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Antecedentes y objetivos

El grupo de Teledeteccion de los océanos desde el espacio comenz6 su andadura
en la ULPGC en 1987. Desde entonces, el grupo ha alcanzado plena madurez, como lo
demuestra la calidad, numero y tematica de las tesis defendidas, los trabajos publicados
y los proyectos de investigacion, con rango regional, nacional y europeo en los que se

ha participado.

Sin embargo, la Teledeteccién espacial de los Océanos, a pesar de haber
contribuido de forma espectacular al desarrollo de la Oceanografia a meso y
macroescala durante las ultimas décadas, lo habia hecho desde un punto de vista
fundamentalmente cualitativo debido a la resolucidn espacio-temporal y precision de los
datos medidos desde el espacio. La mejora de los factores anteriores y sobre todo, la
utilizacién de nuevos modelos, metodologias y algoritmos, ha permitido la obtencién de
informacién cuantitativa de suficiente calidad, derivada a partir de las medidas

primarias de los sensores.

Este trabajo constituye uno de los primeros intentos del grupo por obtener
informacién cuantitativa de naturaleza diferente a la obtenida originalmente por el
sensor, en particular la evolucion de la coherencia de las estructuras oceanograficas y el

calculo de velocidades superficiales en imagenes visibles e infrarrojas respectivamente.

La estancia del doctorando en el Joint Research Center de Ispra (Italia) durante
dos afios, supuso el comienzo de este trabajo, que deja abiertos diferentes y atractivos

caminos para intentar mejorar los resultados obtenidos.

Manuel Canton Garbin
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Resumen

"El uso de datos de satélite como herramienta para el estudio de las corrientes
limites orientales ha dado lugar a un marcado cambio respecto a la idea que de estos
sistemas se tenia, modificando incluso las estrategias que tradicionalmente se venian
empleando para su investigacién. Las principales propiedades de estos datos, como son
su sinopticidad y repeticion en el muestreo han hecho que su utilizacién para el estudio
del area de interés, correspondiente al afloramiento del Noroeste de Africa y su zona de
transicién costera, sea ventajoso, habida cuenta ademas que el nimero de campafias
oceanograficas llevadas a cabo en esta regién, aunque actualmente estd
incrementandose, es significativamente menor al efectuado en é4reas similares como

podria ser la Corriente de California.

Los primeros estudios que emplearon datos de satélite en esta area [Nykjaer,
1988; Hernandez-Guerra, 1990], aunque eran principalmente descriptivos, revelaron que
el flujo en esta zona es altamente complejo y variable, evidenciando caracteristicas
oceanograficas que ya se conocian, otras éuya existencia se intuia y por ultimo
mostrando algunas nuevas que no habian sido descritas en la literatura [Van Camp et al,

1991].

Una vez establecida 1a'vilidez d€ uso de 10§ datos de satélite para analizai el area
de interés, el propdsito que se plantea en este trabajo es el desarrollo de métodos
cuantitativos que permitan extraer informacién nueva o complementaria deducida de
parametros geofisicos primarios obtenidos de las imagenes de satélite. En este sentido se

plantean métodos que utilizan una secuencia de imagenes de satélite consecutivas. La
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Xiv . Resumen

informacién deducida con estos procedimientos no podria obtenerse tinicamente a partir
de una sola imagen. Este tipo de anélisis ayudard a caracterizar mejor la variabilidad
mesoescalar del afloramiento del noroeste de Africa a partir de imagenes de satélite
procedentes de los sensores remotos CZCS (Coastal Zone Colour Scanner) y AVHRR
(Advanced Very High Resolu‘tion Radiometer). Teniendo en cuenta lo anterior la

estructura de este trabajo ha quedado de la forma que a continuacién se detalla.

En el capitulo 1 comienzan describiéndose las caracteristicas de los sensores
remotos CZCS y AVHRR, a partir de los cuales se¢ obtienen los datos de satélite aqui
usados y que llevan informacién sobre ciertas propiedades de la superficie del océano.
Ahora bien, la sefial recibida por ambos sensores corresponde no solo al océano, sino
que una aportacién significativa proviene de la atmésfera. Por conmsiguiente, se
describen ademis los métodos existentes para eliminar esta importante contribucion,
haciendo hincapié en los empleados en este trabajo. A estos procedimientos se les
conoce como correccion atmosférica. Del mismo modo, también se mencionan los
métodos o modelos empleados, que a partir de la informacién remanente permiten
obtener finalmente los pardmetros geofisicos o biolégicos de interés. Asi, se vera que, a
partif de los datos del sensor CZCS se obtiene la concentracién de pigmento de tipo
clorofilico del océano, mientras que los datos del sensor AVHRR permiten estimar la

temperatura de la superficie del mar (TSM).

Estos procedimientos mencionados se fundamentan en la ecuacién de
transferencia radiativa (ETR). Esta se introduce en el apéndice A, analizando su forma

en el visible e infrarrojo (IR), tanto para el océano como para la atmésfera.

A continuacién en el capitulo 2 se describe la region de estudio desde un punto
de vista oceanografico, pero tomando como base para ello los datos de satélite
procesados. Asi se comienza haciendo una descripcién de la circulacion a gran escala
producida por el sistema de corrientes en esta 4rea, conocido como Corriente de
Canarias, para después centrar el estudio en la dinmica oceénica cerca de la costa y en
el fenémeno del afloramiento costero. Por tiltimo, se aborda el anélisis y caracterizacion

de 1a zona de transicidn costera (ZTC) del noroeste de Africa. Esta constituye el limite
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Resumen XV

entre la zona costera donde se produce el afloramiento y la ocednica que forma parte de
la corriente de Canarias. Para facilitar su estudio se divide el 4rea de interés en cuatro
subregiones atendiendo a ciertas caracteristicas de las mismas, y al mismo tiempo se
analizan las causas o factores que pueden originar la alta variabilidad observada en estas
areas, estableciendo en funcién de las estructuras observadas hipdtesis acerca de su
origen o formacién. Para facilitar la interpretacion de los datos de satélite utilizados se
han aplicado técnicas clasicas de procesamiento de imigenes a los mismos, cuyo

fundamento se explica de forma detallada en el apéndice B.

Seguidamente se analizan secuencias de imagenes de satélite consecutivas con el
objetivo de ayudar a la caracterizacién de la variabilidad mesoescalar de esta region.
Asi, en el capitulo 3 se emplean varias series de imagenes CZCS, para de este modo,
estimar la evolucién temporal de las estructuras de clorofila superficial en la regién de
Cabo Blanco, que retine una serie de condiciones oceanograficas que la hacen quizas
tinica. Debido a la estrecha relacion que existe entre las escalas espaciales y temporales,
se han empleado técnicas de analisis espectral cruzado para asi estimar la coherencia
cuadrada, que da una medida de la tasa de pérdida de correlacién temporal para distintas

escalas espaciales.

Posteriormente en el capitulo 4 y utilizando secuencias de imagenes AVHRR
separadas entre si por un periodo de 24 horas, se intenta estimar el movimiento
intrincado de las estructuras oceanicas superficiales. Para ello se utiliza la temperatura
de la superficie del mar como un trazador del flujo superficial oceénico. Este capitulo se
inicia presentando los distintos métodos que se han desarrollado para deducir los
desplazamientos a partir de imagenes consecutivas, para después centrarse en los
empleados en este trabajo, describiendo sus ventajas e inconvenientes. Por ultimo se

presentan los resultados obtenidos con ellos para el drea de interés.

Por tultimo, se finaliza esta obra entresacando y enumerando las conclusiones
més importantes, asi como estableciendo algunas lineas de investigacién abiertas que

pueden dar lugar a futuros trabajos.
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Summary

The use of satellite data for the study of the western boundary currents has

changed the view about these oceanographic systems, modifying even the sampling'

strategies employed in its research. The main properties of these data, that is, their
synopticity and -their recurrence in the sampling, have made advantageous their
application for the study of the area of interest, that corresponds to the Northwest
African upwelling and its associated coastal tramsition zone. The number of
oceanographic cruises carried on in this area is significantly lower than that in similar
areas like the California Current System, although at present the number is fortunately

increasing.

The first studies that used satellite data in this area [Nykjaer, 1988; Hernandez-
Guerra, 1990], were mainly descriptive but reveal a high variability and complexity in
the flow. They showed oceanographic features already observed, others known by
intuition and finally they displayed some new features not described previously in the

scientific literature [Van Camp ef al, 1991].

The validity of the use of satellite data for this area has been proved in previous
works. The main goal of our work is the development of quantitative methods for
obtaining new' or commplemnieritary “information “derived from ‘primnary ' geophysical

parameters obtained from the satellite images. In this sense, methods that use a

sequence of consecutive satellite images are derived. The information obtained with-

these procedures can not be obtained with only one image. This kind of analysis will

help to characterise better the mesoscale variability of the Northwest African upwelling
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Xviii . Summary

area. The satellite data used in this study come from the CZCS (Coastal Zone Colour
Scanner) and AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) remote sensors.

Taking into account these considerations the structure of this thesis is showed next.

" Chapter 1 starts describing the characteristics of the CZCS and AVHRR remote
sensors. These sensors acquire the satellite data used in this work, carrying information
about some properties of the sea surface. But the signal received in both sensors
corresponds not only to the ocean, and a significant part comes from the atmosphere.
Therefore, the methods used for removing this important contribution are described,
emphasizing those employed in this work. These procedures are known like
atmospheric correction. Through some methods or models the remaining information is
used to obtaining the geophysical or biological parameters of interest. Then, chlorophyll
like pigment concentration is derived with the data coming from the CZCS sensor,

while sea surface temperature is obtained with data coming from the AVHRR sensor.

All of these procedures are based in the radiative transfer equation. This is
introduced in Appendix A, analysing its expression in the visible and infrared for the

ocean and the atmosphere.

The area of interest is described from an oceanographic point of view .in chapter
2, mainly by the use of the processed satellite data. Then this chapter starts with a
description of the large scale circulation in this area produced by the current system in
this region, known as Canary Current. After, the ocean dynamics next to the coast and
the coastal upwelling phenomenon is discussed. Finally, the analysis and
characterisation of the coastal transition zone of Northwest Africa is undertaken. This
constitutes the limit between the coastal zone where upwelling develops and the oceanic
zone that is part of the Canary Current. The studied area is divided in four subregions,
attending to certain relevant features. At the same time the important factors and
mechanisms involved in the observed high variability are discussed, analysing the
hypothesis about its origin or formation, based mainly in the observed oceanographic
features. Image processing techniques have been applied to satellite data for improving

its interpretation. The basis of these procedures is explained in Appendix B.
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Summary XiX

Following this, sequences of consecutive satellite images are analysed in order
to characterise the mesoscale variability of this region. Then, in chapter 3 some CZCS
image series are used for the estimation of the temporal evolution of the surface
chlorophyll pattemns in Cape Blanc region. This area is favoured by the combination of
some oceanographic factors perhaps unique. Due to the close relation between spatial
and temporal scales cross-spectral analysis techniques are employed and then squared
coherence is estimated. This gives an indication of the decorrelation time for different

spatial scales.

In chapter 4 the motion of the surface oceanographic features is estimated using
sequences of AVHRR images with a time separation of 24 hours. In order to do this, sea
surface temperature is used as a tracer of the surface oceanic flow. This chapter starts
showing the different approximations derived for the estimation of the motion using
consecutive images. Only those used in this work are described in detail, showing their
advantages and drawbacks. Lastly, the results obtained with these methods for the area

of interest are presented.

Finally, this work finishes enumerating the principal conclusions, and

establishing some activities of interest for future studies.
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Capitulo 1
Datos de los sensores CZCS y AVHRR

1.1 Introduccion

En este capitulo se presentan los datos que, provenientes de sensores remotos
situados en satélites, han sido utilizados en este trabajo, asi como los métodos o
modelos implicados en la obtenci6n de los parametros oceanograficos de interés a partir

de estos datos.

De vital importancia, para los datos de satélite aqui tratados, es la teoria de la
transferencia radiativa, ya que es a través de ésta como es posible relacionar la sefial que
llega al sensor con los pardmetros oceanograficos resultantes. De este modo algunos
aspectos basicos de la ecuacién de transferencia radiativa, que de algﬁn modo estan
involucrados en el procesamiento de los datos de satélite se han afiadido en este trabajo.
Estos han sido incluidos en el apéndice A para asi evitar una inadecuada extension de

este capitulo, haciendo referencia explicita a esta teoria cuando sea necesario.

