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INTRODUCCIÓN
En el sistema de afloramiento costero del Perú, así como 
en otros sistemas de bordes orientales, el viento costero, 
que fluye hacia el ecuador sobre la superficie del mar, es 
el principal responsable del ascenso de aguas frías y ricas 
en nutrientes desde las profundidades del mar hacia 
la superficie, dando soporte a uno de los ecosistemas 
marinos más productivos del mundo (Chavez et al., 2008).

Durante los eventos denominados El Niño canónico 
o el Niño típico, ocurre un incremento anómalo de 
la temperatura superficial del mar (TSM) frente a las 
costas de Ecuador y Perú, y el afloramiento de las 
aguas frías disminuye (p.ej. Colas et al., 2008; Espinoza-
Morriberón et al., 2017) a pesar de que se observa 
una intensificación del viento frente a la costa peruana 
(Enfield, 1981; Kessler, 2006). Este incremento local del 
viento parece paradójico, puesto que a gran escala 

los vientos alisios se debilitan en la región ecuatorial y 
subtropical (Bjerknes, 1996; Rahn et al., 2012). La Figura 
1a muestra la distribución espacial de las anomalías del 
viento frente a la costa peruana, promediados entre 
noviembre de 1997 y febrero de 1998, durante uno de los 
eventos El Niño más fuertes observados hasta la fecha. 
Las anomalías positivas fueron máximas cerca de la costa 
y disminuyeron mar adentro, alcanzando ~1.5 m s-1 que 
representa un incremento de ~40% con respecto a las 
condiciones climatológicas (Figura 1b). 

En este artículo se presentan las hipótesis planteadas 
sobre los posibles mecanismos que estarían provocando 
la intensificación del viento, y también se hace un 
resumen de los resultados de las investigaciones más 
recientes respecto a este tema, que permiten develar 
este contra-intuitivo comportamiento del viento, frente a 
la costa peruana durante los eventos El Niño. 

Figura 1. Anomalía del viento (en m.s-1): a) frente a la costa sudamericana durante condiciones El Niño (promedio entre noviembre de 1997 y 
febrero de 1998) y b) frente a la costa peruana en el periodo 1994-2000. Valores positivos indican anomalías del viento hacia el ecuador (Chamorro 
et al., 2018). 
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RESULTADOS DE INVESTIGACIONES 
RECIENTES

Belmadani et al. (2014), usando un conjunto de 
simulaciones con un modelo global de relativa alta 
resolución (~50 km) en la región Perú-Chile, encontraron 
que el contraste térmico tierra-mar (dT/dx) se incrementa 
en la costa peruana en escenarios de cambio climático: a 
8°S, dT/dx fue ~4.5x10-2 K km-1 en condiciones del clima 
de la época preindustrial (PI), y alcanza ~6.5x10-2 K km-1 
en condiciones de un clima cálido (cuadruplicación de 
la concentración de CO2: 4xCO2), incrementándose 
en ~40% (ver Fig. 8c en Belmadani et al., 2014). No 
obstante de este fuerte incremento, el viento a lo largo 
de la costa se debilitó moderadamente (~10%) en Perú. 
Esta reducción fue conducida por el debilitamiento del 
gradiente de presión a lo largo de la costa asociado con 
el desplazamiento del APS hacia el polo. Este resultado 
sugiere que el contraste térmico tierra-mar podría tener 
un papel secundario en la dinámica del viento costero. 

Por otro lado, Oerder et al. (2016), usando datos 
satelitales y un modelo regional acoplado océano-
atmósfera de alta resolución (~9 km), encontraron que 
las anomalías positivas del viento en superficie, las 
cuales están asociadas a la presencia de anomalías de 
mesoescala de la TSM frente a la costa peruana, son 
principalmente causadas por la mezcla turbulenta de 
momentum, y que las anomalías del gradiente de presión 
son despreciables debido al efecto de contrapresión 
que frena los movimientos ascendentes, que son fuertes 
en el caso de una inversión de temperatura sobre la 
Capa Límite Planetaria (CLP;  Hashizume et al., 2002). 
Este resultado indica que la mezcla vertical turbulenta 
también podría explicar las anomalías positivas del 
viento durante El Niño, mientras que el gradiente de 
presión tendría un rol menor.

