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Resumen
Se investigó la interacción océano-atmósfera de mesoescala entre la temperatura de la super�cie del
mar (TSM) y el estrés del viento utilizando 14 años (2008-2021) de observaciones satelitales ASCAT y
OSTIA. El área de estudio estuvo delimitada entre la línea de costa y las 200 millas náuticas y entre las
latitudes 3◦S y 18◦S. Para cuanti�car la variabilidad espacial y temporal en la fuerza de la interacción
se construyeron diagramas de dispersión agrupados y se calcularon los coe�cientes de acoplamiento
entre los gradientes de TSM perpendiculares al viento y el rotacional del estrés de viento y entre los
gradientes de TSM en dirección del viento y la divergencia del estrés de viento. El análisis revela una
fuerte variabilidad estacional en la fuerza del acoplamiento (77% de la varianza total), que alcanza su
punto máximo durante el verano y otoño. La variabilidad interanual es comparativamente menor (6.6%
de la varianza total). Finalmente se aplica el método de descomposición de valores singulares de campos
acoplados y se extraen los patrones espaciales y temporales de variabilidad estacional e interanual. El
espectro de potencia del patrón interanual presentó dos picos de acoplamiento de 3.5 y 7 años.

Palabras clave: TSM, Estrés de viento, Divergencia, Rotacional.

Covariability between sea surface temperature and wind stress on seasonal and interannual
timescales using satellite observations o� Peru

Abstract
Mesoscale ocean-atmosphere interaction between sea surface temperature (SST) and wind stress was
investigated using 14 years (2008-2021) of ASCAT and OSTIA satellite observations. The study area
was de�ned between the coastline and 200 nautical miles o�shore, and between latitudes 3◦S and 18◦S.
To quantify spatial and temporal variability in the strength of the interaction, binned scatterplots were
constructed, and coupling coe�cients were calculated between crosswind SST gradients and wind stress
curl and between downwind SST gradients and wind stress divergence. The analysis reveals a strong
seasonal variability in the strength of the coupling (77% of the total variance), peaking during the
summer and fall. Interannual variability is comparatively lower (6.6% of the total variance). Finally,
the method of Singular Value Decomposition (SVD) of coupled �elds was applied, extracting spatial
and temporal patterns of seasonal and interannual variability. The power spectrum of the interannual
pattern exhibited two coupling peaks at 3.5 and 7 years.
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1. Introducción

Oceanógrafos y meteorólogos siempre han estado in-
teresados en comprender los mecanismos físicos que rigen
la circulación atmosférica y oceánica; para ello el estudio
de la interacción Océano-Atmósfera tiene una importan-
cia crítica. Los parámetros que son claves en esta com-
prensión son los campos de viento, el estrés del viento
y la temperatura super�cial del mar. El primero es el
principal forzante responsable de la dinámica super�cial
oceánica, el segundo constituye la mayor fuente de mo-
mento lineal sobre la super�cie del océano y el tercero es
considerado el elemento termorregulador que tiene una
marcada in�uencia en los climas del planeta. Considerar
que la dinámica oceánica está determinada únicamente
por las condiciones atmosféricas, ignorando la in�uencia
de la respuesta del océano sobre la atmósfera, es una
simpli�cación que no toma en cuenta la complejidad de
los intercambios que ocurren en la interfaz aire/mar. El
océano y la atmósfera forman dos componentes estrecha-
mente vinculadas del sistema climático (es decir estan
acopladas). El estudio de sus interacciones (es decir, com-
prender sus mecanismos, cuanti�carlos con precisión y se-
guir su evolución) representa una rama importante de la
investigación sobre el clima. Actualmente, la comunidad
cientí�ca se interesa especialmente en los intercambios
entre el océano y la atmósfera que ocurren a diferentes
escalas. En los últimos veinte años, las observaciones sa-
telitales han mostrado que las variaciones de la tempera-
tura de la super�cie del mar asociadas con estructuras de
mesoescala (de 10 km a 100 km) inducen modi�caciones
en la intensidad del viento ( [1], [2], [3], [4]).

Como lo resumen Chelton et al. (2010) [5], el viento
en la super�cie aumenta sobre aguas cálidas en asociación
con una menor estabilidad a través de una mayor mezcla
vertical que profundiza la capa límite atmosférica y atrae
impulso desde la capa límite superior hacia la super�cie
del mar. Por el contrario, sobre aguas frías, el viento en
la super�cie disminuye en asociación con una mayor es-
tabilidad que desacopla los vientos en la super�cie de los
vientos más fuertes en altura. Cuando los vientos soplan
a lo largo de un frente de TSM, los vientos más fuertes
sobre el lado cálido del frente y los vientos más débiles
sobre el lado frío del frente generan un rotacional del es-
trés de viento ∇ × τ . Si los vientos soplan a través de
un frente (transversal al frente) de TSM, se genera una
divergencia del estrés de viento ∇ · τ .

Las anomalías de mesoescala de la ∇·τ y ∇×τ varían
linealmente con los componentes del gradiente de TSM
transversales al viento (crosswind) y en dirección del
viento (downwind), respectivamente [2]. Ambas compo-
nentes estarán representadas de aquí en adelante por
∇T cross y ∇T down. Este acoplamiento entre la TSM y
los vientos se ha observado ampliamente, tanto en mar
abierto ( [6], [7], [3]) como en regiones costeras ( [1], [8]).