Este capitulo esta estructurado del siguiente modo. En primer lugar se presentan

los datos adquiridos con el sensor Coastal Zone Color Scanner (CZCS) a partir de los

cuales se obtiene informacién acerca del contenido en pigmento fitoplantonico de las

aguas oceanicas, para seguidamente presentar los datos que se adquieren con el sensor
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2 _ ' Datos de los sensores CZCS y AVHRR

Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR) de los cuales se deduce la
temperatura superficial del mar (TSM).

1.2 Datos del sensor CZCS

1.2.1 Introduccion

En este apartado se describen las caracteristicas de los datos de satélite que son
adquiridos a través del sensor remoto CZCS, a través de los cuales es posible obtener

informacién de color del océano y de la concentracion de fitoplancton.

Se comienza especificando las caracteristicas generales del sensor CZCS, para
seguidamente describir brevemente las propiedades opticas del agua de mar en el rango
visible de longitudes de onda y un modelo de reflectancia del agua de mar valido para
aguas del caso 1, que son aquellas cuyas propiedades Opticas vienen caracterizadas
principalmente por el fitoplancton. Por 1ltimo, y ya que la informacién que interesa es
aquella del océano, se detalla el método seguido para eliminar la contribuciéon de la
atmésfera en la sefial que llega al sensor, lo cual se conoce como correccion

atmosférica.

La presentacion de las propiedades dpticas del agua de mar y del modelo de
reflectancia vélido para aguas del caso 1, precede en orden a la correccién atmosférica
de los datos, debido a que en este trabajo el método que se usa para eliminar los efectos
atmosféricos, esta estrechamente relacionado con el modelo de reflectancia, siendo un

componente vital a la hora de extraer la sefial util de los datos.
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Datos de los sensores CZCS y AVHRR 3

1.2.2 Caracteristicas generales del semsor CZCS

El sensor denominado CZCS fue el primero y hasta ahora tnico radiometro
multiespectral de barrido dispuesto en un satélite, que fue disefiado especificamente
para medir el color del océano, y la concentracién de fitoplancton (cuyos pigmentos
determinan el color del océano para la mayoria de las regiones oceanicas). E1 CZCS fue
lanzado el 23 Octubre de 1978 a bordo del satélite de investigacion Nimbus-7, que a
diferencia de otros satélites operacionales como los de la serie NOAA, no mantenia
todos los sensores en funcionamiento de forma continua. Las caracteristicas orbitales

mas relevantes presentadas por este satélite se muestran en la tabla 1.1.

Tipo de orbita: heliosincrona, casi circumpolar
Altitud nominal: 955 km
Periodo de la orbita: 104.16 minutos
Inclinacion: 99°
Tiempo local de paso por el Ecuador: 12.00 horas (nodo ascendente)

Tabla 1.1 - Caracteristicas orbitales del satélite Nimbus-7.

Aunque el tiempo de vida previsto inicialmente para el CZCS era de dos afios,
éste fue superado ampliamente, y permanecio activo durante siete afios y medio, hasta
Junio de 1986. Las caracteristicas de vision y espectrales del sensor aparecen reflejadas

en las tablas 1.2 y 1.3 respectivamente.

Angulo de barrido: 39.35° a cada lado del nadir
Extension de barrido: 1659 km
IFOV en nadir: 0.865 mrad x 0.865 mrad
Resolucion espacial: 0.825 km x 0.825 km en nadir

aumentando hasta 1.1 km x 2.5 km
para angulos de barrido méximos.

Tabla 1.2 - Caracteristicas de vision del satélite CZCS.
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4 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

Ademas de las mencionadas en la Tabla 1.2, una caracteristica tinica del CZCS
es que el sensor puede girar hacia adelante o hacia atrds un maximo de 20° en la
direccién de desplazamiento del satélite en incrementos de 2°, con la finalidad de evitar
la influencia en la sefial que llega al sensor de la radiacidon solar reflejada en la

superficie del mar, lo que se conoce como brillo del sol [Hernandez-Guerra, 1988].

Banda Longitudde Anchode Ganancia Radiancia de Relacion
onda central banda (nm) saturacion senal/ruido
(nm) (mW em™ sr™ ym™)

1 443 20 1 11.46 158/1
2 9.23
3 7.64
4 541

2 520 20 1 7.64 200/1
2 6.20
3 5.10
4 3.50

3 550 20 1 6.21 176/1
2 5.10
3 4.14
4 2.86

4 670 20 1 2.88 118/1
2 2.32
3 1.91
4 1.34

5 750 100 1 23.9 350/1

6 11500 2000 022K’

Tabla 1.3 - Caracteristicas espectrales del sensor CZCS.

(‘Diferencia de temperatura equivalente a ruido a 270 K)

La localizacion, en longitud de onda, de las primeras cuatro bandas del CZCS

coincide aproximadamente con regiones espectrales para las cuales la absorcion por
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Datos de los sensores CZCS y AVHRR , 5

parte del fitoplancton son méaximas y minimas, lo cual permite determinar la abundancia
de éste. Cada una de estas bandas dispone de cuairo ganancias o valores de saturacion
de radiancia ajustables, que permiten adaptar el sensor al rango de valores de 4ngulos

solares observados a través de una érbita completa y durante todo el afio.

La banda 5 en cambio se utiliza para discriminar entre agua, tierra y nubes. Su
ancho de banda y longitud de onda central son idénticos a los del canal 6 del sensor
multiespectral scanner (MSS) del satélite Landsat, aunque su valor de saturacion de

radiancia es mayor, pues el Landsat pasa por el Ecuador a las 9.30 de hora local.

Por tiltimo, la banda 6 del CZCS fue disefiada para estimar la temperatura de la
superficie del mar, pero tuvo problemas poco después del lanzamiento del Nimbus-7,

impidiendo su uso.

Todas las bandas del CZCS fueron calibradas antes de su lanzamiento, y el
sensor también fue equipado con un dispositivo de calibracion interna que como se vera

en el apartado 1.2.7 resultd ser ineficaz.

1.2.3 Propiedades opticas del agua de mar en el visible y su

relacion 2 la teledeteccion -

En la teledeteccién del Océano en el rango visible de longitudes de onda, el
parametro oceanografico de interés, que es determinado después de la correccion
atmosférica de la sefial recibida por el sensor, es la radiancia que emerge de la superficie
- del mar. Este parametro viene influenciado en parte, tanto en su magnitud como en su
distribucién espectral, por las propiedades Opticas del agua de mar. La radiacion que
penetra en el mar es parcialmente absorbida antes de ser retrodispersada hacia la
superficie. Estos dos procesos, absorcion y dispersion, son producidos por las moléculas
de agua de mar asi como por el resto de constituyentes que se encuentran presentes en

ésta. Pero esta radiancia emergente depende ademas de la radiacién incidente sobre el
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océano, que varia con la elevacién del sol, el estado del cielo (presencia o ausencia de
nubes,...), el estado de la superficie del mar, etc.. Este hecho hace que no sea un
indicador adecuado de las propiedades 6pticas del océano, al verse influenciado por la

radiacion incidente y las condiciones ambientales.

En cambio, existen otros pardmetros Opticos mucho mas ttiles, que no
manifiestan esta dependencia de forma tan acusada. Uno de ellos, que tiene especial
interés en teledeteccion, al poder relacionarse con esta radiancia que emerge de la
superficie del mar, es la reflectancia de irradiancia subsuperficial, R(r), cuya
composicion espectral se ha visto que esta relacionada con las propiedades opticas del
agua de mar [Morel & Prieur]. Esta se define como (apéndice A.1):
| E,(\)

E,(A)

siendo E,(A) y E,(r) las irradiancias justo debajo de la superficie del mar en direccién

R(A)=

(1.1)

ascendente y descendente respectivamente.

Teniendo en cuenta, como se ha mencionado, que la reflectancia subsuperficial
estd estrechamente relacionada con algunas propiedades Opticas del océano, diversos
investigadores [Gordon, 1975; Morel & Prieur, 1977; Kirk, 1981] han deducido la

expresion (A.25) dada en el apéndice A como:

R(A) = 0.33% (1.2)

donde a()) y b,()) son el coeficiente de absorcién y de retrodispersién del agua de mar

respectivamente. Cuanto mayor es el coeficiente de retrodispersién mayor es la
reflectancia, mientras que un incremento del coeficiente de absorcién implica un

descenso de la misma.

Estas dos propiedades 6pticas, a(A) y b,(r), son coeficientes globales para el
agua de mar, que resultan de las contribuciones de cada uno de los constituyentes
épticamente activos, que se encuentran en ésta. De este modo es posible expresarlos de

forma explicita como:
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an) =a(n), + 22l
B0 =5 (), + 50,

refiriéndose el subindice w al agua e i al i-ésimo constituyente. Ademas estos

(1.3)

coeficientes en general se pueden expresar como [Morel & Prieur, 1977]:
a()\')i =a’ (;\‘)i G
b, (A’)i = b, (A’)i G

donde a°(A), y b;(A), son los coeficientes de absorcion y de retrodispersion especificos,

(1.4)

esto es, por unidad de concentracion del i-ésimo constituyente y C; la concentracion del

constituyente.

Se pueden distinguir cuatro grupos de constituyentes principales que afectan a
las propiedades opticas del agua de mar [Prieur & Sathyendranath, 1981; Robinson,
1983; Kirk, 1994, Mobley, 1994]. Estos son:

1.- El agua de mar misma, incluyendo sus sales inorganicas disueltas, pero sin
considerar cualquier otro material disuelto o particulado.

2.- El fitoplancton, que posee unas caracteristicas espectrales bastante
complejas. La razén estriba en que ademas de las células vivas, que contienen
clorofila y otros pigmentos asociados, es necesario tener en cuenta ademas
sus productos detriticos, que incluyen material biogénico particulado y
compuestos organicos disueltos entre los cuales se encuenira un producto de
degradacion de la clorofila, la feofitina, que presenta caracteristicas de
absorcion similares a €sta.

3.- Material partirulado en suspenszon no relacionado con el ﬁtoplancton Este
material puede estar formado por sedimentos del fondo del océano
resuspendidos, sedimentos de origen fluvial, material transportado procedente
de areas costeras como playas o producto de la erosion, o bien ser el resultado
del vertido de desechos o dragados. Dado el origen tan variado de este

material, asi lo son también sus caracteristicas espectrales.
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4.- Material organico disuelto no relacionado con el fitoplancton. Aqui estarian

incluidas un amplio rango de sustancias humicas de origen natural o

antropogénico. Por el efecto que producen en el color del agua, debido a sus

propiedades de absorcion, reciben el nombre de sustancias amarillas o

gelbstoff.

Dado este amplio espectro de constituyentes de origen diverso, para los cuales

ademas existe, en el caso de algunos de ellos, una gran incertidumbre respecto a sus

caracteristicas espectrales de absorci6n y retrodispersioén, es bastante improbable que a

partir de medidas de la reflectancia espectral y utilizando las expresiones (1.2), (1.3) y

(1.4) se pueda invertir el problema de modo que se obtenga una relacién analitica entre

la concentracién de fitoplancton o de material sélido en suspensiéon y la propia

reflectancia [Morel, 1980]. Para intentar solventar este problema Morel & Prieur [1977]

agruparon el agua de mar en dos categorias o clases, que aparecen reflejadas en la tabla

1.4.

AGUAS DEL CASO 2

AGUAS DEL CASO 1

1. CELULAS ALGALES VIVAS
concentracion variable

2. SUSTANCIAS DE DESECHO
ASOCIADAS
originadas por el pastoreo del
zooplancton y el decaimiento
natural del fitoplancton.

3. MATERIA ORGANICA
- DISUELTA
liberada por algas y sus
desechos (sustancias amarillas)

4. SEDIMENTOS RESUSPENDIDOS
del fondo del mar a lo largo de la linea
de costa y en dreas someras

5. MATERIAL TERRIGENO
PARTICULADO
Procedente de las escorrentias de rios y
Glaciales :

6. MATERIA ORGANICA DISUELTA
drenaje terrestre (sustancia amarilla
terrestre)

7. INFLUENCIA ANTROPOGENICA
materiales particulados y disueltos

Tabla 1.4 - Clasificacién de tipos de agua (adaptado de Gordon & Morel [1983]).
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Datos de los sensores CZCS y AVHRR 9

Como se observa en la tabla 1.4 las aguas del caso 1 son aquellas cuyas
propiedades opticas vienen determinadas por el fitoplancton y sus productos de
degradacién, mientras que las aguas del caso 2 ademas o en vez del fitoplancton,
contienen material particulado o disuelto no relacionado con éste. Mas del 98% de las
aguas oceénicas corresponden al caso 1 [Morel, 1988]. Para la regién del afloramiento
del NO de Africa, pertenecen al caso 1 las aguas oligotroficas que se encuentran en el
océano abierto y también las aguas eutréficas algo alejadas de la costa. Estas aguas
eutréficas del caso 1, se transforman gradualmente en aguas del caso 2 al aproximarse a
costa, a medida que se alcanzan profundidades mas someras (<50 m). Lo que ocurre, en
este caso particular, es que por accién de las mareas y del viento los sedimentos del
fondo son resuspendidos contribuyendo Opticamente a la reflectancia observada. El
aporte de los constituyentes 5, 6, y 7 de la tabla 1.4 para esta region es insignificante
debido a la aridez del clima (constituyentes 5 y 6) y la escasa poblacion (constituyente

7) [Nykjaer, 1988].