En un trabajo más reciente, Chamorro et al. (2018) 
usaron un modelo atmosférico regional (WRF;  
Skamarock & Klemp, 2008) para estudiar los procesos 
físicos que provocaron la intensificación del viento 
sobre el mar peruano durante El Niño 1997-1998. 
Una simulación realizada para el periodo 1994-2000 

HIPÓTESIS SOBRE LOS MECANISMOS 
DE INTENSIFICACIÓN DEL VIENTO

Estudios previos sugieren que la intensificación del viento 
podría deberse a los siguientes mecanismos locales:

1. Contraste térmico tierra-mar (Figura 2a): el 
fortalecimiento de la diferencia de presión atmosférica 
tierra-mar en la costa, manteniendo un viento 
geostrófico, a causa de que la superficie de la tierra 
tendería a calentarse más que la del mar durante El Niño; 
esto debido al incremento local del efecto invernadero 
inducido por el incremento de la humedad (Bakun et 
al., 2010) y/o  por la intensa radiación solar asociada a la 
reducción de la nubosidad en la costa durante El Niño 
(Enfield, 1981).

2. Gradiente Norte-Sur de la TSM (Figura 2b): el 
reforzamiento del gradiente de presión atmosférica 
Norte-Sur sobre la superficie del mar, el cual es originado 
por el mayor incremento de la temperatura en la costa 
Norte, que en el Sur durante un evento El Niño (Kessler, 
2006). Lindzen & Nigan (1987) mostraron que los vientos 
en superficie sobre el Pacífico tropical pueden ser forzados 
por gradientes de la TSM a una relativa gran escala.

3. Mezcla vertical turbulenta (Figura 2c): el aumento 
de la turbulencia atmosférica, a consecuencia del 
calentamiento de la superficie del océano durante El Niño, 
podría fortalecer la mezcla vertical del momentum de las 
capas altas de la atmósfera con las capas bajas sobre la 
superficie del océano, fomentando así la intensificación 
del viento en superficie (p.ej. Wallace et al., 1989).

Además de los mecanismos locales, los cambios en la 
circulación atmosférica de gran escala, impactada por 
El Niño, también pueden tener un efecto importante 
sobre los vientos costeros. Por ejemplo, Dewitte et al. 
(2011) mostró que la variabilidad intraestacional (es decir, 
periodos que van de 10 a 60 días) del viento en la costa 
central (~15°S) fue forzada por disturbios migratorios a 
través del Anticiclón del Pacífico Sur (APS). Rahn et al. 
(2012) mostró que el APS estuvo débil durante El Niño, 
produciendo el debilitamiento del viento en la costa 
central de Chile.