Dado que las anomalías del rotacional del estrés de vien-
to impulsan el bombeo de Ekman [9], pueden asociarse
con importantes eventos de a�oramiento (upwelling) o
hundimiento (downwelling), con importantes implicacio-
nes para el ecosistema marino. También pueden conducir
a modi�caciones en la propia distribución de la TSM [2].
La in�uencia de la TSM sobre el estrés de viento es más
clara en regiones con intensos gradientes de TSM [10]. La
interacción entre la TSM y estrés del viento a menudo se
cuanti�ca mediante coe�cientes de acoplamiento, de�ni-
dos como la pendiente del ajuste lineal entre ∇T cross y
∇× τ y entre ∇T down y ∇ · τ [11].

1.1. Antecedentes

Para investigar la in�uencia de la TSM en los vien-
tos super�ciales, hipotetizada a partir de un análisis de
observaciones históricas de barcos en el Pací�co tropical
oriental por Wallace et al. (1989) [12] y de observaciones
de boyas en la misma región por Hayes et al. (1989) [13],
se llevó a cabo el primer estudio basado en satélites sobre
el acoplamiento entre la TSM y los vientos super�ciales
utilizando observaciones de viento super�cial proveniente
de un dispersómetro [14]. En estos estudios se demostró
que las anomalías de divergencia del viento super�cial en
el Pací�co tropical oriental se propagan hacia el oeste a la
misma velocidad que las �rmas de TSM de las ondas de
inestabilidad tropical (TIWs). La mejora signi�cativa en
la toma de muestras proporcionada por el dispersómetro
de amplio barrido QuikSCAT, lanzado en junio de 1999,
junto con las mediciones de TSM por parte del TRMM
Microwave Imager (TMI; [15]), facilitó numerosas inves-
tigaciones detalladas de la estructura espacio-temporal
de la respuesta del campo de viento super�cial a las va-
riaciones de TSM inducidas por las TIW's en la región
del Pací�co tropical oriental ( [16], [5], [17], [18]). La
disponibilidad de mediciones globales de TSM por mi-
croondas del Advanced Microwave Scanning Radiometer
(AMSR-E; [18]) en el satélite Aqua a partir de junio de
2002 permitió los primeros estudios observacionales de-
tallados del acoplamiento océano-atmósfera a mesoscala
oceánica en latitudes medias. En el primer estudio de
este tipo, O'Neill et al. (2003) [6] encontraron una al-
ta correlación positiva entre los vientos provenientes de
QuikSCAT y la TSM medida por el AMSR-E sobre la
Corriente de Agulhas en el Océano Índico suroeste. Las
observaciones de AMSR-E y QuikSCAT se expandieron
rápidamente, encontrándose in�uencia de la TSM en los
vientos super�ciales en todas las regiones con una alta
presencia de frentes de TSM. Además, [19] encontraron
que los eventos de viento extremo ocurren con mucha
más frecuencia sobre los �ancos cálidos de los frentes
de TSM en el Atlántico Norte y el Océano Austral. El
acoplamiento entre el océano y la atmósfera a latitudes
medias se observa más claramente al promediar durante



Rev. Inv. Fis. 28(1), (2025) 13

unas semanas o más ( [1], [6]), lo que reduce los efectos
de la variabilidad sinóptica que a menudo enmascara la
interacción aire-mar relativamente sutil.

1.2. Área de Estudio

El acoplamiento vientos�TSM será estimado sobre los
pixeles ubicados dentro de las 200 millas náuticas frente
a Perú, y entre las latitudes 3◦S y 18◦S. La elección de
esta región se basa en los valores de los gradientes más
intensos y en la presencia de frentes térmicos (revisar la
sección 4.1).

Figura 1: Área de estudio (en color amarillo) limitada entre
la línea de costa de Perú y las 200 millas náuticas

1.3. Objetivos

Objetivo General:

El objetivo de este trabajo es analizar el acopla-
miento entre el estrés del viento y la temperatura
de la super�cie del mar (TSM) en la escala de tiem-
po estacional e interanual, usando datos ASCAT y
OSTIA.

Objetivos Especí�cos:

Calcular los coe�cientes de acoplamiento (de�nido
como la pendiente del ajuste lineal) a partir de los
diagramas de dispersión conjunta entre los campos
(∇T cross vs ∇× τ) y (∇T down vs ∇ · τ) .

Analizar la variabilidad en los coe�cientes de aco-
plamiento en múltiples bandas de frecuencia (esta-
cional e interanual), usando para ello el �ltro Lan-
czos pasa banda.

Encontrar los patrones espaciales y temporales (co-
e�cientes de expansión) de las componentes del gra-
diente de TSM (∇T cross y ∇T down) y el estrés de
viento (∇ × τ y ∇ · τ), aplicando la técnica �Des-
composición de valores singulares de campos aco-
plados�.

2. Relación entre los vientos y la TSM

2.1. El océano forzado por la atmósfera a gran
escala

Si estudiamos campos a baja resolución espacial (>=
100 km), las variaciones de la intensidad del viento su-
per�cial y la TSM están anti-correlacionadas, es decir
cuanto más intenso es el viento (y por lo tanto mayor es
el estrés de viento), más disminuye la TSM ( [20]; [21]).
Esta correlación negativa puede interpretarse como un
forzamiento del océano por parte de la atmósfera porque
un viento más intenso induce una mayor evaporación, lo
que enfría la super�cie del océano. También genera más
turbulencia, mezclando las aguas super�ciales cálidas con
las de las profundidades más frías, lo que también tiende
a disminuir la TSM.