1.2.4 Modelo optico para aguas del caso 1

Dada la importancia de las aguas del caso 1 en cuanto a su proporcion relativa, y
a la dificultad manifiesta que resulta el tratamiento de las aguas del caso 2, solo las
primeras serdn consideradas aqui, mostrandose cual es la relacién que existe entre sus

propiedades opticas y su contenido biogénico, C.

Esta relacién fue desarrollada con un modelo semiempirico por Morel [1988] a
través del analisis estadistico de una gran cantidad de datos de irradiancia espectral
disponibles. Estos fueron utilizados para calcular el coeficiente de atenuacion de la
irradiancia en direccion descendente, K; (L), que se define como:

Kd(x)=lmm

zZ E,(\Z) (1.2)
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10 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

donde E,(A,0) es la irradiancia en direccién descendente medida justo por encima de la
superficie del mar y E,(1,Z) es aquella medida a una profundidad Z cercana a la de la

capa eufética, Z,. Este coeficiente, K, (A), al igual que la reflectancia subsuperficial,

R(r), es bastante insensible a las condiciones ambientales, siendo funcién

principalmente de las propiedades dpticas del agua de mar [Mobley, 1994].

Una vez calculado K, (*), Morel [1988] realizé un analisis estadistico entre los
datos transformados logaritmicamente de k,()-K,(1), y C para un rango espectral
que va desde 400 a 700 nm cada 5 nm, donde K,()), representa al coeficiente de

atenuacion de la irradiancia en direccién descendente para aguas oceanicas puras, y C a

la concentracién media de fitoplancton para una capa de agua considerada. Este K,(}),

puede ser calculado directamente a partir de datos de irradiancia tomados en aguas muy
puras, o bien a través de la siguiente relacién, que da su valor limitante mas bajo, que

es!:
K,(2), =a(r), +%b(x)w (1.6)

y que se aproxima bastante bien a su valor real [Smith & Baker, 1981]. En esta

expresion, a(r), y b(r), representan respectivamente al coeficiente de absorcién y de

dispersién molecular para agua de mar épticamente pura.

Del analisis estadistico anteriormente mencionado, Morel [1988] dedujo que

K, (1) podia expresarse en funcién de C a través de:
K,(0)=K,(0), +xc(r)c (1.7)

siendo x-(r) y e(r) los parametros resultantes de tal ajuste.

En la figura 1.1 se representan los espectros de K,(A) obtenidos para distintas

concentraciones de clorofila, mientras que en la figura 1.2 se muestran los valores de

K;(1) en funcién de C para distintas longitudes de onda, coincidentes con las de las

bandas del CZCS.
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Figura 1.1 - Valores de K, (7&) en funcién de la longitud de onda. Cada

curva corresponden a un valor de C distinto que va desde 0 a 30 mg m>.
(Redibujado de Morel [1988]).
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Figura 1.2 - Valores de K, (7») en funcién de C. Cada curva corresponde
a una longitud de onda distinta que coincide aproximadamente con la
longitud de onda de cada banda del CZCS.

El modelo representado por la ecuacién (1.7), al contrario que otros similares
propuestos con anterioridad [Smith & Baker, 1978], considera a las aguas del caso I
como un sistema formado por dos componentes unicamente, como son el agua misma
(de contribucién constante) y un componente biogénico (de contribucién variable) que

viene expresada por C. Ahora bien, dentro de este componente biogénico estarian
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12 . . Datos de los sensores CZCS y AVHRR

incluidos no sdlo las células algales vivas sino también los materiales detriticos y
particulados derivados del fitoplancton, lo que implicitamente quiere decir que se
admite que existe cierta correlacién entre los subcomponentes que forman este

compartimento.

Longitud de onda, K,(A),,
-1

N m xe(M) o)
445 0.0166 0.0996 0.704
520 0.0490 0.0498 0.680
550 0.0640 0.0410  0.650
670 0.4300 0.0515 0.695

Tabla 1.5 - Valores tomados para algunas longitudes de onda, de los parametros
K, (1), yde xc(r) y e() resultantes del analisis estadistico de K, (1).

Por otro lado, observando la expresion (1.7) y los valores que toma €l exponente
e()) para distintas longitudes de onda, como se refleja en la tabla 1.5, se aprecia que el
efecto biolégico es no lineal al ser éste exponente distinto de la unidad, lo que significa
que los subcomponentes del cbmpartimento biogénico estan cambiando en sus
proporciones relativas a medida que varia el valor de C, manifestindose esto en K, () a
través de sus efectos opticos asociados, esto es, a través de sus coeficientes de absorcién
y dispersién, como se expresa en las ecuaciones (1.3) y (1.4). Esta dependencia se pone

de relieve en la siguiente expresién que relaciona K,(x) con a(r) y b(A), que fue

obtenida por Kirk [1981], utilizando el método de Montecarlo:
. /2
K, ()~ (a(.) +0.256a(M)p(.)) w8

Este efecto no lineal ha sido estudiado por Morel [1988], y parece estar
originado en el hecho de que hay una evoluci6n continua en el contenido del material

biolégico de las aguas oceanicas, desde las aguas oligotroficas, donde predomina el

carbono orgénico detritico no pigmentado sobre el carbono vivo pigmentado, a las

aguas eutréficas donde ocurre lo contrario. Las particulas no pigmentadas (o que lo son
débilmente) aumentan el coeficiente de atenuacion, a través de sus propiedades de
dispersién principalmente, mientras que las células pigmentadas funcionan como

absorbedores y dispersores. A esto es necesario afiadir la contribucién de la absorcion

anaria. Biblioteca Digital, 2003

ersidad de Las Palmas de Gran C:

© Unive



Datos de los sensores CZCS y AVHRR 13

de la materia organica disuelta (sustancias amarillas) que siempre esta presente y el
marcado efecto de empaquetamiento que se observa en aguas eutréficas donde las
células algales suelen ser de gran tamafio y con altas concentraciones de pigmento.
(Este efecto de empaquetamiento consiste en un descenso del coeficiente de absorcion
especifico como consecuencia de que los pigmentos fitoplancténicos no se encuentran
uniformemente distribuidos, sino contenidos en paquetes discretos como son las células
algales. Este efecto fue descubierto por Duysens [1956] y ha sido estudiado por Kirk
[1994] y Morel & Bricaud [1981] entre otros).

Gracias al modelo estadistico obtenido con la expresion (1.7), que relaciona

K,(2) con C, es posible obtener una relacion similar, pero referida a la reflectancia
espectral (dada en funcién de a(r) y b,(r) por la ecuacién (1.2)), ya que, como se ha

mencionado previamente, éste es un parametro que se relaciona a la radiancia que

abandona la superficie del mar.

Asi, por un lado, a través de la expresion exacta (A.23) deducida en el apéndice

A se tiene que el coeficiente de absorcion, a()), esté relacionado con K, (1) que a su vez

es funcidn de C, a través de

a(A) = K,(Mu(r) =K, (k)(l —R(A)+ Kdl(k) dl;(j)j Rg:f_"ﬁu (1.9)

El valor que toma el coseno promedio para irradiancia en direccién ascendente,
i, , es bastante estable y se aproxima a 0.40 [Kirk, 1981]. Sin embargo, el coseno
promedio para irradiancia en direccidén descendente, [, , tiene un valor que depende en

gran parte del angulo cenital solar al refractarse en la superficie del agua, siendo por
tanto a priori variable con el tiempo, la localizacion y la longitud de onda considerada.
Sin embargo, Bricaud & Morel [1987], por simplicidad y dentro de la exactitud
esperada toman un valor promedio constante para [, a través del espectro igual a 0.83.
Por otro lado, la variacién de R() con la profundidad es muy pequefia, de manera que

dR(1)/dz puede ser despreciado, quedando la expresion anterior como:
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a(r)= Kd(K)%%[L;—fR(% . (1.10)

Resta por tanto Unicamente encontrar una relacién entre el coeficiente de

retrodispersion, b,(1), con la concentracién de pigmento fitoplancténico, C. Para aguas

del caso 1, el coeficiente de retrodispersion se divide en:
b, (M) =b,(1), +5,(2), (1.11)

donde el primer término se debe a la contribucion del agua de mar pura y el segundo al
fitoplancton y sus productos detriticos asociados. Definiendo la probabilidad de

retrodispersién, &,(1), como:

by(1) =,(1)/b(2) (1.12)

se tiene que:
b, () =b,(%),b(), +gb(7‘)p b(x), (1.13)
El coeficiente de dispersion del agua de mar pura, b(1),, ha sido determinado

por Morel [1974] y por Smith & Baker [1981]. Ademas, al ser la dispersion molecular
por el agua de mar pura simétrica respecto al plano de incidencia, se tiene que
b,(r),, =0.5. Por otro lado, para aguas del caso 1, Morel [1980] (ver ademas Gordon &
Morel [1983]) relacioné empiricamente el coeficiente de dispersiéon a 550 nm con la

concentracion de pigmento, y obtuvo la expresion (506 datos, »* =0.90):
b(550) = 0.30C°** (1.14)

Ya que la dispersidn total debida a agua de mar pura es bastante mas pequefia que la
dispersion total ejercida por las particulas presentes en ésta, es razonable asumir que
b(550)=5(550), [Gordon, 1988b]. Al ser el exponente de (1.14) menor que uno, se tiene
que la dispersion por particulas en aguas oligotréficas es mayor que en aguas eutréficas,
lo cual debe de estar relacionado con el importante papel jugado por el material detritico

particulado en la dispersion, que como se vio, predomina sobre €l material particulado

vivo en aguas oligotréficas. Pero ademas, para obtener una relacioén util para b5,(1), se

han de tener en cuenta los siguientes hechos observados experimentalmente:
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Datos de los sensores CZCS y AVHRR _ 15

1.- Se ha encontrado que la dispersién producida por la fraccién detritica
particulada varia aproximadamente con la inversa de A, y que ademas para

ésta la probabilidad de retrodispersién, b,(1), tiene un valor casi constante

igual al 2% [Morel, 1988].
2.- Las células algales presentan valores muy pequefios de 5,(1) toméandose este

igual al 0.2%, pudiéndose ademaés negar su variacién espectral.

Con estas consideraciones, Morel [1988] propuso la siguiente expresion para
by(A),:

b,(A), =b,(1),b(A), =030C°?[2-107 +2-107({ - {Iog C)(550/\)] (1.15)

que recoge el cambio progresivo experimentado por b,(A), al pasar de una situacién

oligotréfica donde el material detritico es relativamente mas abundante (5,(x)=2% e

inversamente proporcional a A), a otra euiréfica donde las células algales predominan

(5,(A)=0.2% e independiente de L). En definitiva, se tiene que:

bb (7\') = %b(A')w
+030C**[2-107 +2-107(} — 1 1og C)(550/1)] (1.16)

Por tanto, se tiene mediante las expresiones (1.10) y (1.16) como varian a(A)y
b,()) espectralmente y en funcién de C. Asi pues, finalmente es posible obtener R(r)

para distintos valores de C, a través de:

R(A) = 0.332’((2)? = 0.33% (1.17)

Obsérvese que u(r) es funcién deR(r). Inicialmente, Morel [1988] toma u(A)=0.75 y
- obtiene un valor aproximado para R()), que posteriormente va mejorando a través de un
proceso iterativo. En la figura 1.3 se representan los valores obtenidos para R())

después de tres iteraciones.
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16 » Datos de los sensores CZCS y AVHRR

R((A)

107 L. . el e —

400 500 600 700
Mnm) :

Figura 1.3 - Valores de R(A) en funcién de la longitud de
onda. Cada curva corresponden a un valor de C distinto que
va desde 0.03 a 30 mg m™ (Redibujado de Morel [1988]).

