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Introducción

El patrón observado de las anomalías de lluvias del Perú 
durante el verano 2017, según los datos de SENAMHI 
(Figura 1a), se caracterizó por fuertes condiciones 
húmedas en la costa norte peruana. Tales condiciones 
húmedas trajeron impactos negativos en la infraestructura 
local, principalmente en la región Piura (ej. Martínez 
and Morón, 2017). La Figura 1 muestra que también los 
Andes orientales y el noroeste de la Amazonía peruana 
registraron mayores precipitaciones, mientras que lo 
opuesto prevaleció en los Andes orientales del sur y el 
Altiplano. Según estos datos las condiciones secas fueron 
más severas en la región de Madre de Dios y Ucayali. 
Climatológicamente, este verano 2017 se caracterizó por 
un evento de El Niño Costero moderado frente a la costa 
norte del Perú y condiciones neutrales, aunque ligeramente 
frías en el Pacífico central tras salir de condiciones La 
Niña en esta región (ENFEN, 2017). Ambas condiciones 
aparentemente influenciaron sobre las lluvias de este 
verano en el Perú.  

La predicción estacional de la lluvia en el Perú se dificulta 
por la gran incertidumbre en los modelos de pronóstico 
asociada a sus errores sistemáticos (ej. Takahashi 
2015), a su pobre resolución espacial y al corto registro 
observacional. Otra razón es que las lluvias de verano del 
Perú son influenciadas por diferentes procesos físicos de 
gran escala tales como El Niño-Oscilación Sur (ENOS), 
el cual afecta a la circulación atmosférica a través de 
sus efectos en los sistemas de convección en el Pacífico 
tropical como la Zona de Convergencia del Pacífico Sur 
(SPCZ) y la Zona de Convergencia Intertropical (ITCZ) 
(Sulca et al., 2017). Una forma de superar el problema de 
la baja resolución y los errores de simulación en nuestro 
territorio es a través de técnicas de “regionalización” o 
“downscaling” (en inglés). 

El Downscaling es un método que deriva local y regional 
información de los modelos de gran escala (Benestad et 
al., 2008). Este método se divide en dos grandes grupos: 
Downscaling Dinámico y Downscaling Estadístico. 
Los modelos de Downscaling Dinámico (DD) obtienen 
información climática local de los modelos climáticos 
regionales (RCMs, siglas en inglés) (en el orden de 
decenas de kilómetros) sobre áreas limitadas o modelos 
climáticos globales con resolución variables. Los modelos 
de Downscaling Estadístico (SD) usan relaciones 
empíricas entre variables de gran escala (predictores) y las 
variables locales en la superficie (predictandos), las cuales 
han sido derivados usando registros de datos observados 
de condiciones pasadas. La gran ventaja de los modelos 
SD sobre los modelos DD es su eficiencia computacional 
ya que requieren poco costo, pero requieren registros 

Datos y Metodología

El presente estudio evalúa el modelo simple de DS 
de Sulca et al. (2017) para estimar el patrón espacial 
de las lluvias de verano del Perú del 2017 mediante 
dos modelos de regresión lineal múltiple: uno usando 
los índices de temperatura superficial del mar E y C 
(Takahashi et al., 2011; http://www.met.igp.gob.pe/datos/
EC.txt) como predictores, los cuales permiten caracterizar 
diferentes tipos de eventos El Niño/La Niña, y otro modelo 
usando cuatro índices correspondientes a los sistemas 
convectivos SPCZ (indices latW y latE) y ITCZ (indices 
ITCZC y ITCZE) en el Pacífico tropical. 

Para caracterizar el patrón espacial de las lluvias del 
Perú, usamos datos grillados de precipitación mensual del 
producto PISCO (Lavado-Casimiro et al., 2016) generados 

suficientemente largos (varias décadas) y se debe tener 
un entendimiento de los mecanismos físicos para una 
correcta selección de los predictores. Tener buenos 
modelos de Downscaling es importante para aportar 
información confiable que sirva de base para la toma de 
decisiones a nivel local y regional.
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Figura 1. a) Patrón de 
anomalías observadas 
de precipitación en 
diciembre 2016-febrero 
2017 (datos: PISCO) y 
los estimados mediante 
modelos de regresión 
múltiple usando b) 
los índices ENOS (E 
y C) y c) los índices 
convectivos (latE, latW, 
ITCZC y ITCZE) según 
Sulca et al. (2017).
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Resultados preliminares

Los patrones estimados de lluvias de verano 2017 a través 
de la combinación lineal de los índices ENSO (Fig. 1b) y los 
índices convectivos (Fig. 1c) reproducen adecuadamente 
el patrón espacial observado (Fig. 1a), pero ambos 
modelos subestimaron la intensidad observada, tanto 
de las condiciones húmedas a lo largo de la costa norte 
peruana, los Andes peruanos y la Amazonía peruana, 
como de las condiciones secas sobre Ucayali y Madre de 
Dios. 

La subestimación en la costa norte podría deberse a la 
relación no-lineal entre las precipitaciones en esta región 
y las temperaturas del mar en la costa de Perú, donde las 
lluvias intensas ocurren cuando se supera el umbral 26°C 
en la temperatura absoluta (Woodman y Takahashi, 2014; 
Ramos 2015).  Más aún, la influencia del Pacífico central 
es importante ya que el caudal del río Piura, por ejemplo, 
presenta una relación aproximadamente exponencial con 
la diferencia entre las temperaturas de la región Niño 1+2 
y en el Pacífico central-occidental (Takahashi y Martínez 
2017), la cual se verificó en el 2017 (Fig. 2). Por otro 
lado, si bien el índice E representa el calentamiento en el 
Pacífico oriental, el patrón asociado tiene mayor extensión 
hacia el oeste que el observado en el 2017, por lo que 
este índice ha subestimado el calentamiento relevante 
para las lluvias. En cuanto a la región andina y amazónica, 
los errores se deben en parte a que ambos modelos no 
consideran la influencia del océano Atlántico, el  cual 
también es importante para ambas regiones (Espinoza 
2014).

