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Resumen

Ciclo anual de temperatura, salinidad y circulacionen la Cuenca Pacifica Colombiana

con énfasis en su region costera

Andrea Devis Morales
Programa de Doctorado en Oceanografia

Universidad de Concepcion

Dr. Wolfgang Schneider, Profesor Guia

Datos hidrogréficosin situ y observaciones satelitales fueron utilizados para
describir la estructura termohalina y circulacidnla Cuenca Pacifica Colombiana (CPC).
Primero se evalud la respuesta de la superficiendelal forzamiento estacional del viento.
Se observd que ¢ét de Panamécausa un giro ciclénico y surgencias favorecieatlo
enfriamiento de la superficie y el descenso detlmiel mar durante invierno boreal. Aguas
mas calidas y un aumento generalizado del nivelhd®l durante verano y otofio boreal
evidenciaron la influencia dejet CHOCO que favorece la ocurrencia de un giro
anticiclonico y consecuente convergencia y hundiiele la capa de Ekman. Debido a
gue las observaciones satelitales son limitadaslaertosta, se utilizaron cruceros
oceanograficos realizados durante periodos derimyig verano con los cuales se detallo la
estructura tridimensional termohalina y de lasieates geostroficas. Durante el crucero de
invierno se observdO un domo en la termoclina rodepdr intensas corrientes que
abarcaron los primeros 130 m de la columna de dguaorriente costera Colombia fluye
de sur a norte mientras que la corrientgatale Panama fluye hacia el ecuador centrada en
81° W, con velocidades promedio de 60 ¢mBurante el crucero de verano la termoclina
se hunde formando un valle coincidente con el gnticiclénico que favorece la adveccion
de aguas mas calidas y de baja salinidad provesiel® noroeste.

Se observo luego la evolucién espacio-temporaladeahomalias climaticas en el
Pacifico ecuatorial debido a eventos El Nifio-Laa\ijise analizo la respuesta del Panama

Bight a estos eventos ocurridos entre 1997 y 200@adir de 13 expediciones



oceanograficas. La estimacion de la profundidathdermoclina (4g) y del volumen de
agua calida (WWV) por encima de esta isoterma magtre durante periodos El Nifio
intensos la termoclina se hunde mas de 100 m owawio que el WWV se triplique en la
region. Después de las maximas anomalias calitasy@smen es rapidamente descargado
hacia latitudes altas y la termoclina vuelve a mfymdidad promedio (50 m). Analisis de
funciones ortogonales empiricas (EOF) confirm6 querincipal modo de variabilidad
océano-atmosfeérico interanual en el Panama Bighitebflo a eventos El Nifio-La Nifia
(modo ENSO).

Finalmente, se analizaron las variaciones termoé&slien una estacion costera
ubicada en la bahia de Tumaco con el fin de detemmia importancia relativa de la
dindmica de mesoescala versus procesos costeasdsdoBe encontrd que la capa superior
(primeros 80 m) presenta un ciclo anual marcadepascenso de la termoclina (haloclina)
durante invierno seguido por su hundimiento elorei&l afio, lo cual fue correlacionado
con el cambio estacional del viento. La variabdidateranual de temperatura confirma la
ocurrencia de La Nifla durante 1999-2001 por lagme&ia de aguas relativamente mas
frias, mientras que durante El Nifio 2002-2003 agelativamente mas calidas cubrieron la
region. Sin embargo, las variaciones de salinideldidd a eventos ENOS no son tan
evidentes. Las observaciones de precipitacion ©oafi que durante La Nifia la region
estuvo mas seca de lo normal pero la salinidadricipe se mantuvo por debajo del
promedio, asi como durante El Nifio las lluvias auta®n pero la salinidad en la
superficie se mantuvo relativamente alta. Es pototavidente que la adveccion de sal y
calor tiene una influencia directa en las variae®ne la estructura termohalina en esta
estacion litoral a escala interanual.



Abstract

Annual cycle of temperature, salinity and circulaton in the Colombian Pacific Basin

with emphasis on its coastal region

Andrea Devis Morales
Programa de Doctorado en Oceanografia

Universidad de Concepcion

Dr. Wolfgang Schneider, Thesis advisor

In situ hydrographic data and satellite observations weszl for the description of
the thermohaline structure and the circulatiorhe Panama Bight. First, the ocean surface
response to the seasonal wind forcing was evaluétedhs observed that the Panajeia
causes a cyclonic gyre and related upwelling whalors the surface cooling and the
lowering of the sea level during boreal winter.f&ce warming and an increased sea level
during the rest of the year evidence the influeatehe CHOCOjet which favors the
occurrence of an anticyclonic eddy and the deepgeninthe Ekman layer. Due to the
limitations of the satellite observations near ¢bast, oceanographic cruises during typical
winter and summer periods were used to obtain ailddt description of the three-
dimensional thermohaline structure and of the gephkic currents. During the winter
cruise doming of the thermocline surrounded bynséecurrents which extended 130 m
depth was observed. The coastal Colombia curremisflfrom south to north while the
Panamget surface current flows equatorward centered atV@1Wwith mean speeds of 60
cm s'. During the summer cruise the thermocline sinksnfog a bowl around which an
anticyclonic eddy favors the advection of warm &wd salinity waters from the northwest.
Next, the spatial-temporal evolution of the climathomalies in the equatorial Pacific due
to El Nifio-La Nifia events and the response of @igabfha Bight to these events occurring
between 1997 and 2006 were analyzed by means obcganographic expeditions.
Thermocline depth (#) and warm water volume (WWYV) above this depthreated for

each cruise showed that during strong El Nifio evéme thermocline deepens more than

Xi



100 m thus tripling the WWV in the region. Afteretipeak of the warm anomalies this
WWV is rapidly discharged towards higher latitudesd the thermocline returns to its
mean depth (50 m). Empirical orthogonal functiomlgsis (EOF) confirmed that the first
mode of variability of the ocean-atmosphere inRamama Bight is due to El Nifio-La Nifia
events (ENSO mode).

Finally, the thermohaline changes in a coastalostdbcated in the Tumaco Bay
was studied aiming to determine the relative imgoore of mesoscale versus coastal (local)
processes. It was found that the upper layer (bm&f the water column) has an annual
cycle marked by the shallowing of the thermoclinal¢cline) during winter followed by its
sinking during the rest of the year, which was elated with the seasonal change of the
wind jets. The thermal interannual variability comfs the occurrence of La Nifia during
1999-2001 by the presence of relatively cold watetsle during El Nifio 2002-2003 warm
waters covered the region. However, the salinitjiati®ns due to ENSO were not so
straightforward. The precipitation measurementsnduta Nifia confirmed that the region
was below average values but the salinity during leriod was also below average. In the
same manner, rain increased during El Nifio bus#iaity was high. So, it was concluded
that heat and salt advection had a direct influérme the thermohaline structure in this

coastal region at interannual timescales.
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1. INTRODUCCION

1.1. Antecedentes y motivacion de la investigacion

La Cuenca Pacifica Colombiana (CPC) ubicada entetrao oriental del Pacifico
ecuatorial, entre las longitudes 77°40'W y 84°Wlay latitudes 1°30'N y 7°10'N, se
encuentra enmarcada dentro de la region oceaniczicka comd?anama Bigh{Nichols
& Murphy, 1944), que incluye las aguas maritimas Eteiador, Colombia y Panama
(Figura 1). Los principales procesos dindAmicos que ocurranesta region estan
condicionados con un fuerte acoplamiento del océ#moatmosfera y el continente
(Mitchell & Wallace, 1992; Amadoet al, 2006). Estos procesos de interaccion son de gran
importancia ya que contribuyen a regular el clima gdlaneta, siendo fuentes de
momentum, humedad y calor (Wang & Enfield, 2003pas Linteracciones océano-
atmosféricas en esta region despiertan gran intiet@islo a que influyen en la evolucién de
eventos El Nifio-La Nifia Oscilacion Sur (ENOS), yeaturbacion del sistema climatico
gue afecta la vida de millones de personas deéfdafYu & McPhaden, 1999).

La morfologia de la cuenca, que incluye dos cadil oceanicas, Cocos y
Carnegie, en sus limites oeste y sur, respectiviankencordillera de los Andes al este y el
Istmo de Panama al norte hacen de ésta una regionra dinamica Unica, considerada
como una cuenca semi-cerrada por fronteras liguwdaslidas (Hey, 1977). La dorsal
submarina de Cocos se extiende hacia el suroeste dd Istmo de Centro América.
Carnegie se extiende normal a la costa de EcuAddras cordilleras submarinas terminan
alrededor de 0°N, 90°W, donde el archipiélago deGaldpagos se encuentra ubicado
(Meschede & Barckhausen, 2000). Estas elevacian@sarinas se caracterizan por tener
una extension longitudinal mayor a 1000 km y unhanmayor que 200 km, siendo
considerablemente mas someras (<1500 m) que kzeooceanica de las placas de Cocos
y Nazca con profundidades mayores a 4000 m (Ldéms&€laKlitgord, 1978). Estas
caracteristicas batimétricas obstaculizan la eatd®dmasas de agua profundas y de fondo
hacia la CPC (Lonsdale, 1977).
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Figura 1. 1a) Region delPanama Bight incluyendo la ubicacion de las estaciones
hidrograficas de cruceros oceanograficos realizadoda Armada Nacional de Colombia
(puntos negros), y la ubicacion de la estacionibadla en la bahia de Tumaco (triangulo
rojo). La batimetria y orografia (unidades en mpamsrepresentadas por los colores
sombreados; la escala de colores esta ubicadalerégha de la figura. Las isobatas de
1500 y 2000 m han sido representadas para idemtgievaciones del suelo oceanico (isla
Malpelo y las cordilleras submarinas de Carnegi€ogos).1b) Bahia de Tumaco y
localizaciéon de la estacién 5 ubicada a 18,5 knadmsta y de la estacion meteoroldgica
costera (datos de precipitacion). Los principales (Mira y Patia) también se indican.

En la superficie, las aguas son influenciadas @ineente por intensa radiacion
solar, conveccion atmosférica y por vientos supetés que ocasionan cambios en la
circulacion y en la estructura termohalina de lenoa. El clima, considerado como tropical
lluvioso isotermal segun la clasificacion de Koeppeonsiste de lluvias durante todo el
afo y diferencias de temperatura anuales mendsé€ éslava, 1994). En esta region, el
sistema océano-atmosférico acoplado tiene un estiacional muy distintivo con marcados
contrastes climaticos (estaciones) en las épocdssddos equinoccios. Durante febrero-
marzo, cuando la insolacion es maxima en el henosgur (verano austral) los vientos
alisios del noreste son dominantes en toda la megiénorte del ecuador. Durante

septiembre, cuando la insolacion llega a su maxamel hemisferio norte (verano boreal),



los alisios del sureste cruzan el ecuador y seeredkéin hasta 11°N (Waliser & Gautier,
1993). La zona de encuentro de los alisios delstengdel sureste, conocida co#mna de
Convergencia IntertropicalZCIT), migra entonces coincidente con el ciclauande
insolacion ecuatorial (Mitchell & Wallace, 1992)st& ZCIT se caracteriza por poseer
vientos débiles (<2 m*$ por lo que es también conocida como zona de catmatorial 0
doldrums(Tomczak & Godfrey, 1994), la cual forma parte ldeama ascendente de la
circulacion de Hadley (Wang, 2005).

Este contraste climético es tan intenso que domeimaarcha anual (promediada
zonalmente) de radiacién de onda larga salientenpératura superficial del mar (TSM) en
la franja ecuatorial (Mitchell & Wallace, 1992). famte el equinoccio de marzo los alisios
del noreste son intensos, los alisios del surestedgbiles, y la divergencia ecuatorial (y
correspondiente surgencia) es minima; las aguas éguatoriales no se conectan con las
aguas frias de la surgencia costera de Peru, edandnadalLengua Fria Ecuatorial
(Equatorial Cold Tonguese encuentra ausente (Philander & Pacanowskil)1@®n el
fortalecimiento de los alisios del sureste duranggo-junio, la conveccion atmosférica
asociada a los maximos en la radiacion solar, migrda banda ecuatorial a la ZCIT
centrada a lo largo de 8°N, iniciando el monzowetano en Colombia y Centro América.
Durante el verano boreal, la ZCIT permanece alenget 10°N, la TSM ecuatorial continGa
disminuyendo y la Lengua Fria ecuatorial se focwledebido al incremento de la
divergencia ecuatorial y a la expansion de capasilies stratocumulus al sur del ecuador.
Este contraste refuerza las aguas célidas y coidve@arecipitacion) intensa al norte del
ecuador, y las aguas frias (y asociada supresida denveccion) en y al sur del ecuador
fortaleciendo el Frente Térmico Ecuatorial y el ptgjo sistema Lengua Fria Ecuatorial -
aguas célidas de la ZCIT que persiste durante wheccio de septiembre (proceso de
retroalimentacion positivo).

Estas caracteristicas climaticas se ven reflejadda estacionalidad de la estructura
termal, el nivel medio del mar y las corrientesestipiales en la CPC. Durante invierno
boreal (enero a marzo), cuando la ZCIT se ubicaacde 1°N, chorrogefs) de viento
superficiales, con velocidades superiores a 8'ntsizan desniveles orograficos ubicados
en el Istmo de Panama4, ocasionando un dipolo estal del viento que induce surgencias

(rotor positivo) al este del eje dglt de Panama y hundimientos (rotor negativo) en su



flanco oeste (Chelton et al., 2000). En el PanaightBel rotor del viento positivo produce
un giro ciclonico y la ocurrencia de aguas friasuaigencia (Rodriguez-Rubeét al, 2003)

las cuales se ven reflejadas como un domo (elevad® la termoclina (Xiet al., 2005;
Willet et al, 2006). En verano (julio a septiembre), los graidie de presion atmosférica
entre las altas presiones de la Lengua Fria ecalabmeanica y las bajas presiones de la
region continental noroeste de Suramérica produsen desviacion de los alisios del
sureste, los cuales se curvan hacia el este abediedlos 5°N, activando el monzén de
verano. En la region costera, estos vientos relaténte frios entran como un chorro de
viento superficial, denominado Chorro del Occidef@elombiano jet CHOCQ por
Poveda & Mesa, (2000). Estos vientos interactiam los vientos calidos del noreste,
causando alta inestabilidad atmosférica y enornagdidades de precipitacion sobre el
norte y centro de Colombia (Mapes al, 2003). Las corrientes en la superficie del mar
responden al cambio estacional en la direccionviito, lo cual fue evidenciado por
Rodriguez-Rubioet al. (2003) utilizando anomalias del nivel del mar. o8stutores
observaron el giro ciclonico en invierno y la oemgia de un giro anticiclénico en verano.
Sin embargo, Kessler (2006) discute si el girodeio, tipico del Panama Bight (Wooster,
1959; Wyrtki, 1967) se invierte a anticiclonicoarano o si éste sélo se debilita, ya que a
la fecha no han sido analizados datos de topogdaiéamica absoluta satelital o daios
situ de corrientes, informacidbn que esta disponibleap& comunidad cientifica
internacional a través de centros nacionales dec@namiento y tratamiento de datos
oceanograficos satelitales de alta resolucion deade pocos afios.

En cuanto a la variabilidad interanual de las ccpndes océano-atmosféricas en el
Pacifico ecuatorial oriental, éstas han sido adasial forzamiento remoto causado por
eventos ENOS, que producen anomalias en la estuttumal y en el régimen de
precipitaciones, afectando ecosistemas marinospadtando la economia de la region
(Wang & Fiedler, 2006). En general, todas las ssorélacionadas con eventos El Nifio y
La Nifia estan de acuerdo en que estas oscilaciedéstribuyen el contenido de calor
oceanico superior de la franja ecuatorial (McPha&eyu, 1999). Antes del inicio de El
Nifio el contenido de calor se acumula en el Pac@este debido a la intensificacion de los
alisios. Coincidente con el inicio de El Nifio seladacurrencia de unas series de eventos

de viento del oeste (westerlies) en el ecuador,sgunemanifestaciones superficiales de las



oscilaciones Madden-Julian (MJO) que se propagadedel indico hacia el Pacifico este.
Este forzamiento episédico de los vientos excitaisecias de ondas Kelvin ecuatoriales de
hundimiento que se propagan hacia el este, favaréaila redistribucion del contenido de
calor oceanico ecuatorial (Springsral, 1990). Estas ondas ecuatoriales son el mecanismo
por el cual las anomalias del viento en el Pacifeatral asociadas con la Oscilacion Sur
producen el aumento del nivel del mar y del comterde calor en el Pacifico ecuatorial
oriental durante El Nifio, disminuyendo simultanearmeen el Pacifico oeste (Wyrtki,
1984; Meinen & McPhaden, 2000). En la actualidadusnta con numerosos trabajos que
describe los principales procesos fisicos que caestas variaciones interanuales en el
Pacifico ecuatorial (ver revision por Wang & Fiedl2006); sin embargo, aun hace falta
por responder por qué las variaciones del viental lfueron distintas en cada uno de los
eventos ENOS ocurridos en la ultima década deldgasalenio, o el efecto que tienen las
variaciones del viento zonal en el Pacifico ecuatasriental, en la evolucion de las
anomalias climaticas (Kessler, 2006).

A pesar de la gran disponibilidad de informaciételdal (GOES, AVHRR de alta
resolucion, observaciones TRMM de precipitacionfiles de calor latente y estructura
microfisica de las nubes, vientos de QuikSCAT,)etle boyas oceanogréficas (Tropical
Atmosphere Ocean - Triangle Trans Ocean Buoy N&twibAO-TRITON) existente en el
Pacifico Tropical (al oeste de 95°W) y del establento de varios grupos de
investigacion relacionados con el estudio de laakdidad estacional a interanual como
son el programa Tropic Heat (Eriksen, 1985); elgpmma EPOCS (Equatorial Pacific
Ocean Climate Studies; Hayesal, 1986; Halpern, 1987); el programa TOGA (Tropical
Ocean Global Atmosphere; Hayetsal, 1991; McPhaden, 1993; McPhadé¢rak, 1998) y
el programa EPIC (Eastern Pacific InvestigatiolChimate Processes; Wellet al., 1999),
en la actualidad aun existen muchas interrogaoie® $a dinamica estacional en la region
del Pacifico ecuatorial oriental, debido principahte, a las insuficientes mediciones
sity, las cuales sélo llegan hasta los 95°W, dejandarea de méas de 15° de longitud y
latitud sin haber sido estudiada con la suficieas®lucion espacial y temporal. La mayoria
de los modelos utilizados han sido s6lo en parieoss en la representacion de la
variabilidad anual de esta region (Kessteal, 1998). Esto ha llevado a pensar que algunos

aspectos fundamentales del sistema no han siddifczados apropiadamente, por lo que



aun no se tiene un entendimiento concreto y pretg$ésistema océano-atmosférico de la
region ecuatorial oriental con el cual realizardeiones estacionales (Mechosbal,
1995) y de las anomalias climaticas asociadas, qunejemplo, eventos El Nifio y La
Nifia (Wallaceet al., 1998).

Teniendo en cuenta la poca claridad relacionadss adriaciones de la estructura
termohalina, las corrientes y los principales psoseocéano-atmosféricos que ocurren en el
Pacifico ecuatorial oriental, en el presente ti@ls® analizaron importantes registros de
informacioén oceanogréfica situ no utilizadas con anterioridad, recopilada po€ehtro
Control Contaminacion del Pacifico (CCCP) de laebiion General Maritima de la
Armada Nacional de Colombia (DIMAR). Utilizando elbgaciones satelitales de alta
resolucion y los cruceros oceanograficos se obtuwa descripcién cuantitativa y
cualitativa de los procesos dindmicos de mesoescaaleterminaron el ciclo anual y las
oscilaciones interanuales ocurridas en la Cuencé#iéaColombiana (CPC) entre 1997 y
2006. Luego, se analizaron series de tiempo dedeanpa y salinidad (hasta 80 m) en una
estacion costera ubicada al sureste de la cuenck kahia de Tumaco, con el fin de

determinar los forzantes de la capa termohalinarsupen esta region litoral.

1.2. Objetivos generales
Objetivo General No. 1: Describir las variacionestaeionales e interanuales de la

temperatura, salinidad y circulacion de la Cueracffea Colombiana entre 1997 y 2007.

Objetivo General No. 2: Establecer el ciclo estagiale la termoclina, haloclina, TSM y su
relacion con el ciclo anual de los vientos en tage costera al sureste de la CPC (bahia de
Tumaco) entre 1999 y 2004.



1.3. Hipotesis
Hipotesis de trabajo No. 1: La variabilidad estaaiade la profundidad de la termoclina en
la Cuenca Pacifica Colombiana es determinada jets de viento superficiales que

inducen surgencias en invierno y hundimientos eangeboreal (forzamiento directo).

Hipotesis de trabajo No. 2: La variacion a escal@ranual de la profundidad de la
termoclina en la Cuenca Pacifica Colombiana estdirdada por el paso de ondas internas

de Kelvin ecuatoriales (forzamiento remoto).

Hipdtesis de trabajo No. 3: Los cambios verticalesla estructura termohalina superior
(primeros 80 m) en la bahia de Tumaco (2° N, 78)58tv determinados principalmente

por la dinamica del viento que domina en la region.

1.4 Estructura de la tesis

En la primera seccién se realizé una introducciénegal que presenta los principales
antecedentes de la region de estudio y se plamt@ativacion, los objetivos e hipétesis de
trabajo. El siguiente capitulo incluye los datasétodos utilizados durante la investigacion
y posteriormente se presentan los resultados ysimues los cuales tienen la siguiente
estructura temética:

1. Para dar respuesta a la primera hipotesis y objgwneral (variabilidad estacional
en la CPC), en laseccion 3.1se analizaron observaciones satelitales de alta
resolucion con los cuales se realiz6 la descripd®a variabilidad estacional del
viento y su efecto en la TSM, topografia dinAmitascduta y correspondientes
corrientes geostroéficas superficiales en la regiéeanica conocida como Panama
Bight. A pesar de la alta resolucién temporal dedatos satelitales utilizados, éstos
presentan errores considerables cerca de la &s{aor esto que en $eccion 3.2
se analizaron datos hidrograficws situ de alta resolucidén espacial recopilados a
partir de cruceros oceanograficos en la CPC, cdim ele realizar una descripcion
mas detallada de la estructura termohalina tridgoer@l y de las corrientes
geostroficas de la regidn. Los principales resokadle este trabajo fueron

publicados en uprimer articulo cientifico(ver seccion 3.3



2. Para dar respuesta a los procesos que determinariddilidad interanual en la
CPC (objetivo general 1 e hipotesis 2), esdacion 4se analizaron observaciones
satelitales entre 1997 y 2007 las cuales fueronpamentadas con 13 cruceros
oceanograficos realizados en este periodo de tieEgte trabajo se resume en un
segundo articulo cientifico.

3. Para dar cumplimiento al objetivo general 2 e l@pist3 (variabilidad en la region
costera de Tumaco), endaccidon 5se analizaron series de tiempo de temperatura y
salinidad recopiladas en una estacion ubicadamkiB,de la costa de Tumaco, las
cuales se correlacionaron con observaciones detovie precipitaciones medidas
entre 1999 y 2004.



2. DATOS Y METODOS

2.1. Datos
Para desarrollar los objetivos planteados en Isepite investigacion se utilizaron 2
fuentes de informacion: datos satelitales (atmasféry oceanicos) de alta resolucion

espacial y temporal y datos oceanografioasty, los cuales se detallan a continuacion.

2.1.1. Datos satelitales

2.1.1.1 Viento superficial

Debido a la incertidumbre en la direccion y maghidie vientos superficiales situ
recopilados en la CPC, se utilizaron mapas de wismperficial (a 10 m sobre la superficie
del mar) derivados del dispersémetro de vientot{&waneter o SCAT). Este instrumento
es montado en un satélite con orbita polar y medeugosidad en la superficie del mar,
informacion que permite luego estimar la velociglatireccion del viento a escala global y
con una alta resolucion temporal (Piolle & Bentari902a; 2002b). Para el presente
estudio se utilizaron mapas de viento tomados pdispersémetr@seaWindsmontado en
el satéliteQuikSCATpara el periodo 1999-2006, disponibles a travédadpagina de
internet-FTP del Centro Francés de Procesamieclyivo de ERS (CERSAT, por sus
siglas en francés), el cual es parte del Instinémces de Investigacion para la Explotacion
del Mar (IFREMER); (ftp.ifremer.fr/ifremer/cersatfuucts/gridded/mwf-quikschat Los

productos SCAT utilizados son campos semanales delbcidad y direccion del viento

por componentes (zonal y meridional), en una gdi#a0,5 grados de latitud y longitud,
cubriendo la region del Panama Bight (area compdangor las latitudes 1° a 8° N y las
longitudes 77° a 84°W) y el area del Pacifico emiat(120°E-77°W; 5°N-5°S).