Este modelo semiempirico de reflectancia valido para aguas del caso 1 puede ser
de gran utilidad en teledeteccién, como se verd a continuacién. El algoritmo que ha
mostrado una mayor precision en la obtencién de la concentracién de pigmento a partir
de medidas de reflectancia es aquel que incluye el cociente de un par de valores de R(A)
para dos longitudes de onda distiritas, una de las cuales se halla en la parte azul del
espectro visible donde R(A) alcanza su valor minimo, ya que es la zona donde Ila
absorcidn del fitoplancton es méaxima; y la otra se halla en la regién verde-amarilla que

corresponde al lugar donde R(r) alcanza su valor maximo a medida que C se

incrementa, esto es, la zona donde la absorcién del fitoplancton es minima.
Precisamente es este sistema el que se utiliza con los datos del CZCS, haciendo uso de
sus bandas centradas en las longitudes de onda de 443 y 550 nm respectivamente, para
recuperar C (para concentraciones de C menores que 1 mg m?>). Seguidamente se

muestra la relacién que existe entre R(A) y la radiancia que emerge de la superficie del

mar, L, (}).

- Relacion entre la radiancia del mar y la reflectancia

La relacién entre la radiancia que abandona la superficie del mar, L, , que seria
el parametro detectado por el sensor, y la radiancia subsuperficial, L, viene dada a

través de:
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1-p(6)
L, =1, nz?}.)

donde n()) es el indice de refraccién del agua de mar y p(6) es la reflectancia de Fresnel

(1.18)

dada por (A.34)

Esta radiancia subsuperficial a su vez puede expresarse como:
_E()
ss Q

donde Q es un factor que seria igual a 7 si el océano fuera una superficie lambertiana

L (1.19)

perfecta (luz totalmente difusa). Esta suposicion no es valida, y aunque su valor no ha
sido medido de forma extensiva, se han observado experimentalmente valores para Q
comprendidos entre 4 y 5, dependiendo de la longitud de onda considerada [Austin,

1979]. En este trabajo se toma Q igual a 4.5, ignorandose sus variaciones espectrales.

Teniendo en cuenta (1.1) y (1.19) entonces:

L, = (1 - pi?gR)gd (O_ ) (1.20)

y como la radiancia en direccién descendente, medida debajo de la superficie del mar,

E, (0‘), esta relacionada con la radiancia solar incidente en la parte superior de la

atmosfera, F,, a través de:
E,(07) = F, cos8,¢(6, )(1- P) (1.21)

queda finalmente que:

EELOTE %’;2 co0s8,1(0,) .

donde #(6,) es la transmitancia de la atmdsfera para un angulo 6,, cuya expresioén viene

dada por (1.24) como se comentara en el siguiente apartado, y p es la reflectancia de
Fresnel promediada sobre todos los angulos y que se toma igual a 0.04. Por tanto, L, y

R estin ligadas a través de (1.22), usandose una u otra indistintamente para

determinados propositos, al estar intimamente relacionadas.
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18 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

1.2.5 Correccion atmosférica de primer orden de los datos

del sensor CZCS

La radiancia medida por un sensor dispuesto en un satélite y que opera en el
visible (regién del espectro electromagnético que va desde 400 nm a 700 nm), como es
el caso del CZCS, no solo se origina en el océano sino que existe una contribucioén
importante que proviene de la atmosfera (figura 1.4). Es necesario pues, para determinar
la sefial del océano, poder cuantificar como se altera ésta al transmitirse hacia el sensor
a través de la atmdsfera. Esto se logra haciendo uso de la ecuacién de transferencia

radiativa (ETR) (apéndice A.1) y su aplicacion a la atmésfera en el visible (apéndice

A3).

Sup. del mar l

Figura 1.4 - Contribuciones a la radiancia medida por el sensor CZCS.

Admitiendo una serie de hipétesis simplificadoras sobre la transferencia
radiativa en el visible (apéndice A.2), que hacen el problema de la correccién
atmosférica tratable, como son asumir una atmosfera homogénea, tomar la
aproximaci6n de dispersion simple, considerar la superficie del mar en calma,... se tiene

que la radiancia total que llega a un sensor remoto como el CZCS, se puede expresar

como.
L =L +L,+t(6)L, (1.23)
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indicando que la radiancia registrada por el sensor, L,, estd formada por una
contribucién atmosférica debida a las moléculas de aire, L,, y a los aerosoles
atmosféricos, L,, y otra contribucién procedente del océano, #)L, . Esta situacién se

refleja graficamente en la figura 1.4.

Como se observa, para conocer L, , que es el parametro de interés, es necesarto
estimar cuanto valen L,, L, y #0). Las expresiones de L, y L, se deducen en el

apéndice A.3, pero a modo de resumen se muestran en la tabla 1.6, donde ademas se

indica lo que significan cada uno de los términos que en ellas aparecen.

L =L +L,+19)L, (A.48)
Flo x, A4T
1,(08,0) =~ 2221 p (@ )+ [p(6) +p(@)|R ()} 47

siendo x =r,a

cosa, =+cosBcos®, —senBsenB, cos (A.45)
Fy = Ft,,(6,,8) = F, exp|~7,,(1/cos6,, + 1/cos6)] (A.43)
Definiciones .
ta,r,w,0z (subindices) : total, aerosol, Rayleigh, mar y gases absorbentes (ozono)
: radiancia

: angulo cenital de vision (pixel a satélite)

: angulo cenital solar (pixel a sol)

: dngulo acimutal

: transmitancia de la atmosfera

: espesor optico

: albedo de dispersion simple

: funcion de fase de la dispersion

: reflectancia de Fresnel para la interfase aire-mar
: irradiancia solar extraterrestre

ﬁ'o’ved‘ﬂeo@coh

(=]

Tabla 1.6 - Ecuaciones utilizadas en la correccion atmosférica

Las caracteristicas del factor de atenuacién, #(8), dependen de como se
distribuye angularmente la radiancia, L, . Si L, estuviera concentrada en una direccién

predominante, #0) seria una transmitancia directa, mientras que si L, fuera la misma
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20 ‘ Datos de los sensores CZCS y AVHRR

en todas las direcciones, #0) seria una transmitancia difusa [Deschamps et al., 1983].
Ya que L, se aproxima mas a la radiancia procedente de una superficie lambertiana,
esto es, totalmente difusa, #6) se toma como tal, y tiene por expresion [Gordon et al.,

1983a]:

-0 T, +{l-o T, +7T

1(0) = exp[—( S )6 H (120 fe )t 4T (1.24)
cos6

siendo f, la probabilidad de que un fotdn sea dispersado a través de un 4ngulo menor a

90°. Para las moléculas de aire, al ser la dispersidn producida por estas de tipo Rayleigh,

se tiene que f, =0.5 y o, =1, mientras que f, ~1 y o, =0.85 para aerosoles levemente

absorbentes al ser la dispersion de tipo Mie, siendo el limite superior del factor

(1-0,f,)~1/6, con lo cual, para valores de t, pequefios, la contribucién de los
aerosoles a la transmitancia difusa es insignificante. Obsérvese que debido a que L, se
toma como totalmente difusa, el término #p)L, incluye a fotones procedentes de la

superficie del mar, que pueden estar fuera del campo de vision del sensor y haber sido

dispersados hacia el sensor por la atmésfera (figura 1.4). Por tanto, para calcular #(6) al
ser insignificante la contribucion de los aerosoles, unicamente se tiene que conocer el
espesor optico de Rayleigh, t,, y el espesor éptico del ozono, t,,. Asi, 1, viene dado

por la expresion deducida por Hansen & Davis [1974]:

T, = 0.008569A7*(1+ 0.0113° +0.000131™)
P (1.25)

T, =—T,

"R
donde r,, es el espesor Gptico para una presién atmosférica standard, F,, de 1013.25
mbar y 1, es el espesor 6ptico para cualquier otra presioén superficial, P. En este trabajo

se usan valores climatolégicos promedios para P.

Del mismo modo, para calcular el espesor dptico del ozomo, =<, , seria
imprescindible conocer la concentracién de este gas. Esta puede derivarse a partir de los
datos generados por otros sensores a bordo del Nimbus-7, aunque en este trabajo al

igual que para P se han utilizado valores climatolégicos promedios.
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En cuanto a L, , se observa que se puede calcular directamente a partir de (A.47),
teniendo en cuenta que la funcién de fase de Rayleigh, P,(c, ), se expresa como [Sturm,

1981]:

P,(oci)=l6in(1+cos2ai) (1.26)

Por ultimo, aunque L, viene dado también por la misma expresion (A.47),

utilizada para calcular la radiancia dispersada por las moléculas de aire, este término no

puede calcularse directamente ya que el espesor 6ptico de los aerosoles, t,, varia de
forma acusada con el espacio y con el tiempo. E incluso, si se pudiera conocer 7, de

medidas superficiales hechas de forma simultanea al paso del satélite, quedaria por

conocer la funcién de fase de los aerosoles, P,(a, ), que es muy dificil de obtener.

Entonces L, tiene que calcularse de algin modo, directamente a partir de las

medidas realizadas por el sensor. Los primeros pasos en este sentido fueron sugeridos
por Gordon [1978] y Gordon & Clark [1980]. Dada la naturaleza multiespectral de los
datos registrados por el sensor CZCS, se tiene que para dos de sus bandas, de longitudes

deonda %; y A;, se cumple que:

e o
donde
()= ma(li)ta(hi){P(a_,ki)+[p(6)+p(90)]P(a+,7\.i)} 128

ma(lj)ra(xj){f’(oc_,xj) +[p(9) + p(eo)]P(OL+ ,kj)}
y como fue apuntado por Gordon [1978, 1993] y Maul [1985], existen evidencias, de
que tanto la funcién de fase, P,(c.), como el albedo de dispersiéon simple de los
aerosoles, o, , son aproximadamente independientes de la longitud de onda, quedando

entonces:

A
—
>
~

e(x,.,xj)= a (1.29)
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22 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

El espesor o6ptico del aerosol, t,, es por lo general proporcional a la concentracién de
éste, de modo que ;A j) es independiente de la concentracidon del aerosol, y solo

depende de la longitud de onda. Esto hecho permite expresar la radiancia del aerosol

para una longitud de onda arbitraria, A;, en funcién de aquella para una longitud de

onda, 1, a través de:

F3(r:)

LG )=, 2. ;
()=l )y ) (130)
En el caso del sensor CZCS, y si se toma A; =1, =670nm, se tiene el siguiente

sistema de ecuaciones:

Fi(,
LN B,

L(Ay)=L(A)+L(h,)+e(A)L, (1)

para A; =443,520y550nm. Como se ve, se tiene un sistema de 4 ecuaciones con 8

L(A) =L (%) + LA )e(0)

incégnitas, que son L,(A;) (para A;=1....4), L,(A,) y e(;,2,), ¥ se necesita

informacion adicional para resolver el problema.

- Solucion de la correccion atmosférica para el sensor CZCS

La solucién del sistema de ecuaciones (1.31), valida para el CZCS, ha sido un
aspecto que ha sufrido una gran evolucién y ha despertado un gran interés; que
comenzo antes de la puesta en Orbita del sensor y que se ha mantenido incluso después
de que éste dejase de estar operativo. Segin Sturm [1993] han habido dos
aproximaciones significativas que tratan de resolver este problema; lo que él llama /a
solucion estandar y la solucion a través de un modelo de reflectancia del agua de mar.

Ambos se describen a continuacion:

a) Solucion estandar: En el sistema (1.31), incluso si se conocieran los factores

e(A;,1,) se tendria un sistema de cuatro ecuaciones con cinco incdgnitas, los L,(};)
(para A, =1,....4) y L,(r,). Para cerrar el sistema seria necesario por tanto, afiadir una

ecuacion mas. Asi inicialmente se asumié que L,(A,)=0 [Gordon & Clark, 1980]. Sin
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embargo, esta suposicién es valida solo para aguas claras, no verificandose para
aquellas que presentan altas concentraciones de fitoplancton. Una alternativa fue

propuesta por Smith & Wilson [1981], que usaban una relacién empirica de la forma:

fLaA L) L (25)] = 0 (1.32)
De todos modos, el problema clave descansa en la determinacién de e(r;,A,).

