte al enfriamiento superficial 

(-0.13 ºC dec-1), aumento de salinidad (0.10 psu dec-1), nitrato (2.38 µmol L-1 dec-1), clorofila 

(2.83 µg L-1 dec-1) y óxido nitroso (22.12 nmol L-1 dec-1), pero una disminución en el oxígeno 

disuelto (-0.17 mL L-1 dec-1) en la capa superficial del océano. 

 

- Las mayores tendencias de enfriamiento (-0.68 ºC dec-1) y aumento de salinidad 

(0.34 psu dec-1) del océano superficial se observaron en invierno, tendencia que parece estar 

explicada por el mayor enfriamiento atmosférico y a la homogenización de la capa superficial 

provocada por la disminución de la estratificación por menor aporte de agua dulce. 

 

- La capa de mezcla, calculada por temperatura (-3.91 m dec-1) y densidad (-2.43 m dec-1), se 

profundizó durante todo el período de estudio, principalmente durante la temporada de 

invierno. Lo anterior responde a la pérdida de boyantes por aumento de densidad y al 

enfriamiento de la capa superficial. 

 

- La fase fría de la ODP no parece desencadenar las tendencias observadas durante el período de 

estudio, ya que ciertas tendencias se vienen presentado desde períodos anteriores, 

considerando la fluctuación entre ambas fases de la ODP. 
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- El modelo climatológico ROMS1D reproduce correctamente la variabilidad espacio-temporal 

de las variables físicas y biogeoquímicas en la columna de agua, como también la profundidad 

de la capa de mezcla asociada a la Estación 18.  

 

- Las variaciones de la profundidad de la capa de mezcla, mediante los experimentos de 

sensibilidad, captan una mayor variabilidad durante la temporada de invierno, validando lo 

observado en la Estación 18. 

 

- Los forzantes atmosféricos asociados a los flujos de calor y agua dulce son los principales 

responsables en modificar la PCM cuando consideramos el ciclo anual y el período de 

invierno. Por el contrario, durante primavera-verano, la PCM responde principalmente a los 

forzantes del viento y flujos de calor. 

 

- Se acepta la Hipótesis 2 de este trabajo, indicando que los forzantes atmosféricos asociados los 

flujos de calor y agua dulce son lo que controlan en mayor medida la variabilidad vertical de 

la profundidad de la capa de mezcla y las propiedades físicas y biogeoquímicas de océano 

superficial.  
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ANEXO – ROMS1D 

 

A1.1 Descripción general ROMS1D 

 

 En el modelo ROMS1D las variaciones horizontales no se consideran, es decir, las 

derivadas parciales con respecto a las coordenadas horizontales se describen de la siguiente 

forma: 𝜕𝜕ݔ = Ͳ ݕ�𝜕� = Ͳ 

 

 Las ecuaciones están escritas en un marco de referencia cartesiano, asumiendo una 

aproximación hidrostáticas y plano-f. La aproximación hidrostática consiste en suponer que, 

en la ecuación vertical de momentum, la aceleración vertical es mucho menor que el gradiente 

de presión, es decir, la fuerza del gradiente vertical de presión está en balance con la gravedad. 

La aproximación de plano-f consiste en asumir un valor constante del parámetro de Coriolis, 

ya que esta variación es importante exclusivamente para fenómenos que poseen escalas de 

tiempo y/o espaciales muy grandes.  

 La ecuación de continuidad puede ser escrita de la siguiente forma.  𝜕𝜌𝜕ݐ + 𝜕𝜌ݔ��ݑ + 𝜕𝜌ݕ��ݒ + 𝜕𝜌ݖ��ݓ = Ͳ 

 Donde ρ es densidad del agua, u, v y w son los componentes de la velocidad en las 

direcciones (x, y, z), respectivamente. Entonces la ecuación de continuidad, sin variaciones 

horizontales y para un fluido incompresible, se puede expresar de la siguiente forma. 𝜕ݖ��ݓ = Ͳ 

Como esta velocidad es nula en el fondo, por lo tanto, es nula en toda la columna de agua. ݓ = Ͳ 

 Una consecuencia importante de asumir unidimensionalidad es que los términos 

advectivos desaparecen y la ecuación de momento es reducida al balance entre la fuerza de 

Coriolis y la difusión (Troupin, 2006), en ROMS1D se expresa de la siguiente forma: 𝜕ݐ��ݑ = ݒ݂ + ݖ�𝜕� 𝑀ܭ) ·  (ݖ��ݑ��
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ݐ��ݒ�� = ݑ݂− + ݖ�𝜕� 𝑀ܭ) · ݖ��݌�� (ݖ��ݒ�� = −𝜌݃ 

 Donde u y v son los componentes de velocidad horizontal, ݂=2Ωsin(φ) es el parámetro 

de Coriolis (Ω=7.292×10-5), KM es el coeficiente de mezcla vertical turbulenta, g es la 

aceleración de gravedad.  