2.2. La retroalimentación de la mesoescala
oceánica sobre la atmósfera

Cuando hablamos de estructuras de mesoescala nos
referimos a un tamaño de entre diez y unos cientos de km.
A esta resolución la TSM y estrés de viento (τ) parecen
estar correlacionados positivamente ( [2]; [22]), es decir
cuanto más alta es la TSM, más intensa es τ . Esto se
destacó por primera vez en las observaciones de [1] y [2].
Luego, el trabajo de modelado pudo reproducir este re-
sultado (revisar [23] y [24]). A estas escalas, se considera
que las variaciones en la temperatura del agua controla-
rán τ (y no al contrario, [24]; [25]). Por lo tanto, el océano
no solo es forzado pasivamente sino que también retro-
actúa sobre la atmósfera. Sin embargo, los mecanismos
que explican el ajuste de τ a la TSM aún siguen sien-
do un tema de investigación. Se han propuesto dos tipos
de relaciones entre la intensidad de τ y la TSM. Mu-
chos estudios (por ejemplo, [1]; [7]; [8]) han demostrado
una proporcionalidad entre estas dos cantidades en me-
soescala que se puede resumir de la siguiente manera:
�La variabilidad espacial de la TSM genera divergencia
y rotacional τ �. Por ejemplo, una parcela de aire que so-
pla desde aguas frías hacia aguas cálidas acelera sobre
las aguas cálidas, lo que provoca una divergencia de τ
(∇ · τ). Del mismo modo, una parcela de aire que sopla
desde aguas cálidas hacia aguas frías se desacelera, lo que
da lugar a una convergencia (divergencia negativa) de τ .

Esta respuesta de τ es más intensa cuando el vien-
to sopla a través de isotermas, es decir, en la dirección
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del vector gradiente de la TSM (ver Figura 2). Esto se
expresa matemáticamente como:

−→
∇ · −→τ =αdiv

−→
∇T·τ̂=αdiv

∣∣∣−→∇T
∣∣∣ cos θ (1)

Donde τ̂ es el vector unitario
−→τ
|−→τ | = (τ̂x, τ̂y) en la

dirección del viento (en inglés downwind), θ es el ángulo

en sentido antihorario desde
−→
∇T a −→τ (ver Figura 2) y

αdiv es referido aquí como el coe�ciente de acoplamiento
entre

−→
∇ · −→τ y

−→
∇T·τ̂ .

∣∣∣−→∇T
∣∣∣
downwind

=
−→
∇T·τ̂= τ̂x

∂T

∂x
+ τ̂y

∂T

∂y
(2)

De manera similar, los vientos que soplan paralelos
a las isotermas (es decir, en una dirección perpendicular
al vector gradiente de TSM) dan como resultado ∇× τ .
Si la TSM es más cálida (más alta) a la derecha de la
dirección del viento, ∇ × τ será positivo. El agua más
cálida a la izquierda de la dirección del viento da como
resultado un ∇×τ negativo. Por lo tanto, esperamos que
∇×τ sea máximo cuando el vector gradiente de TSM es-
tá orientado 90° con respecto al vector τ . Esto se expresa
matemáticamente como:

−→
∇ ×−→τ =αcurl

−→
∇T×τ̂=αcurl

∣∣∣−→∇T
∣∣∣ senθ (3)

donde αcurl es el coe�ciente de acoplamiento entre
∇× τ y la componente del gradiente de TSM transversal
al viento (∇T cross). Esta componente puede calcularse
como:

Figura 2: Ilustración esquemática de la divergencia y ro-

tacional de τ , resultante de las variaciones espaciales de los
efectos de la TSM sobre τ en super�cie. Cerca de un frente
de TSM serpenteante (línea negra gruesa), τ en super�cie es
menor sobre el agua fría y mayor sobre el agua cálida, lo que
se muestra cualitativamente por las longitudes de los vectores.
La aceleración cuando los vientos soplan a través de las iso-
termas genera divergencia ∇ · τ (área verde). Las variaciones
laterales en las que los vientos soplan paralelos a las isotermas
generan ∇× τ (área roja). Figura adaptada de [23].

∣∣∣−→∇T
∣∣∣
crosswind

=
(−→
∇T×τ̂

)
·k̂ = τ̂y

∂T

∂x
− τ̂x

∂T

∂y
(4)

Las dependencias hipotéticas de los campos de τ de-
rivados de su orientación en relación con el gradiente de
la TSM se pueden resumir en 4 situaciones en las que
varía θ (Figura 3). En θ = 0◦ los vientos soplan a tra-
vés de la isotermas (paralelas al gradiente de TSM) hacia
aguas más cálidas. El aumento de τ sobre las aguas cá-
lidas resulta en un máximo en la divergencia, mientras
que el rotacional tiende a desaparecer. En θ = 90◦ los
vientos soplan a lo largo de las isotermas (perpendicular
a los gradientes de TSM) con las aguas cálidas a la dere-
cha del viento y aguas frías a la izquierda. En respuesta
un ∇× τ máximo debe desarrollarse, mientras que ∇ · τ
tiende a desaparecer. En θ = 180◦ debe haber una con-
vergencia máxima y ∇ × τ tiende a cero. En θ = 270◦

debe haber un ∇× τ negativo y ∇ · τ tiende a cero.