Para poder resolver el problema, Gordon y Clark [1981] utilizaron el concepto de
radiancias de agua clara, con el cual mostraron que la radiancia que abandona la

superficie del mar normalizada, [L,],, que seria aproximadamente la radiancia que

saldria del océano si €l sol estuviera situado en €l cenit y no hubiera atmoésfera y que,
por tanto, se expresa como:

_(1-p(6))1-P)RF,
ELW]N - nz((?u)Q

(1.33)

se mantiene constante si la concentracién de pigmento es inferior a 0.25 mg/m’ para las
longitudes de onda de 520, 550 y 670 nm, tomando los valores de 0.498, 0.30 y menos

de 0.015 mW/cm’pum sr respectivamente. Sin embargo, para 443 nm el valor de [L,],

depende de cual sea la concentracién de pigmento, incluso si ésta es inferior a 0.25

mg/m’, ya que a esta longitud de onda el fitoplancton absorbe la luz considerablemente.

Entonces, localizando en una imagen CZCS una regién para la cual C < 0.25

mg/m’, se pueden determinar a partir de (1.31) los valores de &(520,670) y €(550,670).
Para poder conocer €l valor de £(443,670) se asume que (2;,670) al ser independiente de
la concentracion de aerosoles, muestra una dependencia con la longitud de onda que

viene dada por el siguiente modelo [Gordon & Clark, 1980; Gordon, 1993]:

?\‘ ' n(l)
g(A;,670) = (Ffo) (1.34)

donde #()) es conocido con el nombre de exponente de Angsirom. Este exponente tiene

alguna justificacion tedrica para aerosoles de origen continental y aquellos que tienen

una distribucién de tamafio del tipo conocido como Junge.

De este modo, n(443) se calcula como:

anaria. Biblioteca Digital, 2003

ersidad de Las Palmas de Gran C:

© Unive



24 . Datos de los sensores CZCS y AVHRR

n(520) + n(550)
2

y finalmente estos valores de €(z;,A ;) son usados para obtener los valores de L,(»;) (o

n(443) = (1.35)

R(r;)) (para A, =1,...,4) para la imagen entera. Posteriormente, a partir de estos L,(1;)

se calcula la concentracion de pigmento usando relaciones empiricas que utilizan los

cocientes r, =L,(A,)/L,(A;) 0 rp3 = L, (A, )/L,(r;) para lograr este fin. Hernandez-Guerra

[1990] enumera algunas de las expresiones usadas por distintos investigadores para
calcular C. Evidentemente existen diferencias entre las distintas expresiones, ya que los
métodos (con datos de satélite o con datos tomados in-situ), condiciones y éareas para las

que han sido deducidas son distintos.

b) Solucion a través de un modelo de reflectancia del agua de mar. El
procedimiento anterior presenta algunas dificultades que con esta solucion alternativa se
pueden solventar. En primer lugar, pueden no haber aguas claras en la imagen de interés
con lo cual no es valido utilizar (1.33). En segundo lugar, el tipo de aerosol puede variar

a lo largo de la imagen, con lo que usar los valores de €(A,,%;), determinados para un

pixel de agua clara, para toda la escena puede resultar inadecuado. En tercer lugar,

incluso si el tipo de aerosol no varia a lo largo de la imagen, es posible que los &{;,A j)

lo hagan, ya que algunas de las suposiciones que se han hecho en la correccion
atmosférica se verifican solo aproximadamente, como es que la funcién de fase no
dependa de la longitud de onda, que el acoplamiento entre la dispersién molecular y la
de los aerosoles sea despreciable, etc. De hecho, Gordon & Castafio [1987] analizaron
los efectos de dispersion multiple en la correccidon atmosférica de los datos del CZCS, y

recomiendan el calculo de &f;,A j) para cada pixel, si se quieren obtener las radiancias

L,(r;) con la exactitud deseada.

Esta solucidn alternativa a la estandar fue propuesta por André & Morel [1991],
y es la que se utiliza en este trabajo. Esta solucién hace uso de un modelo de
reflectancia del agua del mar, que ya se presento en el apartado 1.2.4, basado en la idea

de que el fitoplancton es el principal material dpticamente activo para aguas del caso 1,
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relacionando por tanto los L, (*;) (0 R(x;)) con la concentracién de pigmento C [Morel,

1988; Gordon et al., 1988].
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Figura 1.5 - Valores de R(\) para las longitudes de onda de los canales del CZCS
en funcién de C. La linea continua representa los valores de R{()\) para aguas del
caso 1, mientras que la curva discontinua representa €l valor limite entre aguas del
caso 1y aguas del caso 2. (Redibujado de Bricaud & Morel [1987]).

En realidad, este modelo de reflectancia fue utilizado con anterioridad por
Bricaud & Morel [1987], para poder discriminar entre aguaé del caso 1 y aguas del caso
2 a través de él. Esto se refleja en la figura 1.5 donde se representan en linea continua
las reflectancias para los canales del CZCS obtenidas con el modelo frente a la
concentracién de clorofila, y en linea discontinua aparecen los valores limitantes que
separan a aguas del caso 1 y aguas del caso 2. Estos han sido calculados asumiendo que

para estas ultimas, en vez de (1.14) se verifica que:

b(550) = 050C"** (1.36)

lo cual parece un limite razonable aunque arbitrario. Para justificar la extensién y forma
de los canales del CZCS los valores de reflectancia obtenidos con el modelo han sido

pesados del siguiente modo:

R(A)==—{R()+0.95[R(\ - 5)+ R(r + 5)]+ 0.5[R(A —10)+ R(r + 10)} (1.37)

R
3.9
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Sin embargo, Bricaud & Morel [1987] no desarrollaron toda la capacidad del
modelo, pues utilizaban relaciones empiricas similares a las de la solucién estandar,
para realizar la correccidn atmosférica y para calcular la concentracién de pigmento, en
vez del propio modelo, denotando pues una incoherencia interna en su método, y por
otro lado, aunque lograban extender el concepto de radiancia de agua clara,
seleccionando 4reas con concentraciones de fitoplancton de hasta 1 6 2 mg/m™ para
calcular el exponente de Angstrém, #, ain extrapolaban el # obtenido al resto de la

imagen.

André & Morel [1991] desarrollaron el potencial del modelo de reflectancias en
toda su magnitud, utilizandolo para diferentes fines, aparte de su utilidad ya vista para
discriminar entre aguas del caso 1 y del caso 2. Asi, a partir del modelo lograron
interrelacionar la sefial procedente del mar para distintas longitudes de onda, teniendo
en cuenta la respuesta espectral de los canales del CZCS. Entonces dedujeron mediante
un ajuste polinémico (con un error del 1%) las siguientes relaciones que utilizan para

poder obtener el valor 6ptimo del exponente de Angstrém, »,. Estas son:

logr, , = 0693 +162logr, ; —0265(logr,, )’ .
| | ’ 13
logr, , = 0619 +317logr, , —130(logr, )’

indicando 7;; la razén entre las reflectancias del agua del mar para longitudes de onda

similares a las de las bandas i y j del CZCS.

De forma analoga, a partir del modelo obtuvieron relaciones entre los cocientes
de las reflectancias, 713 y 723, y la concentracion de clorofila, como aparece reflejado en
la figura 1.6 resultando después de realizar un ajuste polinémico (con un error del 3%)
las siguientes expresiones a través de las cuales se deduce el valor de la concentracion
de clorofila:

log C = 0.347 — 2.73log 1, 5 + 2.14(log r; , | — 2.04(logr, , f para C < 1mgm™

(1.39)
logC = 0.661—8.48logr, , +11.52(logr, ;  —88.38(logr, ,  para C > 1 mg m™>
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o

10°F

13 " soeoaaaaal i e | izl

107 107 10° 10" 10?
C(mg m™)

Figura 1.6 - Razén entre reflectancias en funcién de la
concentracién de pigmento. La linea continua representa la
relacién obtenida con el modelo de reflectancias y la
discontinua la relacién empirica usada por Bricaud y Morel
[1987]. (Redibujado de André & Morel [1991]).

Con las consideraciones hechas, en la figura 1.7 se representa la solucion
propuesta por André & Morel [1991] para realizar la correccién atmosférica. Su
procedimiento es iterativo y calcula el valor de » y de C del siguiente modo:

1.- Se toma como valor inicial n=2® =0.

2.- Asumiendo inicialmente L,(A,)=0, se calcula L,(%;) para i=123

utilizando la ecuacion:

th<x,-)=L,(x,-)-L,(x..)—[;—;]"%{a@»-a@»—%(u)} (1.40)

que se deduce a partir de (1.26) y (1.34).
3.- Mediante la ecuacién (1.38) calculan un nuevo valor de L, (:,) repitiendo el

segundo paso hasta que su valor converge. Conseguido esto, se calcula un
valor inicial de ¢ =c© utilizando (1.39).
4.- Utilizando el modelo de reflectancia propuesto para aguas del caso 1, se

calculan a partir de ¢ de nuevo los L,(},) para i=234 y usando (1.40) se
estima el valor promedio de » = n®) como nuevo exponente de Angstrém.

5.- Se repite desde el segundo paso hasta el cuarto hasta que el valorde C = ct®

converge.
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La concordancia entre las medidas de clorofila in-situ y las predicciones

haciendo uso de este método se estima que se encuentran en el rango de +20-50%

[André & Morel, 1991].

La figura 1.8 muestra en la parte superior una imagen resultado de la

combinacién en falso color de las radiancias de los canales 1, 2 y 3 del sensor CZCS,

Figura 1.8 - a) Imagen de falso color de la radiancia de los canales
1, 2 y 3 del CZCS sin corregir atmosféricamente para el dia 01/09/81
b) Imagen de pigmento de tipo clorofilico para el mismo dia.
(Cortesia de M. Pacheco).
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la correccion atmosférica. En la parte inferior se expone la imagen de concentracién de
pigmento de tipo clorofilico correspondiente a la misma escena, representada con una
paleta de seudocolor, indicando cada color de la leyenda la concentracién de pigmento

en mg/m’.

Como se advierte, las estructuras oceanograficas observadas en la imagen de
pigmento son dificilmente apreciables en la imagen no corregida atmosféricamente. En
esta se observan otras caracteristicas que son producto de la contribucién atmosférica a
la sefial recibida por el sensor. Esto da una idea del importante papel jugado por la

atmosfera a estas longitudes de onda.

En esta imagen las distorsiones geométricas han sido eliminadas haciendo uso de
los datos de efemérides del satélite, representandola en la proyeccién Mercator.
Ademads, con el objeto de mejorar este aspecto, se ha aplicado una transformacion
polindmica a la imagen corregida geométricamente, empleando puntos de control, que
son generados automaticamente a través de la equiparacién de la linea de costa de la
imagen y datos cartograficos de referencia. Con este procedimiento se.logra una

exactitud de 1-2 pixelés.

1.2.6 Procesos de segundo orden

A continuacién se analizan los posibles efectos de los procesos de orden

superior, sobre el modelo de correccién atmosférica descrito en el apartado 1.2.5.

1.- Dispersién multiple

La influencia de la dispersion multiple atmosférica sobre el algoritrflo de
correccion atmosférica del CZCS fue estudiada por Deschamps et al. [1983] y Gordon

& Castafio [1989]. Ambos usaron un modelo realista de atmésfera, y obtuvieron la
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radiancia que llega al sensor a través de la ecuacién de transferencia radiativa, pero

considerando dispersion multiple de cualquier orden.

En estos estudios se observd que existian diferencias entre la radiancia obtenida
para los casos de dispersion simple y de dispersién multiple, producidos por interaccion
entre la dispersion de Rayleigh y de los aerosoles (esto es, un fotén es dispersado por
ambos, moléculas y aerosoles antes de llegar al sensor). Sin embargo, esta diferencia se
encuentra dentro de los limites de deteccidén del CZCS. En el futuro, no obstante, para
instrumentos mas sensibles, esta influencia tendra que ser recogida en los algoritmos de

correccion atmosférica.

2.- Efectos de polarizacion y de dispersion multiple sobre L,

S1 el estado de polarizacién de la luz es incluido, la radiancia que aparece en la
ecuacion de transferencia radiativa es reemplazada por un vector y la funcién de fase
por una matriz. Esto es, la ecuacién de transferencia radiativa “escalar”, que viene dada

por (A.8), pasa a ser una ecuacion “vectorial”.

Gordon et al. [1988] estudiaron el efecto de la polarizacién y la dispersiéon

miiltiple en el calculo de L,. Ellos comentaron que la diferencia entre el valor de L,

para el caso que incluye estos efectos y aquel que se obtiene en el caso de dispersion
simple y no polarizacién es tipicamente de alrededor del 3-5 % para 4angulos cenitales

solares menores de 50° (6, <50°). Sin embargo para angulos mayores el error aumenta
considerablemente. Para el 4rea de estudio tratada aqui los valores de 6, suelen ser

pequetios, con lo que es de esperar que este efecto no sea considerable.