 Sumado a lo anterior, las ecuaciones para calcular la temperatura potencial (T) y la 

salinidad (S) en el océano están descritas como sigue: 𝜕𝜕ݐ = ∗ݓ · ݖ��ܶ�� + ݖ�𝜕� ்ܭ) · ݖ��ܶ�� − (ߛ + ௥ܶ௘௙ − ܶ𝜏 ݐ��ܵ��  = ∗ݓ · ݖ��ܵ�� + ݖ�𝜕� ௌܭ) · ݖ��ܵ�� − (ߛ + ܵ௥௘௙ − ܵ𝜏  

 Donde KT y KS son los coeficientes de mezcla vertical turbulenta correspondientes a T 

y S, respectivamente, Tref y Sref corresponden a la temperatura potencial y la salinidad donde la 

temperatura y salinidad no se ve afectada por la turbulencia, τ corresponde al tiempo y w* es la 

velocidad vertical donde se toman en cuenta los efectos de una posible surgencia (Troupin, 

2006), la cual se ingresa al modelo mediante los forzantes. Como condiciones iniciales del 

agua de mar, la temperatura (ºC) y salinidad (psu) están dadas por medio de las siguientes 

formulas: 

଴ܶ = ͷ + ͳ.Ͷ͹ͷ݁−ଷ · ݖ + ͷ.͸ͷ݁ ௭ଵ଴଴ + ͷ݁ ௭ହ଴଴ ܵ଴ = ͵Ͷ.ʹͺ − ͳ.͹ͷ݁−ସ · ݖ + Ͳ.ͺ݁ ௭ଶ଴଴ + Ͳ.ʹ݁ ௭ସ଴଴ 

 Además, la densidad es expresada en función de P, T y S a través de la ecuación de 

estado internacional del agua de mar de 1980 (UNESCO, 1984).  𝜌 = ,ሺܲܨ ܶ, ܵሻ 
 ROMS1D nos permite elegir entre una formulación linear (ρ1) o no-linear (ρ2) para 

calcular la densidad (Jackett and McDougall, 1955), donde: 𝜌ଵ = 𝜌଴[ͳ − ሺܶߙ − ଴ܶሻ + ሺܵߚ − ܵ଴ሻ] 
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𝜌ଶ = ͻͻͻ.ͺͶʹͷͻͶ + ͸.͹ͻ͵ͻͷʹ݁ሺ−ଶሻܶ − ͻ.ͲͻͷʹͻͲ݁ሺ−ଷሻܶଶ + ͳ.ͲͲͳ͸ͺͷ݁ሺ−ସሻܶଷ− ͳ.ͳʹͲͲͺ͵݁ሺ−଺ሻܶସ + ͸.ͷ͵͸͵͵ʹ݁ሺ−9ሻܶହ+ ܵ(Ͳ.ͺʹͶͶͻ͵ − Ͷ.ͲͺͻͻͲ݁ሺ−ଷሻܶ − ͹.͸Ͷ͵ͺͲ݁ሺ−ହሻܶଶ − ͺ.ʹͶ͸͹Ͳ݁ሺ−଻ሻܶଷ+ ͷ.͵ͺ͹ͷͲ݁ሺ−9ሻܶସ)+ √ܵ(−ͷ.͹ʹͶ͸͸݁ሺ−ଷሻ + ͳ.Ͳʹʹ͹Ͳ݁ሺ−ସሻܶ − ͳ.͸ͷͶ͸Ͳ݁ሺ−଺ሻܶଶ + Ͷ.ͺ͵ͳͶ݁ሺ−ସሻܵ) 
 Las condiciones del borde del modelo unidimensional son necesarias para resolver las 

ecuaciones primitivas y expresan la continuidad de los flujos de estrés, calor o salinidad en la 

superficie o interface océano-atmósfera y en el fondo. Para la superficie de la columna de agua 

(z=0) se expresa de la siguiente forma: ܭ𝑀 · ݖ��ݑ�� = 𝜏௦௨௥௙௫  

𝑀ܭ · ݖ��ݒ�� = 𝜏௦௨௥௙௬  

்ܭ · ݖ��ܶ�� = ்ܳ𝜌଴ · 𝐶௣ 

ௌܭ · ݖ��ܵ�� = ሺܧ − ܲሻ · ܵ𝜌଴  

 Donde ሺܧ − ܲሻ corresponde a la diferencia entre evaporación menos la precipitación. 𝜏௦௨௥௙௫  y 𝜏௦௨௥௙௬  son los componentes superficiales del estrés del viento. ்ܳ es el flujo de calor 

superficial neto y 𝐶௣ es la capacidad de calor a presión constante.  

 

A1.2. Sistema de coordenadas verticales 

 El modelo utiliza un sistema de coordenadas no-lineal que permite configurar una grilla 

escalonada o niveles verticales mediante la variación del parámetro 𝜃௦. Para esto, la velocidad 

vertical es definida en diferentes localizaciones (ݖ௪) y trazadores (ݖ𝜌) de acuerdo a: 

𝜌ሺ𝑖ሻݖ = −ℎ · 𝑖݊ℎݏ ቀ𝜃௦ ܰ − 𝑖 + Ͳ.ͷܰ ቁݏ𝑖݊ℎሺ𝜃௦ሻ , 𝑖 = {ͳ,ʹ,͵, … ,ܰ} 
௪ሺ𝑖ሻݖ = −ℎ · 𝑖݊ℎݏ ቀ𝜃௦ ܰ − 𝑖ܰ ቁݏ𝑖݊ℎሺ𝜃௦ሻ , 𝑖 = {Ͳ,ͳ,ʹ, … , ܰ} 

 Donde ܰ es el número de niveles verticales, ℎ es la profundidad total y 𝜃௦ corresponde 

al parámetro que controla la extensión de la grilla. La altura de la capa i está dada por: 
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௭ሺ𝑖ሻܪ = ௪ሺ𝑖ሻݖ)ܰ − ௪ሺ𝑖ݖ − ͳሻ), 𝑖 = ሺͳ,ʹ,͵, … , ܰሻ 
 Por una parte, si se aumenta el valor del parámetro 𝜃௦, entonces se incrementa la 

resolución en la superficie y la disminuye en el fondo, por el contrario, si se disminuye el 

valor de 𝜃௦, el modelo permite configurar una grilla con niveles homogéneos en profundidad. 