Figura 2. Diagramas de los posibles 
mecanismos de intensificación del 
viento costero durante El Niño: a) 
Contraste térmico tierra-mar, b) 
Gradiente norte-sur de la TSM, y c) 
Mezcla vertical turbulenta (Adaptación 
de Colas et al., 2008b).
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reprodujo la respuesta del viento costero al forzante 
local de la TSM y a las condiciones atmosféricas de gran 
escala. Un balance de momentum a lo largo de la costa 
mostró que el gradiente de presión paralelo a la costa 
fue la fuerza dominante que condujo la aceleración 
del viento en superficie. Las anomalías del gradiente 
de presión paralelo a la costa fueron causadas por el 
mayor incremento de la temperatura del aire en la costa 
norte que en la costa sur, asociado con el calentamiento 
no homogéneo de la TSM (Figura 3).  El gradiente de 
presión accionado termalmente fue confirmado por la 
alta correlación (r=0.84, p<0.01) entre la anomalía del 
viento costero y el gradiente norte-sur de la TSM. Los 
perfiles verticales del viento, el coeficiente de mezcla, 
y las tendencias del momentum, mostraron que la 
intensificación del viento superficial no fue causado 
por el incremento de la turbulencia en la CLP, distinto 
al caso de las anomalías de mesoescala (Oerder et 
al., 2016). Además, se observó que la inversión de 
temperatura en la vertical mitigó el desarrollo del 
gradiente de presión por convección del aire durante 
parte del evento (ver Fig. 12 en Chamorro et al., 2018). 
Experimentos de sensibilidad permitieron separar los 
impactos respectivos del forzante local de la TSM y la 
condición de gran escala sobre la intensificación del 
viento costero. Este fue principalmente conducido por 
el forzante local de la TSM mientras que la variabilidad 
de gran escala, asociada con el APS, moduló sus efectos 
(Figura 4). Análisis de otros eventos El Niño, usando 
datos de un reanalysis atmosférico (ERA-Interim) en el 
periodo 1979-2016, confirmó que la intensificación del 
viento costero en Perú fue asociada con las anomalías 
del gradiente norte-sur de la TSM, como durante el 
evento de 1997-1998 (Figura 5).

CONCLUSIONES
La intensificación del viento frente a la costa peruana 
durante un evento El Niño canónico o típico se origina 
por el reforzamiento del gradiente de presión a lo 
largo de la costa, que es causado por el incremento 
mayor de la temperatura del aire sobre la superficie del 
mar en la costa norte que en la costa sur, asociado al 
calentamiento no homogéneo de la TSM. Es probable 
que dos condiciones deban ser necesarias para producir 
una fuerte intensificación del viento en la región costera 
durante un evento El Niño: una anomalía del gradiente 
norte-sur de la TSM y una débil (o ausente) inversión 
térmica en la atmósfera, lo que permite el desarrollo de 
la convección superficial y el ascenso de aire cálido que 
conduce el reforzamiento del gradiente de presión.

Este mecanismo de intensificación del viento podría 
también estar activo durante otras condiciones de 
calentamiento regional. Por ejemplo, durante el evento 
El Niño costero 2017, el calentamiento inicial que se 
dio en enero estuvo asociado con un debilitamiento del 
viento, pero en los meses posteriores el viento costero se 
intensificó. Echevin et al. (2018) sugieren que la respuesta 
atmosférica en febrero y marzo se originó debido al 
gradiente norte-sur de la TSM, similar al proceso del evento 
El Niño 1997-1998 descrito por Chamorro et al. (2018). 
Asimismo, este mecanismo podría tener un rol importante 
en la respuesta del viento costero al cambio climático, 
compensando el efecto de un eventual desplazamiento 
del APS hacia el polo. Actualmente se vienen realizando 
trabajos de investigación que permitirán evaluar el papel 
del mencionado mecanismo en cada caso.

Figura 3. Anomalías promedio de: a) Temperatura 
Superficial del Mar (TSM; en °C) y b) Temperatura 
del Aire (TA; en °C), en el periodo noviembre 
1997-febrero 1998. Datos de la simulación WRF. 
Adaptado de Chamorro et al., (2018).

Figura 4. Anomalías del viento costero (en m.s-1) de 3 experimentos con el modelo atmosférico regional WRF (Chamorro et al. 2018):  simulación 
de control (CRTL) usando condiciones de frontera y forzantes de El Niño 97/98 (línea negra), simulación SST-EN usando TSM de El Niño 97/98 y 
condiciones de frontera de un año normal (línea roja), y simulación BRY-EN usando condiciones de frontera de El Niño 97/98 y TSM de un periodo 
normal (línea azul).     
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Figura 5. Anomalías del gradiente norte-sur de la TSM (en °C.km-1; línea roja) y del viento costero (en m.s-1; línea negra) obtenidos con datos del 
reanalysis ERA-Interim sobre el periodo 1979-2016. Las áreas sombreadas indican periodos de eventos El Niño (Chamorro et al., 2018).
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