Atn asi, Gordon et al. [1988] a través de sus célculos dedujeron una serie de

coeficientes, 7,,(6,6,) para m=0,...,2, de forma que es posible calcular ficilmente L,

incluyendo los efectos de polarizacidn y de dispersién miltiple a través de:

L,(e,eo,¢—¢o)=Ezm(e,eo)cos(m(¢—¢o)) (1.41)
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3.- Variaciones en la presion superficial y la concentracion de ozono

Las variaciones de presion producen cambios en que a su vez son
transmitidos a . Del mismo modo, variaciones de O; influencian a través de su
efecto sobre . La influencia de estos efectos ha sido tratado por André & Morel

[1989] y Gordon [1993], que mostré que su efecto sobre  es pequefio, del orden del 1
als%.

En este trabajo se han tomado valores climatolégicos promedios para ambos
factores. Sin embargo en el caso del CZCS la concentracién de O; se podia obtener de
manera simultinea a los datos CZCS a través de otros sensores del Nimbus-7, no
existiendo esta posibilidad para los datos de presién. Para el caso de futuros sensores
como el SeaWifs (Sea-viewing wide field of view) campos de presién deducidos de

modelos meteorolégicos podrén afiadirse en el procesamiento para estimar la presion.

4.- Superficie del mar rugosa

Hasta ahora se ha asumido que la superficie del mar es plana. La influencia en la
correccién atmosférica ejercida por una superficie del mar rugosa ha sido estudiada por
Gordon & Wang [1991a, 1991b]. Por medio de simulaciones ellos concluyen que se
mejoraria muy poco el procesamiento de las escenas CZCS si se incluye este efecto,
pero demostraron que esta influencia quizés tenga que ser considerada en el caso de

instrumentos mas sensibles.

127 Error de calibracion y pérdida de sensibilidad del
sensor CZCS

Como se menciond en las caracteristicas del sensor CZCS, éste fue equipado con

un dispositivo de calibracién interna y fue calibrado antes de su lanzamiento. Algin
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tiempo después de su puesta en Orbita se observé que la sensibilidad radiométrica del
sensor estaba decreciendo [Violler, 1982]. Sin embargo a través del dispositivo de
calibracién interna no se detectd ningun cambio en la sensibilidad del sensor. Como
consecuencia, se argument6 que la razén para esta pérdida de sensibilidad era debida al
deterioro de las superficies Opticas del sensor que no se encontraban bajo la influencia
de las lamparas de calibracién interna. Distintos investigadores usaron diversas
metodologias para determinarla [Gordon er al., 1983b; Hovis et al., 1985; Mueller,
1985; Singh et al., 1985] y obtuvieron degradaciones de aproximadamente el 30 % para
la banda 1, 12 % para la banda 2 y 5-8 % para la banda 3, después que el sensor
describiera las primeras 20.000 érbitas. Este problema es bastante importante si se tiene
presente que solo una parte pequefia de la sefial recibida por el sensor se debe a
radiancia procedente del océ€ano, siendo pues necesaria una correccion para compensar

su efecto.

Algunos autores [Gordon et al., 1983b; Mueller, 1985] han seguido un esquema
para evaluar y corregir esta pérdida de sensibilidad, que consiste en comparar las
radiancias medidas por el sensor con las radiancias “verdaderas”, que serian obtenidas
aplicando un modelo de atmdsfera a la radiancia procedente de pixeles de agua clara
[Gordon, 1987; Sturm, 1993]. A través de este esquema se ha intentado establecer una
serie de factores de correccidn, FC(A,N), que se definen por:

AQ)

AN (1.42)

FC(A,N)=

donde L,(1) es la radiancia verdadera que obtendria el sensor para la érbita N, y
L, (A, N) es laradiancia medida por el sensor, que viene dada por:

L, (A, N)=vD(\,N)a(r)+5(1) (1.43)
siendo VD(A,N) el valor digital de la radiancia tal como es registrado a bordo del
satélite, y a(A) y (1) los valores de la pendiente y la ordenada en el origen

correspondientes a la recta de calibraciéon obtenida antes de la puesta en Orbita del

SENSsor.
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Los factores de correccion utilizados en este trabajo, fueron deducidos por Sturm
[1993] a partir del analisis de 660 pixeles de agua clara, correspondientes a 59 érbitas
diferentes, que van desde la orbita 302 (16 de Noviembre de 1978) hasta la érbita 37834
(21 de Abril de 1986). Los resultados de este andlisis para el caso de dispersion simple

se representan graficamente en la figura 1.9.

sl
of
o 1.4 —
121 banda2 . ..
1.0£ ;:_::::_::_—_”—_:,:..—..._. - ‘banda3 ‘ _
0 1ox10*  20x10%  30x10%  4.0x10t
orbita

Figura 1.9 - Factores de correccién usados para corregir la pérdicia de
sensibilidad del CZCS asumiendo dispersion simple para la atmésfera.

1.3 Datos del sensor AVHRR

1.3.1 Introduccion

A continuacién se describen las caracteristicas del segundo tipo de datos de
satélite usado en este trabajo, que provienen del sensor remoto conocido como
Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR), por medio del cual se puede

obtener informacion de la temperatura superficial del mar (TSM).
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Al igual que en el apartado anterior se comienzan describiendo las caracteristicas
generales del sensor AVHRR, posteriormente se describen las propiedades del agua de
mar en el infrarrojo, después se trata la calibracion (que produce la denominada
temperatura de brillo) y correccién atmosférica de los datos (que da lugar a la TSM),
analizandose los posibles errores cometidos debido a las simplificaciones y metodologia
utilizada en esta correccién, y por ultimo, se comparan las temperaturas de brillo del

canal 4 del AVHRR vy de la superficie del mar.

1.3.2 Caracteristicas generales del semsor AVHRR

El sensor AVHRR al igual que el CZCS es un radidmetro de barrido
multiespectral. Fue disefiado para propdsitos meteoroldgicos, aunque ha encontrado un
amplio campo de aplicacién en otras areas como son la agricultura, hidrologia,
glaciologia y oceanografia. Este sensor fue situado a bordo de la serie de satélites
NOAA y TIROS que son puestos en orbita y administrados por la NOAA (National
Oceanic and Atmospheric Administration).

Al contrario que el CZCS que ha sido el tnico sensor de sus caracteristicas
lanzado al espacio, los satélites NOAA constituyen una serie operacional, de forma que
la NOAA siempre mantiene simultineamente a un par de satélites en 6rbita, con una
diferencia aproximada de 6 horas entre ambos respecto al pase por el Ecuador, y cuando
uno de ellos deja de estar operativo hay otro listo para su lanzamiento. Las

caracteristicas orbitales de los satélites NOAA se muestran en la tabla 1.7.

Tipo de orbita: heliosincrona, casi circumpolar
Altitud nominal: 855 km
Periodo de la orbita: 101-102 minutos
Inclinacion: 99°

Tabla 1.7 - Caracteristicas orbitales de los satélites NOAA.
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Las caracteristicas de visién del AVHRR se presentan en la tabla 1.8. La gran
extension de area barrida por el sensor y las caracteristicas orbitales de éste hacen que
no hayan zonas de la Tierra que no sean observadas por el AVHRR. Ademas, con dos
satélites en Orbita al mismo tiempo, existe la posibilidad de obtener hasta cuatro

imagenes diarias de una misma area, dos diurnas y dos nocturnas.

Angulo de barrido:  55.4° a cada lado del nadir

Extension de barrido: 3000 km
IFOV en nadir: 1.4 mrad x 1.4 mrad
Resolucion espacial: 1.1 km x 1.1 km en nadir

aumentando hasta 2.5 km x 7.0 km
para angulos de barrido maximos.

Tabla 1.8 - Caracteristicas de vision del sensor AVHRR.

En cuanto a las caracteristicas espectrales del AVHRR, éstas aparecen reflejadas
en la tabla 1.9. Inicialmente el sensor de los satélites pares solo disponia de las cuatro
primeras bandas, mientras que el de los impares contaba con cinco, llaméandosele al

sensor en estos casos AVHRR/2.

Banda Longitud de onda (um) Relacion S/R
1 0.58 - 0.68 3/1 a2 0.5% de albedo
2 0.72-1.10 3/1 a 0.5% de albedo
3 3.55-3.93 0.12K*a300K
4 10.3-11.3 0.12K*a300K
5 11.5-125 0.12K*a300K

Tabla 1.9 - Caracteristicas espectrales del sensor AVHRR.

(*Diferencia de temperatura equivalente a ruido a 300 K).

Las bandas 1 y 2 estan situadas en el visible y se utilizan para la deteccion de

nubes, para la separacién de tierra y mar, el control de la vegetacién y la cobertura de
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hielo y nieve. Las bandas 3, 4 y 5 estin situadas en el infrarrojo y son usadas para

estimar la temperatura de las nubes y de la superficie del mar.

El AVHRR esta provisto de un dispositivo de calibracién interna solo para las
bandas en el infrarrojo, mientras que las bandas en el visible fueron calibradas

unicamente antes de la puesta en orbita del satélite.

1.3.3 Propiedades del agua de mar en el infrarrojo y su

relacion a ia teledeteccidon

La ley de Planck establece que un cuerpo emisor perfecto, lo que se conoce
como un cuerpo negro, a una temperatura superior al cero absoluto, emite radiancia en

un espectro continuo de acuerdo con:

2hc?
A’ (exp(hc/AkT)-1)

B(AT)= (1.44)

donde 4 es la constante de Planck, & es la constante de Boltzman, c es la velocidad de la
luz y T la temperatura en grados Kelvin. Esta radiancia se encuentra relacionada con la

excitancia radiante, M(),T), a través de:

M(\,T)==B(\,T) (1.45)

La figura 1.10 representa M (7», T ) para un emisor perfecto frente a A, para una

temperatura de 6000 K que corresponde a la del sol y una temperatura de 300 K que
corresponde a la del océano. Como se observa a 300 K la exitancia presenta un maximo
a 10 um, y por tanto un sensor que opera en estas longitudes de onda, como el

AVHRR, es el apropiado para determinar la TSM.

Sin embargo para materiales reales la expresion (1.44) no es valida, ya que no

son emisores perfectos. Para estos se introduce la emisividad, e(?L,T ), que se define
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fog M (W m™ ym™)

A (um)

Figura 1.10 - Excitancia radiante de un cuerpo en
funcién de la longitud de onda para temperaturas
caracteristicas del Sol (T=6000 °K) y de los océanos
(T=300 °K) (adaptado de Maul [1985]).

como la razén entre la irradiancia emitida por el material en cuestidn y aquella de un
cuerpo negro a la misma temperatura. Por tanto para el agua de mar se tiene que:

L, (rT)=¢(r,T)B(A,T) (1.46)

Por otro lado, de acuerdo con la ley de Kirchhoff, para cualquier cuerpo se

cumple que:

p(A.T)+t(A,T)+e(A,T) =1 (1.47)
siendo p(A,T) y #(A,T) la reflectancia y transmisividad respectivamente. Para el agua
de mar en el infrarrojo el coeficiente de absorcidn tiene un valor tan elevado (del orden
de 10° cm™) [Friedman, 1969] que por ejemplo, para una longitud de onda de 10 um el
63% de la radiancia es absorbida en los 10 um de la superficie [Maul, 1985].

Esto quiere decir que la sefial recibida por un sensor remoto en este rango de
longitudes de onda proviene de la capa mas superficial del océano, denominandosele
con el nombre de piel del océano. De este modo, t(k, T ) = 0, y se verifica que:

e(A,T)=1-p(A,T) (1.48)

El agua de mar en el infrarrojo es un pobre reflector. La reflectancia del agua de

mar en el infrarrojo térmico es del orden de 0.01 y por consiguiente, la emitancia se

acerca a la unidad.
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1.3.4 Calibracion de datos AVHIRIR

Las mediciones realizadas por el sensor AVHRR vienen dadas en forma de
valores digitales (VD) de 10 bits para cada banda y pixel de una escena. El proceso de
calibracién consiste fundamentalmente en convertir estos VD en valores de radiancia

que es el parametro fisico que es medido.