Esto permite enfocar el interés donde el usuario lo requiera, es decir, en la zona superficial o 

dentro de la capa de mezcla y/o, por el contrario, tener una visión general de lo que ocurre en 

la columna de agua. Mientras mayor es el valor otorgado a 𝜃௦ mayor es el achatamiento en 

superficie (Figura A1.1). 

 

Figura A1.1 – Variación de 𝜃௦ en la grilla vertical (Fuente: Elaboración propia). 

 

A1.3. Modelo biológico 

 El modelo biológico que utiliza ROMS1D está basado en el modelo de Fasham et al. 

(1990), el cual simula el ciclo anual de la dinámica del plancton y el ciclaje de nitrógeno en el 

océano superficial (Figura A1.2), de acuerdo a la relación que ocurre entre procesos físicos, 

biológicos y químicos del océano y esto asociado a los distintos flujos que afectan al 

ecosistema (e.g., flujo de nitrógeno, energía y carbono), los cuales ocurren principalmente en 

la capa de mezcla, que se asume biológicamente homogénea, ya que se considera que los 

procesos de mezcla son mucho más rápidos que la tasa de crecimiento de los organismos. Este 

modelo incluye los mayores grupos planctónicos (i.e., fitoplancton, zooplancton y bacterias) y 

las formas más importantes en que se presenta el nitrógeno (i.e., formas inorgánicas nuevas o 

recicladas y formas orgánicas disueltas o particuladas).  
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 La configuración del modelo biológico está fundada en que el nitrógeno que es 

considerado como un nutriente limitante de la producción primaria y simular el ciclo 

estacional de este elemento es fundamental para entender el ciclo del carbono (Fasham et al., 

1990). Para suministrar energía al sistema, el modelo utiliza la luz, por medio de la radiación 

fotosintéticamente activa (PAR), la cual indica la cantidad total de energía disponible para que 

las plantas marinas (e.g., plancton) puedan realizar fotosíntesis y por medio de este parámetro 

se puede estudiar el ciclo anual de las distintas variables y cómo estas responden a las 

variaciones naturales asociadas las estaciones climáticas. Las salidas del modelo biológico 

corresponden a nitrato (T03), amonio (T04), Clorofila-a (T05), fitoplancton (T06), 

zooplancton (T07), detritos pequeños (T08), detritos grandes (T09), y oxígeno (T10). 

 

 

Figura A1.2 – Esquema que representa los flujos de nitrógeno y carbono considerados en el 

modelo de Fasham et al. (1990) y en el modelo Regional Ocean Modeling System (Fuente: 

modificada del modelo biogeoquímico NPZD de Frentzel (2006)). 

 

Según Troupin (2006), la radiación PAR que utiliza el modelo ROMS1D es derivada 

desde la radicación de onda corta de acuerdo a los siguientes pasos: i) se calculan los valores 

mediante una interpolación lineal para cada paso de tiempo, esto es necesario porque el 

modelo trabaja con forzantes mensuales, ii) se configura un ciclo diurno de insolación el cual 

se superpone a la radicación de onda corta, iii) si la radiación superficial calculada es negativa, 
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entonces se aproxima a cero y iv) comenzando desde la superficie, se calcula la radiación PAR 

para cada nivel vertical de acuerdo a: ܲ𝐴ܴ𝐾 = ܲ𝐴ܴ𝐾+ଵ݁݌ݔ{(−Ͳ.ͷሺ݇௪௔௧௘௥ + ݇஼ℎ௟௔[𝐶ℎ݈ܽ]௞ሻ)∆ݖ௞} 
Donde ݇௪௔௧௘௥ y ݇஼ℎ௟௔ corresponden a los coeficientes de atenuación para el agua y la 

clorofila, respectivamente, [𝐶ℎ݈ܽ] es la concentración de clorofila y ∆ݖ es la altura de la capa 

en la grilla vertical, ݇ es el índice celular (desde 1 en el fondo hasta “n” en la superficie). 

 Siguiendo el trabajo de Troupin (2006), se presentarán de forma general las ecuaciones 

del modelo biológico que se utilizarán en este trabajo, para los detalles revisar Frentzel (2006). 

En general, la evolución de una variable en el tiempo, llámese ௕ܸ𝑖௢ está gobernada por la 

siguiente ecuación: 𝜕 ௕ܸ𝑖௢𝜕ݐ = ሺ݁ݐ݊݁ݑܨሻ𝑉𝑏𝑖𝑜 − ሺ݀݊ݑܪ𝑖݉𝑖݁݊݋ݐሻ𝑉𝑏𝑖𝑜  

 

A1.3.1. Concentración de nitrato 

 El nitrato (NO3
-) es un nutriente muy importante ya que es consumido por el 

fitoplancton para su desarrollo, este puede ser encontrado en el medio de forma natural, pero 

también puede ser generado desde el amonio mediante la nitrificación. Si ∆௧ corresponde a la 

variación respecto del tiempo, entonces la evolución de la concentración del nitrato puede ser 

escrita como sigue: 