3. Datos y Metodología

Los productos satelitales(ambos con nivel de procesa-
miento L4, es decir óptimamente interpolados) utilizados
en este trabajo son los siguientes:

Producto de TSM OSTIA: Los datos OSTIA
(Operational Sea Surface Temperature and Sea Ice
Analysis), con una resolución espacial de 0.05°×
0.05° son elaborados diariamente por el Servicio
Meteorológico Nacional del Reino Unido. Para ge-
nerar este producto de TSM se utiliza informa-
ción de más de 10 sensores que incluyen el Advan-
ced Very High Resolution Radiometer (AVHRR),
el Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager
(SEVIRI), el Geostationary Operational Environ-
mental Satellite (GOES), el Infrared Atmospheric
Sounding Interferometer (IASI), el Tropical Rain-
fall Measuring Mission Microwave Imager (TMI)
y datos in situ provenientes de embarcaciones, bo-
yas a la deriva y boyas �jas. La técnica estadís-
tica utilizada es la interpolación Óptima. Las ca-
racterísticas de exactitud y precisión, evaluadas a
partir de mediciones de error y desviación están-
dar (RMSD y SD) con respecto a mediciones in si-
tu provenientes de cruceros oceanográ�cos, respal-
dan el uso de OSTIA ( [26]). Esta información es-
tá disponible en: https://podaac.jpl.nasa.gov/
dataset/OSTIA-UKMO-L4-GLOB-v2.0

Producto de viento ASCAT: Se utilizan datos
diarios de estrés de viento a 10 m de altura (perio-
do 2008-2021) provenientes del Advanced SCAT-
terometer (ASCAT), que es un dispersómetro de
banda C (5,255 GHz) que mide la retrodispersión
del radar de super�cie a lo largo de dos franjas de
unos 500 km de ancho paralelas a su órbita. La re-
trodispersión del radar de la super�cie del océano
es una función de la rugosidad de la super�cie del

https://podaac.jpl.nasa.gov/dataset/OSTIA-UKMO-L4-GLOB-v2.0
https://podaac.jpl.nasa.gov/dataset/OSTIA-UKMO-L4-GLOB-v2.0
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océano, que a su vez es una función de la veloci-
dad del viento. ASCAT se encuentra a bordo de
los satélites METOP (A, B y C). El nivel de pro-
cesamiento de los datos es L4 (datos sin gaps) y
su resolución espacial es de 0.25° (grilla cartesia-
na). La cobertura de los datos es global. La dimen-
sión de la matriz es de 1440 columnas y 641 �las.
Los datos están disponibles en formato NetCDF-
3. Varios softwares cientí�cos y de análisis de da-

tos brindan facilidades para usar este formato. Se
pueden encontrar más detalles sobre los datos y al-
goritmos de cálculo en [27]. Los datos y documen-
tación están disponibles en el siguiente enlace en
formato netcdf: ftp://ftp.ifremer.fr/ifremer/
cersat/products/gridded/MWF/L3/ASCAT/

La metodología utilizada sigue los pasos dados por [1]
con el �n de extraer las características de mesoescala de
los datos.

Figura 3: La ∇· τ es mayor cuando los vientos soplan paralelos al gradiente de la TSM (es decir perpendicular a las isotermas)
y es cero cuando los vientos soplan perpendiculares al gradiente de la TSM. A la inversa, el ∇× τ es mayor cuando los vientos
soplan perpendiculares al gradiente de la TSM (a lo largo de las isotermas) y cero cuando los vientos soplan paralelos al gradiente
de TSM.

1) Para poder aplicar la metodología el primer paso
es ubicar la zona con los gradientes más intensos
y con mayor presencia de frentes térmicos. Se apli-
can las diferencias centradas para el cálculo de la
magnitud de los gradientes de TSM [28].

∇xTSM (i, j) =
TSM (i+1,j) − TSM (i−1,j)

2∆X

∇yTSM (i, j) =
TSM (i,j+1) − TSM (i,j−1)

2∆Y

|∇ TSM|(i,j) =

((
∇xTSM(i, j)

)2
+

(
∇yTSM(i, j)

)2)1/2

Donde ∆X y ∆Y son las distancias en kilómetros
entre los pixeles adyacentes en las direcciones zonal

y meridional. Los gradientes sólo fueron calculados
en donde los 4 pixeles vecinos necesarios para el
cálculo de las diferencias centradas están presentes
(no se consideran los pixeles de la zona continen-
tal). Valores negativos en un mapa de gradientes
locales ∇x indican valores de TSM más frías cerca
de la costa y más cálidas lejos de la costa.

Los frentes son límites entre masas de agua de di-
ferentes densidades. La densidad está en función
de la temperatura y salinidad. Un frente térmico
es una zona frontal con un pronunciado gradien-
te horizontal de temperatura. Los frentes oceáni-
cos pueden extenderse desde la super�cie hasta las

ftp://ftp.ifremer.fr/ifremer/cersat/products/gridded/MWF/L3/ASCAT/
ftp://ftp.ifremer.fr/ifremer/cersat/products/gridded/MWF/L3/ASCAT/


16 Rev. Inv. Fis. 28(1), (2025)

capas muy profundas del océano, a menudo sepa-
rando por grandes volúmenes de agua. Para la de-
tección de frentes térmicos se utilizó el operador de
Canny [29], que es usualmente aplicada en el pro-
cesamiento de imágenes digitales para la detección
de bordes.

2) El siguiente paso es extraer el módulo del estrés del
viento |τ | y sus componentes (τx , τy). Se calculan
las componentes unitarias (̂i, ĵ) y el rotacional y
divergencia del estrés de viento.

τ̂ =
−→τ
|−→τ |

= (τ̂x, τ̂y)

(∇×−→τ ) k̂ =
∂τy
∂x

− ∂τx
∂y

(∇ · −→τ ) =
∂τx
∂x

+
∂τy
∂y

3) Para comparar ambos productos (temperaturas y
vientos) se cambia la resolución de los datos OSTIA
a la resolución de los datos ASCAT. Se le aplica una
máscara de costa para que ambos productos tengan
el mismo número de pixeles.