Los canales infrarrojos del AVHRR, que son los que estan involucrados en el
calculo de la TSM, son calibrados en 6rbita por medio de dos blancos de referencia cuya
radiancia se conoce o puede calcularse. Uno de ellos es un cuerpo negro dispuesto en el
satélite, cuya temperatura viene dada a través de cuatro termdmetros de resistencia de
platino, y el otro es el espacio profundo que se toma como punto de referencia de

radiancia nula.

Asumiendo que ambos, los VD y las radiancias observadas estan relacionados
linealmente, se tiene para cada pixel de cada banda que:

L=M(VD)+1 (1.49)

donde L es la radiancia del pixel y M e I son la pendiente y la ordenada en el origen, que

se calculan a partir de las dos medidas de calibracién como:

L.-L
M=——F (1.50)
XC_XEP
€
I=Lg - MXg (1.51)

donde L. y Ly, son las radiancias medidas por el sensor cuando observa el cuerpo negro

interno y el espacio profundo, siendo X, y Xz, sus valores digitales correspondientes.

El valor de L para cada pixel puede interpretarse en términos de la temperatura
de brillo, T,, que seria la temperatura que tendria un emisor perfecto en ausencia de
atmosfera para producir una radiancia L. Esta 7, puede obtenerse a través de la inversa
de la funcién de Planck:
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’[{):

K
——;CKT— (1.52)
ln(l +— J
L
donde K (cm™) es el nimero de onda central y C, y C, son constantes de valor:

C, =2hc® =11910659-10° mW m™ srcm™
C, = he/k® =1438833 ecmK

La NOAA suministra el mimero de onda central, K, para distintos rangos de
temperatura. En este trabajo se ha utilizado el intervalo de temperatura que va desde 275

a 320 °K, correspondiente con los valores de TSM observados en el 4rea de estudio,

Aunque es satisfactorio asumir una respuesta lineal para el canal 3 del sensor
AVHRR, no ocurre lo mismo para los canales 4 y 5, cuyos detectores tienen una
respuesta no lineal [Steyn-Ross et al., 1992]. Por tanto, es necesario llevar a cabo una

correccidn de esta nolinealidad.

Weinred et al. [1990] indican que la forma practica de lograr esta correccién se
realiza generando una serie de tablas donde aparecen los términos correctores, y que se
obtienen por medio de experimentos elaborados previamente a la puesta en érbita del
sensor. Estos factores de correccion son funcién de la temperatura de la escena y del
blanco de calibracion interno [Brown et al., 1985]. Entonces, para encontrar el factor de
correccion adecuado, 87, es necesario interpolar en estas tablas de forma que la
temperatura de brillo verdadera para cada pixel, 7;,, se obtiene como:

I, =T, +8T (1.53)

Esta 7,, puede ya usarse como una indicacién de las caracteristicas de
temperatura de la superficie oceanica. De hecho, existen numerosos trabajos
oceanograficos que han sido realizados de esta forma [Legeckis, 1978; Minnet, 1991].
Sin embargo, si se esta interesado en conocer la temperatura absoluta del océano resulta
imprescindible eliminar la contribucion atmosférica en los valores de T,,, hecho que se

discute en el siguiente apartado.
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1.3.5 Correccion atmosférica de primer orden de los datos
del sensor AVHRR

Al igual que en el visible, la radiancia que recibe un sensor que opera en el
infrarrojo, como es el caso del AVHRR, contiene una contribucidon procedente de la
atmosfera. De nuevo esta contribucion se puede eliminar haciendo uso de la ecuacién de
transferencia radiativa (ETR) y su aplicacion a la atmdsfera en el infrarrojo (apéndice

A4d).

La radiancia total que llega a un sensor remoto como es el AVHRR, se puede
expresar como:

L =Lg+Lg, +Lp+ L, (1.54)

e indica que la radiancia registrada por el sensor, L,, esta formada por una contribucién

procedente del océano, L., otra que se debe a la radiacion solar que se ha reflejado en la

superficie oceanica, L, una que proviene de la contribucién directa de la atmésfera,

Lg,, y por ultimo, una producida por la radiancia atmosférica que se ha reflejado en la

superficie del océano, L,,. Esto se refleja graficamente en la figura 1.11, mostrandose a

Sensor

Sup. del mar

A

Figura 1.11 - Contribuciones a la radiancia medida por el sensor AVHRR.
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42 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

modo de resumen, en la tabla 1.10, las expresiones correspondientes a cada uno de estos

términos, que se deducen en el apéndice A.4.

Lo =Lgg+Lg, +Lps+L,, (A.61)

Ly (0,1) = &(ps, ) L.y, (ps, n)t(ps, 1)
Ly, (0,1) = (1~ (s, w))B, (T, )o@ *(ps, 1)

Lul0)= A-slpo )], 0 O) PR apg) - (450)
Lg, (O’ “) = J;(ps’“)BA (T(P))dt(P’ P)

Definiciones
L. : radiancia emitida por el océano
B : radiancia emitida por un cuerpo negro
€ : emisividad del agua del mar
T : transmitancia de la atmosfera
p : angulo cenital de vision (pixel a satélite)
[T : angulo cenital solar (pixel a sol)
Q, : angulo solido subtendido por el sol
T : temperatura
T, : temperatura solar
P : presion atmosférica
Ds : presion atmosférica en la superficie del mar

Tabla 1.10 - Ecuaciones utilizédas en la correccion atmosférica de datos AVHRR.

Las contribuciones de estos cuatro términos son desiguales. Es posible evaluar
de forma simple su importancia para el rango de longitudes de onda del sensor AVHRR

usadas en este trabajo (10-12 pm). Asumiendo una superficie del mar en calma y un

valor de gigual a 0.99, con lo cual la reflectancia es igual a 0.01 (Ver apartado 1.3.3) se
tiene que la contribuciéon de la radiacién solar reflejada comparada con la de la
superficie del mar es:

Lgs  ©Q,B(11.5um,5900°K Jp(11.5 pm)
L,  B(11.5um,300°K)e(11.5um)

em

~2x107* (1.55)
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Datos de los sensores CZCS y AVHRR 43

y del mismo modo, tomando un valor de 10 W m™ sr' para la contribucién de la
atmésfera, lo que resulta valido para angulos cenitales menores de 75° [Maul, 1985] se
tiene que la contribucién de la radiacién atmosférica reflejada es:

Ly, Lyp{(115 pm)p(115 pm)
L, (B(115pm300°K)/x)e(115 pm)

~1x107 (1.56)

de modo que, como primera aproximacién, para las longitudes de onda de interés la
radiancia recibida por el sensor remoto viene dada por:
L =L +L,, (1.57)

expresion que totalmente desarrollada queda como:

L(01)=e(ps:k)Lan (poot)elpssm)+ [ BT(R)erlp)  (159)

Ademas, considerando que el agua de mar, como ya se ha comentado en el apartado
1.3.3, es un mal reflector, resulta apropiado aproximar la superficie del mar como un
cuerpo negro perfecto, esto es, que tiene una emitancia igual a 1 y de (1.48) una

reflectancia nula. Por tanto:

Lew(ps:1t) = B (T5) (1.59)

con lo cual (1.58) queda como:

LOW=B,E) o)+ [, BT dp.) (160)

A partir de esta expresion seria posible obtener la temperatura de la superficie del mar,
T, si se conocieran la transmitancia en funcién de la presion y el perfil de temperaturas
de la atmdsfera. Sin embargo, a causa de la variabilidad espacial y temporal de estas
propiedades atmosféricas, es imposible disponer de esta informacién para una imagen
de satélite que cubra un area geografica extensa. Es necesario entonces recurrir a otro
tipo de estrategia que permita extraer T directamente a partir de las medidas realizadas
por el sensor AVHRR. El método que ha dado mejores resultados y que se utiliza en la
actualidad para determinar 75 es el denominado método multibanda, aunque otros
diferentes se han desarrollado y se han utilizado con anterioridad (estos se describen por
ejemplo en Hemandez-Guerra [1990] y Parada [1995]). A continuacién se detalla el

fundamento y desarrollo dei método multibanda.
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44 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

- Método multibanda para la correccion atmosférica

Fueron Anding y Kauth [1970] los primeros en proponer un método multibanda
para corregir atmosféricamente los datos de satélite. Ellos demostraron que para dos
bandas del IR de distinta longitud de onda afectadas por los mismos procesos de
absorcién, aunque de ordenes ligeramente distintos para cada una de ellas, existia una

relacion lineal entre Ty y las radiancias medidas para cada una de las bandas.

Sin embargo fueron McMillin [1975] y McMillin & Crosby [1984] quienes
Jjustificaron el método tedricamente, que a continuacion se describe siguiendo las

indicaciones de Nykjaer [1988].

Utilizando el teorema del valor medio la ecuacién (1.60) puede expresarse como:
L,(0,1) = B, (1y)(ps, 1)+ B, (T, J1 - t(ps. )] (1.61)

donde B, (T;) es la radiancia para una temperatura atmosférica promedio, T, , que viene

dada por:
(%)= [, BE@)dp.w)/ [ dlpw) (1.62)
Reorganizando términos por conveniencia en (1.61) se tiene que:
B,(%)-L(0.1) = [B,(%) - B, (T)[1-t(ps,1)] (1.63)

Como la radiancia medida en el satélite se puede expresar como aquella que es emitida

por un cuerpo negro a una determinada temperatura, 7;, se tiene que:

L(0,p)=B,(T,) (1.64)
Por otro lado, todas las temperaturas involucradas en la ETR, como son T, T} y I_; son
muy proximas entre si. 75 es similar a T, porque la atenuacién atmosférica en la region
del espectro que va desde 10.5 a 12.5 um es pequefia. Ademas T, se asemeja a la

temperatura del aire cerca de la superficie del mar ya que la emision atmosférica se debe
en estas longitudes de onda al vapor de agua principalmente, que se concentra en las
capas bajas de la atmdsfera [Coll & Caselles, 1994]. Teniendo en cuenta lo anterior, y

que la funcién de Planck varia lentamente con la temperatura para las longitudes de
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onda consideradas, es posible desarrollar la funciéon de Planck en serie de Taylor

alrededor de T conservando los términos lineales inicamente. Haciendo esto se tiene:

(1) =@+ (%) (7-n)

(1.65)

3

- Tq)

0B, (T
5.5)=55)+( 20 |
I
con lo cual la ecuacién (1.63) queda:

_(aigg"ﬂ)];m_mh(%ﬂk(i L)[1-1(ps,n)] (1.66)

o lo que es lo mismo:

(% -5)= (% -L)1-1(ps.p)] (1.67)
Al ser el vapor de agua el responsable principal de la absorcién atmosférica en la

region del infrarrojo donde estan situadas las bandas 4 y 5 del AVHRR, la transmitancia

viene dada por:
t(ps,u) = exp[—kww(lu)] (1.68)
donde £, es el coeficiente de absorcién del vapor de agua y w(u) es la cantidad de

vapor de agua a lo largo de un camino 6ptico en la direccidon dada por .

Como en condiciones libres de nubes, la absorcién en la zona del infrarrojo de
interés es pequefia, se puede aproximar (1.68) como [Prabhakara et al., 1974; McMillin,

1975]:

t(ps, 1) =1-k,w(n) (1.69)
con lo cual la expresion (1.67) escrita para dos longitudes de onda diferentes queda:
I - T T,-T 7» k u
)=[7 = T (0w () w{n) (1689

T, - Tx)[T T, ()], (0 )w(ne)

Segin McMillin & Crosby [1984] si los procesos de absorcion en dos longitudes
de onda son similares, lo que sucede si éstas son cercanas, los valores de 7, son iguales

para ambas. Esta suposicion fue primero propuesta por McMillin [1971], (citado en
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46 Datos de los sensores CZCSy AVHRR

McMillin [1975]) quien encontr6 un par de longitudes de onda en la regién del espectro
que va de 10 a 12 ym para la que se verifica lo anterior, y posteriormente ratificada por

Prabhakara et al. [1974] mostrando que T, varia menos de 1°K en la regién que va
desde 10.4 a 12.9 ym. Por tanto si A, y A, se encuentran préximas se cumple
aproximadamente que:
L-T(A)=T-T,(%,) (1.69)
y se obtiene que:
L = 5,(0) + ¥ [ (1) - T ()] (1.70)

siendo v =k, (A,)/k,,(A,) -k, (&,).