 ∆ሺܱܰଷ−ሻ = −𝐴ܾܿݎ݋ݏ𝑖ݎ݋݌ ݊݋ ݈݁ ݂𝑖ݐ݈ܿ݊ܽ݌݋ݐó݊ + ܰ𝑖ݎݐ𝑖݂𝑖ܿܽܿ𝑖ó݊ 

 

A1.3.2. Concentración de oxígeno 

 La evolución positiva de la concentración de oxígeno es forzada por un incremento en 

la producción nueva y regenerada debido a que ocurre una mayor producción de O2 por 

fotosíntesis; además es afectado por un decrecimiento en la nitrificación, aumento en los 

procesos metabólicos y de respiración del zooplancton, como también en la remineralización 

del detrito. ∆௧ሺܱଶሻ = ܽݒ݁ݑ𝑖ó݊݊ܿܿݑ݀݋ݎܲ + 𝑖݈ܿܽ݀ܽܿ݁ݎ𝑖ó݊ܿܿݑ݀݋ݎܲ − ܰ𝑖ݎݐ𝑖݂𝑖ܿܽܿ𝑖ó݊+ ݊݋ݐ݈ܿ݊ܽ݌݋݋ݖ𝑖ó݈݊݀݁ܿܽݎ𝑖݌ݏ݁ݎݕ𝑖ó݊ݏ݁ݎܿݔܧ − ܴ݁݉𝑖݈݊݁ܽݎ𝑖ܿܽݖ𝑖ó݈݊݀݁݀݁ݎݐ𝑖݋ݐ+  ݏ݁ݏܽ݃݁݀݋𝑖ܾ݉ܽܿݎ݁ݐ݊ܫ
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A1.4. Surgencia 

 ROMS1D permite introducir a la configuración del modelo una velocidad vertical 

arbitraria w* para forzar al sistema a una posible surgencia que actué sobre los trazadores 

(e.i., salinidad, temperatura, oxígeno) y los mueva dentro de la columna de agua. Esta 

velocidad vertical está en función del índice de surgencia (UPW) en unidades de m3 s por 

1000 metros de costa y se puede introducir en el archivo de los forzantes (i.e., forces.data). En 

este trabajo se calculó el UPW utilizando la base datos de vientos CCMP (Wentz et al., 2015), 

con la grilla y frecuencia temporal descrita en la Tabla A2.1.  

 Teniendo como dato de entrada el UPW, ROMS1D permite calcular la velocidad de 

ascENOS w* por medio de tres métodos: i) lineal, ii) sinusoidal y iii) parabólico. En este 

trabajo se utilizó el método por defecto que es el parabólico: 

∗ݓ = ܷܹܲͳͲͲͲ · ܮ {  
  −ͳݖ௪௠௔௫ଶ · ଶݖ + ௪௠௔௫ݖʹ · ,ݖ ݖ ≥ ௪௠௔௫ݖͳሺ−ݔܽ݉ݖ + ℎሻଶ · ଶݖ + ʹ · ௪௠௔௫ݖ௪௠௔௫ሺݖ + ℎሻଶ · ݖ + ͳ − ( ௪௠௔௫ݖ௪௠௔௫ݖ + ℎ)ଶ , ݖ ≥  ݔܽ݉ݖ

 Donde, ݖ௪௠௔௫ corresponde a la posición en profundidad donde ocurren las máximas 

velocidades verticales, ܮ es la longitud perpendicular a la costa que se podría ver afectada por 

la surgencia. 

 

A1.5. Scripts y parámetros ajustables en la configuración  

 Los siguientes archivos pertenecen a los scripts internos más importantes de ROMS1D, 

los cuales contienen las opciones de pre-procesamiento y parámetros que definen la 

configuración del modelo. Todos los archivos están configurados por defecto para realizar una 

simulación de un área geográfica al sur de África del oeste y al oeste de África central, 

específicamente sobre el Golfo de Guinea (lon = 220, lat = 30), por ende, es necesario la 

modificación de cada uno respecto a la información disponible en literatura y base de datos. A 

continuación, se entrega el detalle de la configuración de cada script.  

 

i) romstools_param.m - Este archivo provee parámetros de configuración para construir los 

archivos de los forzantes atmosféricos (forces.data) y de las climatologías oceánicas 

(clim.data) que se utilizarán en el modelo. Se define la longitud (lon = -73.1231) y latitud (lat 
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= -36.5133) de la zona de estudio, los niveles verticales (N = 50), el parámetro que controla la 

extensión de la grilla (theta_s = 0.5) y la profundidad máxima en metros (h = 100). 

ii) main.F - En este archivo se configura el paso de tiempo en segundos (dt = 300), días de 

simulación total (run_days = 3600) y el redondeo de días para ser considerados un año 

(nudg_days = 360). Se realiza una simulación de 10 años, donde los primeros 5 años se 

descartan, ya que se utilizan para la estabilización del modelo y los siguientes 5 años se 

promedian para obtener una climatología que describa el comportamiento estacional de la 

zona de estudio.  

iii) cppdefs.h - Primero se definen las condiciones iniciales de salinidad (define SALINITY) y 

densidad calculada por medio de la ecuación de estado (define NONLIN_EOS), luego como 

se ve en la Tabla A2.1, se definen los procesos asociados a la mezcla vertical del esquema 

KPP de Large et al. (1994). Posteriormente se activa la parametrización de Fairall et al. 