4) Se calculan los gradientes de TSM y utilizando las
ecuaciones (2) y (4) se obtienen las componentes
del gradiente de TSM transversal (crosswind) y en
dirección del viento (downwind).

Figura 4: Para el cálculo de las características de acoplamiento en una región determinada, los campos promedios se calculan
en periodos de 29 días en intervalos (espaciado) de 7 días. Adaptado de [30].

5) Es difícil cuanti�car la escala de tiempo del ajuste
del campo de estrés de viento en la super�cie a los
cambios en la TSM, ya que esta interacción aire-
mar a menudo está oculta por una variabilidad del
campo de viento más energética asociada con los
sistemas climáticos sinópticos. Esta variabilidad se
suprime en los campos de estrés del viento median-
te promedios de 29 días (Figura 4) en intervalos de
7 días (lo mismo se aplica a los campos de TSM),

Esto se sustenta en el análisis realizado por [1] en
donde se hicieron correlaciones usando promedios
temporales más cortos a partir de los campos de-
rivados del estrés de viento con sus componentes
asociados del gradiente de la TSM en función del
periodo de promediado (Figura 5). Los efectos de
la variabilidad sinóptica se hacen cada vez más sig-
ni�cativos a medida que disminuye el periodo usa-
do en el promedio, lo que resulta en correlaciones
decrecientes tanto para el rotacional como para la
divergencia del estrés de viento.

Figura 5: Correlaciones entre los promedios tempora-
les de ∇ × τ y ∇T cross (línea gruesa) y entre los pro-
medios temporales de ∇ · τ y ∇T down (línea delgada).
Figura adaptada de [1].

7) Los datos resultantes se denominan temperatura y
estrés de mesoescala. Calculamos las anomalías de
mesoescala, restando a cada dato la media estacio-
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nal. Luego los datos se agrupan por meses y esta-
ciones para obtener series de tiempo y diagramas
de dispersión.

8) Se realizan diagramas de dispersión (por estacio-
nes) de ∇× τ versus ∇T cross. Lo mismo se realiza
con ∇·τ versus ∇T down. Siguiendo un método am-
pliamente utilizado en el estudio del acoplamiento
a mesoescala [2], la nube de puntos se representa
como una columna en donde el eje x se divide en
intervalos de 0,1°C. Los que contienen menos del
1% del número total de puntos no se utilizan. Para
cada uno de los intervalos seleccionados, se calcula
el promedio del estrés viento, así como la desvia-
ción típica asociada (Figura 6). El coe�ciente de
acoplamiento es la pendiente de cada línea de ajus-
te.

Figura 6: Método utilizado para representar una nu-
be de puntos en columnas: El espacio se divide en co-
lumnas verticales (a). En cada columna se representa
el promedio del estrés de viento (aspa verde) y la des-
viación típica en torno a esta media (barra verde). El
resultado es un diagrama como el que se muestra en (b)
denominado diagrama de dispersión agrupada.

9) Se calcula la estabilidad direccional del estrés de
viento (WSDS), de�nida como la división entre el
promedio vectorial y escalar del estrés de viento.
Un WSDS bajo indica una gran variabilidad en la
dirección del viento, y viceversa. Las componentes
zonal y meridional están representadas por (u, v).

WSDS =

√(∑n
i=1 ui

n

)2
+
(∑n

i=1 vi
n

)2
(∑n

i=1(ui
2+vi2)

1
2

n

)

10) Para encontrar los patrones (o modos) principa-
les de variabilidad se aplicó la descomposición de
valores singulares (SVD) de campos acoplados, si-
guiendo la metodología dada por [31].

4. Resultados y Discusión

4.1 Determinación de la región de acoplamien-
to

Para veri�car las ecuaciones (1) y (3) se ubicaron las
zonas con los gradientes más intensos frente a Perú. La
Figura 8.1 muestra los compuestos estacionales. Se ob-
serva que los gradientes por encima de los 2◦C/100km
se ubica prácticamente dentro de las 100 millas náuticas.
Se ha superpuesto el vector de 200 millas náuticas como
referencia.

Figura 7: Gradientes estacionales de temperatura
[◦C/100km] frente al Perú (Periodo 2008-2021). Se ha su-
perpuesto la línea de las 200 millas náuticas.
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Figura 8: Mapas de probabilidad frontal estacional (perio-
do 2008-2021). Se ha superpuesto la línea de las 200 millas
náuticas.

Aplicando el operador de Canny [29], se obtuvieron
los frentes térmicos. Con esta información se calcula la
probabilidad frontal, es decir la probabilidad de que un
determinado pixel haya sido parte de un frente en un
determinado rango de tiempo. En este caso se calculó
la probabilidad frontal para cada estación (usando co-
mo periodo 2008-2021). La Figura 8 muestra los mapas
de probabilidad frontal. Se observa que la mayor acti-
vidad frontal se da durante las estaciones de verano y
otoño. En comparación con los mapas de gradientes to-
da la actividad frontal se ubica dentro de las 200 millas.
Si comparamos ambos parámetros podríamos inferir que
nuestra región de interés será el área dentro de las 200

millas, limitada en latitud por los 3◦S y 18◦S. Esta se-
rá la región usada para el cálculo de los coe�cientes de
acoplamiento.

4.2 Coe�cientes de Acoplamiento

Luego de procesar los datos de TSM y estrés de
viento de acuerdo a los pasos dados en la sección
anterior, se obtienen las anomalías de mesoescala de
las componentes del gradiente de TSM (∇T cross y
∇T down) y las anomalías de los campos de divergen-
cia y rotacional del estrés de viento (∇ · τ y ∇ × τ).