Estos resultados son una evaluación objetiva 
independiente de la metodología de Sulca et al. (2017), ya 
que dicho estudio fue concluido antes de que se observen 
las condiciones del presente año y, por lo tanto, estas no 
fueron incorporadas al estudio.
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  1.14

Tabla 1. Valores de los índices ENOS (E y C) y regiones convectivas (SPCZ 
y ITCZ) para el verano 2017

Figura 2. Caudal anual del río Piura como función de la diferencia de 
temperatura superficial del mar de febrero-marzo entre la región Niño 
1+2 en el Pacífico oriental (90°-80°W, 10°S-0°) y la región Tw en el 
Pacífico central-occidental (155°E–175°W, 5°S–5°N). La curva roja es 
referencial. Adaptado de Takahashi y Martínez (2017).

The very strong coastal El Niño in 1925 11

Fig. 11 a) Linear correlation between the annual discharge averaged for the Piura river with the February-March SST from
HadISST 1.1 (1925-2016). Scatter plots between the same discharge and the SST averaged over b) the Niño 1+2 region, c) the
Tw region (155◦E-175◦W, 5◦S-5◦N), as well as with d) the difference between the two (Niño 1+2 minus Tw).

4 Discussion

The ENSO paradigm is based on the interaction be-

tween equatorial ocean dynamics and zonal winds through

SST. Historically, however, the association of northerly

winds in the FEP with EN had been noted by Eguig-

uren (1894) and Murphy (1925), while Schott (1931)
went further to propose that these winds were the forc-

ing of the coastal EN. This hypothesis subsequently was

countered by the finding that the coastal winds tend

to strengthen during EN (Wyrtki 1975; Enfield 1981;
Rasmusson and Carpenter 1982) and Wooster (1980)

argued that Schott failed by “underestimating the mag-

nitude of the time and space scales involved”. But none

of this later studies explicitly analyzed the 1925 and

their failure was in implicitly assuming that the same
mechanisms act in the same way in every event, despite

Wyrtki’s (1975) conclusion that “El Niño certainly does

not have only a single cause”.

Nevertheless, the RC82 and the Harrison and Larkin

(1998) EN composites do show northerly wind anoma-
lies during the coastal warming phase, but weak com-

pared to 1925. The seasonality of these anomalies ap-

pears to be critical for the strong feedback between

SST, the ITCZ and the northerly wind, as the SST and
the ITCZ off Peru peak climatologically around March

(Takahashi, 2005; Huaman and Takahashi, 2016). We

argue that this feedback was made more effective in

1925 by the dominant cold conditions in the rest of the

equatorial Pacific, which promoted convection in the

FEP by the destabilition of the troposphere and with

moist easterly advection from the Amazon. However,
strong northerly anomalies were also observed in early

1926, around the peak of the warm ENSO phase (Fig

12a). This suggests that perhaps longer-term changes,

like a lower convective threshold for convection (John-
son and Xie, 2010), could have made this mechanism

more effective in the past. In fact, the latitude of the

trade-wind confluence in these two years has been the

lowest in the 1920-2012 period, including the extreme

1982-83 and 1997-98 events and there is a slight (but
not significant) northward trend in this latitude, per-

haps a response to the stabilization associated with the

long-term tropical tropospheric warming (Johnson and

Xie, 2010; Jáuregui and Takahashi, 2016). Consistent
with this, the low tropospheric stability estimated as

the difference between the 700 hPa potential temper-

ature from the 20CRv2 and SST in the Niño 1+2 re-

gion (not shown) also has a small albeit not significant

positive trend. On the other hand, the SST difference
between the Niño 1+2 and the Tw region, a stability

proxy for the FEP (see section 3.4) does not show a

clear trend (Fig 12b), although uncertainty in SST re-

constructions is an issue for trends in the zonal SST
gradient in the tropical Pacific (Deser et al, 2010). On

the other hand, many climate future climate change
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por SENAMHI. Asímismo, PISCO tiene una resolución 
horizontal de 0.05°x0.05° y su periodo va de 1982 al 
presente (ftp://ftp.senamhi.gob.pe/PISCO_PREC). 

Nosotros usamos los índices ENOS y regiones 
convectivas del Pacífico (SPCZ y ITCZ); los cuales fueron 
documentados en Takahashi et al. (2011) y Sulca et al. 
(2017), respectivamente. Usamos datos mensuales 
grillados de precipitación de CMAP (Xie and Arkin, 1997) 
para estimar los indices convectivos (latW, latE, ITCZC 
e ITCZE). El CMAP tiene una resolución horizontal de 
2.5°x2.5° y su registro va desde 1979 al presente. La 
estimación de los indices convectivos se da a través de 
anomalías calculadas con respecto al periodo base 1982-
2011. Los valores de todos los indices para el verano 2017 
son mostrados en la Tabla 1. 

Esta evaluación con datos nuevos es importante puesto 
que nos permite identificar limitaciones que podrían haber 
sido ignoradas durante la investigación. De esta manera 
ayudará a mejorar estos modelos empíricos, que se 
espera serán más confiables en el futuro.
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