(2003), donde se define la retroalimentación entre el flujo de radiación de onda corta sobre la 

TSM (define BULK_LW), el flujo de agua dulce (evaporación menos precipitación) sobre la 

TSM (BULK_EP) y el estrés del viento sobre la TSM (BULK_SMFLUX). Además, se activa 

el sub-modelo biológico (define BIOLOGY) de Fasham et al. (1990), agregando el oxígeno 

disuelto (define OXYGEN). Finalmente se activa la parametrización de la surgencia (define 

UPWELLING), mediante los perfiles parabólicos de las velocidades verticales (define 

PARAB_W) y la parametrización de la advección horizontal (define EXPORT). 

 

Tabla A1.1 – Descripción de cada parámetro asociado a la mezcla vertical del modelo 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

 

iv) lmd_swfrac.F - En este archivo se configura el parámetro asociado al tipo de agua de 

Jerlov (jwtp = 3), el cual computa la fracción de radiación solar de onda corta que penetra en 

el océano a una profundidad específica (Paulson & Simpson, 1977). Este parámetro puede 

Parámetro Descripción 
define LMD_MIXING Activa submodelo de mezcla interior de Large/McWilliams/Doney

define LMD_REMIX Agrega difusividad debido a la intestabilidad de cizalla 

define LMD_DDMIX Agrega mezcla convectiva debido a la inestabilidad de cizalla

define LMD_CONVEC Agrega la mezcla doble-difusiva

define LMD_KPP Activa la capa límite superficial KPP
define LMD_NONLOCAL Activa el transporte no-local
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variar de I al V dependiendo del tipo de agua y la dinámica asociada. Para aguas costeras con 

influencia de ríos se asigna generalmente el tipo de agua III (Jerlov 1968, Jerlov 1976, Spinrad 

et al 1979). 

v) lmd_kpp.F - En la Tabla A1.2 se muestran los parámetros modificados más importantes de 

la subrutina que configura el sub-modelo de mezcla de Large et al. (1994). 

 

Tabla A1.2 – Configuración y descripción de los parámetros del sub-modelo de mezcla 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 vi) biology.F - En la Tabla A1.3 se pueden apreciar los parámetros modificados más 

importantes del sub-modelo biológico. Los valores fueron editados respecto a la configuración 

original que se detalla en Fasham et al. (1990). 

 

Tabla A1.3 – Configuración y descripción de los parámetros del sub-modelo biológico 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

Parámetro Descripción 
nubl = 0.1 Máxima viscocidad y difusividad para la capa límite (m2 s-1)

cs = 98.96 Parámetro asociado con las escalas de velocidad turbulenta
Ricr = 0.15 Valor crítico para el Número de Richardson
epsilon = 0.1 Extensión nodimensional de la capa superficial
cekman = 0.7 Constante para la profundidad de Ekman

cmonob = 1 Constante para la profundidad de Monin-Obukhov

Parámetro Descripción 
kwater = 0.06 Atenuación de la luz debido al agua de mar (m-1)

kChla = 0.02 Atenuación de la luz debido a la clorofila (m2 mg Chla)-1

CN_Phyt = 10 Razón C:N para el fitoplancton
theta_m = 0.015 Relación máxima de clorofila celular a carbono (mg Cgla : mg C)
chla_C = 1.3538 Balance de masa para la molécula de clorofila (mg Chla (mg C)-1)

mu_46 = 0.07 Mortalidad del fitoplancton debido a la agregación por detritos (d-1)

gmax = 0.635 Tasa máxima de crecimiento del zooplancton (d-1)

beta = 0.75 Eficiencia de asimilación del zooplancton (d-1)

mu_47 = 0.005 Tasa especifica de agregación (detritos + fito) (nMol N m-3)-1 d-1

mu_72 = 0.05 Tasa específica de reciclaje desde detritos a NH4
wChla = 0.1 Velocidad de hundimiento de la clorofila (m d-1)

wPhyt = 0.1 Velocidad de hundimiento del fitoplancton (m d-1)

mu_21 = 1500 Oxidación de NH4 a NO3 (Nitrificación) (d-1)
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ANEXO 2 – Tablas 

 

Tabla A2.1 – Bases de datos para las climatologías utilizadas en los forzantes de ROMS1D 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Forzantes Base de Datos Período Coordenadas (grados)

SUSTR CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015 36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W

SVSTR CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015 36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W

SHFLUX OAFlux V3 (Yu et al., 2008) 2002-2009 36.50 S ; 72.50-73.50 W

SWFLUX E = OAFlux V3 - P = DGA (Dichato) 2002-2014 36.55 S ; 72.93 W *1

SST Aqua MODIS NASA (2014) 2006-2014 36.62 S ; 72.75 W

DQSST
*2 Calculada usando Barnier et al. (1995)

UPWI Calculada usando CCMP 2000-2015 36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W

RADSW NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010 35.24-37.14 S ; 73.13W

RADLW NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010 35.24-37.14 S ; 73.13 W

PRATE DGA (Estacin Dichato) 2002-2014 36.55 S ; 72.93 W

TAIR NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010 35.24-37.14 S ; 73.13 W

RHUM NCEP/NCAR (Kalnay et al., 1995) 1981-2010 35.24-37.14 S ; 73.13 W

UWND CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015 36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W