Se utilizaron también datos de viento superficalrdanalisis de NCEP-NCAR. En
este proyecto se usa un sistema de prediccionligiar@ara realizar la asimilacion de datos
utilizando registros desde 1948 hasta el presddaindy et al., 1996). Las componentes
meridional y zonal de la velocidad del viento cas tuales se hicieron estimaciones del

esfuerzo del viento tienen una resolucion espat#al,5° de latitud y longitud y una



resolucion temporal cada 6 horas desde 1980 h@8fa 2os datos del reanalisis NCEP
fueron elaborados por NOAA/OAR/ESRL PSD, en Bould€olorado, USA y se
encuentran disponibles en su pagina de internigtftww.cdc.noaa.goy/

2.1.1.2 Nivel del mar

En el presente trabajo se utilizaron los siguieptesluctos altimétricos (alturas del
nivel del mar) producidos por SSALTO/DUACS (Procesmto de Datos Altimétricos de
Misiones Mudltiples) y distribuidos por AVISO (Aralo, Validacion e Interpretacion de
Datos Oceanograficos Satelitales) los cuales edtgponibles en su péagina de ftp
(ftp://ftp.cls.fr/pub/oceano/AVISO/SSH/duacs/gldolref/):

* SLA(en cm):Anomalia del nivel del mgrmapas con una resolucion Mercator de

0,33 grados de latitud y longitud y una resolucs@manal, basado en promedios
desde 1993 a 2002. Este producto contiene medgmmmabinadas de los altimetros
montados a bordo de los satélites Topex/PoseideiRS+1/2. Esta altura representa
la variabilidad de la superficie del mar. Los dattkzados abarcan el periodo entre
octubre de 1992 a diciembre 2007.

* MDT-Rio (en m): Rio & Hernandez (2004) estimaron ttgpografia dinamica
promedio combinada globalmente usando un periodo de 7 @f883-1999). Los
autores aplicaron un andlisis multivariado utilidan datos hidrograficos
(climatologia de Levitus 1998), velocidades de \@datores superficiales vy
altimetria. El nivel de referencia utilizado pana batos hidrograficos es 1500 dbar;
la resolucién horizontal es 0,5° en latitud y loagi MDT-Rio fue producida por
CLS (Division de Oceanografia Espacial) de AVIS@taEsuperficie (este mapa)
representa la parte estacionaria de la superfitiendr.

* ADT (en cm): latopografia dindmica absolutae obtiene al sumar a las anomalias
del nivel del mar la topografia dinamica promed®T = SLA + MDT-Rio]. Esta
superficie del mar representa la dindmica genehbdéano y es utilizada para el
estudio de giros de mesoescala y sus variacionasi@sles $SALTO/DUACS

User Handbook 2007). A partir de estas alturas de la superfod¢ mar se
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computaron las corrientes geostroficas usando wduoéle Lagerloeét al. (1999)
en la banda ecuatorial (+/- 5°). Los datos tienea resolucion espacial de 0,33
grados de latitud y longitud, una resolucion semhanabarcan el periodo entre
octubre 1992 y diciembre 2007, cubriendo la misnea ée los vientos satelitales.
Detalles del método altimétrico en el Anexo 8.1.

2.1.1.3 Temperatura superficial del mar (TSM)

La TSM (en ° C) es un indicador importante del égstactual del clima y del
sistema climatico global, por lo que es importacbatar con datos precisos y de alta
resolucion espacial y temporal. En el presentedestge analizaron datos de TSM
producidos por la NOAA (National Oceanic and Atmuespc Administration) los cuales se
basan en analisis realizados por Reyneldal. (2002), quienes utilizaron observacioires
situ de TSM (de boyas fijas, derivadores y buques dserebcion), TSM satelital
(Advanced Very High Resolution Radiometer, AVHRR) datos de COADS
(Comprehensive Ocean - Atmosphere Data Set). Lossdde TSM-RS utilizados son
promedios semanales interpolados objetivamenteuoanresolucion espacial de 1 grado
para el periodo comprendido entre 1982 y 2007, paranisma region de los datos
satelitales de viento y altimetria, los cuales restsponibles a través de su ftp

(ftp://ftp.emc.ncep.noaa.gov/cmb/sst/oissi). v2

2.1.2 Datos hidrograficas situ

2.1.2.1. Cruceros oceanograficos realizados emda€a Pacifica Colombiana (CPC)

En la presente investigacion se utilizaron datdsolgraficosin situ recopilados por
el Centro Control Contaminacion del Pacifico (CC@@)a Direccion General Maritima de
la Armada Nacional de Colombia (DIMAR) durante 18pediciones oceanograficas
realizadas entre los afios 1997 y 20D&b{a 1). Durante cada crucero se realizaron perfiles
de temperatura y salinidad hasta una profundidadmaiaproximada de 1000 m, a partir

de un CTD 19Plus. El numero de estaciones varidada crucero, cubriéndose el area de
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la CPC, la cual esta enmarcada entre las latitl®%¥ N y 6°30’ N y las longitudes 84°W
y 77°45'W Figura 1, panel izquierdg. A partir de los datos hidrogréaficos se calcao |
densidad utilizando la formulacion estandar (UNESCE31).

Para determinar el estado del sistema océano-a@numstiurante cada expedicion
oceanografica se utilizo el indice oceanico El Ni@dll) creado a partir de las anomalia de
TSM del Pacifico ecuatorial central (Region Nifid: 3B°N-5°S, 120°-170°W), el cual es
producido por el Centro de Prediccion del Climar(@ate Prediction Center) de la NOAA
y se encuentra disponible a través de su péagina  ddernet

(http://www.cpc.noaa.gov/products/analysis monitgfensostuff/ensoyears.shyml Los

episodios calidos (El Nifio) y frios (La Nifa) fuerelasificados segun la magnitud y
persistencia de las anomalias de TSM (ATSM) basadasl promedio climatolégico
calculado para el periodo 1971-2000. Anomaliasetstnales de + 0.5° C que ocurren
durante 5 periodos consecutivos son consideradog@yanomalos (Trenberth, 1997). Las
anomalias interanuales se clasificaron como: egat@biles (ATSM entre +0.5° y +0.9°C);
eventos moderados (ATSM entre £1° y +1.4°C) y eagehtertes (ATSM >+1.5°C).

Tabla 1. Cruceros oceanograficos realizados por el CCCRaddPC analizados en la

presente investigacion. La fase climatica se defaggin el indice oceanico El Nifio (ONI)

Fecha Crucero No. estaciones Fase climatica/ATSMD)
4 al 25 mayo 1997 65 El Nifio fuerte iniciando (*0C9
4 noviembre al 12 diciembre 1997 59 El Nifio madu5° C)
9 mayo al 3 junio 1998 61 El Nifio declinando (+@3°
16 al 29 de octubre 1998 69 La Nifia fuerte inicm(d.2° C)
19 noviembre al 6 diciembre 2000 55 La Nifia deddw(-0.6° C)
23 dejunio al 12 de julio 2001 33 Verano neutr@q0)
27 agosto al 15 de septiembre 2001 41 Verano nfutts°C)
24 febrero al 11 marzo 2002 44 Invierno neutroZ%Q)
3al 29 septiembre 2002 44 El Nifio moderado (+1.2°C)
1 al 21 septiembre 2003 44 Verano neutro (0.4° C)
15 septiembre al 17 octubre 2004 41 El Nifio déffilg° C)
9 al 28 de julio 2005 44 Verano neutro (0.4°C)
1 al 24 de septiembre 2005 40 Verano neutro (0.2°C)
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2.1.2.2. Serie de tiempo de temperatura y salingladcestacion costera en la Bahia de
Tumaco

Desde febrero de 1993 el CCCP cuenta con una @sthje ubicada a 18.5 km de
la costa, en la bahia de Tumaco (2°N, 78.5°W)gneguroccidental de Colombikigura
1, panel derechd. En esta estacion costera se realizaron mongoraensuales de
temperatura y salinidad (con un CH2aBird19Plus) hasta una profundidad aproximada
de 80 m. En el presente estudio se utilizaron satéenlos datos comprendidos entre julio
de 1999 y diciembre 2003 debido a que las breckiatentes anteriores a 1999 superaron

los 5 meses consecutivos en algunos periodos.

2.2. Metodologia

2.2.1. Estimacion de variabilidad espacial y temapatel esfuerzo del viento, rotor,
transporte y bombeo de Ekman

A partir de los campos semanales de velocidadecdidbn de viento se calculo el
esfuerzo del vientor() usando coeficientes de arrastre (CD) variablgérséos rangos de
velocidad del viento (Large & Pond, 1981):

r= paCD|\710|\710 (1)
CD =1,2, para 4 ms |\710| <1llmé¢
CD = (0,49 + 0,06§,| ), para 11 m$< |V, | < 25m &'

dondep, = 1,2 kg m° es la densidad promedio del aira/y es la velocidad del viento a

la altura de referencia (10 m sobre la superfieilendgar). El rotor vertical del esfuerzo del
viento
o)==

Oxr), =——-—=*, 2
Ax Ay @
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se calcul6 para cada punto de grilla aplicandolgdriamo de diferencia finita centrada
utilizado para el célculo de gradientes horizostgddakamura, 1992; Kowalik & Murty,
1995);

C(x+Ax) —-C(x—Ax)
27X

donde C es una variable; en este caso son losrasfudel viento zonal y meridional y

3)

Ax corresponde al espaciamiento horizontal. A padiresfuerzo y del rotor del esfuerzo
del viento se calculd el transporte horizontal yoeibeo de la capa de Ekman, como se
detalla a continuacion.

El transporte (o deriva) de Ekman en la direccid@ridional () y zonal (W), se

define como:
_Z‘X
Ve = 4
P 4)
Z—Y
U. = 5
P )

(En unidades de ©s"), dondep, = 102%g mi° es la densidad promedio del agua de mar,
f =2Qsery es el parametro de Coriolig, es la latitud yQ = (2I1/dia sideral)=7.292x10

rad s', es la frecuencia angular que es igual a la tasei@cion de la Tierra (Steward,
2002). La convergencia (divergencia) de fluido picid de la divergencia (convergencia)
del transporte de Ekman resulta en elevacionesrdsi®mes) de la superficie del mar,
dando lugar a movimientos verticales dentro dealgacde mezcla (Bogden & Edwards,
2001). La convergencia induce movimiento de la adganezcla superficial hacia abajo
(conocido comobombeo de Ekmanmientras que las divergencias horizontales en el
transporte de Ekman y depresiones en la supenfidicen movimiento vertical desde la
base de la capa de mezcla hacia arsbadién de Ekmagn

De la integracion del transporte en la verticalobtiene la velocidad vertical
(Wexman al fondo de la capa de Ekman, la cual esta dadégssler, 2002);

r |_@x1), P,
fo, fo, p,f°

WEkman = D X( (6)
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2Q cosg

donde 7, es el esfuerzo del viento en la direccion zonak es la variacion

latitudinal del parametro de Coriolis y R = 63710@0es el radio de la Tierra. Valores
positivos (negativos) del rotor de esfuerzo dehtoey del bombeo de Ekman indican que
el movimiento vertical es hacia arriba (abajo) lmlces denominado como evento de
surgencia (hundimiento). Debido a que el paramd&oCoriolis es nulo en la regidon

ecuatorial las velocidades del bombeo de Ekmae ity 2°N no fueron estimadas.

Los campos calculados del esfuerzo de viento (édadas de N i), rotor del
esfuerzo de viento (en unidades de N)ntransporte de Ekman (en unidades desth y
bombeo de Ekman (en unidades de midfsra la regién de la CPC fueron interpolados
objetivamente con una grilla regular (Bretheraral, 1976). Con estos mapas semanales
de los productos del viento se calcularon mapagrifgicion espacial) con el promedio
mensual, el promedio estacional, la climatologiansnal y las anomalias mensuales. A
cada una de las variables estudiadas se les realmbién un analisis temporal que
consistio en el célculo de un valor promedio popa@n dato semanal para la regién) que
sirvié para construir series de tiempo de las ola@dones mensuales, climatolégicas y de
las anomalias calculadas. Analisis adicionalesuysbn la identificacion de los
principales modos de variabilidad de cada variabtandarizada (extrayendo la media) por
los métodos de funciones ortogonales empiricas (i@ ondeletas (Emery & Thomson,
1997; Torrence & Compo, 1998).

2.2.2. Estimacién de variabilidad espacial y terapate la TSM, el nivel del mar y
corrientes geostroficas superficiales
Los mapas semanales de TSM vy altura del nivel del (8LA y ADT con sus

correspondientes corrientes geostroficas supde®idueron promediados mensualmente y
estacionalmente eliminando los datos entre ab8I71® mayo 1998, ya que durante este
periodo ocurrié un evento El Nifio excepcionalmentenso, cuyas anomalias ocasionarian
variaciones significativas en el promedio estadioDabido a que el error de la altimetria
en la region costera es considerable se realizidasinacion de las alturas cuyo error

estimado (dado por el radar) fuera mayor al 70%m#A&sno, se calculd un valor promedio
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de cada mapa semanal con el cual se construyeien de tiempo mensuales, las cuales se
estandarizaron (eliminando la media) para postagate realizar el analisis de EOF y de
ondeletas. A partir de la climatologia mensualdalda con la informacion disponible se
calcularon series de tiempo de las anomalias miessua las cuales se les realizaron
andlisis EOF y de ondeletas.

2.2.3. Célculo de las corrientes geostroéficas arghe cruceros oceanograficos

Debido a que las observaciones satelitales essarngidas a la superficie del mar
se complementd la descripcion de la dinamica maenala CPC con observaciones
hidrogréficasin situ, las cuales cuentan con una alta resolucién edpadl@mas de
observarse las variaciones en la superficie con desalle, se pudo tener una clara idea de
la estructura tridimensional de la temperaturangtd, densidad y por consiguiente de las
corrientes geostroéficas existentes en el area.ebatpfia se basa en la suposicion que los
gradientes de presion (densidad) son balanceadodapfuerza de Coriolis (Pond &

Pickard, 1983). Detalles del método geostroficelelinexo 8.2.

2.2.4. Célculo de la profundidad de la termoclifig)( el contenido de calor y el volumen
de agua calida superior a partir de datos hidragrafde cruceros

A cada crucero analizado se le realiz0, ademasakeulo de otras variables
derivadas que permitieron una mejor descripciétaddinamica marina en la region y su
variacion temporal. La profundidad de la termochma estimada usando la profundidad de
la isoterma de 20°C {4 la cual se encuentra en el medio de la termogimacipal
(Harrison & Vecchi, 2001). Este indice oceéniccsitl cominmente utilizado en estudios
de la estructura termal superficial en la regidohREeifico tropical (Kessler, 1990),¢se
determind a partir de la interpolacién horizontalla temperatura de la grilla de muestreo
para cada crucero oceanogréfico. Posteriormentdetsmind para el area del Panama
Bight, el volumen de agua ubicado sobre la isotetend0°C, el cual ha sido definido como
“volumen de agua calidaivarm water volumeWwyV) por Meinen & McPhader{2000).
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Este volumen fue determinado para cada cruceranogedfico a partir de la integracion de

Zyo en el Panama Bight.

El contenido de calor integrado en este volumeagie calida (por encima de la

termoclina) esta dado por:

z(0)
OHC= [Cpp, (T ~T,)dz (7)

z(D)
Donde;Cp es la capacidad calorifica del agua de rggres la densidad promedio del agua

de mar,T es la temperatura del agua de mdfeyes la temperatura de referencia, que para
este célculo fue 20°C(0) es superficie del mar y 2] es la profundidad en la cual la
integracion fue realizada 4¢J. El contenido de calor y volumen de agua calidagncima

de esta superficie isotermal se calcul6 para ua desestudio constante (area total del
poligono = 1,44x1¥ m?), usando solamente las estaciones comunes en lt=loriceros

(24 estaciones).

2.2.5. Analisis de series de tiempo de temperayusalinidad en la estacion costera
Tumaco

Debido a que los cruceros oceanograficos en la &€ se realizan una o dos
veces al afo, el CCCP cuenta ademas con un maniteeasual de datos hidrograficos en
una estacion ubicada a 18,5 km de la costa erhia bl@ Tumaco (estacion 5 ubicada en 2°
N, 78,5°W). Durante el periodo comprendido entrBojul999 y diciembre 2003 se
realizaron 80 perfiles de temperatura, salinidagrgsion tomados con el CTD SeaBird
19Plus los cuales tuvieron un riguroso andlisicaetrol de calidad que incluy6é un pre-
procesamiento realizado con el software de SeaBindanalisis visual de los datos y
técnicas de post-procesamiento de datos hidroggafiBoyer & Levitus, 1994).
Posteriormente, con los promedios mensuales sell@ala climatologia mensual de
temperatura y salinidad, la cual fue comparadalaatimatologia del World Ocean Atlas
2005 (WOAO05) para el punto de grilla mas cercarla astacion 5 (79,5°W, 2°N) para
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propositos de comparacion. A partir de la climagidocalculada con datds situ se
estimaron las anomalias de temperatura y saliridath 80 m de profundidad.

Para explicar los cambios en la hidrografia en psteodo se analizaron campos
semanales de viento superficial QUIkSCAT de 0,5fedelucion espacial, a partir de los
cuales se extrajeron los 4 puntos mas cercanosstdaion 5Tabla 2). Estos datos de
velocidad del viento fueron promediados y con estée de datos semanales se calculo el
promedio mensual, la climatologia y las anomaliaasuales del esfuerzo del viento, rotor
y bombeo de Ekman. Las variables oceanicas y aémca$ fueron correlacionadas y
posteriormente analizadas por el método de funsiontegonales empiricas (EOF) y por el
método de ondeletas con el fin de identificar mMasamente las oscilaciones de interés y
caracterizar los procesos oceanicos involucradasef¥ & Thomson, 1997; Torrence &
Compo, 1998).

Tabla 2. Posicion de los puntos de grilla del viento QuiRSCque fueron
utilizados para estudiar el forzamiento atmosféBeooarea de la bahia de Tumaco. ND

significa que esta posicién se ubicé sobre el nente por lo que no hay datos disponibles.

Posicion de estacion hidrografica 2° - 78,5°W
Posicion QuikSCAT No. 1 1,75°N - 78,75° W (ND
Posicién QuikSCAT No. 2 2,25° N - 78,75°W
Posicion QuikSCAT No. 3 1,75° N -79,25° W
Posicion QuikSCAT No. 4 2,25° N - 79,25°W
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3. RESPUESTA DEL OCEANO AL FORZAMIENTO ESTACIONALEL VIENTO EN
LA REGION DEL PANAMA BIGHT.

Para entender las variaciones estacionales dehoc@amperatura, salinidad y
corrientes) y su acoplamiento con las variacioreetachtmosfera (forzamiento del viento)
en la regién del Panama Bight, se monitored primarsuperficie del mar a partir de
observaciones satelitales de alta resolucion,Uakes fueron promediadas estacionalmente
(seccion 3.1 Para entender su estructura tridimensional skzauon luego datos
hidrograficos colectados durante expediciones amggaficas realizadas en el Pacifico
colombiano, los cuales permitieron una descriponds detallada de las oscilaciones en la
capa superior (0-500 m) del océarsedcion 3.2 Los resultados de esta investigacion
fueron publicados en la revista cientifi@aophysical Research Lettezs el 2008geccion
3.9.

3.1. Capa superficial

La mayor parte de la variacion oceanica anual étaeifico ecuatorial oriental esta
limitada a la capa superficial donde la radiacidlas la evaporacion, la precipitacion y la
adveccion de calor juegan un rol determinante. Ugedicie del mar en el Panama Bight
presenta un calentamiento neto anual de +553\afsorbiendo 200 W fde radiacién de
onda corta y perdiendo 110 W’rde calor latente de evaporacién y 35 V¥ ae radiacion
de onda larga y calor sensible, con pocas variasi@spaciales y dentro del ciclo anual
(Weareet al, 1981) lo que ocasiona que la TSM se mantengaledor de los 27° C
durante todo el afio. Sin embargo, la convergereiagialisios del noreste y del sureste en
esta region (ZCIT) y los mecanismos de interacade-mar-tierra en la estacion de
monzon de verano producen intensos cambios enstabdicion de las precipitaciones,
siendo la region del Pacifico colombiano la masgitisa de las Américas y una de las mas
lluviosas del mundo (Mapest al., 2003; Poveda & Mesa, 2000; Amadetr al, 2006).
Debido a las intensas lluvias la salinidad sup@itfdisminuye causando alta estratificacion

y limitando la mezcla y edntrainmenten la capa superior. Las variaciones estaciomaes
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el transporte meridional de calor son debidas patmente al cambio estacional de los
vientos zonales por medio del transporte de Eknaague los transportes geostroficos se
mantienen relativamente constantes en esta escajpotal (Swenson & Hansen, 1999). En
esta seccidn se utilizaron observaciones satdlitded viento (QuikSCAT), TSM-RS
(Reynolds-Smith) y nivel del mar (AVISO) con el fohe evidenciar los procesos de
interaccion existente entre el viento y la sup&fidel mar a escala estacional en esta

region norecuatorial del Pacifico oriental.
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Figura 3. Variacion estacional del esfuerzo del viento (fks) y el rotor del esfuerzo del
viento (colores) en el Panama Bight a partir deslde viento QuikSCAT. Colores calidos
(amarillos a rojos) indican un rotor positivo (cil&cion ciclénica) y colores frios (azules)
indican rotor negativo (circulacion anticiclonicdp linea de contorno representa el cero
del rotor del esfuerzo del viento. La escala d&drree ubica en la parte inferior y esta en
unidades de N fh(x 107). Las estaciones estan definidas por los siguiemmestres:
invierno EFM (enero a marzo), primavera AMJ (akailjunio), verano JAS (julio a
septiembre) y otofio OND (octubre a noviembre).
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Figura 4. Variacién estacional del transporte de Ekman Iffisc unidades ens?) y
bombeo de Ekman (colores, unidades en M)digartir de datos de viento QuikSCAT. En
la parte superior (A) se calcul6 el bombeo de Ekerarl planof , en la parte inferior (B)
el bombeo de Ekman se calcul6 en el plghoColores calidos (amarillos a rojos) indican
velocidades verticales hacia arriba (surgenciag)lgres frios (azules) indican velocidades
verticales hacia abajo (hundimientos). La lineacdatorno representa el cero de las
velocidades verticales. La escala del bombeo deaBkse ubica en la parte inferior. La
escala del esfuerzo del viento se ubica en la eaqoferior derecha de cada gréfico. Las
estaciones estan definidas en la leyenda de leafigju
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Durante invierno boreal (enero a marzo) los alisieknoreste dominan en toda la
region Eigura 3). Vientos superficiales cruzan el Istmo de Panamege intensifican
formando efet de Panam4, que se extiende desde las costas lfeldéd?anama hacia el
ecuador, unos 400 km aproximadamente. El ejg¢etlele viento centrado en 79°W genera
un dipolo en el rotor con valores positivos (negs) en su flaco oriental (occidental).
Coincidente con el rotor positivo del esfuerzo dento, durante este trimestre las
surgencias (bombeo de Ekman positivo) se extienidsde los 80°W hacia la costa con
velocidades verticales maximas de 1.3 m'déa la region costera suroccidental de
Colombia. Los hundimientos (bombeo de Ekman negptie la capa superficial alcanzan
velocidades de -1.3 m didrente a las costas de la peninsula Azuero ennRaifagura
4A). Esta surgencia costera disminuye la TSM ocasmmain fuerte gradiente zonal de
temperatura con maximos de 28,6° C al noroestérdal de estudio y minimos de 26,2° C
en el centro de la cuenchkigura 5). La altura del nivel del mar (topografia dinamica
absoluta) y las correspondientes corrientes gdastsosuperficiales también revelan la
respuesta ocedanica al forzamiento jéelde viento. En la region del rotor del esfuerzo de
viento y bombeo de Ekman positivos se observa paritna celda de circulacion ciclénica
y la disminucion del nivel del mar (~160 cm), mr@stque la zona del rotor del viento y
bombeo de Ekman negativo coincide con parte deinenagticiclonico de la circulacion
superficial y la elevacion de la superficie del f&90 cm) Figura 6).