Figura 9: Diagramas de dispersión agrupada de los meses de
otoño [2008-2021]. En el lado izquierdo se compara ∇× τ con
∇T cross, y la derecha se comparan sus campos de anomalía.

Luego se construyen los diagramas de dispersión en su
versión más so�sticada denominada diagrama de disper-
sión agrupada o Binned scatterplots. Para la generación
de estos grá�cos se pueden utilizar tanto los campos de
estrés de viento y gradientes de TSM como las anoma-
lías de mesoescala de esos parámetros. En la Figura 9 se
muestra los diagramas de dispersión agrupada de otoño.
Se observa en la �gura de la derecha (campos de ano-
malía de mesoescala) que la línea de ajuste pasa por el
origen de coordenadas.

Figura 10: (a) Ejemplo de la distribución del estrés de viento frente a Perú. (b) Descomposición vectorial del estrés del viento en
componentes zonales y meridionales. La con�guración produce un rotacional del estrés negativo (�echa negra). (c) Con�guración
simpli�cada de un frente térmico, en donde los vectores de estrés de viento son perpendiculares a ∇T cross y considerando que
TSM cerca a la costa es menor.
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Par entender físicamente la relación lineal mostrada
en la Figura 9 se debe tener en cuenta que sobre el mar
peruano los vientos soplan principalmente paralelos a lí-
nea costera, aumentando su intensidad mar adentro y
que las temperaturas del mar en aguas costeras son más
bajas que en aguas oceánicas, lo que in�uye en la dis-
tribución de los gradientes (ver Figura 7). La Figura 10
simpli�ca esta situación en la que los vectores de estrés
de viento se representan con �echas rojas (Figura 10a).
Al descomponer los vectores en sus componentes zonal
y meridional (Figura 10b) se puede utilizar la siguiente
ecuación para determinar el signo del ∇× τ .

Aplicando diferencias �nitas centradas para cada
punto de grilla con posición (i, j) en cada dirección, en-
contramos que el signo del ∇× τ es negativo (este valor
está asociado al fenómeno de a�oramiento).

∂τy
∂x

=
τy(i+1,j) − τy(i−1,j)

2∆x

∂τx
∂y

=
τx(i,j+1) − τx(i,j−1)

2∆y

=⇒ (∇×−→τ ) k̂ =

(
τy1 − τy3
x1 − x3

)
−
(
τx1 − τx3
y1 − y3

)
< 0

< 0 > 0

Es decir, en un mapa de ∇×τ las zonas negativas in-
dicarán las áreas de a�oramiento (upwelling) y las zonas
positivas las zonas de hundimiento (downwelling).

Por otra parte si consideramos un frente térmico pa-
ralelo a la costa y con el estrés de viento perpendicular
a ∇T cross (Figura 10c) nos encontramos en la situación
particular de la Figura 3 con θ = 270◦. En este caso
el gradiente de TSM transversal al viento es negativo
(∇T cross < 0). Por lo tanto con la con�guración mos-
trada en la Figura 10 (para el mar peruano) con valores
negativos de ∇T cross se obtienen valores también nega-
tivos de ∇ × τ (y viceversa). Esto explica la relación
encontrada en la Figura 9. Para explicar la relación li-
neal entre ∇· τ y ∇T down se puede razonar de la misma
forma, pero esta vez considerando que la TSM al norte es
mayor que la TSM en el sur y que los vientos atraviesan
perpendicularmente un frente térmico (ver Figura 3 con
θ = 0◦).

Las Figuras 11 y 12 muestran los diagramas de disper-
sión agrupadas para cada estación (periodo 2008-2021),
considerando las relaciones ( ∇ · τ vs ∇T down) y ( ∇× τ
vs ∇T cross) Estas relaciones permiten contrastar qué tan
válidas son las ecuaciones (1) y (3) en el mar peruano.
En ambos grá�cos la letra S representa el coe�ciente de
acoplamiento, que es de�nido como la pendiente de la lí-
nea de ajuste. Los puntos representan los valores medios
de ∇ · τ y ∇× τ en cada grupo (�bin� en inglés).

Figura 11: (a) Diagramas de dispersión agrupada de ∇ · τ
y ∇T down.

Figura 12: (a) Diagramas de dispersión agrupada de ∇× τ

y ∇T cross.

Lo primero que hay que notar de estos dos grá�cos es
que el máximo acoplamiento ocurre durante el verano y
el otoño (independientemente de las componentes que se
estén comparando). Otro aspecto interesante es que los
coe�cientes de acoplamiento son más grandes en la rela-
ción de divergencia que en la de rotacional. Esto no es



20 Rev. Inv. Fis. 28(1), (2025)

ajeno a otras latitudes, en las cuales se presenta el mismo
caso. Según O'Neill et al. (2010) [11] esto probablemente
se debe a las perturbaciones en el gradiente de la direc-
ción del viento inducidas por la TSM, que aumentan la
divergencia y reducen la respuesta del rotacional.

Figura 13: Mapas de correlación por estaciones ( ∇ • τ vs
∇T down).

Se generaron también mapas de correlación. Se agru-
paron los datos por estaciones y se calcularon los co-

e�cientes de correlación para cada posición La relación
(∇ · τ vs ∇T down) presentó mayores valores en verano y
otoño (Figura 13). Es interesante notar que estos valores
se ubican dentro de las 200 millas náuticas. Por otra par-
te la relación (∇ × τ vs ∇T cross) presentó las mayores
correlaciones en verano (Figura 14). Un resultado simi-
lar (para los meses de verano y usando datos QuikSCAT)
fue encontrado por Wang y Castelao (2016) [32].