VWND CCMP (Wentz et al., 2015) 2000-2015 36.13-36.88 S ; 72.89-73.63 W

Temperatura WOA2013 (Locarnini et al., 2013) 2005-2012 36.5 S ; 73.5 W

Salinidad WOA2013 (Zweng et al., 2013) 2005-2013 36.5 S ; 73.5 W

Nitrato WOA2013 (Garcia et al., 2013) 2005-2014 36.5 S ; 73.5 W
*1 Las coordenadas corresponen a la estación meteorológica de DGA-Dichato (explorador.cr2.cl)
*2 DQSST=input[SST(AquaMODIS), TAIR(NCEP/NCAR), ρ-aire, velocidad del viento, humedad específica]
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Tabla A2.2 – Valores climatológicos utilizados en los forzantes de ROMS1D (Fuente: 

Elaboración propia). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Mes SUSTR SVSTR SHFLUX SWFLUX SST DQSST UPWI
Enero 0.0245 0.0500 236.7000 0.1455 16.2100 -28.618 674.6779
Febrero 0.0194 0.0414 190.6000 0.1052 16.2300 -29.054 526.9253
Marzo 0.0154 0.0386 142.8000 0.0905 15.9100 -26.567 343.7098
Abril 0.0077 0.0236 62.8000 0.0082 15.1800 -27.564 168.6508
Mayo 0.0025 0.0038 15.2000 -0.2220 14.3300 -24.782 22.7504
Junio 0.0037 -0.0026 -26.0000 -0.2788 13.5100 -25.957 -75.3302
Julio 0.0038 0.0013 -48.5000 -0.2265 12.9500 -26.257 -93.8374
Agosto 0.0037 0.0022 12.1000 -0.2092 12.5100 -25.299 -1.9072
Septiembre 0.0079 0.0153 33.4000 -0.1051 12.5900 -22.834 196.2603
Octubre 0.0138 0.0243 110.2000 0.0372 13.3200 -26.965 442.0934
Noviembre 0.0229 0.0444 133.2000 0.1422 14.2300 -27.820 643.8162
Diciembre 0.0267 0.0536 249.9000 0.1395 15.4300 -31.449 726.9449
Mes RADSW RADLW PRATE TAIR RHUM UWND VWND
Enero 308.6445 79.0980 0.0324 16.0050 0.704 2.6236 5.1725
Febrero 274.1880 79.8438 0.0564 15.3782 0.699 2.3012 4.7276
Marzo 214.2752 75.6574 0.0775 15.1267 0.719 1.9021 4.7026
Abril 149.7470 70.0109 0.1556 14.3542 0.737 1.2429 3.6180
Mayo 99.3112 61.5912 0.3941 12.8445 0.751 0.7506 0.8060
Junio 77.5745 58.3238 0.6924 11.7064 0.772 1.0318 -0.3820
Julio 87.3811 62.6292 0.4988 11.7100 0.761 1.0372 0.1711
Agosto 120.7171 62.6758 0.4863 11.4864 0.764 1.1944 0.4373
Septiembre 173.1657 67.1092 0.2117 11.8630 0.761 1.5297 2.5236
Octubre 229.8844 70.5745 0.1976 12.4608 0.741 2.0881 3.5154
Noviembre 282.7955 74.5875 0.1087 13.7529 0.723 2.5972 4.8973
Diciembre 307.5091 75.4827 0.0723 15.0914 0.715 2.7800 5.3259
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Tabla A2.3 – Valores climatológicos utilizados para las condiciones iniciales de ROMS1D 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

 

Tabla A2.4 – Resultados para los test estadísticos RMSE, ttest2 y correlación de Spearman 

(Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

 

Profundidad Temperatura Salinidad Nitrato
0 12.9487 33.5225 9.6195
5 12.8118 33.6567 8.1007
10 12.2910 33.9579 8.5838
15 11.9140 34.0285 9.1434
20 11.6117 34.1173 9.8858
25 11.4112 34.1849 14.9755
30 11.2987 34.2209 16.8104
35 11.2220 34.2573 21.1432
40 11.1084 34.2859 23.7183
45 11.0588 34.2976 24.7856
50 11.0342 34.3168 24.3883
55 11.0079 34.3227 23.9024
60 10.9165 34.3388 23.9414
65 10.8950 34.3652 23.0757
70 10.8315 34.3995 22.9021
75 10.7835 34.4214 22.5768
80 10.7417 34.4518 22.2633
85 10.7148 34.4826 22.2302
90 10.6027 34.5105 22.0988
95 10.5994 34.5428 21.4049
100 10.4231 34.5804 20.6799

Temperatura Salinidad Oxígeno Nitrato Clorofila-a
RMSE total 0,46 0,27 0,68 2,99 1,84

RMSE verano 0,48 0,07 0,59 0,78 1,54
RMSE invierno 0,11 0,23 0,53 4,16 1,07

Hipótesis ttest2 verano 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 verano 0,7 0,9 0,5 1,0 1,0
Hipótesis ttest2 invierno 0 0 0 1 0

valor-p del ttest2 invierno 0,8 0,3 0,7 0,0 0,2
Cor. Spearman verano 0,95 0,89 1,00 0,99 0,91

valor-p ↑ 1,7E-05 5,6E-04 7,0E-12 1,6E-08 2,5E-04
Cor. Spearman invierno 0,99 0,97 0,93 0,80 0,97

valor-p ↑ 1,9E-08 3,6E-06 1,1E-04 5,5E-03 3,5E-06
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Tabla A2.5 – Resultados de la prueba t de dos muestras aplicada a las variables 

oceanográficas físicas/biogeoquímicas (Fuente: Elaboración propia). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic

Hipótesis ttest2 total 0 0 0 0 0 1 0 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 total 0,76 0,84 0,56 0,95 0,77 0,01 0,60 0,14 0,29 0,13 0,29 0,53