Durante la primavera boreal (abril a junio) losials del noreste se debilitan,jet
de Panama no es evidente y la region es dominadagalisios del sureste que cruzan el
ecuador y son desviados hacia el este (westerti@dsjose inicio al monzon en Centro
América y Colombia. Esta condicidn se hace permangumrante el resto del afiBigura
3). El rotor del viento negativo en la mayor paréela region (centro y suroeste) refleja la
influencia del jet CHOCO. La surgencia costera emama y Colombia disminuye
drasticamente coincidente con el debilitamientdodealisios del norestd-igura 4A). En
la parte norte de la region la TSM aumento6 gradeatemdurante este trimestre con valores
mayores que 27,5°C, mientras en el sur se obsérrmifreamiento de la superficie (TSM<
26 °C), estableciéndose asi un gradiente meridionabcido comoFrente Térmico
Ecuatorial (Figura 5). El calentamiento de la superficie es explicadoparte por la

reduccion de la surgencia costera por el debilgéatoi dejet de Panamda y en parte por la
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convergencia de aguas relativamente mas célidasorhdas con el fortalecimiento del jet
CHOCO Figura 6). Las bajas temperaturas de la superficie del haurade 2°N son
explicadas por la intensificacion de la divergene@iatorial, la cual es sélo evidente
cuando se considera el efecto del plagfioen el calculo de las velocidades verticales
(Figura 4B). Coincidente con la convergencia y hundimientoadaas superficiales mas
calidas, el nivel del mar aumenté gradualmenteoda ta region Kigura 6) con valores
menores que (mayores que) 180 cm al este (oes8i)°u¢. Este aumento generalizado del
nivel del mar es debido en parte al debilitamietgda circulacion ciclonica la cual fue sélo
evidente como pequefios remolinos anti-horariosacele la costa determinados por
gradientes de densidad (salinidad) y en gran partdortalecimiento del remolino
anticiclonico (contorno de 180 cm delimita el gjrel) cual se extiende en la mayor parte de
la region.

Durante los meses de verano (julio a septiembre) dlisios del sureste se
intensifican (>0.07 N /) permitiendo una mayor extensién del giro antimiao (rotor
negativo) y restringiendo la circulacion cicloni¢ator positivo) a la region costera
(Figura 3). Coincidente con el rotor, el calculo del bombem Hkman predice el
hundimiento de la capa de Ekman (bombeo negative) eentro y suroeste de la cuenca y
el ascenso de la capa superficial en la cdsgufa 4A). Sin embargo, el frente térmico
ecuatorial se fortalece con valores maximos (>2&@prte de 6°N y minimos (<25°C) en
el extremo suroeste de la cuenEgy(ra 5), lo cual coincide con los maximos (193 cm) y
minimos (168 cm) en la altura de la superficierdal, correspondientementéigura 6).

En la region ecuatorial (al sur de 2° N) los mingmen la altura dinamica (<180 cm)
coinciden con los minimos en la TSM evidenciandoriportancia de calcular el bombeo

de Ekman en el plan@ que predice el fortalecimiento de la surgencisataial Figura

4B). Coincidente con el hundimiento de la capa de &kma circulacion superficial
muestra que los pequefios remolinos ciclonicos seeatran restringidos a la costa de la
peninsula Azuero y el resto de la region sigue atmop de circulacion anticiclonico que
gira alrededor del centro de maximas alturas dicasnibicado en ~3,5° N, 83° \Wigura

6). El remolino ciclonico observado no esta relaadm con el jet de Panama, sino al
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transporteoffshorede la capa de Ekman (desde la costa de Panans dlagirr) de los
westerlies predominantes.

En otofio (octubre a diciembre) los vientos del sterese debilitaron levemente
(~0.05 N n¥) siguiendo el mismo patrén general de verafigura 3) con divergencia
ecuatorial Figura 4B) que causa descensos de la TSM al sur de 2° Mdirnientos de la
capa de Ekman superficial en el resto de la regaémcidente con la convergencia de aguas
relativamente mas cdlidas provenientes del noro@gstpiras 5 y 6. Este patron de
divergencia ecuatorial y convergencia mas al nditigido directamente por el viento
puede conllevar a la transferencia de agua céligar®r desde la regién tropical hacia la

region subtropical durante condiciones calidas iBbN
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Figura 5. Variacion estacional de la temperatura superfib&lmar satelital (unidades en
°C), de Reynolds & Smith (TSM-RS) Los contornosadad variaciones de TSM cada 0,5°
C. La escala de colores se ubica en la parte anfelel grafico. Las estaciones estan
definidas en la leyenda de la figura 3.
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Figura 6. Variacion estacional de la topografia dinamicaohlta (ADT). Las alturas de la
superficie del marh( en cm) son representadas por los colores y lagspmndientes
corrientes geostréficas superficiales\{ en cm &) por flechas. La escala de las alturas se
ubica en la parte inferior. Los contornos indicdngeadiente horizontal de alturas
dinamicas. La escala de las corrientes se ubick @squina inferior derecha de cada
grafico. Las estaciones estan definidas en la teyele la figura 3.
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3.2. Estructura termohalina y corrientes geostrofias

Desde los afios 70s se describe la circulacion ficipeen el Panama Bight como
ciclénica durante todo el afio siendo mas intensgawearno (Wooster, 1959; Wyrtki, 1967,
Stevenson, 1970). Sin embargo, Rodriguez-Rabia, (2003) analizaron datos satelitales
de la anomalia de la superficie del mar (SLA) ydewmiciaron un reverso en la circulacion
superficial coincidente con el fortalecimiento g#ICHOCO durante el monzon de verano.
Debido a que en la época no existia un productdadaltimetria que incluyera una
topografia dinAmica promedio con precision centiiwgtcon la cual determinar una
topografia dinamica absoluta (ADT), Kessler (20@6gstiond la estacionalidad de la
circulacion superficial calculada a partir de lasraalias y propuso la posibilidad de que el
giro ciclonico de invierno no se invierte en verasioo que éste soélo se debilita.

En la seccion anterior se demostr6 coémo las vanasi en el esfuerzo del viento
superficial determinan las variaciones estaciondéeka ADT, evidenciando un reverso en
la circulacién geostréfica de mesoescala, de dicdden invierno a anticiclonica en verano.
Desafortunadamente, los datos utilizados presesrtamnes significativos (>70%) cerca de
la costa, lo que limité su uso en la descripciénadeirculacion superficial estacional. Por
lo tanto, en la presente investigacion se analiza@os hidrograficos tomados durante
febrero-marzo 2002 (crucero de inverno) y duraefgismbre 2003 (crucero de verano)
con los cuales se calcularon las corrientes gdmstsda partir de las variaciones en el
campo de densidad (nivel de referencia 500 m). Airpdel analisis de campos de
temperatura, salinidad y corrientes se observar@mcadas diferencias entre ambos
cruceros, las cuales coincidieron con las varig&sote los vientos alisios predominantes
confirmando la dinamica estacional descrita a pdetiobservaciones satelitales.

Durante el crucero de invierno, cuandge¢lde Panama induce un dipolo en el rotor
del esfuerzo del viento, la circulacion geostroisadominada por un remolino ciclénico el
cual abarco toda la region al este de 82°W. Laesitig es evidenciada por los minimos en
la TSM (<26°C), los maximos en la salinidad supéfidel mar (>33) y por la disminucion
del nivel del mar (<100 cm). Durante este periode torrientes meridionales que
conforman este giro ciclénico fueron intensas (sielades >60 cm™, incluyendo la
Corriente Colombia la cual se extendio de sur gereto largo de la costa con velocidades

promedio de 54 cm’s y un flujo que denominamos Corriente §itlde Panama que se
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extendié hacia el ecuador centrado en 81°W, coocikldes promedio de 48 crit s
(Figura 7 panel izquierdg. El gradiente de TSM y salinidad superficial der (SSM)
fue zonal con temperaturas (salinidades) maximasitfras) en la parte oeste de la cuenca
y viceversa en la region costera, observandoseedifeas de TSM >5° C (23.5° a 29.5°C)
y de SSM >3 (30.67-34.28).

Durante el crucero de verano cuando los alisiosudedste dominan la region y se
recurvan hacia la costa estableciéndoget&@ HOCO vy el clima monzén, el giro ciclénico
en el océano no es aparente y es reemplazado pistama de circulacion que incluye un
remolino anticiclonico que se extiende zonalmentgug esta formado por un flujo que
corre a lo largo del ecuador con direccién haciaedte el cual se recurva en direccion
noreste. Los flujos meridionales (Corriente Colaanpideljet de Panamd) observados en
invierno desaparecen y en vez de éstos se obsenftuja débil (45 cm ) con una
componente zonal principaFigura 7, panel derechg. Las diferencias de TSM fueron
menores que 2.5°C en toda la regién (26.15°-28,61®ntras que la SSM presentd un
intenso gradiente zonah$=4.7) con valores muy bajos (29) en la regibnerasal norte
de 4° N debido al incremento en las precipitacioneslinidad mas alta (33.8) hacia el

suroeste en la region de surgencia ecuatorial.

invierno, 7°NT verano {

Ry
83°wW

81°W 79°W 77°W 83°W 81°W 79°W 77°W
[ ] |
29 30 31 32 33 34

Figura 7. Salinidad superficial del mar (en colores), TSMC(°en contornos) y corrientes
superficiales (unidades en cri, dlechas) durante el crucero de invierno (febmarzo
2002) y de verano (septiembre 2003) realizadosae@HC. La escala de la salinidad se
ubica en la parte inferior. La escala de velocidageostréficas se coloco en la parte
superior izquierda de cada grafico.
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A partir de la observacion de secciones zonalgemeeratura, salinidad, densidad
y corrientes geostroéficas se determind la extengi@éstructura de los principales remolinos
en la vertical. Se muestra la seccion 5°N de aroha®ros ya que ejemplifica los drasticos
cambios estacionales que sufre la capa superiangprs 300 m). En el crucero de invierno
es evidente el ascenso de la termoclina (15° &26haloclina (33 a 34.7) y picnoclina (22
a 25.5) formando un domo alrededor de los 80° Welema profundidad aproximada de
100 m (base de la termoclina) hasta alcanzar largcig (parte superior de la termoclina),
favoreciendo la ocurrencia de aguas relativameitefrias, salinas y dens&sgura 8). El
gradiente de salinidad (densidad) aumenta de estst@ en los primeros 150 m de la
columna de agua. El giro ciclonico fue evidentdaecolumna de agua como un flujo hacia
el norte en la region costera y un flujo hacia @, fjue se extendieron hasta una
profundidad de ~140 m. Por debajo de esta profaaldia corriente costera es hacia el sur
evidenciando la ocurrencia de una contracorrierdtetgrminacion de la extension vertical

del giro ciclonico.
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Figura 8. Secciones 5°N, crucero realizado en febrero-maff?, de: a) Temperatura
(°C), b) salinidad, c) densidad como sigmast)( d) componente meridional)(de la

corriente geostréfica (cm'y calculada con un nivel de referencia de 500 os jpuntos
indican la ubicacion de los datos hidrograficos.
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En el crucero de verano la base de la termoclinandplina) se hunde
aproximadamente 30 m formando un valle (isotermd®Re) alrededor de 81° W. La
salinidad en la capa superficial es baja, con leaares valores (<31) en la regidén costera
los que se explican por el incremento en el aptetagua dulce (fluvial y precipitaciones)
propio del monzén de verano, lo que induce densilatly bajas (<20 kg fen la costa
norte del Pacifico colombiano y un reverso en abgmte de salinidad (densidad) el cual
aumenta de oeste a este. Los flujos geostréficaddimeales evidenciaron el remolino
anticiclonico observandose una corriente haciaoglen(centrada en 82° W) y un flujo
hacia el sur cerca de la costa, ambos extendiémgwegimadamente 200 m en la columna
de aguakKigura 9).
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Figura 9. Secciones 5°N, crucero realizado en septiembr8, 26 a) Temperatura (° C),
b) salinidad, c) densidad como sigmast ), d) componente meridionat)(de la corriente

geostroéfica calculada con un nivel de referencid@@ m. Los datos hidrogréaficos estan
cada 1 m.
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[1] Seasonal circulation and three-dimensional
thermohaline structure within the Panama Bight are
examined by employing satellite-derived sea surface
winds and dense in-situ hydrographic datasets. The
northerly Panama wind jet, associated with a dipole
structure of wind stress curl that is positive (hegative) on
its eastern (western) flank, dominates the bight in winter.
This wind jet generates a cyclonic eddy with mean
geostrophic velocities of 60 cm s’l, including the
poleward flowing coastal Colombia Current, and induces
a well pronounced thermocline dome. As a result,
temperature (salinity) in the bight is much colder (saltier)
than in its surrounding waters. Winds blow from
southwesterly directions in summer and the bight is
dominated by an anticyclonic eddy associated with a
thermocline bowl. Mean geostrophic velocities are on the
order of 40 cm s™! and the Colombia Current is not
observed. Temperature (salinity) in the bight is much
warmer (fresher) than in its surrounding waters.
Citation: Devis-Morales, A., W. Schneider, R. A. Montoya-
Sénchez, and E. Rodriguez-Rubio (2008), Monsoon-like winds
reverse oceanic circulation in the Panama Bight, Geophys. Res.
Lett., 35, 120607, doi:10.1025/2008GL0O35172.

1. Introduction

[2] The Panama Bight, located off the Pacific coasts of
Panama, Colombia, and Ecuador, is a very dynamic region
of the eastern equatorial Pacific due to the intense land-
atmosphere-ocean interactions that take place within it
[Mitchell and Wallace, 1992]. Seasonal oceanographic and
meteorological conditions change drastically from a cool
boreal winter-spring upwelling season to warm, monsoonal
summer conditions. This is due to the seasonally changing
wind field related to the meridional migration of the dol-
drum wedge and the Intertropical Convergence Zone
(ITCZ), which controls sea water properties and upper
ocean circulation in this region of the eastern equatorial
Pacific [Wyriki, 1966; Forsbergh, 1969].

[3] Inboreal winter and early spring, when the [ITCZ is in
its southernmost position near 1°N, and the southeasterly
trade winds are seasonally weak over the equatorial Pacific
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Ocean [Wyrthi and Meyers, 1976], pressure differences
between the Caribbean Sea (high pressure) and the eastern
equatorial Pacific (low pressure) force strong winds through
low altitude passes in the Central America mountain system
[Xie et al., 2005]. A dipole wind-curl pattern associated
with these gap wind jets produces the doming of the
thermocline on the eastern flank of the jet axes [Kessler,
2002; Fiedler, 2002]. At the Panama Isthmus, the intense
and narrow Panama wind jet enters the far eastern equatorial
Pacific and blows offshore into the Gulf of Panama
[McCreary et al., 1989; Chelton et al., 2000a; Amador et
al., 2006] producing a cyclonic gyre and cooling the surface
waters in the center of the Bight [Rodriguez-Rubio et al.,
2003; Kessler, 2006; Chaigneau et al., 2006] through strong
surface evaporation and entrainment of cold water from the
thermocline [Xie et al., 2005]. Vertical advection and mix-
ing also bring nufrient-rich waters from below the nutricline
up to the surface layer, resulting in relatively high levels of
new production and great abundances of vellowfin and
skipjack tuna [Schaefer, 1957; Rodriguez-Rubio and
Stuardo, 2002].

[4] In boreal summer, the ITCZ is located at its north-
ernmost position (centered on ~10°N) and wind-stress
forcing and upward Ekman pumping by intense cross-
equatorial southeasterly trade winds result in a tongue of
cold surface waters immediately to the south of the equator
[Philander and Pacanowski, 1981]. These contrast with the
much warmer sea surface temperature (SST) conditions
north of the equator [Weoster, 1959]. The land-ocean
atmospheric pressure gradients between the oceanic cold
tongue high-pressure and the continental low-pressure
regions recurve the wind direction from southeasterly to
southwesterly around 3°N, activating the boreal summer
monsoon circulation [Amador et al, 2006]. In western
Colombia, these relatively cool winds enter as a low level
westerly tropical jet known as the CHOCO jet [Poveda and
Mesa, 2000]. This jet interacts with the warmer northeast
trade winds, causing high atmospheric instability that trig-
gers enormous amounts of precipitation over northwestern
and central Colombia [Poveda and Mesa, 2000; Mapes et
al., 2003].

[5] On seasonal scales, these two wind jets (the Panama
jet in boreal winter and early spring, the CHOCO jet in
summer) control the circulation in the Panama Bight
[Rodriguez-Rubio et al., 2003; Kessler, 2006; Chaigneau
et al., 2006]. The geostrophic circulation in this region has
been documented as cyclonic throughout the year since the
first oceanographic descriptions by Nichols and Murphy
[1944], Wooster [1959], Bennett [1965], Wyrtki [1966], and
Stevenson [1970]. However, Rodriguez-Rubio et al. [2003]
used sea level anomalies (SLLA) from altimetry data to show
that, in summer, the circulation in the Bight reverses from
cyclonic to anticyclonic, but Kessler [2006] argued that
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since they did not use an abzolute dynamic topography, it
remains unclear if the mean cyclonic gyre actually reverses
or just weakens. This lack of knowledge is partly due to the
few direct observations east of the Galapagos Islands. Here,
we analyze two cceanographic expeditions made to the
Colombian Pacific Basin in February/March 2002 and
September 2003 to diagnose the seasonal geostrophic cir-
culation and the thermohaline structure within the Panama
Bight, including the coastal region whers satellite data lack
good resolution and quality.

2. Data and Methods
2.1. Hydrographic Data

[6] March is the time of the year when the ITCZ is closest
to the equator, SST and wind fields are nearly symmetric
about the equater, and the cross-equaterial flow and equa-
torial cold tongue are weakest. September is the time when
the equatorial asymmetry iz greatest, with the farthest
nerthward penetration of the Scuthern Hemisphere trades
and the strongest cross-equatorial surface flow. [n September,
the equaterial celd tongue and thermal frent are also
strongest [Mitchell and Wallace, 1992]. Since these two
diztinct months represent the main seasons in this region of
the eastern equatcrial Pacific, we employed hydrographic

data from March and September collected by the Centro
Contrel Contaminacién del Pacifice (Celombian Navy
Oceanographic Research Centre) in boreal winter (24
February to 11 March 2002) and summer (1 21 September
2003) to provide further ingight into the Panama Bight’s
seasonality with respect to geostrophic currents and ther-
mohaline structure.

[7] Both oceanographic cruises covered 44 stations in a
quasi-rectangular domain defined by the latitudes 1°30'N
and 6°30'N and longitudes 84°00" and 77°45"W with 0.5° grid
regolution near the coast and 1.0° grid resolution in the open
ccean (Figure 1). Temperature and salinity profiles were
sampled to a maximum depth of 600 m (February/March
200Z) and 1200 m (September 2003) using a SeaBird CTD
19Plus, which was factory-calibrated prior to each cruise.
CTD casts were quality contrelled using SeaBird software,
vizual quality control, and pest-processing technigques
[Bover and Levitus, 1994]. Temperature and salinity are
accurate within 0.003°C and 0.006, respectively; pressure is
accurate within 0.1%. Dynarnic height relative to 500 dbar
was calculated for each station using the method described
by Pord and Pickard [1983], and was meridionally
smoothed near the equaterial region (south of 3°N) with a
three-point binomial filter [Hayes ef al, 1983]. Then,
dynamic height was objectively mapped [Bretherton et al.,

2of6
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Figure 2. Winds and geostrophy. QuikSCAT wind stress (black vectors) and Ekman pumping (colors) averaged for
(a) winter and (b) summer cruise periods. Red shading represents the region of upward Ekman velocities (upwelling) in the
Northern Hemisphere; blue shading indicates downward velocities (downwelling) (units in m/day). The white line marks
zero Ekman pumping. A white reference scale vector for wind stress (units in N m ) is depicted in the lower right-hand
corner. Surface dynamiec height (colors) and geestrophic currents (black vectors) relative to 500 db, estimated fom the
hydregraphic data collected during the (¢) winter and (d) summer cruises, respectively. Red colors indicate dynamic heights
above the regicnal average and blue colors those below (units are in dyn cm, color reference scale is depicted in lower right
hand comer). A black reference vector for velocity (units in cm s_l) is shown in the upper left-hand comer

1876] for each cruise using a regular spaced grid resolution
of 1/4° from which geostophic velocities were calculated.
A reference level of 500 dbar seems to be reagonable
throughout the tropical Pacific [Hayes et af., 1983], never-
theless there is evidence of a subthermocline circulation
within the Panama Bight [Kessler, 2002].

2.2. Wind Fields

[8] Weekly QuikSCAT near-swrface wind speed fields
at 0.5% resolution were obtained through an anonymous
FTP (fip.ifremer fififremer/cersat/products/pridded/mw -
quikscat/datasweekly/) at [FREMER for the same pericd
as the cceanographic expeditions. Wind stress was caleu-
lated using variable drag coefficients [Large and Pond,

1981]. A central-difference scheme was then applied so
that the wind stress curl could be estimated for each grid
point Fkman pumping velocity (in m day ") was estimated
uging the identity considered by Kessler [2002]) W =
(curl(TYf+ Brif%) g, with @ = 2.2753 » 107" (m &)~ and
p=1025kgm °.

3. Results and Discussion
3.1. Monsoon-Like Winds

[s] Inm winter, the northeast trade winds were dominant
and low level wind jets crossed the Central American
Isthmus through Panama, advancing towards the equator
(Figure 2a). This Panama Jet, previously described by many
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authors [Chelron er of, 2000a, 2000b; Xie e al, 2005],
enteted the Bight at ~79°W with maximum {mean) wind
speeds and wind stresses of 7 m sV 335 m 7' and
0.07 N m™ (002 N m"’z)ﬁ respectively, highlighting a
distinct fanning pattern that is associated with a divergent
flow along the jet axis, and a dipole structure of the wind
stress curl.

f10] By contrast, in summer, southeast trade winds asso-
clated with positive wind stress curl and vpward Blman
purmping entered the Panama Bight at the equator. Onee m
the Northern Hemisphere, the southeast trades deflected
towards the ecast and became westerlies north of 5°N
(Figure 2b), now associated with a negative wind sfress curl.
They constitute a monsoon-like atmospheric circulation
over the Bight, as Hasternrath [1991], Poveda and Mesa
[2000], and Rodriguez-Rubio ef al. [2003] noted previously.
Wind speed and wind stress exceeded the winter values with
maxinium {memn) winds of 80 m s7F (6.4 ms™ ') and wind
stresses of 0.08 N m ™ (0.06 N m™%). This distinet seasonal
monseon-like wind pattern forced individual winter and
surmmer geostrophic Hlow fields.

3.2, Shift From Cyclonic to Anticyclonic Geostrophic
Circnlation

f11] The fanning of the winter-time Panama wind jet with
a positive (negative) wind stress curl on ifs eastern (western)
flank induced a pair of eddies consisting of a cvclonic eddy
to the east and an anticyclonic one to the west of the jet
axis; these were separated by a strong southward flow
(Figure 2c}, as eatlier suggested by Chelton of al [2000a].
Surface currents, based on the February/March 2002 hydro-
graphic database, revealed cyclonie circulation with mean
velocifies of ~60 cm s~ ! in the Panama Bight, com-
prised of the northward flowing coastal Colombia Current
(~50 cm s mean speed, >100 km wide), which tumed
west further north due to the configuration of the coast, and
a southward flow centered on 81°W (~-300 km wide},
referred to here as the Pawmama Jet Surface Cuyrvens. This
current (~30 cm 57! mean speed at the surface) extended
meridionally fiom ~3°N to the equator and occupied the
upper 100 meters of the water column. It appears that the
anficyelopic eddy formed to the west of this current con-
tributes to the termination of the North Equatonal Counter-
current (NECC). Near ~2°N, a part of the equatorward
current furned west and another branch was diverted
towards the coast closing the anti-clockwise circulation.
This near-equatorial eastward {low accelerated at around
80°W to more than 100 cm s~ ! owing to strong meridional
dynamic height gradients.

f12] Lowest dynamic height (95 dyn em) encountered
the center of the cyclonic eddy (4.5°N, 79°W) was evidence
of upward Ekman pumping (2 m day~ ") and the horizontal
westward Ekroan tansport induced by the positive wind
stress curl, observed on the eastern side of the Panama jet
axis (Figure 2a). Highest dysamic height (2115 dvo cmy)
west of the jet-axis (negative wind stress curl) was associ-
ated with horizontal convergence and downward Bkman
pumping (—1.5 m day"’l). This agrees with the review by
Willet et al. [2006] on the generation of mesoscale eddies by
trans-isthmic wind jets in the eastem tropical Pacific.
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[13] In summer (September 2003 hydrographic sutvey),
the surface circulation tn the Panarsa Bight was no longer
cyclonic (Figure 2d), but was replaced by an anticyclonic
eddy west of 79°W and small-scale coastal features. [n
general, the Panama Jet Surface Current was replaced by a
northward flow, the coastal Colombia Current was no
longer observed, and the winter-time equatorial eastward
flow reversed completely, extending from the coast towards
the western edge of owr study area with speeds exceeding
100 cm 7', Dynamic height differences were lower in
swmzmier (10 dyn om range) than in winter (23 dyn cm range)
and were more homogeneously disttibuted (in the mean),
which is reflected in lower mean velocities of ~40 cm s+
The dynamic height maximum encountered during summer
is located offshore from the northwestern Colombian coast
and is selated to the highest temperatures and lowest
salinities found within the Panama Bight. Surface salinities
less than 31 are caused by maximoum rainfall (813 m of
average annual precipitation) [Poveda and Mesa, 2000] and
river ranoff (amal discharges of ~5000 n’® ¢70 of the
Atrato and San Juan rivers) m the Pacific lowlands of
western Colombia, which are triggered by atmospheric
instabilities when the westerly CHOCO jef, with a moisture
transport of 3774 m’ s~ is forced to ascend the topography
of the western Andes and fo interact with the easterly trade
winds [Poveda el al., 20006].