Figura 14: Mapas de correlación por estaciones ( ∇× τ vs
∇T cross).

Figura 15: Estructuras espaciales de los campos de anomalía de ∇·τ y ∇×τ , con los contornos superpuestos de las anomalíaas
de ∇T down y ∇T cross (10 de marzo del 2020). Los contornos positivos se muestran en color rojo y los negativos en azul.



Rev. Inv. Fis. 28(1), (2025) 21

Figura 16: Estructuras espaciales de los campos de anomalía de ∇· τ y ∇× τ , con los contornos superpuestos de las anomalías
de ∇T down y ∇T cross (22 de setiembre del 2020). Los contornos positivos se muestran en color rojo y los negativos en azul.

Para respaldar los resultados previos que indican que
en el verano y otoño se da un mayor acoplamiento con
respecto al invierno y primavera, se gra�can las estruc-
turas espaciales de los campos de ∇ · τ y ∇ × τ con los
contornos superpuestos de ∇T down y ∇T cross. Se eligie-
ron dos fechas del año 2020, una del verano (10 de marzo)
y la otra del invierno (22 de setiembre) Durante el ve-
rano, cuando los frentes y gradientes de TSM estan bien
desarrollados, los efectos de los �ujos de calor aire-mar
sobre la estabilidad y la mezcla en la atmósfera inferior
aumentan el estrés del viento sobre el agua cálida y lo

disminuyen sobre el agua fría. Esto conlleva a que exista
una buena correlación espacial (Figura 15). Se observa
que los contornos de ∇T down y ∇T cross (contornos ne-
gros para anomalías positivas y azules para anomalías
negativas) coinciden con las anomalías de ∇ · τ y ∇× τ
sobre todo dentro de las 200 millas náuticas.

Por el contrario, durante el invierno la interacción
océano-atmósfera no es muy evidente debido a que los
gradientes de TSM son débiles. Se observa en la Figu-
ra 16 que solo algunas estructuras del estrés del viento
coinciden con los contornos de los gradientes de TSM.

Figura 17: Serie temporal mensual de los coe�cientes de acoplamiento entre ∇T down y ∇ · τ .
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Figura 18: Serie temporal mensual de los coe�cientes de acoplamiento entre ∇T cross y ∇× τ .

4.3 Variabilidad en los coe�cientes de acopla-
miento en múltiples bandas de frecuencia.

Para cuanti�car la variabilidad interanual, estacional
e instraestacional se calculan los coe�cientes de acopla-
miento mensuales entre ∇T down y∇·τ (Figura 17). En el
panel superior se muestra en color azul la serie temporal
de los coe�cientes de acoplamiento. Primero se aplica un
�ltro Lanczos (>12 meses) para capturar principalmente
la variabilidad interanual (serie temporal de color rojo en
el panel superior). La diferencia entre la serie temporal
de los coe�cientes y la señal interanual nos da una nueva
serie temporal que corresponde principalmente a la va-
riabilidad en frecuencias estacionales o más altas (serie
temporal de color azul en el panel del centro). A esta
nueva serie se le aplica nuevamente el �ltro Lanczos (en-
tre 6 y 12 meses)) para aislar la señal estacional (serie
temporal de color rojo en el panel del centro). La serie
temporal residual después de la eliminación de las seña-
les interanuales y estacionales captura principalmente la
variabilidad intraestacional. La varianza total de los co-
e�cientes de acoplamiento se aproximó como la suma de
la varianza de las series temporales de variabilidad inter-
anual, estacional e intraestacional. Con esta información
se calculó el porcentaje de variancia. Según la Figura 17
la variabilidad estacional del acoplamiento es la señal do-
minante y constituye el 77% de la varianza total de la
señal. La variabilidad interanual es débil y representa el
6.6% de la variabilidad total. La Figura 18 muestra resul-
tados similares pero para los coe�cientes de acoplamiento
entre ∇T cross y ∇×τ . La señal estacional dominante re-
presenta el 66% y la señal interanual representa apenas
el 3% de la variabilidad total.

4.4 Estabilidad direccional del estrés de vien-
to (WSDS)

Se considera que la WSDS juega un papel importan-
te en la regulación del acoplamiento aire-mar (revisar [1]
y [22]). Por ello se han generado los mapas estacionales
de WSDS. Lo primero que se observa es que la WSDS
presenta valores superiores a 0.96 en toda la región de
interés. Con respecto a otras latitudes se consideraría
que la alta estabilidad direccional es constante. Otro as-
pecto importante es que en promedio la estabilidad en
invierno es superior a la de verano; esto se contradice
con lo encontrado en trabajos como los de [1] y [8] en
la que existe un mayor acoplamiento durante periodos
de mayor estabilidad direccional. Se podría decir que la
estabilidad direccional no es un buen indicador del nivel
de acoplamiento viento-TSM en el mar peruano (Figura
19).

En la Figura 20 se muestran las series temporales
mensuales de las correlaciones entre ∇T down y ∇· τ (pa-
nel superior) y entre ∇T cross y ∇ × τ (2do panel). Las
líneas de color gris indican correlaciones que no son esta-
dísticamente signi�cativas. En el tercer panel se muestra
la serie temporal de la estabilidad direccional (WSDS) y
en el 4to panel se muestra la desviación estándar de los
gradientes de TSM. Para contrastar las variaciones en-
tre las series temporales se han agregado líneas verticales
de color azul como referencia. Se evidencia que cuando
aumenta la estabilidad direccional disminuyen las corre-
laciones. Con la desviación estándar sucede lo contrario,
por lo que este parámetro es un mejor indicador del aco-
plamiento viento-TSM.
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Figura 19: Estabilidad direccional del estrés de viento para cada estación (periodo 2008-2021).