Hipótesis ttest2 total 0 0 1 1 1 1 0 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 total 0,37 0,43 0,04 0,01 0,05 0,03 0,34 0,99 0,71 0,88 0,56 0,83

Hipótesis ttest2 total 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 total 0,46 0,51 0,91 0,52 0,80 0,90 0,74 0,53 0,46 0,67 0,56 0,55

Hipótesis ttest2 total 0 0 0 0 0 1 0 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 total 1,00 0,98 0,53 0,77 0,54 0,00 0,06 0,06 0,27 0,64 0,93 0,98

Hipótesis ttest2 total 0 0 1 0 0 0 0 0 0 0 0 0
valor-p del ttest2 total 0,28 0,66 0,04 0,06 0,54 0,19 0,17 0,13 0,64 0,55 0,16 0,78

Nitrato

Clorofila-a

Temperatura

Salinidad

Oxígeno
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Tabla A2.6 – PCM obtenida de los experimentos de sensibilidad (pcm) y las diferencias (diff) 

estimadas entre la PCM de la simulación control menos la PCM obtenida como resultado de la 

variación aplicada a los forzantes atmosféricos, mediante un porcentaje dado indicado en la 

1era columna (Fuente: Elaboración propia). 

 

 

Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic
pcm 8.1 10.5 16.0 22.0 41.3 48.3 45.2 34.0 17.0 13.0 9.5 8.7 6.5 6.8 9.0 16.5 19.5 19.6 19.0 17.5 9.5 8.0 7.9 7.4
diff 1.9 0.5 0.0 -1.0 -4.3 -4.5 -3.0 -1.0 0.0 -1.0 1.5 1.3 0.5 0.2 0.0 -1.5 -1.5 -2.6 -3.0 -2.5 -0.5 0.0 0.2 0.6
pcm 7.7 9.5 16.0 22.0 43.6 51.1 47.3 35.0 17.0 13.0 9.3 8.2 7.5 7.5 9.6 16.7 19.7 20.2 20.1 17.5 10.5 9.0 10.2 8.4
diff 2.3 1.5 0.0 -1.0 -6.6 -7.3 -5.1 -2.0 0.0 -1.0 1.7 1.8 -0.5 -0.5 -0.6 -1.7 -1.7 -3.2 -4.1 -2.5 -1.5 -1.0 -2.2 -0.4
pcm 12.0 12.5 16.0 22.0 46.6 55.1 50.7 36.9 17.0 13.0 13.4 13.0 8.0 8.0 9.8 17.0 20.2 21.2 20.1 17.5 10.5 9.0 10.0 9.0
diff -2.0 -1.5 0.0 -1.0 -9.6 -11.3 -8.5 -3.9 0.0 -1.0 -2.4 -3.0 -1.0 -1.0 -0.8 -2.0 -2.2 -4.2 -4.1 -2.5 -1.5 -1.0 -2.0 -1.0
pcm 13.9 13.9 17.5 23.0 48.6 56.4 50.9 36.9 19.0 14.0 14.0 14.0 9.0 9.0 10.5 18.0 21.5 22.2 21.1 18.4 12.5 10.0 11.0 10.0
diff -3.9 -2.9 -1.5 -2.0 -11.6 -12.6 -8.7 -3.9 -2.0 -2.0 -3.0 -4.0 -2.0 -2.0 -1.5 -3.0 -3.5 -5.2 -5.1 -3.4 -3.5 -2.0 -3.0 -2.0
pcm 14.2 15.0 19.0 25.0 49.6 56.9 51.4 37.9 21.0 16.0 16.0 15.0 10.2 10.3 11.5 19.0 22.2 23.1 22.5 19.3 13.6 11.0 11.6 11.5
diff -4.2 -4.0 -3.0 -4.0 -12.6 -13.1 -9.2 -4.9 -4.0 -4.0 -5.0 -5.0 -3.2 -3.3 -2.5 -4.0 -4.2 -6.1 -6.5 -4.3 -4.6 -3.0 -3.6 -3.5
pcm 16.8 17.1 19.9 25.5 52.7 59.9 53.2 38.9 23.0 16.0 18.3 18.1 12.5 11.3 12.5 20.0 23.8 23.9 23.5 20.2 13.9 12.8 12.9 12.2
diff -6.8 -6.1 -3.9 -4.5 -15.7 -16.1 -11.0 -5.9 -6.0 -4.0 -7.3 -8.1 -5.5 -4.3 -3.5 -5.0 -5.8 -6.9 -7.5 -5.2 -4.9 -4.8 -4.9 -4.2

Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic
pcm 8.0 9.0 14.0 18.0 30.0 36.1 35.5 26.0 15.0 11.0 10.0 8.0 5.8 5.9 8.8 14.4 15.0 13.1 12.5 12.0 8.1 8.0 6.4 6.1
diff 2.0 2.0 2.0 3.0 7.0 7.7 6.7 7.0 2.0 1.0 1.0 2.0 1.2 1.1 0.2 0.6 3.0 3.9 3.5 3.0 0.9 0.0 1.6 1.9
pcm 7.3 7.9 11.6 16.5 27.0 32.0 30.5 22.0 14.0 9.9 8.7 7.1 5.8 5.9 6.8 9.4 13.2 11.9 11.2 11.0 7.1 8.0 6.4 6.1
diff 2.7 3.1 4.4 4.5 10.0 11.8 11.7 11.0 3.0 2.1 2.3 2.9 1.2 1.1 2.2 5.6 4.8 5.1 4.8 4.0 1.9 0.0 1.6 1.9
pcm 9.0 10.0 13.1 15.9 21.0 25.2 24.5 19.0 13.0 9.9 8.7 7.1 7.2 7.1 6.8 8.5 10.8 10.6 8.2 8.0 7.1 8.0 6.4 6.1
diff 1.0 1.0 2.9 5.1 16.0 18.6 17.7 14.0 4.0 2.1 2.3 2.9 -0.2 -0.1 2.2 6.5 7.2 6.4 7.8 7.0 1.9 0.0 1.6 1.9
pcm 10.0 11.0 13.3 15.1 19.0 21.5 20.5 18.4 14.8 11.9 10.9 9.5 7.8 7.6 8.0 10.0 10.8 10.6 9.2 9.0 7.1 8.9 8.9 8.9
diff 0.0 0.0 2.7 5.9 18.0 22.3 21.7 14.6 2.2 0.1 0.1 0.5 -0.8 -0.6 1.0 5.0 7.2 6.4 6.8 6.0 1.9 -0.9 -0.9 -0.9
pcm 12.9 12.5 13.3 14.1 18.0 20.5 20.5 17.4 14.8 12.9 12.9 12.5 9.8 9.6 10.0 11.5 12.8 11.6 11.2 10.0 6.1 8.9 8.9 8.9
diff -2.9 -1.5 2.7 6.9 19.0 23.3 21.7 15.6 2.2 -0.9 -1.9 -2.5 -2.8 -2.6 -1.0 3.5 5.2 5.4 4.8 5.0 2.9 -0.9 -0.9 -0.9
pcm 13.9 13.5 14.6 14.0 20.1 22.0 21.1 16.4 13.8 13.7 13.5 13.3 11.8 10.9 10.2 10.5 13.2 13.4 10.9 9.0 6.1 9.8 9.5 10.9
diff -3.9 -2.5 1.4 7.0 16.9 21.8 21.1 16.6 3.2 -1.7 -2.5 -3.3 -4.8 -3.9 -1.2 4.5 4.8 3.6 5.1 6.0 2.9 -1.8 -1.5 -2.9

Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic Ene Feb Mar Abr May Jun Jul Ago Sep Oct Nov Dic
pcm 9.5 10.0 15.0 19.2 33.8 39.8 38.3 30.0 16.0 12.0 11.0 9.0 6.9 6.9 8.9 14.5 14.9 13.2 13.0 14.0 9.0 8.0 8.0 7.0
diff 0.5 1.0 1.0 1.8 3.2 4.0 3.9 3.0 1.0 0.0 0.0 1.0 0.1 0.1 0.2 0.5 3.1 3.9 3.0 1.0 0.0 0.0 0.0 1.0
pcm 9.0 10.0 15.0 17.0 29.5 34.7 33.4 26.5 15.0 12.0 10.0 9.0 6.8 6.9 8.9 13.3 15.9 13.1 12.0 13.0 9.0 8.0 8.0 7.0
diff 1.0 1.0 1.0 4.0 7.5 9.2 8.9 6.5 2.0 0.0 1.0 1.0 0.2 0.1 0.2 1.7 2.1 4.0 4.0 2.0 0.0 0.0 0.0 1.0
pcm 9.0 9.0 14.0 16.0 27.5 32.2 30.9 24.5 14.0 11.0 10.0 9.0 6.8 6.9 8.9 12.3 14.7 12.8 11.0 12.0 8.0 8.0 8.0 7.0
diff 1.0 2.0 2.0 5.0 9.5 11.7 11.4 8.5 3.0 1.0 1.0 1.0 0.2 0.1 0.2 2.7 3.3 4.3 5.0 3.0 1.0 0.0 0.0 1.0
pcm 9.0 9.0 14.0 14.0 24.5 28.9 29.1 22.5 14.0 11.0 10.0 9.0 6.8 6.9 7.9 11.3 11.9 10.8 9.0 12.0 8.0 8.0 8.0 7.0
diff 1.0 2.0 2.0 7.0 12.5 14.9 13.1 10.5 3.0 1.0 1.0 1.0 0.2 0.1 1.2 3.7 6.1 6.2 7.0 3.0 1.0 0.0 0.0 1.0
pcm 9.0 9.0 13.0 13.0 22.5 20.9 20.1 21.5 13.0 11.0 10.0 9.0 6.8 6.9 7.9 11.3 11.1 9.8 7.9 11.0 8.0 8.0 8.0 7.0
diff 1.0 2.0 3.0 8.0 14.5 22.9 22.1 11.5 4.0 1.0 1.0 1.0 0.2 0.1 1.2 3.7 6.9 7.2 8.1 4.0 1.0 0.0 0.0 1.0
pcm 9.0 9.0 13.0 12.0 19.5 14.9 13.1 20.5 13.0 10.0 10.0 9.0 6.8 6.9 7.9 10.3 9.1 7.8 6.6 10.0 8.0 7.0 8.0 7.0
diff 1.0 2.0 3.0 9.0 17.5 28.9 29.1 12.5 4.0 2.0 1.0 1.0 0.2 0.1 1.2 4.7 8.9 9.2 9.4 5.0 1.0 1.0 0.0 1.0

* pcm = Profundidad de la capa de mezcla como resultado de los experimentos de sensibilidad.
* diff = Diferencia entre la simulación control y la PCM como resultado de los experimentos de sensibilidad.
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