3.3.
[14] Coincident with the lowest dynamic height and
cyclonic circulation encountered in the region, a well-
pronounced thenmocline Panarsa Dome, similar in dynamic
height differences to the Costa Rica Dome (see boreal
winter dynamic height in Figure 7 of Kessler [20067),
dominated the Panama Bight in winter. The 20°C isotherm,
a useful indicator of the thermocline depth, rose from 50 m
depth to close to the surfacs, lifiing cool (<20°C), salty
(>34.5), and nufrient-rich thermostad waters from below the
thenmoclhne up to the surface (Figure 3a). As a resulf,
satellite derived SST on top of the dome was 3°C colder
than its swroundings [Rodriguez-Rubio ef al, 2003). Hor-
izonfal temperature and salinity gradients caused by the
dome, nevertheless, were much more pronounced m the
subsurface layers reaching up to 10°(/400 km and 1.5/
400 kary at 30 m depth, respectively, with colder and sallier
waters within the Panasa Bight (Figures 3¢ and 3e).

[15] In summer, the winter-time shoaling of the thermo-
cline (Panama Dome) was replaced by a deepening of the
thermocline induced by the anticyclonic circulation, with
the bow!’s center, however, being located 2° latitude further
south, The 20°C isotherm dropped up to 55 m depth in the
Bight’s cenfer but rose by about 20 m in its surroundings
(Figure 3b). Temperatures in the center of the Bight,
consequently, were warmer (>20°C) and fresher (<34.5)
than m its surrounding waters, thus completely reversing the
horizontal temperature and salinity distribution fomn winter
to summer (Figures 3c-31). Although somewhat smaller,
the summer-time Panama Bight bow! is similar to the boreal
summer Tehuantepec Bowl. Both humps of sea level are
accompanied by sfrong westward geostrophic flow on the
equatorward side and eastward flow on the poleward side,

The Panama Dome/Bowl Reversal
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Figure 3. Horizontal maps of water properties during the winter and summer cruises in the Panama Bight. Depth of the
20°C isotherm, temperature at 30 m (45 m), and galinity at the same depth as for temperature, for winter (summer).

as noted by Kessler [2006] when describing the Ressby
wave propagation of anticyclonic eddies towards the west.

4. Conclusions

[16] 1. The circulation pattern in the Panama Bight
reverses from cyclonic in winter to anticyclonic in summer
due to a shift of the northerly Panama wind jet to the south-
westerly CHOCO wind jet.

[17] 2. Geostrophic currents associated with the cyclenic
and anticyclenic eddies are on the order of 60 cm s~ and
40 ¢cm s_l, respectively.

[18] 3. The three-dimensional thermohaline structure
within the Panama Bight is dictated by the seasonal circu-
lation pattern and reverses from dome to bowl from winter
to surnmer, however, the low salinity in summer is strengly
affected by fresh water inputs, especially aleng the coast

[15] 4. Temperature (salinity) in the bight is colder
(saltier) than in its surrcunding waters in winter and vice
Versa in surnmer.

5of b
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3.4 Resumen

La variabilidad estacional de la circulacion y @eéstructura termohalina en la
region oceénica conocida como Panama Bight soniagdos empleando observaciones
satelitales y bases de datos hidrograficossitu Las principales conclusiones de este
trabajo son:

1. La circulacion en el Panama Bight varia estatmente coincidente con la
intensificacién de los alisios. En invierno bor@atero a marzo), cuando la ZCIT se ubica
en su posicion mas austral (~1°N), los gradientepresion entre el Mar Caribe (altas
presiones atmosféricas) y el Pacifico ecuatori@ntal (bajas presiones atmosféricas)
fuerzan intensos vientos superficiales que crutastrao de Panamget de Panama). El
rotor positivo (negativo) del esfuerzo del vientoguce un giro ciclénico (anticiclonico)
de la circulacion superficial oceanica en el flamrgental (occidental) del eje dgt.
Durante el resto del afio, cuando la ZCIT se ubicwde de la cuenca (~10°N en verano
boreal), los alisios del sureste cruzan el ecugdseon forzados por los gradientes de
presion mar-tierra a girar hacia el este (rotoratigg) activando glet CHOCO que induce
un reverso en la circulacion (giro anticiclonicasebvado en la mayor parte de la cuenca).

2. Durante los meses de invierno, el viento tiema somponente meridional
principalmente, observandose la dominancia delrratel viento en la circulacion
superficial y en el calculo del bombeo de Ekmana Bsamica del jet de Panama produce
un patron de circulacidn persistente en la supertlel mar, el cual puede observarse tanto
en cruceros individuales como en las climatologisuladas. Durante el resto del afio la
componente zonal del viento domina sobre el térndeb rotor en el célculo de las
velocidades verticales, observandose diferenciase eoruceros individuales y las
climatologias calculadas. Estas diferencias serd@b@cipalmente a la variacion en la
magnitud y direccion del viento asociada al jet QHIDy la posicion latitudinal de la
ZCIT. La ubicacion del centro de convergencia dedpa de Ekman superficial (rotor y
bombeo de Ekman negativo) se observd mas costezhoeucero realizado en septiembre
2003, y centrado en el oeste en la climatologiadilzargencia de la capa de Ekman (rotor
y bombeo negativo) varia su posicion en la reg&gus los cambios de la ubicacion del
giro anticiclonico principal.
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3. Los patrones en la circulaciébn causaron el canetacional en la estructura
tridimensional de la termoclina observandose unalgwalle) en invierno (verano), Este
cambio estacional produce cambios en la temperayuraalinidad en la region,
observandose aguas superficiales mas frias y sqsaciadas al domo de la termoclina)
rodeadas por aguas mas calidas y de baja salieilanvierno y aguas mas calidas y de
baja salinidad (asociadas al valle de la termoglindeadas por aguas mas frias y salinas
en verano boreal. Sin embargo, la salinidad mug E<§0) observada en la costa norte del
Pacifico colombiano en verano es determinada p®riitensos aportes de agua dulce
ocasionados por la alta precipitacion tipica deh@lmonzon.

4. Las corrientes geostréficas asociadas con lmelmeos ciclonicos (invierno) y
anticiclénicos (verano) son del orden de 60 cmys 40 cm &, respectivamente,
extendiéndose los primeros ~150 m de la columnagig. La corriente Colombia que
fluye (~50 cm ¥) tipicamente de sur a norte a lo largo de la cpséacorriente del Jet de
Panama que fluye hacia el ecuador forman partegidelciclonico de invierno, el cual
desaparece en verano. Flujos zonales dominan dalaiion anticiclonica en verano
conformando el giro anticiclénico principal. Enr&gion costera es posible la ocurrencia de
remolinos ciclonicos forzados por los gradienteslelesidad horizontal. La orientacion de
las corrientes principales estd asociada con ladigmtes horizontales de temperatura y
salinidad en la cuenca. Las corrientes meridionalesnvierno favorecen un gradiente
zonal de las propiedades de agua de mar. El flupalzen verano intensifica el gradiente

meridional conocido como Frente térmico ecuatorial.
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4. RESPUESTA DEL PANAMA BIGHT A EVENTOS INTERANUALS EL NINO-LA
NINA OCURRIDOS ENTRE 1997 Y 2006

Para entender la variabilidad interanual del océasd/ y SLA) y su acoplamiento
con las variaciones de la atmoésfera (esfuerzo idetw, rotor y bombeo de Ekman) en el
Panama Bight, se realizé primero el andlisis de Qe ondeletas a las observaciones
satelitales y a sus respectivas anomal&edion 4.1 Posteriormente, se estudid la
respuesta de la region a las anomalias interanilddifio-La Nifia utilizando datos
hidrograficos recolectados en 13 cruceros oceafiogsarealizados entre 1997 y 2004 en
la CPC éeccion 4.2 Estos crucerosT@bla 1) fueron seleccionados porque muestran
distintas fases de las anomalias climéticas intedas ocurridas en este periodo de tiempo
como son; la evolucién del evento El Nifio intenswadte 1997/98 (cruceros de mayo
1997, noviembre 1997 y mayo 1998), la rapida tedsi hacia condiciones La Nifa
1999/2001 (cruceros octubre 1998 y noviembre 20@0¢volucion hacia condiciones El
Nifio 2002/03 moderado (cruceros marzo 2002 y septie 2002) y El Nifio 2004/05
considerado de intensidad débil (crucero octub@pPOTambién se analizaron cruceros
realizados durante periodos considerados como atesit(julio 2001, septiembre 2001,
septiembre 2003, julio 2005 y septiembre 2005) paraparar condiciones ENOS versus
condiciones relativamente normales. Se describiévdaiabilidad interanual de la
profundidad de la termoclina (isoterma de 20° Gl wyolumen de agua calida superior
(WWV, aguas por encima de esta superficie isotgrgnfihalmente se realizo la regresion
lineal entre observacion@s situ de la profundidad de la termoclina;fZy observaciones
satelitales de ADT. Este método permiti0 monitor&arevolucion de las anomalias
climaticas a escala interanual en el Pacifico ecizgtoriental, especialmente cuando no se

cuentan con suficientes mediciones directas.
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4.1. Modos de variabilidad espacial y temporal deariables océano-atmosféricas en el
Panama Bight

El método de funciones ortogonales empiricas (E@dbién conocido como
analisis de componentes principales (PC), fue édoqggara el estudio de las variables
océano-atmosféricas (TSM, SLA, esfuerzo del viendtor y bombeo de Ekman) en la
region porque permite encontrar los principalegop&s espaciales de variabilidad, su
variacion temporal y una medida de la “importancd® cada uno de los patrones
encontrados. La ventaja de usar este método esagupermite reducir la informacion a
unos pocos modos de variabilidad, evitando intéaprgefiales consideradas como “ruido”
en el analisis (Bjornsson & Venegas, 1997). Losgum&is espaciales denominados EOFs, y
los patrones temporales correspondientes refeados componentes principales (PCs)
son interpretados como “modos de variabilidad”"atedatos y no necesariamente describen
modos fisicos. Sin embargo, numerosas investigasiaoinciden en que este método
resuelve los principales procesos climéaticos tantel océano como en la atmdsfera como
son las variaciones interanuales El Nifio-La Nifigjato anual, etc.

En la regién de Pacifico tropical los principalesdoms de variabilidad de la TSM, el
nivel del mar y los vientos han sido descritos @npénte (Legler, 1983; Meinen &
McPhaden, 2000; Picawdt al, 2002; Rodriguez-Rubio, 2003). El principal mode
variabilidad oceanico diagnosticado con EOF (EO&4)conocido como modo ENOS
(Mestas-Nufiez & Enfield, 2001) debido a que losn&x® interanuales El Nifio-La Nifia
causan la maxima amplitud de las anomalias clim&@n el Pacifico ecuatorial. Picatit
al., (2002) observaron que esta variabilidad es exgdicamo la fase madura del ENOS, el
cual se caracteriza por maximos en las anomalidsStkatrapados cerca al ecuador en el
este, a los cuales convergen vientos del oesteryapomalias del nivel del mar que
mostraron la sefial tipica de ondas ecuatorialéstién en el este y Rossby en el oeste. El
segundo modo de variabilidad (EOF2) describe etegarmodulacién del ciclo anual y
ademas una modulacion interanual descrita comaatssition de condiciones El Nifio
hacia condiciones La Nifa.

En cuanto a las variaciones atmosféricas, Leg@3)Ldescribe que el EOF1 de los
vientos alisios contiene el ciclo anual. Durantgamo e inicios de la primavera los alisios

son mMas intensos en sus respectivos hemisferigen@mdose que los alisios del noreste
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son mas variables y méas intensos. El primer PC YCkstra, ademas de la variabilidad
anual, un componente interanual. El EOF2 indicadaabilidad temporal de los alisios
cuando estan en fase. Esto ocurre de uno a tressrdespués del cambio de intensidad de
un hemisferio a otro. Este modo indica una variaai@cadal del Pacifico tropical y
oscilaciones influenciadas por El Nifio

En el presente trabajo se aplico el andlisis de E&iminando la media) y de
ondeletas a las observaciones de TSM-RS, SLA-AWS®Ilos productos del viento del
Reanalisis de NCEP (esfuerzo del viento, rotor yniseo de Ekman) de la region del
Panama Bight, con el fin determinar los principgdescesos que dominan las variaciones
océano-atmosféricas y su evoluciéon en el tiempardarel periodo enero 1993 - diciembre
2007. Luego se calcularon las anomalias a cadalerestas variables para enfatizar la
variabilidad interanual (eliminando el ciclo anudPosteriormente se realizé el analisis
EOF y de ondeletas a las anomalias océano-atnuasféri

Tanto para la TSM y SLA como para sus respectivasnalias los dos primeros
modos de variabilidad representan mas del 85% darianza total, por lo que éstos fueron
los modos analizados en este trabajo. El terceronusd variabilidad explica un menor
porcentaje de la varianza total, por lo que surifsén no fue incluida; sin embargo, la
ondeleta correspondiente demostré que este modalestinando principalmente por una
sefal intraestacional (figura no es presentadesenteabajo). Los dos primeros modos de
variabilidad del esfuerzo del viento y del rotompksaron siempre mas del 70% de la
varianza total mientras que parala TSM y SLA egubhn el 86.5% y 92.4% de la varianza
total, respectivamente. En cuanto a las anomal&slds primeros modos de variabilidad
explicaron el 83.8% para la TSM; 90.55% para eklndel mar, 54.7% y 57.8% para el
esfuerzo del viento zonal y meridional, y 47.9%apal rotor del esfuerzo del viento. Es
claro que otros procesos (porcentaje de variablilidaexplicada) influenciaron la dinamica
de la capa superficial (en especial en la atmdsfegeo estos no fueron analizados con
detenimiento ya que representaron un menor poleed¢avarianza (13.5% para la TSM,
7.6% la SLA, 29.5% la componente zonal del vieB&6% la componente meridional del
viento, 28.6% el rotor, y 36.4% para el bombeo kie&n).

Lafigura 10 muestra el primer modo espacial (EOF1), su corredipate modo de

variabilidad temporal o componente principal (PGL)respectivo espectro tiempo-
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frecuencia de las variables océano-atmosféricabl( B2 A, esfuerzo del viento, el rotor y

el bombeo de Ekman). lfggura 11 muestra el EOF1, PC1 y ondeleta correspondiente de
las anomalias. LAgura 12 muestra el segundo modo de variabilidad espaciaFg}, PC2

y correspondiente ondeleta de las variables ocaamosféricas. Ldigura 13 muestra el
segundo modo de variabilidad de las anomalias.

El EOF1 de la TSM explica el 56,5 % de la varialaitl total, exhibiendo un campo
unimodal. El PC1 y espectro ondeletas correspotelidamostré que este modo estuvo
determinado principalmente por variaciones inteségsl con la maxima magnitud del
espectro en el periodo alrededor de los 4 aRiggifa 10a). Valores positivos (negativos)
del PC coincidieron con aumentos (disminucionesggadizadas de la temperatura en toda
la region debidas a eventos El Nifio (La Nifia). $ingeuesto en la variabilidad interanual
se observo la variacion del ciclo anual de menergia con valores positivos (negativos)
coincidentes con periodos de aumento (disminuaénp TSM en verano (invierno). Esto
indica que la variabilidad de TSM dentro del cialmual es minima. Al eliminar el ciclo
anual (calculando la anomalia de la TSM) se obseue® el EOF1 explica un mayor
porcentaje de varianza (73,5%) con maximo podezatsy en el periodo entre 3 y 7 afios
(Figura 11a). Este patron de variabilidad corresponde a la faadura de los eventos
ENOS. El porcentaje de varianza de las anomalianag®r que el de las observaciones
demostrando que la amplitud de las oscilacionesantiales es mayor que la amplitud de
las oscilaciones estacionales.

De manera similar, las anomalias del nivel del (8&A) oscilaron principalmente
de manera unimodal debido a variaciones interaayabnuales que explican el 82,1% de
la varianza total RKigura 10b). El ciclo anual muestra valores negativos (pos#) en
invierno (verano) boreal, lo cual coincide con Kaeionalidad de logets de Panama
(CHOCO que inducen la disminucion (aumento) del nivdl mar, respectivamente. Al
eliminar las oscilaciones estacionales (calculolaleanomalia) el EOF1 aumenté el
porcentaje de varianza (86,6%), pero las variasi@spacio-temporales se mantuvieron
similares, observandose valores positivos (negsitidel PC coincidente con aumentos
(disminuciones) generalizados del nivel del maridiela eventos El Nifio (La Nifia)
(Figura 11b).
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En cuanto a las variables atmosféricas se obsergehEOF1 explico siempre el
ciclo anual, siendo el patrén espacial unimodah anbas componentes del esfuerzo del

viento Figuras 10c y 104 y bipolar para el rotor y bombeo de Ekman enlehg@ S

(Figuras 10e y 10f. Este patron espacial coincide con las obsermasiastacionales
descritas en laecciéon 3.1El jet de Panama ocasiona un dipolo en el rotdrbpmbeo de
Ekman en invierno boreal. El jet CHOCO induce uoraegativo en la mayor parte de la
region, pero ademas favorece pequefios remolindénitios en la costa. El espectro
tiempo-frecuencia mostré la maxima magnitud dekesp en la banda anual, la cual se
observa en el PC como el cambio estacional errdgaidn del esfuerzo del viento, lo que
ocasiona un cambio estacional en el rotor y bondeekman. Eliminando las oscilaciones
estacionales se pudo identificar la maxima coneeittn de energia en el rango interanual
(3 a 6 afios) coincidente con la frecuencia de enara de eventos ENOS intensos
(Figuras 11c a 11). A partir del 2003 se observo la concentracioemkergia en el periodo
alrededor de los 2 afios, lo cual coincide condauencia de ocurrencia de eventos ENOS
débiles a moderados.

El EOF2 de las variables oceanicas y atmosféricastiene la variabilidad
estacional coincidente con las descripciones dauPet al. (2002) y Legler (1983),
observandose desviaciones con respecto al ciclal awante periodo El Nifio 1997/98
(Figura 12). Las anomalias muestran una bipolaridad del g&gtar, con cambios de
signo de la TSM y SLA orientados zonalmente, e# @&tre la region costera y aguas mas
oceanicas. El viento muestra cambios de polaridatiessur, mientras que el rotor y
bombeo de Ekman mostraron variaciones en el cefgrda cuenca. La modulacion
temporal de las anomalias de TSM y SLA estuvo detexda principalmente por una fase
de inicio o terminacion de eventos ENOS moderadoteasos y de manera secundaria por
oscilaciones menores que el ciclo anual (periocdee8 y 12 meses), los cuales fueron
significativos durante 1997/98 y 2002/03 en el cdsdSLA. Las anomalias atmosféricas
demostraron una sefal residual donde oscilaciomesanuales e intraestacionales son

dominantesKigura 13).
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The Panama Bight's response to recent El Nifios

Abstract
The Panama Bight's interannual variability of thenine depth (Z,) and warm water
volume above this depth (WWV) were estimated bymseaf hydrographic data collected
during 13 oceanographic expeditions from 1997 t0520Satellite data of sea surface
temperature (SST) and absolute dynamic topograpby], and NCEP/NCAR Reanalysis
winds were analyzed to examine the evolution ofividdial El Nifio-La Nifa events
occurring within this period of time. During theratg 1997/98 El Nifio event, the,Z
deepened more than 100 m, thereby tripling the WAKY ocean heat content in the region.
Weak easterlies strengthened the eastward propagatithe warm anomalies from the
central equatorial Pacific towards the bight. Aftiee peak of the warm episode, the rapid
discharge of most WWYV led to a fast transition todgalLa Nifia conditions. Prior to the
moderate 2002/03 EIl Nifio, relatively strong tradeds east of 90°W, north of the equator,
favored the intensification of upwelling, thus peeting the propagation of downwelling
equatorial Kelvin waves during the onset of thenév®uring moderate to weak events,
there were no significant changes in the thermaictire in the Panama Bight. Linear
regression analyses between altimetric observattdn8DT and the hydrographic data
were used to monitor seasonal and interannual W\Wahges in the Panama Bight. The
typical charge-discharge oscillatory pattern waseobed, suggesting that this is a useful
method for tracking ENSO events of different sttésg

Keywords: Interannual variability, eastern equatorial Pacithermocline depth, warm

water volume changes
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1. Introduction

Previous observations of ocean-atmosphere coupy@dnaics in the equatorial
Pacific suggest that an intrinsic element of Eldifa Nifia Southern Oscillation (ENSO)
events is the variability in near equatorial océmat content, which evidences oceanic
preconditioning Cane and Zebiak1985; Wyrtki 1985; Meinen and McPhaden2000;
Kessler 2002a;Hasegawa and Hanaw&003]. The relationship is such that the overall
equatorial ocean heat content is anomalously higit fop a warm event due to anomalous
heat transport towards the equator and low in ftesraath of the event due to increased
poleward transportZebiak 1989;McPhaden2003]. However, these processes vary from
event to event, both in strength and duratidleinen and McPhadef2000] employed
ocean temperature and zonal wind stress datasetsitiom that ENSO involves a recharge
and discharge of the volume of warm water (WWYV),amehce, ocean heat content along
the equatorial band due to a disequilibrium betweemal winds and zonal mean
thermocline depth. These authors also showed H®aitagnitude of ENSO sea surface
temperature (SST) anomalies is directly relatedh® magnitude of zonal mean WWV
anomalies. Prior to the 1997/98 El Nifo, the westequatorial WWV increased to a
maximum ¢1.8 x 16° m®) and then propagated towards the eastern equaRatfic.
After the strong event, the eastern discharge of W&s greatest (~0.6 x o,
corresponding to a loss of ~30% of WWYV) leadingatdast transition toward La Nifia
conditions. The discharge was smaller after thearaid 2002/03 and 2006/07 (~0.3 X°10
m>, 16% of WWV) and the weak 2004/05 El Nifio evert8.2 x 13° m®, 10% of WWV)
and no cold phase followed (Fig. 1).

Hasegawa et al[2006] classified El Nifio events based on the amhof discharge
of ocean heat content. After the mature phaserohgtEl Nifios (like the 1997/98 event),
the entire equatorial upper ocean heat content discharged, inducing negative heat
content anomalies. During weak to moderate eventg,(2002/03, 2004, 2006), the heat
content did not discharge entirely and the anormmalemained positive. These authors
further suggested that strong signals of wind stoegl anomalies and Sverdrup transport in
the off-equatorial tropical South Pacific duringostg El Nifio events led to the discharge of
equatorial ocean heat content via poleward Sverthangsport. During weak to moderate

events, anomalous wind stress curl and Sverdrupspat were absent, evidencing the
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relationship between wind stress anomalies andlideharge of the equatorial ocean heat
content.Zhang and McPhadej2006] studied the impact of eastern equatoriaiffeavind
variations on the evolution of individual El Nifiwents. Using multiple linear regression
analysis and a linear wave model, these authorsreds that, during the mature phase of
the 1997/98 EIl Nifio, westerly wind stress anomadi@st of 140°W worked in concert with
remote westerlies to depress the thermocline aedgthen warm anomalies in the eastern
Pacific. In contrast, stronger than normal tradexdsi observed to the east of 160°W
throughout the 2002/03 EIl Nifio elevated the thetmecand produced local upwelling.
Zhang and McPhadeii2008] confirmed their previous results using asean general
circulation model and demonstrated that local watiebss forcing in the central Pacific
generated interannual SST variations in the eastquatorial Pacific primarily through
anomalous vertical advection of mean temperatultbowgh other processes such as
anomalous zonal and meridional advection contribatewell.