Figura 20: Estadísticas calculadas a partir de los datos ASCAT y OSTIA (periodo 2008-2021).
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4.5 Patrones espaciales y temporales de varia-
bilidad

Se aplica el método descrito en [31] para obtener los
patrones o modos espaciales (conocidos también como las
funciones ortogonales empíricas) y los patrones tempora-
les (conocidos como coe�cientes de expansión o compo-
nentes principales). En todos los casos sólo se presenta el
primer modo de variabilidad.

La Figura 21 muestra el primer modo estacional de
∇T down y ∇· τ . La fracción de covarianza (CF=57%) se
muestra en la parte superior. Se debe tener en cuenta que

el producto del patrón espacial por el patrón temporal
debe reconstruir una fracción de covarianza de los da-
tos originales, que en este caso es el 57%. La covarianza
restante (es decir el 43%) se redistribuirá en los siguien-
tes modos (modo 2, modo3, modo 4, etc.) de ∇T down y
∇·τ . Se presentan los 2 patrones espaciales (uno para ca-
da parámetro). En la parte central se ubican los patrones
temporales (r indica la correlación de ambas series tem-
porales). En la parte inferior se muestra la climatología
de ambas series temporales y su raíz media cuadrática
por mes. El pico de acoplamiento se produce entre el ve-
rano y principios del otoño.

Figura 21: Primer modo estacional de ∇T down y ∇ · τ .
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Figura 22: Primer modo estacional de ∇T cross y ∇× τ .

La Figura 22 muestra el primer modo estacional de
∇T cross y ∇× τ , en donde la fracción de covarianza es
de casi el 90%. Esto nos indica que este modo es el único
que es signi�cativo (no será necesario buscar el modo in-
teranual). Las series temporales tienen un coe�ciente de
correlación de 0.92.

La Figura 23 muestra el modo de variabilidad inter-
anual. Antes de utilizar el método SVD se aplicó un �l-
tro Lanczos en cada posición para remover toda señal
estacional e instraestacional. Además se reemplazan los
grá�cos de climatología y RMS por uno de espectro de
potencia. El primer modo interanual de ∇T down y ∇ · τ
representa una fracción de covarianza del 41% y el espec-
tro de potencia indica que hay dos picos de acoplamiento
de 3.5 y 7 años.

Conclusiones y Recomendaciones

Se analizaron catorce años (2008-2021) de datos sa-
telitales (ASCAT y OSTIA) y se aplicaron méto-
dos estandarizados para investigar la in�uencia de
la TSM en el campo del estrés de viento super�cial
en el mar peruano. Este análisis se suma a una lista
creciente de estudios que muestran la importancia
de la interacción océano-atmósfera en regiones con
intensos gradientes de TSM.

La temperatura de la super�cie del mar (TSM)
ejerce una in�uencia notable en el campo del es-
trés de viento. Esta interacción océano-atmósfera
aparentemente surge de la modi�cación de la esta-
bilidad de la TSM y la mezcla vertical en la capa
límite atmosférica.
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Figura 23: Primer modo interanual de ∇T down y ∇ · τ .

La amplia cobertura espacial y la alta resolución
temporal de los datos satelitales han permitido una
prueba cuantitativa del acoplamiento entre la TSM
y los vientos de super�cie frente al Perú.

El conocimiento del comportamiento de los vientos
super�ciales del mar es de gran relevancia para los
estudios de interacción entre el océano y la atmósfe-
ra, ya que constituyen los principales impulsores de
los procesos atmosféricos y oceánicos que gobiernan
el clima regional, funcionando como un indicador
importante del cambio climático.

Los resultados del análisis se pueden utilizar pa-
ra guiar los estudios de modelización, ya que per-
miten la identi�cación a priori de regiones en las
que los modelos regionales deben representar ade-

cuadamente la interacción océano-atmósfera para
representar con precisión la variabilidad local.

La fuerza de la interacción se cuanti�có median-
te coe�cientes de acoplamiento, de�nidos como la
pendiente de la regresión lineal entre ∇T cross y
∇× τ (lo mismo se aplica a ∇T down y ∇ · τ ).

Los coe�cientes de acoplamiento alcanzan sus má-
ximos valores durante los meses de verano y otoño.
Se determinó también que la señal dominante es la
variabilidad estacional. Estos resultados concuer-
dan con lo encontrado por [32].

Si se quisiera comparar los resultados obtenidos con
resultados de otras regiones se requeriría estanda-
rizar los métodos utilizados y considerar que el uso
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de diferentes productos de TSM con diferentes reso-
luciones y distintos grados de suavizado, dará como
resultado diferentes coe�cientes de acoplamiento.

El ∇ × τ puede ser una causa o una consecuen-
cia de un a�oramiento frente a Perú. Si el ∇ × τ
impulsa el a�oramiento, se esperaría que estuvie-
ra correlacionada con la TSM. Si, por otro lado
∇ × τ se desarrolla como consecuencia del a�ora-
miento (es decir, debido a las interacciones océano-

atmósfera cuando el viento sopla a lo largo de un
frente de TSM), se esperaría que estuviera correla-
cionado con ∇T cross.

Aunque los vientos favorables al a�oramiento en el
Sistema de Corriente de Humboldt poseen mayor
estabilidad direccional durante el invierno, en reali-
dad se observa que los coe�cientes de acoplamiento
son más grandes en verano y otoño.
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