Considering the findings outlined above, it is oferest to observe how wind
changes in the Panama Bight between 1997 and 2@0¥ eoupled to changes in ocean
heat content and, hence, to WWV, thermocline deggth,level, and SST. Most intriguing is
to understand the mechanisms that maintained thtereamost extreme of the equatorial
Pacific Ocean relatively cool during moderate-wé&hiifios, when the central equatorial
Pacific concentrated the highest SST anomaliegshénpresent study, we address these
issues and document how meteorological and oceamiditions in the far eastern Pacific
vary relative to the central equatorial Pacific BNSO timescales by analyzing dernse
situ hydrographic datasets collected in the PanamatBagd high-resolution satellite-

derived observations of winds, SST, and sea level.

2. Data & Methods
Oceanic Nifo Index

El Nifio and La Nifia events occurring from 1997 @®2 were first identified and
guantified in terms of the Oceanic Nifilo Index (QNAhich determines warm and cold
episodes by defining a threshold of £ 0.5°C SSTnaadies (three-month running mean of
ERSST.v3) in the Nifio 3.4 region (5°N-5°S, 120°-M) for a minimum of five
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consecutive over-lapping seasons, based on obmsrydtom 1971 to 2000. The ONI is
available in the Climate Prediction Center Team ®©®OAA Web page

(http://www.cpc.noaa.gov/products/analysis monitpiemsostuff/ensoyears.shimENSO

events are classified in terms of their strengthO&ll £1.5°C is strong, between +1°C and
+1.4°C is moderate, and between +0.5°C and +0.9%eiak (note the grey shading in Fig.
1).

Sea level height and SST in the equatorial Pacificean

Sea level is a proxy of ocean heat content sintle ary primarily as a result of
changes in the thermocline depth. A high sea levejenerally associated with a deep
thermocline and high heat content and vice vekéaPhaden and Y,ul999]. Changes in
this oceanic variable on interannual timescalesevasralyzed from delayed-time weekly
maps (1/3 degree Mercator grid) of absolute dynampography (ADT) and sea level
anomalies (SLA) computed with respect to a sevem-yenean (1993-1999)
[SSALTO/DUACS User Handbqd¥007]. These maps are produced by Ssalto/Duats an
distributed by AVISO (Archiving, Validation and Ekrpretation of Satellite Data in
Oceanography) with support from CNES, and wereinbththrough an anonymous ftp
(ftp://ftp.cls.fr/pub/oceano/AVISO/SSH/duacs/glolélef/msla/mergedl/

Reynolds SST data provided by the National CeriterEnvironmental Predictions

(NCEP) were used to scrutinize ocean responsergiiftes in the eastern and central
equatorial Pacific. These optimum interpolation kgemaps (one-degree grid) of SST
[Reynolds et al 2002] are produced and distributed by the NCEMN group
(http://www.emc.ncep.noaa.gov/research/cmb/sst_gigpl$ST anomalies were computed
with respect to the 1982 to 2007 period. Time seofeSST anomalies and SLA from 1997
to 2007 were constructed by spatial averaging évercentral equatorial Pacific (120°-
170°W, 5°N-5°S) and over the Panama Bight (1.5° 7°N5°-84°W) (see regions in Fig. 2,
top panel).

Hydrography in the Panama Bight
To examine the Panama Bight’s response to diffesgahgths of El Nifio, we used

in situ hydrographic datasets derived from 13 oceanogcagkpeditions collected by the
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Colombian Navy Oceanographic Research Centre (€e@bntrol Contaminacion del
Pacifico) from 1997 to 2005. All cruises coveredeaist the same 24 stations in a quasi-
rectangular domain defined by the latitudes 1°3@idl 6°30'N and longitudes 82°00'W
and 77°45'W at a 0.5-degree grid resolution neardbast and at 1-degree grid resolution
in the open ocean (Fig. 2, bottom panel). Theseedikpns were used because they
coincided with the evolution of the 1997/98 straxidNifio (May and November 1997, May
1998), the 1998/2001 strong La Nifia (October 1998yember 2000), the evolution
towards the moderate 2002/03 El Nifio (February-Maand September 2002), and the
weak 2004/05 El Nifio event (October 2004), as aghlvith some months in which neutral
conditions occurred. The dates of these cruisegragghically included in Figure 6.

From each hydrographic expedition, the mean thelimedepth was calculated by
spatially interpolating the depth of the 20°C iswth (Z) [Kessler 1990]. This was used
as the lower boundary to estimate the upper oceahdontent and WWYV in the Panama
Bight. WWV is estimated by spatial integration g Bver the region of the Panama Bight
(area=1.44x1Y n?, which was calculated from the 24 stations commooall cruises). The
ocean heat content within this WWV (warm water abthe 20°C isotherm) was calculated

as Willis et al, 2004]:

z(0)
OHC= ijp(T -T,)dz

z(D)
whereCp is the specific heat capacity of seawateiis density, T is temperatureT,es is
reference temperature (set to 20°C, as at the tietime depth), z is depth, and D is the

depth of 2o down to which the integration was performed.

Winds and Ekman pumping in the equatorial Pacifico®an

NCEP/NCAR Reanalysis-1 wind&§lnay et al, 1996] at a resolution of 2.5° degree
latitude and longitude for 6-hour intervals proddey the NOAA/OAR/ESRL PSD,
Boulder, Colorado, USA, from their Web site ldtp://www.cdc.noaa.gowvere used to

estimate wind stress () using variable drag coefficientisgrge and Pond1981]. A central

finite-differences scheme was then applied sucht thea wind stress curl could be
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calculated for each grid point. Ekman pumping vigotin m day') was estimated using

the S -plane approximation considered Kgssler(2002b):

W, = (curl(7),/ f +pBr*1£2)/ p, where

curl(7), =(0xT7),

L= ZRgicosgo, is the meridional gradient of the Coriolis paréend f ), 7 is the wind

stress,¢ is the latitude, Re =6371000 m is the radius efarth, ando =1025 kg 1 is

the standard density of sea water. Time seriesbeémved zonal wind stress and Ekman
pumping and corresponding monthly climatologicabmeand anomalies constructed from
1980 to 2007 were calculated by spatial averagimgr dhe eastern extreme of the
equatorial Pacific Ocean (0°N-6.5°N and east oV@p°

3. Results
Evolution of ENSO oceanic anomalies from the centequatorial Pacific to the Panama
Bight

Time versus longitude plots (averaged over 5°N-&5fSST and sea level height in
the equatorial Pacific revealed that, during th87198 El Nifio, anomalous warm waters
propagated from the central Pacific to the SoutheAcan coast where they raised the sea
level (Fig. 3). By mid-1998, a drastic cooling adséern and central equatorial Pacific
surface waters occurred, whereas the western €aeifnained relatively warm with an
elevated sea level. After ~3 years of La Nifia coons, the central Pacific warmed up
again and warm water began to propagate eastwiaallyfgiving rise to the moderate
2002/03 El Nifio. However, the evolution of overalirm anomalies was different from the
previous event since eastern Pacific surface wagenained relatively cool (negative SST
anomalies) during the boreal winter and only insegbslightly during the second semester
of the year, whereas central Pacific anomalies etk >1°C. In a similar manner, during
the initial stage of the 2004 and 2006 EIl Nifio ésewarm waters (~28°C) were observed

only in the central Pacific whereas the easternatxgial region was relatively cool
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(<26°C). SLA also responded differently during widual El Nifio events. The 1997/98 El
Nifilo was characterized by a high sea level (>19) extending from west to east with
maximum positive anomalies (>30 cm) in the easRanific (Fig. 3, bottom). During La
Nifia, negative SLA (-10 cm) dominated the centrad aastern Pacific whereas positive
anomalies were evident in the western part of th®irb(around 10 cm). By the end of
2001, positive anomalies extended towards the a@eRtcific as far as 120°W. However,
this eastward propagation of positive SLA was tated east of 90°W by the predominance
of negative anomalies during the onset and finalsphof the 2002/03 EIl Nifio event. The
evaluation of the 2004/05 El Nifio was similar te fbrevious event but with weak SLA
(<10 cm) centered in the central Pacific. In sumg@f6, an SLA >10 cm extended further
east (~100°W) with positive anomalies in the easteacific in agreement with El Nifio
warming.

Time series of SST anomalies (SSTA) and SLA averayer the central equatorial
Pacific and over the Panama Bight show detailshef dut-of-phase evolution of the
warming and deepening of the upper layer in theagmial Pacific during El Nifio
conditions (Fig. 4). In 1997/98, the lags betwdsn ppeaks of SLA and SSTA were around
two and three months, respectively. This is coastsivith the equatorial dynamics of first-
order baroclinic downwelling Kelvin waves with eaatd phase speeds of 3.1 + 0.5 s
[Delcroix et al, 1994]; these propagate faster than the surfaceernds, so that level
changes are first evidenced in the eastern eqabacific by a deeper thermocline and
subsequently SSTA are notdddPhaden and Y,uL999]. It is also clear that the eastward
propagation of anomalies during the strong evers vay efficient since the anomalies in
the Panama Bight were similar in magnitude to tletral Pacific. However, during the
2002/03 and 2004/05 El Nifio events, the anomalethé central Pacific doubled the
anomalies in the Panama Bight due to an abruptimpa@nd shoaling of the eastern
equatorial Pacific upper layer. This zonal grad@$STA and SLA was more pronounced
from boreal winter to early spring when the thertmecis typically shallow in the Panama
Bight due to intense upwelling triggered by the &waa jet cyclonic circulationevis-
Morales et al, 2008]. The moderate 2006/07 El Nifio evolved dgpirom the central

Pacific to the Panama Bight with anomalies of samditrength.
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Variations of SSTA and SLA on interannual scalesewfarther analyzed in terms
of empirical orthogonal functions (EOF). We deterad the spatial structure of the leading
mode (figure not shown) and associated principahpanent (PC1) time series. The first
mode of SLA and SSTA accounted for 86.6% and 735%e total variance, respectively
(Fig. 5). Positive (negative) values coincided wilie occurrence of El Nifio (La Nifia)
events in the Panama Bight. Both oceanic anomahes/ed maximum amplitudes during
the 1997/98 EIl Nifo; thus, the first mode matchaillyf well with ENSO strength and
timescale. The maximum correlation coefficient egw PC1 of SSTA and standardized
ONI was 0.71 at two months lag. For the PC1 of Sib&, maximum correlation coefficient
with standardized ONI was 0.73 with zero lag, réuwgathe rapid response of the Panama
Bight to the internally propagating Kelvin wave$ig correlation indicates that interannual
variability is due mainly to ENSO events. Althougther contributions are expected as

well, their description is beyond the scope of gtigly.

Response of the Panama Bight to different strengtisENSO

To observe ENSO-related changes in the thermadtsmeliwithin the Panama Bight,
we analyzedn situ hydrographic data collected from 1997 to 2005.nfFiday 1997 to
November 1997, the thermocline deepened drastjcaligost to 150-m depth (Fig. 6b),
thereby tripling the average WWYV and OHC valueg(Bic, 6d). SST peaked months later
(29.5°C, May 1998 cruise; an anomaly of about 3ffllar to Reynolds SST) due to the
delayed response of the ocean surface to the gabswarming (Fig. 6a). This shows the
occurrence of equatorial Kelvin downwelling wavesgagating internally from the central
equatorial Pacific to the Panama Bight during EidNGiese and Harrisorfj1990] showed
that subsurface warming is in phase with the ara¥ahe baroclinic downwelling Kelvin
pulses. Differences between surface and subsuuerening occur because subsurface
warming is primarily a result of the depression tbé thermocline, whereas surface
warming is dominated by the zonal advection of SST.

During La Nifia and moderate-weak El Nifio cruisesme similarities were
observed. In general, the thermocline was usualhyrad 50 m deep, with a WWV of
around 1 x 18 m® and ocean heat content around 100 kJ?.cifhermal structure

differences within this time period were minor, mat insignificant. The February-March
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2002 cruise is interesting since it evidenced yipécal boreal winter cooling and shoaling
of the upper layer (SST <26.5°C angh 250 m) and the consequent decrease in WWV
(<0.8 x 13° m® and ocean heat content (50 kJ3rjust before the onset of the warm
anomalies in the Panama Bight. During the Septer@bég cruise, the central equatorial
Pacific was in the mature phase of El Nifio (ONI.£°C) but, in the Panama Bight, SST
and %, remained relatively normal; SST anomalies and $keaked months later (Fig. 4).
The 2004/05 EIl Nifio was considered to be a weakteegplaining why the Panama Bight
remained unaltered. All expeditions clearly foll@véhe WWV recharge (storage) and
discharge (purge) oscillatory pattern describedMsinen and McPhadef2000] from
combined hydrographic and moored (Tropical Atmosplend Ocean, TAO) temperature
measurements. The May and November 1997 cruiseglprevidence of the rapid, intense
charge, and the May and October 1998 cruises pftesf of the continuous discharge. The
cruises following La Nifia suggest some tendency teew recharge of WWV (Fig. 6c).
This oscillatory pattern in the Panama Bight agredth the eastern equatorial Pacific
pattern previously described (Fig. 1, bottom panel)

WWV changes in the Panama Bight from linear regréss analysis between 2§ and
ADT

To estimate interannual changes in global uppeamteat conteniVhite and Tai
[1995] computed a linear regression between morghbmalies of XBT heat storage in the
upper 400 m and TOPEX dynamic height anomaliethi®r1993-1994 period. As expected
from the physical dependence of absolute dynanpicgmaphy (ADT) upon steric height in
the upper ocearSjverdrup et a).1942], the authors found a good correlation betwihese
variables (0.5-0.8 over the global ocean). Thisinggue was further improved Willis et
al. [2003, 2004], allowing the production of nine-yé¢iane series of large-scale interannual
variability in heat content, steric height, and pemature for a region in the southwestern
Pacific. Since changes in the ocean heat contéattahe sea surface height (SSH), it is
also possible to use satellite altimetry measurésném track WWV changedMeinen
[2005] employed SSH anomalies from TOPEX/Poseidod &RS satellites and
hydrography to track WWV as it was exchanged betvtee equatorial Pacific Ocean and
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the higher latitudes from 1993 to 2003; SSH and WiWYhe tropical band (10°S-5°N) of
the eastern Pacific correlated very well.

In a similar manner, we used ADT from AVISO and thgdrographic data
collected in the Panama Bight to calculate timeaeseof Z, and WWV from linear
regression analysis. The high correlation coefficleetween both datasets (r =0.78) allows
an extension of the investigation of the behavioZ f and WWV in this region for times
when no hydrographim situ data exist, i.e., on annual and interannual ticees. The
estimated annual cycle shows a very shallow thelime¢<30 m) during boreal winter and
early spring followed by its deepening during tlestrof the year with maximum,g
(around 60 m) in early-autumn (Fig. 7a). Changed/\WV follow changes in % (Fig. 7b)
with minimum (maximum) values in boreal winter (@uwin). This seasonality is consistent
with the circulation pattern in the Panama Bighltjaka reverses from cyclonic in winter to
anticyclonic in summer due to a shift of the norfhdPanama wind jet to the south-
westerly CHOCO wind jet, inducing a dome-shapedntioeline in winter and a bowl-
shape in the summer and autunRodiriguez-Rubio et al 2003; Devis-Morales et a/.
2008]. In agreement with,g cruise observations (Fig. 6b), the estimated tewes also
confirms the deepening of the thermocline duringNiios and its shoaling during La
Nifias, in turn, increasing and decreasing the W\WWdwever, positive Z and WWV
anomalies varied within El Nifio events, both in miagle and duration. During the strong
1997/98 and moderate 2006/07 El Nifios, the postdivemalies lasted the entire event,
with maximum values at the peak of the warm anagsallhis was not the case of the
moderate 2002/03 and weak 2004/05 events, duringwthe anomalies only lasted a few
months; in the central Pacific, the duration ofstheEl Nifio events was much longer.
Nevertheless, time series of WWV in the Panama Bagreed well with TAO/PMEL
Eastern equatorial Pacific WWYV time series (comgdé@ge 1b and 7b) but also underlined

weaker-magnitude responses to La Nifia and weak-ratslgl Nifios.

Influence of wind stress and Ekman pumping variatis on El Nifio evolution
The wind patterns in the tropics correspond essintito a direct thermal
circulation with intense convection, heavy rainfahd low surface pressures over the

regions with the highest sea surface temperatorgs, which the surface winds converge
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[Philander, 1999]. In accordance with the seasonal variat@fSST and surface pressure
fields, the annual cycle of the surface atmospheniculation is characterized by the
position of the wind confluence and ITCZ closesth® equator in February and a northern-
most latitude in September. The southerly (norfhewind component increases from
boreal winter to summer (from summer to winterjsistent with the displacement of the
wind confluence. Over the eastern equatorial Ra¢dast of 110°W), the cross-equatorial
surface airflow from the Southern Hemisphere curvask from southeasterly (negative
zonal wind stress) to southwesterly (positive zowald stress) due to the meridional
pressure gradient, changing from divergence to emance at about 5°NHpstenrath
2002]. These low-level tropical eastward winds,\wnas the CHOCO jet, are responsible
for the monsoonal summer season over western Caofabveda and Mes&000]. The
wind-stress forcing and Ekman pumping by the cexgsatorial surface wind$filander
and Pacanowski1l981) result in a tongue of cold surface watersediately to the south
of the equator contrasting with much warmer surtaoceperature conditions to the north of
the equatorial band.

East of 90°W, the north-equatorial zonal winds faged over 0°N-6°N) are
predominantly westerlies (positiv€), being strongest in boreal summer (the CHOCO jet)
and weakest in boreal winter (Fig. 8a), when thehaolies strengthen (the Panama jet).
Therefore, downwelling (negative Ekman pumping eiies) increases from winter to
summer, coincident with the convergence causechbystrengthening CHOCO jet, and
then decreases from summer to winter when the eagteonal winds weaken and the
divergence and upwelling (positive Ekman pumpindpeidies) build up (Fig. 8b). On
interannual time scales, it has been well docundetitat the onset of El Nifio coincides
with the weakening of the trade winds whereas,mdukia Nifia, the zonal winds strengthen
as was the case during the strong El Nifio-La Niients between 1997 and 20M0eklin
et al, 1998;McPhaden 1999;Zhang and McPhader2006]. However, prior to the onset of
the 2002/03 EI Nifio event, the wind did not weaksrexpected and, to the contrary, zonal
wind stress strengthened (Fig. 8@hang and McPhadefi2006] described this local
intensification of the trade winds over the easteguatorial Pacific during the 2002/03

warm anomalies as the main mechanism opposingetitenhcy of remote wind forcing to
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depress the thermocline. This may have contribtaetthie concentration of the large SST
anomalies in the central Pacific, causing significavent-to-event differences in the
eastern equatorial Pacific.

Time series of Ekman pumping anomalies versus 2oimal stress anomalies (Fig.
8c) and Ekman pumping anomalies versus zonal wireks curl anomalies (Fig. 8d)
illustrate the relative importance of the zonal dvistress term gr*/ f°p) over the wind
stress curl tern(curl(7),/ fp) for the estimation of vertical velocities, prowid a closer

view of the event-to-event differences occurringhwi the region. On average, winds favor
upwelling and, hence, a shoaling of the thermoclinelate fall and winter, and
downwelling during the rest of the year, thus impgda propagation of warm anomalies
towards the coast in the former period but fadihig it in the latter. The 2004/05 and
2006/07 EIl Nifio events had started by mid-yeaha dentral equatorial Pacific when the
Panama Bight provided favorable conditions for wasi propagation of the events.
Nevertheless, these lasted until the beginnindheffbllowing year when the thermocline
shoaled towards its minimum depth, thus complicatthe Kelvin wave’'s eastward
propagation of the anomalies. Conversely, the ¥Dahd 2002/03 El Nifios started in
April when upwelling decreases and downwelling begio strengthen in the Panama
Bight, so any change in the zonal stratificationlddead to changes in the propagation of
the warm anomalies from the central equatorialfiRatt the Panama Bight, hence causing
significant variations in the evolution of El Nifibhe main difference between both events
was the zonal wind stress, which was weak pricartd during the 1997/98 EIl Nifio and
relatively strong prior to and during the onset tbé 2002/03 event. This abnormal
strengthening of the zonal wind stress during tledenate El Nifio led to anomalously
strong upwelling velocities (Fig. 8c) and producedjative SSTA (-1°C) and SLA (-5 cm)
within the region (Fig. 4). This could have retatdkee beginning of the warm anomalies in
the Panama Bight (note the three-month lag betv@®hA in the central Pacific and the
Panama Bight in Fig. 4). This slowing down of eastivpropagating SSTA could also be
responsible for the reduction of the warm anomatiethe eastern-most extreme, since the

Panama Bight's SSTA were half those in the cemtaihtorial Pacific.
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It has been extensively demonstrated that, durindliBo events, westerly wind
anomalies excite downwelling Kelvin waves, whichogagate within the equatorial
thermocline into the eastern Pacific, suppresdirgthermocline and causing SST to rise,
providing a development mechanism for ENSO SST wegrfWang 2002]. However, the
amplitude of the Kelvin pulse depends on the wimitihg that the wave encounters as it
propagates from the formation point to where ibliserved Gill and Clarke 1974].Boyd
[1980] showed that, for Kelvin waves involved in Eifio, non-linear effects distort its
shape and speed leading to an eventual breakingrebegaching the coast of South
America. The steepening and eventual breakingkoélain wave front has been related to
zonally varying stratification (e.g., changes of thermocline shape from dome to bowl in
the Panama Bight from March to September), whichpraduce substantial changes in the
mass flux of a Kelvin wave front. For weaker equalovaves, non-linearity may increase
several-fold due to the shoaling of the thermockseit decreases from 180 m to 20 m,
going from west to east.png and Changl990]. Therefore, increased upwelling in the
eastern equatorial Pacific during the moderate ZIBOE| Nifio changed the stratification
from west to east, possibly explaining why the aales did not propagate towards the

Panama Bight during the initial stage of the waondstions.

Summary and Conclusions

The goal of this study was to describe how the RanBight responded to ENSO
events of different strengths occurring between71&3d 2007 by means of the analysis of
high-resolution satellite and situ data. SST and sea level changes in the centrateatpl
Pacific basin were consistent with previous studieé€l Nifio-La Nifia. However, the
evolution of the anomalies during moderate and weakifios led to significant event-to-
event variations in the upper layer structure ef ¢éastern equatorial Pacific. For instance,
satellite observations showed that, during thengtrd997/98 and moderate 2006/07 El
Nifio conditions, SSTA and SLA were of similar magdes in the central equatorial
Pacific and in the Panama Bight but, during the enat& 2002/03 and weak 2004/05 warm
periods, the oceanic anomalies in the central Radifubled the anomalies in the Panama
Bight. In situ data confirmed these results and showed that dy1997/98 El Nifo
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caused significant changes in SSTe, ANWV, and OHC, whereas, during La Nifia and
moderate-weak El Nifios, these parameters remagiatively unaltered (SST ~27°CyZ
~50 m; WWV ~1 x 18 m*; OHC ~100 kJ crfi). This distinct response was explained by
observing wind changes in the eastern equator@fi®during individual El Nifio events.

Prior to the strong 1997/98 El Niflo, westerliess{edies) in the western (eastern)
half of the equatorial Pacific were strong (wedéxding to the strengthening of the warm
anomalies in the bight. In contrast, prior to thederate 2002/03 EIl Nifio, the easterlies
were relatively strong in the eastern equatoriaifita favoring positive Ekman pumping
velocities (Ekman suction), thus impeding the wamomalies from propagating towards
the eastern-most extreme. This confirms previosslte byZhang and McPhadej2006,
2008] of wind stress variations inducing SST anaesah the eastern equatorial Pacific on
ENSO timescales. During the weak 2004/05 and meel@@06/07 El Nifio events, winds
were relatively normal in the equatorial Pacificdatine onset of the warm anomalies
coincided with the downwelling period in the PanaBight. Thus, the warm anomalies
propagated efficiently towards the South Americaast. Nevertheless, the strength of the
weak event was not enough to produce significartial changes within the region.

This study confirms that the estimation ofyAnd WWV from linear regression
analysis betweem situ hydrographic data and ADT from satellite obsenagiis a useful
method for monitoring interannual anomalies of WVif¥ the Panama Bight. This is
particularly important since direct measurementst @ 95°W are scarce. The seasonal
cycles of 2o and WWV in the Panama Bight illustrate the typishlallowing of the
thermocline in boreal winter and early spring doghte Panama jet cyclonic gyre and its
deepening during summer and autumn due to the CH{@Canticyclonic circulation. This
estimation also confirmed the recharge oscillapajtern proposed byin [1997], with
larger positive anomalies during the strong El N&went and its rapid discharge towards
La Nifia conditions (negative WWV anomalies). Thephimde of WWV anomalies were
found to be linearly related to the amplitude oé tONI, with larger (small) WWV
anomalies during strong (weak) El Nifio events. Hevethe duration of the anomalies did
differ; during the 2002/03 and 204/05 moderate wadk events, the anomalies only lasted
a few months, whereas, during the 1997/98 and 2d08/ents, the WWV anomalies lasted

the entire event.
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Figure 1. Oceanic preconditioning for ENSO. Warm water wodu changes in a) the
western (155°W-120°E, 5°N-5°S, top panel) and lsteza (80°-155°W, 5°N-5°S, lower
panel) halves of the equatorial Pacific from 196&@007. The black curve represents the
climatology and the grey curve shows the obserehges in WWV. The Oceanic Nifio
Index (ONI) is shown as an indicator of ENSO eve@iey shades represent the duration
of El Nifio (La Nifia) events within this time periolhe darkest grey represents La Nifia
conditions; major (weak) El Nifio events are repnése: by the darker (lighter) grey-scale.
WWV is estimated and distributed by the TAO Projegdffice of NOAA/PMEL
(http://www.pmel.noaa.gov/tao/elnino/wyvwONI is obtained from the Climate Prediction
Center Team of NOAA.
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Figure 2. Study area and data distribution. Boxes in the gapel represent the central
equatorial Pacific (170°-120°W; 5°N-5°S) and thadpaa Bight (84°W to the coast, 1.5°-
7°N) oceanic regions. Main topographic and bathgimetletails and location of
oceanographic stations used in the analysis,gf\®WV, and OHC in the Panama Bight
are shown in the lower panel. Dark shades repretsgest depths and highest elevations,
respectively. The 1500 and 2000-m bathymetric aastare indicated as dotted lines. The
main rivers are also shown.
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Figure 3. ENSO oceanic evolution. Equatorial Pacific Oceametlongitude plots of: a)
SST (°C, upper left), b) SST anomalies (°C, upjgrty, c) absolute dynamic topography
(cm, lower left), and d) sea level anomalies (cowdr right) from January 1997 to
December 2007. Sections are averaged between f8°& Reynolds SST data source is
from NOAA. Ocean surface height datasets are fronhiS®. Dotted-white lines represent
the beginning and ending of El Nifio periods of eliéint strengths: 04/1997 to 05/1998
(strong), 04/2002 to 04/2003 (moderate), 06/200403¢2005 (weak) and 07/2006 to
02/2007 (moderate).
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Figure 4. ENSO oceanic response in the central equatora@fi®and in the Panama Bight.
Time series of a) SST anomalies (SSTA, in °C) grekh level anomalies (SLA, in cm) for
the central equatorial Pacific (120°-170°W, 5°N-5¢fey curve) and the Panama Bight
(1.5°-6.5°N, 77.5°-83.5°W, black curve). Datesh# 1.3 oceanographic cruises used in the
present paper are included as dotted-lines inakiein panel. ONI is shown as an indicator
of ENSO events as in Figure 1. SST data are avaikilihe NCEP/NOAA Web page. SLA

data are distributed by AVISO.
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Figure 5. ENSO mode. First principal component (PC1) timeeseof Panama Bight a)
SLA and b) SST anomalies (SSTA) are plotted in lbldthe standardized Oceanic Nifio
Index (ONI) is plotted in grey for comparison. Toaresponding percentage of variance
explained by PC1 is depicted in the upper righheoof each panel.
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Figure 6. Panama Bight response to ENSO. Bar-plots of mg&8a (°C), b) mean depth
of the 20°C isotherm (8 m), c) mean warm water volume (WWVnand d) mean ocean
heat content (OHC, J FD\ above 2, estimated from the same 24 hydrographic stations
collected during 13 oceanographic cruises in theaRe Bight by the Colombian Navy
(see Fig. 2 for station locations). The dates witnencruises took place are written below
each panel.
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Figure 7. Thermocline depth and WWV in the Panama Bight frbnear regression
analysis. a) % (m) and b) WWV (x18® m®) time series calculated from the linear
regression betwean situ hydrographic data and satellite sea level heighsheown in c).
The grey curve shows the interannual variabilityd ghe black curve represents the
estimated climatology. The linear regression anslgsefficients and the linear correlation
coefficient (r) are depicted in the upper left carof the bottom panel. Dots represent the
24 stations of the 13 hydrographic expeditions. @Nhe middle panel is as in Figure 1.
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Figure 8. Zonal wind stress influence on vertical velociti€sne-series averaged over 0° -
6°N and 90°-77°W of monthly observations (grey ejrand the monthly climatological
mean based on the 1980 to 2007 period (black cufve)) zonal wind stress(, in N m

%), and b) Ekman pumping on th8-plane (W, in m day'). Observations are from
January 1997 to December 2007. Negative (positie)ndicates westward (eastward)
zonal winds; Negative (positive) Ekman pumping eéles indicate downward (upward)
vertical advection. The difference between the ntzmns and the climatological mean is
plotted in the anomaly time series of ¢c) Ekman pimagblack curve) vs. zonal wind stress
(grey curve), and d) Ekman pumping (black curve)wid stress curl (in N ) grey
curve). Data source is from NCEP Reanalysis-1.

4. 3. Resumen
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Se realizdé primero la descripcion de la variabdidateranual de las variables
océano-atmosféricas en el Panama Bight a partE@les, PCs y ondeletas corroborando
gue la variabilidad interanual es debido a eveBtdsdifio y La Nifia (modo ENOS). Luego,
se estudio la respuesta de esta region a las aiagni@leranuales a partir de mediciones
hidrograficasin situ recolectadas durante 13 expediciones oceanogakedizadas en la
CPC entre 1997 y 2005. Las principales conclusidesasste trabajo son:

1. La variabilidad de TSM vy nivel del mar confirngae el principal modo de
variabilidad oceanica en el Pacifico ecuatoriadmal es debido a los eventos ENOS. Sin
embargo, la propagacion de las anomalias célidda bheste, tipicas de El Nifio, variaron
de evento a evento. Antes del inicio de El Nifio7Y98 (intenso), el WWYV en el Pacifico
oeste estuvo relativamente alto (1,84 *°1®°% y los vientos del oeste (del este) en el
Pacifico oeste (este) estuvieron mas intensoslédgtd que conllevo al fortalecimiento de
las anomalias calidas. Por el contrario, meses algda etapa inicial del evento El Nifio
2002/03 (moderado), los vientos alisios en el Racifecuatorial oriental fueron
relativamente mas intensos que el promedio cliragiob, lo que favorecio el
fortalecimiento de las surgencias, retardando @paacion de las anomalias hacia las
costas de Suramérica. Estos resultados confirnsacolaclusiones de Zhang & McPhaden
(2006, 2008), quienes muestran que variacionesaimiales del esfuerzo del viento zonal
causan anomalias de TSM en el Pacifico ecuataimhtal. Durante los eventos El Nifio
2004/05 y 2006/07 (débil y moderado) los vientayda relativamente normales y el inicio
de las anomalias se dan en los meses de veramolocelaPanama Bight se encuentra en un
periodo de convergencia y hundimiento de la capger§igial, lo que favorecié la
propagacion de las anomalias calidas hacia el regian mediante ondas ecuatoriales
Kelvin de hundimiento; sin embargo, estos eventos$ueron lo suficientemente intensos
como para producir cambios significativos en lauestira termohalina en la region.

2. Este estudio demostré que la regresion lingad enediciones de g de cruceros
oceanograficos y ADT de AVISO es un método muyagfipara monitorear las anomalias
interanuales en el Pacifico ecuatorial orientalo es particularmente importante ya que no
se cuenta con suficientes observaciones directis dariables oceénicas al este de 95° W,
donde se ubica la ultima seccion de boyas TAO/EPIC.
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5. VARIABILIDAD DE TEMPERATURA Y SALINIDAD EN LA ESTACION
COSTERA DE TUMACO

Después de entender las variaciones estacionalesranuales de variables océano-
atmosféricas la region del Panama Bight es intatesabservar si la region costera al
sureste de la cuenca responde a la dinamica dertadinos de mesoescala (efecto de los
jetsde viento) o si tiene una dinamica propia debittssgrocesos de interaccion mar-aire-
tierra locales. En esta seccion se utilizaron ofaséones de temperatura y salinidad hasta
80 m de profundidad de una estacién (2° N, 78,5¢Wigada a 10 millas nauticas (18,5
km) de la costa (bahia de Tumaco), en el suroct@dmiombiano. Estas observaciones de
la capa superficial del océano realizadas entr® juD99 y diciembre 2003 fueron
analizadas con respecto a las variaciones locaésvidnto QuikSCAT. Andlisis de
componentes principales (PCs) y de ondeletas Beattin para identificar los principales

modos de variabilidad determinantes en esta rdigaial.

5.1 Particularidades del area de estudio

La bahia de Tumacd-igura 1, panel derechd ubicada en el extremo sur del
Pacifico colombiano se encuentra enmarcada enagidnrlluviosa que incluye zonas de
bosque pluvial premontano y bosque pluvial tropiPalr presentar las menores variaciones
de temperatura ambiente, Tumaco cuenta con conégiolimaticas favorables para sus
pobladores y el desarrollo de la agricultura. Regjisademas, una alta humedad cuyo
promedio anual es superior al 86%, presentandoialo muy nublado y pocas horas de
brillo solar durante la mayor parte del afio. Sulscales afluentes, los rios Mira y Patia
recorren amplias llanuras trayendo consigo una cpiega de sedimentos provenientes de la
cordillera Occidental de los Andes, y formando iplés brazos que originan deltas en las
zonas del intermareal. Estos rios poseen amphasirths de inundacion, sus cauces son
meandricos y presentan deltas redondeados con besaduras de sus cauces y esteros
tipicamente estuarinos (Tejaefal, 2003).
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El rio Mira desemboca al sur de la bahia de Tumadcavés de un delta de
aproximadamente 20 km. El caudal aproximado de afhiente es de 839°%s” + 213,
dentro de una cuenca de 4,8 X kB y una precipitacién media (en el extremo sur de la
bahfa) de 5546 mm afidTejada, 2002). Los periodos de mayor caudal (8100s™) son
de octubre a enero y durante abril y mayo miergueslos meses de menor caudal (~600
m® s%) ocurren de julio a septiembre (Tejagtaal, 2003). Ubicado al norte de la bahia de
Tumaco el rio Patia tiene una longitud de 360 kresuyhoya hidrografica cubre una
extension cercana a los 24 X kon’. Su desembocadura forma un delta de mas de 500 km
y cuenta con la cuenca mas grande de los rios biows que vierten sus aguas al océano
Pacifico, cubriendo un area de 23,7 ¥ & con un caudal de 300°%ns* y una
precipitacién media (en el extremo norte de la &gk 2821 mm affo(Restrepo &
Kjerfue, 2000).

La climatologia de la precipitacion calculada atipade registros historicos
recopilados entre 1958 y 2003 en la estacion mategica ubicada en la bahia de Tumaco
(ver ubicacion en I&igura 1b) muestra una época humeda (diciembre a junioyegistra
un acumulado de precipitacion mayor que 200 mmi‘mgisndo abril y mayo los meses
que presentan mayor pluviosidad (~ 300 mtheEn julio, el area se somete a una época
de transicién de humeda a seca en la que lasslasminuyen paulatinamente alcanzando
valores alrededor de 150 mm riiefa época mas seca ocurre entre agosto y noviembre
con promedios alrededor de 100 mm thesguida por una transicién de seco a himedo,
donde las lluvias vuelven a aumentar gradualmeRigufa 14). Este ciclo anual es
determinado principalmente por la migracion mendiode la ZCIT, la cual avanza de
octubre a febrero hacia su posicion mas austral Kbl cubriendo el area de estudio con
abundantes lluvias y luego esta ausente durargegeindo semestre, cuando la ZCIT se
desplaza hacia su posicion mas septentrional (N1%°las precipitaciones en la parte sur
de la CPC se reducen mientras que en el norteaesteca aumentan. Sin embargo, durante
el periodo de estudio (1999 a 2003) procesos deraintion océano-atmosféricos
interanuales modificaron el régimen de lluvias en région, causando variaciones
significativas. Durante La Nifia, ocurrida entre 9902001, la lluvia caida en la region

costera de Tumaco se caracteriz6 por valores vataéinte bajos (~2000 mm afjp

75



mientras que durante El Nifio ocurrido en 2002/08seervaron incrementos significativos
(~3000 mm afid), con respecto al promedio anual de ~2300 mritafio
Procesos de circulaciéon de mesoescala también icadifas precipitaciones en la

bahia de Tumaco. Las observaciones indican quenigueh semestre Illuvioso ocurre una
reduccion de la lluvia caida durante febrero y mdr250 mm me$) coincidente con el
periodo en que ejet de Panama (alisios del noreste) es mas intenswefgendo la
surgencia costera. Gat al, (2005) y Wijesekerat al,, (2005) evidenciaron una reduccion
(o supresion) de la conveccion atmosférica profuddhida a la presencia de aguas
superficiales relativamente mas frias relacionamta eventos de surgencia en el Pacifico
ecuatorial oriental. Este proceso ha sido descatmo una doble ZCIT que ocurre en
invierno y primavera boreal (Liu & Xie, 2002; Gat al, 2005). La banda de aguas
superficiales frias coincidentes con el centro d@mino de la termoclina estd entonces

asociada con la disminucién de la precipitacidtaaegion costera de Tumaco.
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Figura 14. Serie temporal de precipitacion caida (mm/mesladmahia de Tumaco entre
julio 1999 y noviembre 2003. La estacion meteorigk@sta ubicada en 1°48'N, 78°46'W.
En linea gris se muestra el promedio mensual abidgico calculado a partir de registros
histéricos recopilados entre 1958 y 2003. En linegra se muestran las observaciones

mensuales y en linea punteada se muestra el promedodos los datos.
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5.2 Variaciones estacionales del océano y la atmé&sf en la estacion Tumaco

Las variaciones en la precipitacidfigura 14) y consecuente aporte fluvial dadas
por la migracion anual de la ZCIT ocasionan vaoaes en la salinidad superficial (SSM)
en la bahia de Tumac&igura 15). Durante los meses en que la ZCIT migra hacia est
region costera (de octubre a febrero) aumentampresipitaciones y disminuye la SSM
(<31,5). Valores relativamente mas altos (>31,5m@d&z0 a septiembre coinciden con la
época en que la ZCIT migra hacia el norte ocasimaona reduccion de las
precipitaciones en la region. Sin embargo, lasacanes en la TSM no son tan drasticas
como las variaciones en la salinidad dentro déb@aual AS~2 yAT~1°C) y durante el
periodo de estudioaAS~4,5 yAT~2,5°C). La TSM promedio es de 27°C observandoke s
desviaciones con respecto a este valor en febrareentuando disminuye (26,5°C) y en
mayo cuando la TSM aumenta (27,5°C). Este ciclakde la TSM en Tumaco responde a
la variacion estacional del viento. El enfriamient® la superficie del mar en invierno
boreal coincide con la ocurrencia det de Panama que ocasiona surgencias costeras,
mientras que las aguas superficiales mas calidssreddas en verano coinciden con el
fortalecimiento del jet CHOCO, cuando la tempematambiente aumenta y ocurre la

convergencia de aguas debido al remolino antidictbgue domina la regidrrigura 6).
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Figura 15. Serie temporal de temperatura superficial del (f&M) y salinidad superficial
del mar (SSM) en la estacion 5 ubicada a 18,5 ke d®sta en la bahia de Tumaco. La
curva negra representa las observacionesitu y la curva gris es el promedio mensual
calculado a partir de datos recopilados entre L899 y diciembre 2003.
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La respuesta de la termoclina (haloclina) a lardind de mesoescala puede ser mas
representativa que la respuesta de la superfidiande debido a que excluye eventos
transitorios y de menor energia. Perfiles de CTdlizados hasta los 80 m de profundidad
en la estacion 5, permitieron identificar un cialnual bien marcado por el ascenso de la
termoclina (representado por las isotermas de 25°@) y la haloclina (isohalinas de 31 a
34,9) de noviembre a abril, que favorece la praaethe aguas mas frias y salinas en los
primeros 50 m de la columna de agua. El restofilelsa caracteriza por el hundimiento de
la capa de mezcla superficial (T>26°C; S<31) y al@elmoclina (haloclina) estacional
(Figura 16). El ciclo anual de temperatura y salinidad ecdpa superior calculado a partir
de las observacionés situ fue comparado con la climatologia mensual del w@rtean
Atlas (WOAO5) para el punto de grilla mas cercana astacion 5 en la bahia de Tumaco
(79,5°W, 2°N). Ambas fuentes de informacién moetragn esencia el mismo patrén de
variabilidad estacional; una termoclina (haloclindjicada en los primeros 40 m que
desplaza la capa de mezcla durante principios fitelsaguido por su profundizacién el
resto del afioRigura 17). Este patron de variabilidad es explicado pooetgmiento del
viento local y la dinAmica de mesoescala. El asceates la termoclina (haloclina) en
invierno es debido a la surgencia determinada pooter positivo deljet de Panaméa
mientras que su hundimiento en verano coincidel@aturrencia de un giro anticiclénico
del jet CHOCO que permite la adveccién de aguasrfigiales mas célidas provenientes

del norte y noroeste.
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Figura 16. Perfiles de temperatura (°C) y salinidad tomados €D hasta 80 m en la
estacion 5 ubicada a 10 millas nauticas de la aestBumaco. Los contornos de 26° y 20°
C en la figura 16a indican la base de la capa delmg la profundidad de la termoclina,
respectivamente. Los contornos de 31 y 34 en dalin(Figura 16b) indican la base
superior e inferior de la haloclina.
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Figura 17. Climatologias de temperatura y salinidad, desdripeerficie hasta los 80 m en
Tumaco, calculadas a partir de la climatologia mehslel World Ocean Atlas 2005

(WOADO05, Figuras 17a-17c) versus climatologia caldala partir de los datos hidrograficos
in siturecopilados entre julio 1999 y enero 2004 (FigWdas-17d).

La climatologia del esfuerzo del viento en Tumaetcudada a partir de datos
satelitales QuikSCAT Tabla 2) entre julio 1999 y diciembre 2007, mostré la
predominancia de vientos con direccion hacia ldac@s, positivo) durante todo el afio,
siendo minimos o casi nulos (<0.03 N?ndurante invierno y principios de primavera
boreal (enero a abril) y relativamente mas inter{s6s05 N nf) durante el resto del afio
(Figura 18a). La componente meridional del esfuerzo del viemmstré el cambio de
direccion estacional de los chorros de viento digies propios de la regiorFigura

18b); el jet de Panama en invierno con direccion hacia el esu@d negativo) y elet
CHOCO en verano con direccion hacia el palppositivo), siendo este Ultimo mas intenso

(~0.04 N n?). La informacién analizada en Tumaco coincide estudios anteriores
realizados en el Panama Bight (Rodriguez-Rudiial., 2003; Deviset al., 2008) que

80



demuestran que el rotor positivo (ciclénico) gtlde PanamaF{gura 18c) es el causante
de un bombeo de Ekman positivo (Wek~0.5 mi'jidurante invierno Kigura 18d),
mientras que el rotor negativo (anticiclonico) p¢lCHOCO produce la convergencia y el
hundimiento de la capa superficial (Wek~-1.3 m'}lidurante el resto del afio en esta

region costera, lo cual coincide con las observessodel ciclo anual de temperatura y

salinidad antes descritaSigura 17).
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Figura 18. Climatologia de la componente zonal X y meridional ¢,) del esfuerzo del

viento local (18a, 18b), el rotoi¥r ) del esfuerzo del viento (18c), y el bombeo de &km
(Wey) calculado a partir del rotor (18d). Para los alals del ciclo anual se utilizaron datos
satelitales QUikSCAT para el periodo entre juli®3d9y diciembre 2007, tomando el
promedio entre los 4 puntos mas cercanos a la@steastera ubicada en 2°N, 78,5°W.
5.3 Variabilidad interanual del océano y la atmésfe en la estacion Tumaco
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Las oscilaciones estacionales de temperaturarnjidadi en Tumaco variaron de afo
a afno debido a la ocurrencia de eventos ENOS. Hiitateo realizado en la estacion
costera en Tumaco estuvo caracterizado por comdisiha Nifia desde julio 1999 hasta
marzo de 2001 y por El Nifio moderado ocurrido ealmél 2002 y abril 2003. Durante La
Nifia, las aguas superficiales estuvieron relativeeenas frias (anomalias negativas de
TSM entre 0,5° y 1°C)Higura 15) coincidentes con el enfriamiento generalizado del
Pacifico ecuatorial. Durante El Nifio, se observéaééntamiento de la capa superficial con
anomalias positivas de TSM entre 0,5° y 1,4° Cclses han sido relacionadas con la
presencia de ondas internas Kelvin ecuatorialessqupropagan hacia la CPC trayendo
consigo el volumen de agua calida del Pacificoteciah occidental (Kessler & McPhaden,
1995).

La variabilidad interanual de la salinidad debidavantos ENOS no es tan clara, ya
gue los patrones de precipitaciones al norte ydsua CPC son distintos, pudiendo haber
variaciones de salinidad por efecto local y/o gect® de adveccion de sal desde la costa
norte. Trabajos anteriores han demostrado que ueaentos El Nifio las diferencias entre
la temperatura sobre el océano y sobre el congnsatdebilitan por el calentamiento
andmalo generalizado en la region, lo que ocagijoeael jet CHOCO se debilite entre 2-3
m s* en los meses de verano, y por ende disminuye\acaibn de humedad desde el
océano hacia el continente. Esto explica las ariamakgativas de la lluvia, las descargas
de los rios y la humedad del suelo en la costa it Pacifico colombiano (al norte de 5°
N), en la regidon andina y en el Caribe colombidvor{tealegre & Pabdn, 1992, Poveda &
Mesa, 1997). Sin embargo, en la costa sur de Caéo(ehtre 1°-4° N) los eventos calidos
estan asociados con periodos de intensas lluviesitnas que durante condiciones frias
ocurren periodos de verano con déficit de preajptay reduccion de la humedad del
suelo en la region litoral (Devist al, 2002). Este aumento de las precipitaciones en la
costa sur del Pacifico colombiano durante El Niaasido asociado con una posicion de la
ZCIT méas cercana al ecuador. La conveccion e intgmrecipitacion asociada a la
convergencia de los vientos se mantiene entonaem@s tiempo al sur de 5° N durante
eventos calidos (Rasmusson & Carpenter, 1982). rideireondiciones frias la ZCIT se
ubica por mas tiempo en su posicion mas septeatritm que causa un déficit de

precipitacion en la region costera al sur del Raxifolombiano (Caderet al., 2006).
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Es de esperarse entonces aguas relativamente ifmeasssalinas durante El Nifio
(La Nifia) coincidente con el aumento (disminucide)las precipitaciones en Tumaco. Sin
embargo, las observaciones muestran que duranmteyar parte de 1999 y el 2000 las
lluvias disminuyeron Kigura 14) pero la SSM se mantuvo por debajo del promedio
(Figura 15), mientras que durante El Nifilo 2002/03 las préagwnes aumentaron pero la
salinidad en la superficie se mantuvo relativamaitee (>32). Solo durante la fase final de
La Nifia (2001) hubo una correspondencia entre I @fa y la disminucion de las
precipitaciones en la zona. Esta discrepancia erdambios en la precipitacion y las
variaciones interanuales de la SSM en Tumaco, pusde explicadas por la adveccién
horizontal de salinidad. Durante eventos El Nifi® ¢arrientes zonales ecuatoriales se
invierten y se fortalece una contracorriente eaigtgue fluye en direccion opuesta a la
Corriente Surecuatoria(SEC), que favorece la adveccion de aguas retatmge mas
salinas del Pacifico central hacia la region (Dmic& Henin, 1991). Durante La Nifa el
jet CHOCO se fortalece y aumentan las precipitasan la costa de Panama y en la costa
norte de Colombia, causando drasticos descensts $8M al norte de la cuenca. Estas
aguas de muy baja salinidad son transportadas Baaar por los remolinos oceanicos

pudiendo ocasionar los descensos de SSM obserdadaoste La Nifia en Tumaco.
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Figura 19. Anomalias de temperatura (19a) y salinidad (18kegulio 1999 y diciembre
2003 en la estacion 5 ubicada a 10 millas nautieaka costa de Tumaco. Las anomalias
fueron calculadas a partir de la climatologia mahestimada con los datos hidrograficos.

Por debajo de la capa de mezcla superficial (is@ede 26° C) los perfiles de
temperatura y salinidad en la estacién 5 demuegtrandurante el 2000 y parte del 2001 la
termoclina (haloclina) se ubicé significativamentés someraHjgura 16), o que permitio
el ascenso de aguas subsuperficiales relativamedtefrias (anomalias de TSM mayores
gue -0.5°C) y mas salinas (anomalias de SSM de ttaS) Figura 19). A partir del
segundo trimestre de 2001 las condiciones vueNamarmalidad en el Pacifico ecuatorial
central (ONI ~0.1°C) pero en Tumaco la salinidadteynperatura se mantuvieron
relativamente altas. Esto demuestra cierto desfeiséente entre la respuesta de la region
costera del Panama Bight y la respuesta del redt®atifico ecuatorial a las anomalias
interanuales ENOS. A fines de 2001 y principio2@@2, la termoclina presenté anomalias
positivas (+3°C) evidencidandose la llegada de omddsgin ecuatoriales provenientes del

Pacifico centralKigura 19q). Este evento calido se intensifica durante langviera del
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2002 cuando anomalias de TSM fueron evidentesgpservaron las maximas anomalias
positivas en la termoclina (hasta 6° C) a 50 nddsfase existente entre la respuesta de la
termoclina y la respuesta de la superficie del otarre debido a que la velocidad de fase
de las ondas internas Kelvin ecuatoriales es mgyer la velocidad de las corrientes
superficiales (Picautt al.,2002). Ademas durante los primeros meses de 200Dservo

la ocurrencia de aguas superficiales relativamerée frias (ATSM -0.5° C), a causa del
incremento de la surgencia inducida por la intesegfén de los vientos en la region
(Figura 20) lo que pudo ocasionar un retraso en el calentamae la capa superficial.

Durante El Nifio 2002/03 la salinidad de los prinseB® m presentd anomalias
positivas mientras que por debajo de esta profawdgk observaron anomalias negativas
(Figura 19). La alta salinidad superficial durante El Nifio es explicada por la
precipitacion Figura 14), por lo que es posible que las corrientes supaldis ecuatoriales
favorezcan la adveccién de aguas provenientesaddfi¢®d central que se caracterizan por
su alta salinidad superficial (Delcroix & Henin, 919. Estas corrientes superficiales
anomalas estan asociadas con las ondas Kelvinogieled del primero modo baroclinico
(Delcroix et al,, 1994; 2000), las cuales hunden la base infdeda haloclina (isohalina de
34.9) y la termoclina (isoterma de 15° C) en swpaw la regidon, causando las anomalias
negativas subsuperficialeSigura 16).

Para explicar la relacion existente entre la aterédsy la capa superior del océano
en Tumaco a escala interanual se observo la vaniatgl viento QuikSCAT durante julio
1999 y diciembre 2003. Durante La Nifia el esfued® viento en Tumaco fue
relativamente normal (con respecto al promedi@uisndo el mismo patron estacional,
pero desde fines de 2001 el esfuerzo del vientavestigeramente por encima del
promedio Figuras 20a, 20k favoreciendo el rotor positivo (circulacion cicléa) y la
intensificacion del bombeo de Ekman hacia la siperf(Figuras 20c, 20d. Este
fortalecimiento andmalo de los vientos locales digra&| periodo invernal ocasiono que las
anomalias positivas de TSM que se estaban propaghasdle el Pacifico central ecuatorial
no continuaran su migracion zonal hacia la costaueaco. Con el inicio del verano (julio
2002) finalizaron las surgencias inducidas pomo#br positivo defjet de Panama sobre la
region y se dio inicio a la convergencia y hundimuede la capa de Ekman debido al
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fortalecimiento dejet CHOCO. Este cambio en la dinamica de la capa Baipéfavorecio

la propagacion de las anomalias relacionadas cbiifiél (Figuras 15y 19.
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Figura 20. Serie temporal de la componente zorgl) (y meridional ¢, ) del esfuerzo del

viento (panel 20a, 20b), el rotor del esfuerzowdehto (20c) y el bombeo Ekman (20d)
calculado a partir del rotor; en el plafofWe). Los datos de viento satelitales utilizados
son QuikSCAT para el periodo entre julio 1999 yiatitdbre 2003 y tomando el promedio
entre los 4 puntos mas cercanos a la estaciornraagieada en 2°N, 78,5° W (Tabla 2). La
curva negra representa las observaciones, la @risaepresenta el promedio mensual
climatoldgico calculado con la informacion dispdaib
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A simple vista es evidente la alta correlacion texite entre el forzante atmosférico
(esfuerzo del viento local) y la respuesta oceamuavimientos verticales de la termoclina,
Zy0) existente en Tumaco dentro del ciclo anddra 21). A mayor esfuerzo del viento
zonal (~0.05 N M) mayor es la profundidad de la termoclina (~ 45 lm)cual coincide
con la ocurrencia dget CHOCO durante el verano. Asimismo, valores negatidel
esfuerzo del viento meridional (-0.01 N%ry minimos del viento zonal propios det de
Panama favorecen una termoclina mas somera (15urahté los meses de invierno. El
analisis de correlacion linedfigura 22) confirma que la termoclina se ubica mas profunda
cuando el esfuerzo del viento hacia el noresteltes(jat CHOCO) y estd mas somera
cuando el esfuerzo del viento hacia el sur es damdénjet de Panama). De la misma
manera, un rotor del esfuerzo del viento y bombeoEdman negativo (positivo) esta
relacionado con la profundizacion (somerizacion) laetermoclina. El coeficiente de
correlacion entre el esfuerzo del viento y la pndidad de la termoclina es en general
bueno (r>0.7). El coeficiente de determinaciofl) (& de aproximadamente 58% para el

esfuerzo del viento y de 30% para el rotor y bonte&kman.
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Figura 21. Series de tiempo del esfuerzo del viento meridigng y zonal (r,) versus la

profundidad de la termoclina 4g en la estacion costera de Tumaco para el periodo
comprendido entre julio 1999 y diciembre 2003.
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Figura 22. Correlacion lineal entre la profundidad de la teetima (%) y el esfuerzo del
viento meridional €,), zonal (,), el rotor del viento y el bombeo de Ekman. El

coeficiente de correlacion (r) y el coeficiente digerminacion (B se incluyen en cada
gréfico.

Es claro que el esfuerzo del viento local inducmliias en la profundidad de la
termoclina a escala estacional, sin embargo, esesdnte investigar la relacion existente
entre las anomalias atmosféricas y oceanicas mitales. La correlacion lineal es muy baja
en todos los casos (r <1%) indicando que el esbudet viento zonal y meridional y las
precipitaciones locales no influyen directamentdasnvariaciones interanuales de la capa
superficial (figuras de las correlaciones no sestran). Series de tiempo de la anomalia
del esfuerzo del viento local versus la anomali&Zgeocurridas en Tumaco entre julio
1999 y diciembre 2003~gura 23) no muestran un patron muy definido de forzamiento
Sin embargo, se nota que durante La Nifia las afasnaleron de menor amplitud que
durante el periodo El Nifio, observandose maximdsedé&erzo del viento zonal en
invierno (EFM) 2002, antes del inicio de El Nifiomynimos durante la fase madura de las
anomalias célidas a fines de 2002. Las anomaliagietgo vuelven a hacerse positivas
(viento se intensifica) a principios de 2003 cailecite con la terminacion del evento El

Niflo. Zyo varia menos de +10 m durante el periodo de estathservandose una cierta
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coherencia entre las anomalias del esfuerzo detovieonal y 24, con un desfase de
alrededor de 1 mes. Anomalias positivas del esfuéel viento coinciden con anomalias
positivas de £ y viceversa. En cambio el esfuerzo del viento dienial no siempre esta
en coincidencia con la componente meridional yZgnEsta correlacion tan baja entre las
variaciones del viento local y,¢lleva a pensar que la profundidad de la termodiina

escalas interanuales esta siendo dominada porzemignto remoto y no local.
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Figura 23. Series de tiempo de la anomalia del esfuerzoidetosrmeridional €,) y zonal

(r,) versus la anomalia de la profundidad de la telimo¢Z,o) en la estacion costera de
Tumaco para el periodo comprendido entre julio 1@88iembre 2003.

Las anomalias de la precipitacion versus las ariamale la SSMHRigura 24)
muestran una cierta concordancia entre aumenta geetipitacion y disminuciones de la
SSM vy viceversa. Sin embargo, la correlacion lineal es significativa (r = -0,16),
observandose periodos donde no existe ningunalacide, por lo que es evidente que
otros factores (no lineales) estan influyendo ervdaabilidad interanual de SSM. Se
observa que durante La Nifla (1999-2000) la SSMnfug baja pero las precipitaciones
variaban frecuentemente, mientras que durante i KR002-2003) la SSM vy las lluvias
estuvieron relativamente mas altas que el promddis. anomalias negativas de SSM
durante La Nifia podrian ser explicadas por la adgedorizontal de aguas con muy baja
salinidad provenientes de las costas de Panaméatg de Colombia, mientras que las
anomalias positivas durante El Nifio podrian esfacionadas con el fortalecimiento de la
NECC vy el reverso de la SEC que favorecen la adweae aguas con salinidades mas
altas que las encontradas en la region.
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Figura 24. Series de tiempo de la anomalia de las precipitasi versus la anomalia de la
salinidad superficial del mar (SSM) en la estacodstera de Tumaco para el periodo
comprendido entre julio 1999 y diciembre 2003.

Para describir la variabilidad interanual en Tumean mayor detalle, se realizo el
andlisis de EOFs y de ondeletas a las anomalia$he (Figura 25) y SSM Figura 26).

El primero modo de variabilidad de ambas anomalésocéano esta relacionado con las
oscilaciones del ENSO. Durante 1999 y 2000 La Nifth representada por anomalias
negativas (positivas) de TSM (SSM) reflejando é¢mtmmiento de las aguas superficiales
y el aumento de la salinidad por el déficit depgeecipitaciones. Durante el periodo El Nifio
2002/03, la TSM aumenta y la SSM disminuye gradeabm hasta fines de 2003 cuando
ocurre un rapido enfriamiento de la capa supelfib@cia condiciones relativamente
normales. Este método permite corroborar que deilamtNifia las aguas superficiales son
mas frias y salinas mientras que durante El NiBcaguas son mas célidas y con menor
salinidad. El wavelet del modo fundamental de \mlicad de la TSM y SSM muestra la
maxima concentracion de energia dentro del ciclalap una segunda banda con menor
energia relacionada con eventos con una frecuda@#rededor de 2-3 afios (interanual).

El segundo modo de las anomalias explicando el6¥®.2.6,5%) de la varianza
total de las anomalias de TSM (SSM), muestra viidad semi-anual (~6 meses),
especialmente durante EIl Nifio y un segundo nucteengrgia con oscilaciones de la TSM
y la SSM entre los 12 y 24 meses (variabilidad leédn El tercer modo muestra
oscilaciones intraestacionales (3 meses) a estdemnSin embargo, este modo explica

menos del 10% de la varianza total, por lo queueaahalizado con mayor detenimiento.
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Componentes Principales de TSM
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Figura 25. Primeros 3 modoscémponentes principales) de la anomalia de la TSM en
Tumaco y correspondiente espectro tiempo-frecuepai el periodo julio 1999 a
diciembre 2003.
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5.4 Resumen

Series de tiempo de temperatura y salinidad ha@tan8de profundidad en la
estacion costera ubicada en la bahia de Tumacestsule la CPC) fueron analizadas con
respecto a las variaciones en el esfuerzo deloi@uikSCAT local, para el periodo entre
julio 1999 y diciembre 2003. Las principales coistbnes de este trabajo son:

1. La variabilidad estacional de la temperaturalinglad en Tumaco es debido a
los cambios estacionales del esfuerzo del viertal.I&/ientos hacia el sur (jet de Panama)
durante invierno boreal causan un rotor y bombeBldean positivo que causa el ascenso
de la termoclina (haloclina). Vientos intensos aadinorestej¢t CHOCO) durante el resto
del afo favorecen un rotor y bombeo de Ekman neggtie produce el hundimiento de la
capa de Ekman superficial.

2. La variabilidad interanual de temperatura en dcones debida a eventos El
Nifio-La Nifia que favorecen la presencia de agubmiv@mente mas cdlidas y frias,
respectivamente. Durante El Nifio las anomaliasé@rinoclina son observadas primero, y
luego le siguen las anomalias en la superficiee 8ssfase temporal confirma la llegada de
ondas Kelvin ecuatoriales que se desplazan a t@deda termoclina desde el Pacifico
central hacia la region costera. Durante la fas@ungade La Nifia la termoclina (haloclina)
estuvo significativamente mas somera lo que paireitascenso de aguas subsuperficiales
relativamente mas frias y mas salinas.

3. Durante los eventos ElI Nifio (La Nifia) las préagpones aumentaron
(disminuyeron) localmente; sin embargo, la SSM rEmpre estuvo acoplada a este
forzante atmosférico, lo que demuestra que la pitacion local no es el principal factor
gue determina las variaciones de la salinidad esufeerficie. La adveccion de sal por
medio de las corrientes superficiales anOmalasat$pdle eventos ENOS pueden influir en
las variaciones interanuales de SSM. Durante Eb N#iintensifica el flujo zonal hacia el
este en el Pacifico ecuatorial permitiendo la liegde aguas con salinidad relativamente
mas alta a la costa. Durante La Nifia aumenta Ept&cion en la costa norte de Colombia
gue ocasiona valores de salinidad muy bajos. Egta @puede ser advectada por las

corrientes superficiales, ocasionando descenstzs3$8M en esta fase climatica.
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6. DISCUSION

A pesar de los numerosos programas de investigagiénhan sido desarrollado
desde los afios 70s, existe una preocupacion agtaue los modelos acoplados mas
avanzados aun no simulan bien la evolucion estatierinteranual del sistema océano-
atmosférico en el Pacifico ecuatorial orientalgie lleva a pensar que no se ha alcanzado
un entendimiento basico de los principales mecayssque gobiernan las variaciones de
temperatura y salinidades en esta region (Wellexl, 1999), debido principalmente, a la
poca informaciénin situ existente al este de 95°W. Los objetivos planteagtoesta
investigacion buscan la descripcion cuantitativaiglitativa de las variaciones estacionales
e interanuales de temperatura, salinidad y cirgutaen la CPC y el entendimiento del
ciclo anual de la estructura termohalina en la dal@ Tumaco, al sureste de la cuenca,
region que se caracteriza por recibir la influem®@gprocesos ecuatoriales y de interaccién
aire-mar-tierra.

En laseccién 3se estudio la variabilidad estacional del sisten@ano-atmosférico
en la CPC, la cual esta determinada por la mignagiéridional de la ZCIT que dirige los
campos de viento y de las propiedades de la saedel mar (Mitchell & Wallace, 1992).
Coincidente con la descripcion por Xe¢ al, (2005), se observo que cuando la ZCIT se
ubica en su posicion mas austral (~1°N) en invidsoceal (enero-marzo), los vientos
alisios del noreste dominan la regién, favorecidaduresencia dgtsde viento que cruzan
el istmo de Panama. El rotor positivo observadeleflanco oriental dejet de Panaméa
ejerce una influencia directa en la circulacionestipial del mar causando un remolino
ciclénico y la surgencia de aguas frias y salirmtadermoclina en la CPC. A medida que
la ZCIT migra hacia su posicibn mas septentriordllfN) entre abril y septiembre, los
vientos alisios del sureste se intensifican cruaagldecuador, fortaleciendo la divergencia
de la capa superficial y la surgencia de aguasivataente frias y salinas en la region
ecuatorial. Al norte del ecuador las bajas saluhéday altas temperaturas evidencian el
fortalecimiento defjet CHOCO (Poveda & Mesa, 2000) que induce el climazbo. El
rotor negativo que acompara a getéavorece ademas la adveccion de aguas provenientes

del noroeste, lo que intensifica el frente ecuatague separa las aguas de baja densidad
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(célidas y de baja salinidad) al norte de la cuetedas aguas densas (frias y salinas)
ubicadas sobre y al sur del ecuador.

Observaciones de la topografia dinamica absolutdugto de la altimetria satelital,
asi como los calculos de corrientes geostréficaermdnados a partir de mediciones
hidrogréficas de cruceros demuestran que el caggbaxional de la direccion del viento en
el Panama Bight causa un reverso de la circulami@ainica superficial, observandose en
invierno y primavera el fortalecimiento del jet Banamé que fuerza un giro ciclénico al
este de 81° W y un giro anticiclénico al oeste sia éongitud, mientras que en verano y
otofio el jet de Panama desaparece y se intenslfieaCHOCO que favorece la ocurrencia
de un giro anticiclénico que cubre la mayor parée la cuenca. Pequefios remolinos
ciclénicos observados en la region costera duraehsegundo semestre del afio no estan
relacionados con lggets de viento, sino que son generados por los integisalientes de
densidad (determinados por la salinidad) entree¢@dn costera y mar abierto, y entre la
parte norte y sur de la cuenca.

Estos resultados confirman la descripcion de leutacion superficial realizada a
partir de observaciones satelitales de la anondeliaivel del mar (SLA) por Rodriguez-
Rubio et al., (2003) y contradicen los estudio€taigneatet al., (2006) y Kessler (2006)
guienes postulan que la circulacion ciclonica eRatama Bight se fortalece en invierno y
primavera cuando el jet de Panaméa es muy inters® debilita durante verano y otofio
coincidente con el debilitamiento del jet. Estosoees observan remolinos ciclonicos en
verano en la region costera del Panama Bight ndosian con el debilitamiento del jet de
Panama, sin embargo, el forzante principal de leguefios remolinos ciclonicos
observados en la costa en verano es el gradiernhial de densidad. El jet de viento del
noreste se encuentra ausente en esta época deEstids. remolinos se generan por
diferencias horizontales de densidad.

En este estudio se acepta la primera hipotesiplgmeea que la profundidad de la
termoclina (%g) en la CPC a escala estacional es determinada paramica de logetsde
viento. Es claro que el enfriamiento de la TSMa@hento de la SSM, la disminucion del
SLA, el giro ciclonico de la circulacion y el dorde la termoclina (% se encuentra mas
somera) en invierno boreal (EFM) es causado puartet del esfuerzo del viento del jet de

Panama. El aumento de la TSM, la disminucién &Sk, el aumento del nivel del mar, el
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remolino anticiclonico de la circulacion y consemtgehundimiento de la termoclina (valle
de Zg) son forzados por el rotor negativo asociado taCjgOCO que domina durante el

resto del afo.

En laseccion 4se estudid la respuesta de la CPC al forzamieattng eventos
ENOS que determinan las oscilaciones interanualesogtifican el régimen estacional,
produciendo procesos de retroalimentacion positi{gensificacion) y negativos
(debilitamiento) de las anomalias segun el deséasstente entre la evolucion de las
anomalias climéticas y el ciclo anual. Se ha d&sarnpliamente que anomalias positivas
del contenido de calor oceanico en el Pacifico teciah oeste es una precondicion para la
ocurrencia de eventos El Nifio (Wyrtki, 1985; Mein&nMcPhaden, 2000). Durante el
periodo de estudio (1997 a 2007) se observo quaniasalias calidas estuvieron asociadas
con un exceso del WWV en el Pacifico oeste (>1,89'% m®), el cual fue rapidamente
transportado hacia el Pacifico este por la bandatedal. E| mecanismo responsable de la
propagacion de las anomalias ha sido asociado @asanternas Kelvin ecuatoriales, las
cuales son impulsadas por el fortalecimiento deteedel oeste (westerlies) en el Pacifico
ecuatorial oeste y por el debilitamiento de losied en el Pacifico central y oriental
(Delcroix et al,, 1994; McPhaden & Yu, 1999). Sin embargo, seateste la razon por la
cual estas anomalias no se propagaron hacia la dessuramérica durante los eventos El
Nifio 2002/03 y 2004/05.

Durante El Nifio 1997/98, la llegada de las agudisasasuperficiales al Panama
Bight coincidié con un periodo de debilitamientolds alisios y consecuentemente de las
surgencias y con una fase de transicion hacia ciomeéis de monzon que causo el aumento
gradual de la TSM en toda la region. Estos procesalajaron concertadamente
ocasionando el hundimiento de la termoclina y etafecimiento de las anomalias de
temperatura en el Pacifico oriental, permitiend@ wulescarga efectiva del WWV del
Pacifico ecuatorial occidental al Pacifico ecuatooriental. Este contenido de calor en
exceso en el Panama Bight fue rapidamente deseargacia latitudes altas, lo que
permitié un drastico cambio hacia condiciones ftiadNifia a mediados de 1998.

Durante El Nifio 2002/03 considerado de moderadmsntiad, los westerlies fueron

moderados en el oeste, pero en el Pacifico ecabtuiental (al este de 90° W) los vientos
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alisios no se debilitaron durante la fase inicelpdopagacion zonal de las anomalias, sino
gue por el contrario, se intensificaron, causanidéoralecimiento de la surgencia que
inicié en otofio (septiembre a noviembre) 2001 ynsmtuvo intensa durante el invierno
(enero a marzo 2002). Este ascenso de la termoefinal este de 90° W, debido a la
intensificacion de las surgencias, debilitdé la aggrion de las anomalias hacia el este
ocasionando que las maximas anomalias de TSM sermwoaran en el Pacifico ecuatorial
central. El bombeo de Ekman calculado a partiradecmpos de viento para la regién
ecuatorial oriental confirman las conclusiones Hargy & McPhaden (2006, 2008) quienes
postulan que vientos alisios mas intensos de Imaloal este de 160°W durante El Nifio
2002/03 tienden a elevar la termoclina y produangsncia local. Durante la primavera
boreal (mayo 2002) los vientos vuelven a la nordaalj permitiendo la entrada de aguas
calidas a la region y el desarrollo de anomaliidas

Este retardo en la propagacion de las anomaliadnmes ocasiond marcadas
diferencias en las anomalias de TSM y SLA del Racicuatorial central y el Panama
Bight, las cuales fueron de alrededor de 1° C grhQrespectivamente. Para explicar este
proceso es necesario entender la dinamica asoaidam ondas Kelvin ecuatorial que se
propagan hacia el este hundiendo la termoclina usarzadlo anomalias en el Pacifico
ecuatorial oriental (Wang, 2002). La amplitud de landas Kelvin dependera del
forzamiento del viento que la onda encuentre a eieeque se propaga desde su punto de
formacion hacia el este (Gill & Clarke, 1974). Bstamdas Kelvin asociadas con El Nifio
también se veran afectadas por efectos no-lineplesdistorsionan su forma y velocidad
ocasionando el eventual rompimiento de las misnmassade su arribo a las costas de
Suramérica (Boyd, 1980). Este eventual rompimieleidrente de las ondas Kelvin ha sido
relacionado con la variacion zonal de la estradigén que puede producir cambios
substanciales en el flujo de masa del frente dea.oRdra ondas ecuatoriales, esta no-
linealidad puede aumentar exponencialmente debidsomeramiento de la termoclina
desde los 180 m en el oeste hasta los 20 m enee(les1g & Chang, 1990). Es entonces
razonable postular que un aumento anormal de lagerstias en el Pacifico ecuatorial
oriental, como el ocurrido en invierno 2002, pradcambios en la estratificacién zonal de
la profundidad de la termoclina, ocasionando qedadas Kelvin ecuatoriales no se

propagaran eficientemente hacia el Panama Bight, quie las anomalias se concentraran
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en el Pacifico central durante la etapa iniciaEtl&linio moderado. Con el debilitamiento
de las surgencias en el Pacifico este y el foitalento del jet CHOCO vy la convergencia
de las aguas calidas superficiales en verano 2892nomalias se terminaron propagando
hacia el este aunque éstas no fueron de la misrgaitwe que en el Pacifico central. Este
evento El Nifio fue considerado de corta duracidnafio) debido a que en su fase inicial y
final se dio el fortalecimiento de los vientos delte (jet de Panamda) que ocasionaron una
termoclina muy somera en el Panama Bight.

La profundidad de la termoclina4 y del volumen de agua calida (WWV) han
sido identificados como buenos indicadores de tesmalias climaticas en el Pacifico
ecuatorial, ya que evidencian el pre-condicionatoi@eteanico necesario para el inicio de
las anomalias céalidas (Meinen & McPhaden, 2000ary uha medida de la intensidad de
los eventos ENOS y por tanto de los efectos e itbpague éstos puedan ocasionar. Sin
embargo, para calcular las variaciones interanudesste volumen en la region de interés
es necesario contar con informacién confiable dergeratura subsuperficial. Meinen &
McPhaden (2000) estimaron este indice a partir ddigiones hidrograficas y de boyas
TAO (Tropical Atmosphere and Ocean). White & Te@4%) realizaron la regresion lineal
entre observaciones de XBT de los primeros 40@dmlumna de agua con anomalias de
la altura dinamica de TOPEX, encontrando una buenalacion entre estas variables, lo
gue les permitio la estimacion de cambios interesudel contenido de calor oceénico
superficial. Ya que se ha comprobado que los caneio el contenido de calor en el
océano afectan la altura de la superficie del B8H), es posible entonces la utilizacion de
mediciones satelitales de altimetria para obsdogacambios en el WWV. Meinen (2005)
empleé anomalias de la superficie del mar de lodites TOPEX/Poseidon y ERS para
monitorear el intercambio de WWV entre el Pacifezuatorial oriental y latitudes altas
durante 1993-2003, encontrando muy buena correlaandre SSH y WWV en la banda
tropical entre 10°S y 5° N en el Pacifico oriental.

El método de regresion lineal entre las observasionsitu de la profundidad de la
termoclina de los 15 cruceros oceanograficos e@ddig en la CPC y las observaciones
satelitales de topografia dinAmica absoluta de A/I®ostré una buena correlacién entre
las variables (r = 0,78). Este método permitiddastruccion de series de tiempo dg ¥

WWYV para el Panama Bight para el mismo periodcadebservaciones satelitales (1993 a
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2007). A pesar de no contar con informacion de &ratpra subsuperficial durante todos
los meses del afo, las series estimadas muestrameéimiento de la termoclina durante
los eventos El Nifilo moderados e intensos (1994Y997/98, 2002/03 y 2006/07) y su
someramiento durante los eventos La Nifla (1995/9®98/2001), los cuales causaron
aumentos (disminuciones) del WWV, respectivamehttas series de tiempo sirvieron
ademas para describir las principales caractasstidel ciclo anual, representando
efectivamente la termoclina muy somera (<30 m) mheranverno boreal debido a la
surgencia inducida por el rotor positivo gl de Panama, y su hundimiento en verano
coincidente con la intensificaciéon det CHOCO que favorece la convergencia de masas
de agua célidas en la region.

En esta parte del estudio se acepta la segunddesipdégue plantea que la
profundidad de la termoclina {g en la CPC a escala interanual es determinaddapor
dinamica de las ondas Kelvin ecuatoriales duraméates El Nifio, la cual se ve afectada
por la variacion de los vientos en el Pacifico émtg oriental. Durante El Nifio 1997/98,
los vientos alisios mas débiles que lo normal jeba conjuntamente con las ondas
Kelvin ecuatoriales reforzando la propagacion dedaomalias célidas desde el Pacifico
central hacia el este y ocasionando el brusco hiadio de la termoclina en la CPC. Por
el contrario, durante El Nifio 2002/03, los viersibgste de 90° W estuvieron relativamente
mas intensos que el promedio, lo que favorecidiigencia y ocasiond una termoclina mas
somera que lo esperado en la CPC. Este cambio deralestratificacion pudo ocasionar
gue las ondas Kelvin ecuatoriales no se propageiaentemente hacia el este durante el
primer semestre de 2002, lo que ocasiono difersrigdas anomalias de TSM y SLA entre
el Pacifico central y la CPC. Durante eventos EfioNdébiles a moderados no se
observaron diferencias significativas en la profdad de la termoclina, lo que demuestra

gue la CPC sélo se ve afectado por eventos ENOSdmrados intensos.

En laseccién 5se analizo la variabilidad estacional e interamigala capa superior
(0-80 m) en la bahia de Tumaco ubicada en el sudesta CPC. Se determino que el ciclo
anual de temperatura y salinidad oscila coincideateel cambio estacional de los vientos.
Durante los meses en que la ZCIT migra hacia egiiam costera (de octubre a febrero) se

observaron bajas SSM (<31), mientras que duranteareseptiembre cuando la ZCIT se
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aleja de la region en su migracion hacia el ndag,valores de SSM son relativamente
altos (>31,5). Sin embargo, la TSM presentd poeageiones estacionales observandose
s6lo desviaciones con respecto al promedio (27#0)%8n febrero (minima TSM) y mayo
(maxima TSM). Este patron muestra la respuesta dapa de Ekman y la termoclina al
forzamiento de los viento locales, observandosasfjias (calidas) en inverno (en verano)
coincidente con procesos de surgencia (hundimiedgb)do al fortalecimiento dgét de
Panama (dejet CHOCO), que determinan patrones de circulaciérémica ciclonica
(anticiclonica), respectivamente en esta regidtecasiel Panama Bight.

Se confirmd que los eventos La Nifia 1999/2001 y Nifio 2002/03 se
caracterizaron por ocasionar disminuciones (aursg¢rde la temperatura en la region
costera de Tumaco, pero las variaciones interasuesalinidad en la superficie difieren
de las anomalias de la precipitacion debidas ateydfNOS. Los registros histéricos de
precipitacion de Tumaco analizados en este trabajdas descripciones de la
hidroclimatologia del suroccidente colombiano (M@aegre & Pabon, 1992; Cadestaal.,
2002) confirman que los eventos calidos (frios)seauaumentos (disminuciones) de las
precipitaciones en esta regiéon. Sin embargo, der&htNifio 2002/03 se observaron
anomalias positivas de SSM (valores observadowiesta por encima del promedio
climatologico) mientras que durante La Nifia 199026e observaron anomalias negativas
de SSM (salinidades mas bajas que el promedio tidgico).

Esta discrepancia entre la salinidad y las prejphes locales permite considerar
el efecto que tienen las corrientes superficialsralas en la adveccion de sal. Durante la
fase de propagacion de las anomalias célidas aakatas con El Nifio, las ondas Kelvin
ecuatoriales y los intensos flujos zonales supalfis andmalos causan que la SEC se
invierta permitiendo la adveccion de aguas maglasliy salinas del Pacifico central
ecuatorial. Durante La Nifia gt CHOCO se fortalece permitiendo la intensificacitiah
giro anticiclonico en la region, el fortalecimientte la NECC y el aumento de las
precipitaciones en la costa norte de Colombia yPamnama. Las intensas corrientes
superficiales hacia el este y al sureste puedeartsatio responsables de la adveccion de
aguas de muy baja salinidad hacia la bahia de Tancacisando las anomalias negativas
en la SSM.
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En esta parte del estudio se acepta la terceréeBip@ue plantea que los cambios
verticales de la estructura termohalina superiomgros 80 m) en la bahia de Tumaco (2°
N, 78.5°W) son determinados principalmente poritémiica del viento que domina en la
region. Dentro del ciclo anual, el jet de Panamdd@CO) causa la elevacion
(hundimiento) de la termoclina en invierno (veramoyeal. Andlisis espectral (EOF y
ondeletas) confirman que este es el modo fundamdataariabilidad en Tumaco. Sin
embargo, la informacion disponible es muy limitddaafios y medio) por lo que no es
suficiente para estudiar la variabilidad interanual efecto en la temperatura y salinidad

en esta region costera.
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7. CONCLUSIONES

Los principales resultados de este trabajo destigacion son:

* La estructura termohalina tridimensional en la GRa@bia estacionalmente debido
a la influencia dgets de viento superficiales. En invierno el jet de &aé causa un
intenso giro ciclénico de la circulacion, el cual extiende verticalmente unos 140
m. El rotor y bombeo de Ekman positivo, asociadftagico oriental del eje del jet
favorece un domo de la termoclina al este de 811.&%. corrientes superficiales
que conforman este giro ciclénico son intensas(€r@ $'), caracterizandose por
su orientacion meridional. La Corriente Colombiay# de sur a norte a lo largo de
la costa, mientras que la Corriente del Jet derRariluye hacia el ecuador paralela
al eje de viento. Esta dindmica ocasiond gradientesles de TSM y SSM en la
CPC. Durante el resto del afio, el rotor negativariaslo al jet CHOCO introdujo
un cambio en la circulacion, observandose un gitialonico preferencial en la
mayor parte de la cuenca que se caracterizo pourglimiento de la isoterma de
20° C (valle de la termoclina). Las corrientes &stms a este remolino se
extendieron los primeros 140 m de la columna deaagbservandose una
orientacion zonal principal, con un flujo haciaeste (hacia la costa), ubicado
alrededor de 5° N y un flujo de retorno (hacia este) centrado en 2°-3° N. La
Corriente Colombia no se observé en verano confidose el reverso de la
circulacion estacional.

» La profundidad de la termoclina, la TSM y la SSMiganteranualmente debido a
la ocurrencia de eventos ENOS. Sin embargo, lasi@n de los vientos en la CPC
causa un efecto en la evolucion de las anomaliatasaue se propagan desde el
Pacifico central hacia esta region del Pacificerdal. Vientos alisios mas débiles
al este de 90°W trabajan en conjunto con las oritlasin ecuatoriales de
hundimiento, favoreciendo la rapida propagaciénageanomalias, como ocurrié
durante El Nifio 1997/98, lo que ocasiond que Imoetina estuviera 100 m mas

profunda y el WWV y contenido de calor oceanicdrg®icara en la CPC. Por el
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contrario, vientos mas intensos al este de 90° &gionaron el fortalecimiento de la
surgencia y el someramiento anormal de la termadurante la fase inicial de El
Nifio 2002/03, lo que produjo un debilitamiento armptopagacion de las anomalias
calidas subsuperficiales. La CPC respondié acoatservandose cambios no
significativos en 2o, y en las anomalias de TSM y SSM.

La dindmica en la estacion costera Tumaco, ubieada sureste de la CPC mostro
gue el forzamiento de los vientos locales deterniisacambios de la estructura
termohalina superior. Vientos del norte favore@aurgencia y el someramiento de
la termoclina estacional en invierno. Vientos delfavorecen el hundimiento de la
capa de Ekman superficial durante el resto del Bt ciclo es muy intenso y es el
principal modo de variabilidad de la region.

Finalmente, es importante resaltar que los estudeadizados en esta tesis
permitieron responder importantes interrogantesexigtian acerca de los procesos
fisicos que determinan la estructura termohalipeesar del océano y los patrones
atmosféricos asociados y sus principales modos at@bilidad estacional e
interanual. Estos estudios base contribuiran anaeja capacidad de prediccion de
los modelos océano-atmosféricos acoplados regierddealta resolucion, ya que
ahora se cuenta con un entendimiento detallada den&mica océano-atmosférica
de mesoescala predominante en la CPC. Los ressl@otenidos también seran
utiles en el disefio y desarrollo de un sistemamato de observaciones necesarias
para el futuro monitoreo y prediccién de la vatidad climatica en el Pacifico

ecuatorial oriental.
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ANEXO 9.1.- Principios de altimetria satelital
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Principios de altimetria satelital

La altimetria de radar es una técnica utilizada paedir la altura (distancia) de una
superficie basada en las propiedades de la enelgiomagnética radiada. Esta energia
viaja por el aire en forma de ondas a la velocidiada luz (300,000 km s&y Las ondas
electromagnéticas son reflejadas si se encuentramlguna superficie. La sefal del radar
es generada por un transmisor de alta potenciasgfal de retorno (también conocida
como eco adbackscatter es recibida por un receptor de alta sensitividddtiempo que
demora un eco en regresar es usado para calculastdacia, si se conoce la velocidad del
sonido. El altimetro emite una onda de radar yizmalespués la sefial de retorno que
rebota y es reflejada por la superficie de la aidfigura Al). La altura de la superficie
del mar Gea Surface Heigh§SH) es igual a la diferencia entre la distancizlise
superficie Rangg que es deducida del tiempo que tarda la ondar gnvilver, y la
posicidon del satélite respecto a una superficieeterencia arbitrariaA(titud del satélitg
gue puede ser el centro de la Tierra, o una seperggular que se aproxime a su forma
real (elelipsoide de referencja

Para obtener una medida de precision centimétsichré una distancia de varias
centenas de kildbmetros) se necesita una enormesipreen el calculo de la posicién del
satélite dentro de la érbita. Sistemas de locatiracomoDoris permiten reducir a 2 cm
esta incertidumbre. También se ha de tener en @werquier perturbacién que sufra la
onda de radar. El agua, los electrones en la agéma)<#l estado del mar, etc. modifican el
tiempo de su recorrido, provocando un célculo iremo de la distancia. La medida de
estos efectos perturbadores (a través de instrosyamexos o mediante el uso de varias
frecuencias) o su estimacion a partir de los maggdermite corregir la medida altimétrica.
(Cheltonet al, 2001). Este nivel del mar (SSH) integra dos efeptincipales:

* El Geoide (G) que es la forma que tendria la superficie del asamiendo una
ausencia total de perturbaciones tales como vientojentes, mareas, etc. Esta
superficie se determina a partir de las variaciogewitacionales alrededor del
planeta, las cuales se deben a diferencias deddengimasa en el suelo oceanico.
Por ejemplo, una zona de rocas en el suelo maafarda el nivel del mar decenas

a cientos de metros, y seria visible como una eiénan el geoide.
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e La Topografia Dinamica Absoluta (ADTEs la altura de la superficie del mar
debido a la circulacion oceanica. Este nivel del imeluye:

- La Topografia DinAmica Promedio: componente estatcio (mean
dynamic topography, MDT que corresponde a la circulacién
permanente debida a la rotacion de la Tierra, atasepermanentes,
etc. Este produce un efecto del orden de 1 mettasealturas del mar.

- La Anomalia del Nivel del Mar: componente altamevdeiable §ea
level anomaly, SLDAque es debido a vientos, remolinos, variaciones
estacionales, interanuales, etc.

Asi, la topografia dinamica absoluta es igual @pegrafia dinamica promedio

mas las anomalias del nivel del mar; ADT = MDT +AS{SSALTO/DUACS

User Handbook2007).
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Figura Al. Principios de altimetria. El altimetro mide distias. La altura de la superficie
del mar ESH es la diferencia entre la posicion del satélitesa Orbita con respecto al
elipsoide de referenciéb(y la distanciaRR) entre el satélite y la superficie del mar)(
Esta SSH esta formada por un geoi@¢ ¥ una topografia dinamica absolutsD(). La
ADT incluye un componente estacionario (Mean Dymamopography,MDT) y un
componente altamente variable (Sea Level Anon&ily).
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ANEXO 9.2.- Desarrollo de Ecuaciones (Geostrofia)
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Descripcion del método geostréfico para calcular cdentes a partir de datos
hidrograficos (Pond & Pickard, 1983)
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Figura A2. Esquema para el desarrollo del célculo geostrofieste esquema fue
modificado de la figura de Pond & Pickard (1983).

Las ecuaciones de movimiento para flujos no vissgsu:

-_1o__1dp

= 1
P 0X p dx @
fu:—l@:—l% (2)
poy  pdy
10 1d
=-~®_g=-=P_g 3)
p 0z p dz

Donde p = densidadf es el parametro de Coriolig & 2Qser{latitud)),Q = 7292 *10°s™,

g es la aceleracion de gravedads la presiéng—p: gradiente de presion entre un par de
X

perfiles del CTD,J:i es la anomalia del volumen especifices el nivel de referencia
P
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o nivel de no movimiento*, y L es la distancia enéistaciones hidrograficas (perfiles de
CTD ubicados en los puntos Ay B erHigura A2).

Despejando u, de (1), (2):
y=_dp
o dx
—_14dp
o dy

(4)

(5)

de (3) se tiene quedp=-pgdz y reemplazando este en (4) y (5):

dz
= o ©
dz
4=y 0

Desarrollando so6lo la componente meridiongl de laFigura A2 se tiene que:

(8)

(9)

El lado derecho de (8) y (9) se puede representaoc

3

g(23 _Zl):J.gdZ (10)

4

9(z,-2,)= j gdz (11)

Z

de (3) se tiene que—:%dp: —adp = gdz, reemplazando en (10) y (11)
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g(23 _Zl): TO’BdZ (12)
Py

P2
9(24 - Zz) = _[aAdZ (13)
P
Reemplazando (12) y (13) en (8) y (9)
1 P2
V,=— J'ade (14)
fL
P
1 P2
Vv, =E£aAdz (15)

0, Y agson las volumenes especificos en el punto A y BosEgolimenes estan dados

por:
Op=0g0, T Oa (16)
Og =050, t Og (17)

donded,y J; son las anomalias del volumen especifico. Reempdar (16) y (17) y en

(15) y (14) y luego haciendo la diferencia:

P2 P2
V, -V, :%{ [agdz- | aAdz} (18)
P Py

1
V, -V, :E[ACDB -0, ] (19)

Donde A® es la anomalia geopotencial.

*Para conocer el nivel de referencia 0 de no mouMto es necesario contar con
medicionesin situ de corrientescon las cuales se calculan velocidades absol@dsa d
corriente. Ya que en el presente estudio no sedageso a datos de corrientes, el nivel de
referencia utilizado fue de 500 m siendo ésta ¢tdupididad méaxima comun en todos los
cruceros oceanogréficos. Este nivel ha sido utibizaominmente utilizado en calculos

geostroficos en el Pacifico ecuatorial (Hageal, 1983).
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ANEXO 9.3.- Glosario de términos y acronimos uétins
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ADCP
ADT

Altimetro

Altura dinamica

AMI
ATSM
AVISO

AVHRR

CD
CLS

CERSAT
Circulacion geostrofica

CNES
CLIVAR
COADS
CCccCP

CPC
CTD

DIMAR

GLOSARIO

Acoustic Doppler Current Profiler.

Absolute Dynamic Topography. Topografia dinamic
absoluta. Altura de la superficie del mar con regpel
geoide. Es la duma de la topografia dinamica praomgdas
anomalias del nivel del mar (ADT=MDT+SLA SSH-
geoide).

Instrumento que instalado en satélitedami elevaciones
como la superficie del mar, relativo a un geoideaderencia.

Se refiere a la presion asociadawt columna de agua. Las
variaciones horizontales de ésta (debidas a lasciames
horizontales de temperatura y salinidad) son gadéis para
determinar la topografia dinamica y sus corrientes
geostroficas correspondientes.

Active Microwave Instrumentation.

Anomalias de la Temperatura Superficialldal.

Archivo, Validacion e Interpretacion de datdseanograficos
Satelitales.

Advanced Very High Resolution Radiometer
temperatura superficial del mar.

Plano beta. La derivada del parametro de Coriobs

respecto a la latitud. La aproximacion en el plbata es util
en el estudio de flujos ecuatoriales y de latitutieslias, que
asume que el parametro de Coriolis varia linealenenh la
latitud.

Coeficiente de Arrastre.

Collecte Localisation Satellites. Division decganografia
Espacial de AVISO.

Centre ERS d'Archivage et de Traitement.

Circulacion oceanica gedarpor el balance entre la fuerza
de gradiente de presion horizontal ejercidas ppmiasas de
agua y el efecto de la aceleracion debida a lxidstade La
Tierra.

Centre National d'Etudes Spatiales.

Climate Variability and Predictability.

Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set.

Centro Control Contaminacion del Pacifico.titn® de
investigacion oceanografica de la Armada Nacional d
Colombia en el Pacifico.

Cuenca Pacifica Colombiana.
Conductivity-Temperature-Depth. Perfilador queide la
temperatura y salinidad del agua.

Direccion General Maritima. Armada Nacion& @olombia

quéae la
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EOF

Entrainment
ENOS

ENSO
El Nifio
EPIC
EPOCS
ERS

f

Geostrofia

GOES
Hundimientos

IFREMER
IRD
Isohalinas
Isotermas
Isopichas
ITCZ

Jet de viento

Jet de Panama

Jet CHOCO

Lengua Fria Ecuatorial
La Nifia

Mesoescala

MDT

MDT-Rio
NECC

NOAA
NCEP/NCAR

Empirical Orthogonal Function. Método de fumes
ortogonales empiricas.

Flujo vertical de masa que cruza sugpesfisopicnales.

El Nifio Oscilacién Sur. Fendmeno climatico gaarren en
la region tropical e involucra el transporte de asade aguas
calidas (El Nifio) o frias (La Nifia) desde el oeslteeste a
través del Pacifico.

El Niflo-Southern Oscillation.

Anomalia calida del Pacifico tropicalscala interanual.
Eastern Pacific Investigation of Climated&sses.
Equatorial Pacific Ocean Climate System.

European Remote Sensing Satellite.

Parametro de Coriolis. Aceleracion que sufre umi@egla de

fluido en movimiento en un sistema de coordenaglasivo.

Balance entre la fuerza de presion biotd y la aceleracion
de Coriolis. Este balance es el que domina lo®dlg gran
escala en el océano y la atmosfera.

Geosynchronous Operational Environmental I§atel

Downwelling. Bombeo de Ekman (velodidavertical
negativa). Descenso de capa de mezcla superfimalupto
de la convergencia en el transporte de Ekman.

Institut francais de recherche pour lleitption de la mer.
Institut de Reserche pour le Développement.

Contornos de salinidad constante.

Contornos (o superficies) de tempeaatomnstante.

Contornos (superficie) de densidadtaotss.

Intertropical Convergence Zone.

Chorro de viento. Flujos de vientatreamente intensos que
se concentran y fluyen a través de pasos muy besemn la
atmosfera.

Chorro de viento superficialezque el istmo de Panama.

Chorro del Occidente Colombiano.

Ecuatorial Cold Tongue. Begidonde se conecta la
surgencia ecuatorial con la surgencia costera de-€bru.
Anomalia fria del Pacifico tropical a@sdanteranual.

Escala sindptica en el orden de senmmasses y desde
decenas de kildmetros a cientos de km.

Mean Dynamic Topography. Topografia dindmicarpedio
del océano debida a los principales sistemas deotes.
Topografia promedio calculada por Rio & Héndez (2004).
North Ecuatorial Countercurrent. Contracomgen
Norecuatorial.

National Oceanic and Atmospheric Adminisitva.

National Center for Enviromental Predint/National Center
for Atmospheric Research. Proyecto de reandlisisatico.
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OHC
OSCAR
ONI
PACS
PCA

PCs
Panama Bight

QUuIkSCAT
SCAT

SEC
SLA
SSALTO/DUACS

SSH

SSM

SSM/I
Surgencias

Surgencia costera
Surgencia ecuatorial

TAO
Termoclina

T™MI

TOGA

TOPEX
TOPEX/POSEIDON

TRITON
TRMM
TSM
TSM-RS
WOAOQ5
WWV

Ocean Heat Content. Contenido de calor oceénico
Ocean Surface Current Analysis.

Oceanic Niflo Index.

Pan American Climate Studies.

Principal Component Andlisis. Analisis de comgates
principales.

Componentes Principales.

Region oceanica que comprende lassaguaitimas de

Ecuador, Colombia y Panama.

NASA Quick Scatterometer.

Scatterometer. Dispersémetro. Radar de micia®n
especializado disefiado para medir los vientos Sojées
sobre los océanos desde un satélite con orbita pola

South Equatorial Current. Corriente Surexuedt

Sea Level Anomalies. Anomalias de la superiilel mar.
Segment Sol multimissions d'ALTimétraOrbitographie et
de localisation precise/Data Unification and Altiere
Combination System. Este sistema procesa toda la
informacion de las misiones altimétricas.

Sea surface height. Altura de la superdielemar.

Salinidad Superficial del Mar.

Special Sensor Microwave/Imager.

Upwelling. Succién de Ekman (velocidedical positiva).
Ascenso de aguas de la termoclina producto devi&agkncia
en el transporte de Ekman.

Usualmente inducida por trarsgetEkman hacia fuera de
la costa.

Debida a la divergencia dehsporte de Ekman en el
ecuador.
Tropical Atmosphere Ocean.

Zona que separa las aguas oceanicagnpiax frias de las

aguas calidas de la superficie.

TRMM Microwave Imager.

Tropical Ocean Global Atmosphere.
TOPography EXperiment for Ocean Circulation

Satélite altimétrico. Proyecto depmracion entre Estados
Unidos (NASA) y Francia (CNES), que fue la primarsion
disefiada y conducida para el estudio de la cirsragde los
océanos del mundo.

Triangle Trans Ocean Buoy Network.

Tropical Rainfall Measuring Mision.

Temperatura Superficial del Mar.

TSM de la NOAA calculada por Reynoldslgt(@2002).
World Ocean Atlas 2005. Climatologia.

Warm Water Volume. Volumen de agua célida pwima de
la termoclina.
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WEKMAN Velocidad vertical de Ekman.

Westerlies Flujos de viento del oeste tipicos @elfito ecuatorial oeste.
XBT eXpendable BathyThermograph.

Zyo Profundidad de la Isoterma de 20°C.

ZCIT Zona de Convergencia Intertropical.
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