Como esta expresién se ha obtenido asumiendo una serie de aproximaciones, en
la practica, el algoritmo utilizado para obtener T es una combinacién lineal de la
temperatura de brillo, T, para dos 6 mas longitudes de onda, del siguiente modo [Njoku
et al., 1985; Minnett, 1990a]:

n
Ti=a,+Y aT(};) (1.71)

i=1
donde q; son coeficientes sin dimensiones que son funcién de los coeficientes de
absorcion y a, es una constante que justifica efectos tales como la reflexién superficial y
la absorcién, errores de calibracién y emision de otros gases como el CO, [Deschamps

& Phulpin, 1980; Maul, 1983].

- Algoritmo utilizado para la obtencion de la temperatura superficial del mar en el drea

de estudio

Para el caso del sensor AVHRR, que presenta 3 bandas en el infrarrojo, es
posible aplicar un algoritmo del tipo (1.71) utilizando al menos 2 de las tres bandas

presentes.

Ha sido demostrado por diversos autores, al menos de forma tedrica [Deschamps

& Phulpin, 1980; Ho et al., 1986; Barton et al., 1989, etc.] la ventaja que supone el
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Datos de los sensores CZCS y AVHRR 47

hacer uso de un algoritmo que contenga las temperaturas registradas por cada una de las
bandas infrarrojas. Sin embargo esto presenta como inconveniente que solo es posible
aplicar el algoritmo a iméagenes nocturnas ya que durante el dia la banda 3 presenta una
fuerte contribucién de la radiacion solar, y ademas por otro lado, los datos del canal 3

del AVHRR presentan un fuerte ruido instrumental desaconsejando su uso en el calculo

de la temperatura de la superficie del mar [Dudhia, 1989; Warren, 1989].

De este modo los algoritmos que principalmente han sido desarrollados para
calcular la TSM hacen uso de las bandas 4 y 5 del AVHRR. Existen tres técnicas para
determinar los coeficientes de la expresion (1.71) [Barton, 1995]. La primera consiste en
utilizar un modelo tedrico de ftransmision atmosférica que contenga un conjunto
representativo de perfiles verticales de temperatura y de gases y constituyentes
absorbentes atmosféricos [Barton, 1983, 1985; Callison & Cracknell, 1984; Llewellyn-
Jones et al., 1984, Sobrino et al., 1993]. Esta técnica es denominada de simulacion

[Minnet, 1990b].

La segunda aproximacion, denominada empirica [Minnet, 1990b], requiere la
existencia de medidas de temperatura de alta precision registradas con termdmetros in-
situ, que sean coincidentes con las medidas del satélite [Bernstein, 1982; McMillin &
Crosby, 1984; Yokoyama & Tanba, 1991]. Entonces a través de analisis de regresién

lineal entre ambas medidas se obtienen los coeficientes del algoritmo.

Por ultimo, la tercera aproximacién es una combinacion de las dos anteriores.
Esto es, los coeficientes son calculados originalmente con el primer método siendo
ajustados posteriormente con el segundo [Strong & McClain, 1984; McClain et al.,

1985].

En este trabajo se ha escogido el algoritmo desarrollado por Castagne et al.

[1986] para calcular 1a TSM, que tiene por expresion:

I, =T,+2(T, - T,)+ 05 (1.72)
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48 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

donde T, y T son las temperaturas de brillo de los canales 4 y 5 respectivamente. Este
algoritmo ya fue utilizado con anterioridad para esta region de estudio por Nykjaer
[1988] y Hermandez-Guerra [1990]. Este algoritmo, desarrollado por el Centre de
Meétéorologie Spatiale (CMS) de Lannion (Francia), ha sido obtenido empiricamente
comparando los datos de satélite con temperaturas medidas con boyas y barcos
oceanograficos. La mayoria de las medidas in-situ han sido tomadas en el Mediterraneo
occidental y en el Atlantico oriental para latitudes medias. Para datos del AVHRR
situado en el NOAA-7, Castagne et al. [1986] lograron una desviacidn estandar de 0.55
°C con una desviacion negativa de 0.05 °C para este algoritmo, mientras que para el
AVHRR del NOAA-9, Le Borgne et al. [1988] obtuvieron una desviacion estandar de
0.42 °C con una desviaciéon media de 0.09 °C. Mas recientemente, Parada [1995] con
datos in-situ tomados en el mar de Alboran, obtuvo una desviacion estandar de 0.45 °C

y una desviacion media de -0.1 °C.

La figura 1.12 muestra en la parte superior una imagen de la radiancia del canal
4 del AVHRR, en niveles de grises y con una gran distorsién geométrica. En la parte
inferior aparece la imagen de TSM correspondiente a la escena AVHRR anteriormente
representada, con una paleta de pseudocolor y corregida atmosféricamente pero sin
enmascaramiento de nubes, indicando cada uno de los colores de la leyenda la
temperatura en grados centigrados. Ademas la distorsién geométrica ha sido eliminada,

empleando para ello el mismo procedimiento usado para los datos CZCS.

Como se observa, existe una gran similitud entre ambas iméagenes, poniéndose
de manifiesto que los efectos atmosféricos no son tan severos a estas longitudes de

onda, si se compara con lo que sucede en €] visible.
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Figura 1.12 - a) Imagen de radiancia del canal 4 del
AVHRR para el dia 10/08/93. b) Imagen de TSM para el
mismo dia

1.3.6 Procesos de segundo orden

Seguidamente se analizan los efectos ejercidos por los procesos de segundo

orden sobre el modelo de correccién atmosférica descrito en el apartado 1.3.5.
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1.- Reflectancia de la superficie del mar

En la deduccion de (1.71) se ha asumido que el coeficiente de emisividad del
agua de mar es igual a la unidad, lo que equivale a decir que la reflectancia de la
superficie del océano es despreciable. Sin embargo, esto no es del todo cierto y las
emisividades de los canales 4 y 5 son aproximadamente 0.990 y 0.986 respectivamente.
Dalu [1985] a través de simulaciones de transferencia radiativa indica que errores de
hasta 0.3 °K pueden ser causadas por este efecto, que son relativamente pequefios
considerando que el ruido instrumental del AVHRR es del orden de 0.15 °K. Ademas,
es muy dificil verificar este error, ya que la emisividad depende de muchos factores
entre los que se encuentran el dngulo cenital de observacion, la velocidad del viento, la
composicién (salinidad, presencia de manchas de aceite,...) y la propia TSM [Masuda et
al., 1988]. Por otro lado, como argumentan Phulphin & Deschamps [1980] y Maul

[1983] parte de este efecto estard incluido en el término a, de la expresién (1.71).

2.- Efectos superficiales

La emisividad s6lo describe parte de la diferencia observada entre la temperatura
de un cuerpo negro y aquella medida directamente en el océano, ya que por lo general,
la temperatura de la piel del océano (que es aquella detectada por el sensor), es
tipicamente unas pocas décimas de grado mas fria que la del agua unos cuantos
centimetros por debajo de la superficie [Saunders, 1973; Katsaros, 1979; Hepplewhite,
1989; Coppin et al. 1991]. Esto se debe al flujo de calor vertical a través de la interfase
aire-mar. Lejos de la interfase tanto este flujo de calor como de momento se producen a
través de mecanismos de intercambio turbulentos, mientras que al acercarnos al limite
entre los dos medios la turbulencia se encuentra inhibida y el transporte de calor y de
momento se efectda por medio de procesos moleculares. Para que éste sea posible se
hace necesario la existencia de un gradiente de temperatura normalmente negativo, tanto
de dia como de noche, y las observaciones sugieren que un valor tipico de este gradiente

se encuentra entre -0.1 °K y -0.5 °K [Robinson et al., 1985]. Este gradiente se mantiene
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para velocidades de viento de hasta 10 m/s por encima de las cuales es destruido por la
accién de mezcla producida por la rotura de las olas. De cualquier modo, €l gradiente se
restablece 10 6 12 segundos después de que éstas han dejado de actuar [Schluessel et
al., 1990].

Otro efecto superficial se produce durante el dia bajo condiciones de calma y
fuerte insolacién. En estas condiciones la mezcla en las capas superficiales producida
por €l viento puede ser insuficiente para transporiar el calor absorbido cerca de la
superficie a la totalidad de la capa de mezcla. Entonces el calor se transmite solo hasta
profundidades someras produciéndose un incremento de la temperatura que da lugar al
desarrollo de una termoclina diurna [Hawkins et al., 1993]. Los valores tipicos de este
calentamiento diurno son de unas pocas décimas de grado aunque en ocasiones se han
observado fuertes diferencias entre la temperatura superficial y aquella de la capa de
mezcla que pueden llegar hasta un grado o mas [Robinson, 1985]. Este efecto ha sido
observado y estudiado por numerosos investigadores en areas diversas [Halpern &
Reed, 1978; Deschamps & Frouin, 1984; Comillon & Stramma, 1985; Fairall et al.,
1996]. Yokoyama et al. [1995] observaron que para la bahia de Mutsu (Japén) esta
diferencia de temperatura desaparecia cuando el viento soplaba con una velocidad

superior a los 4 m/s.

Estos dos efectos superficiales son importantes y pueden ser fuentes de error, ya
que por lo general, los datos de temperatura utilizados para deducir empiricamente los
coeficientes del algoritmo con €l que se determina la TSM a partir de datos de satélite,
se obtienen a través de mediciones realizadas mediante barcos o boyas a profundidades
de 1 m o mayores que pueden ser diferentes de la temperatura de la piel del océano, que
es la que contribuye a la sefial recibida por el sensor. Por dltimo, el calentamiento
superficial presenta un efecto negativo afiadido, y es que como ha sido observado por
Bohm er al. [1991], en ocasiones tiende a enmascarar la sefial superficial de

caracteristicas oceanograficas de interés.
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3.- Dispersion por aerosoles

La dispersidn de los aerosoles atmosféricos decrece a medida que la longitud de
onda aumenta y resulta insignificante a 11 um para una atmésfera libre de nubes. La
concentracion de aerosoles sobre los océanos es relativamente pequefia en condiciones
normales, y la contribucién de este factor es de 0.1 °K en el célculo de la TSM [Dalu &
Liberti, 1988]. Existen, sin embargo, ocasiones en que la carga de aerosoles sobre los
océanos es anormalmente grande. Esto ocurre por ejemplo después de una erupcion
volcanica como la acaecida en 1982 en el volcan El Chinchén [Griggs, 1985], o bien
cuando tormentas transportan el polvo sahariano hacia el océano [May et al., 1992]. En
estos casos la temperatura de brilio se puede ver reducida algunos grados y la

estimacion precisa de la TSM se hace imposible.

4 .- Nubes

La mayor limitacion en la estimacién de la TSM es la presencia de nubes de
tamafio menor que un pixel o bien nubes bajas. Las nubes altas se detectan facilmente ya
que suelen mostrar una temperatura mucho mas baja que la de la superficie del mar. Sin
embargo, las nubes bajas pueden presentar temperaturas ligeramente menores que la
TSM y las nubes que son mas pequefias que el tamafio de un pixel (1 km’
aproximadamente) darén lugar a una temperatura que sera mezcla de la de la nube y la
TSM. Ya que no es posible corregir este efecto, se han desarrollado numerosos

esquemas para detectar y enmascarar pixeles nubosos, algunos de los cuales son

sumamente complejos [Kelly, 1985; McClain, 1985; Saunders & Kriebel, 1988].

Aunque para propositos descriptivos un observador debidamente entrenado
puede distinguir entre lo que son pixeles que corresponden a nubes y a océano, si se
quieren aplicar métodos cuantitativos para estudiar la dindmica de la superficie del mar
a partir de los datos de TSM, es necesario enmascarar los pixeles que estan obviamente

contaminados por nubes.
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Ed

En este trabajo se ha usado un método sencillo para enmascarar nubes, que tiene
el inconveniente de necesitar la intervencion interactiva de un operador, para su correcta
aplicacién a cada imagen. Ya que distintos tipos de nubes presentan propiedades
diferentes, se utilizan para su identificacion la informacién contenida en los canales 2, 4

y 5 del AVHRR, de acuerdo con los-siguientes hechos observados:

1. Las nubes son generalmente mas frias que el océano. De este modo la
temperatura del canal 5 ha sido usada para detectar nubes altas, grandes y
densas, si esta se sitia por debajo de cierto limite (test de umbral de
temperatura). Sin embargo este método falla en la deteccion de aquellas
nubes que presentan una temperatura similar a la del océano (nubes bajas y
niebla).

2. La mayoria de las nubes tienen una reflectancia alta en el visible e infrarrojo
cercano, si se compara con la reducida reflectancia de la superficie del mar,
lejos de la regién de reflexion especular, para estas longitudes de onda (fest
de umbral de albedo).

3. Las radiancias de la parte superior de las nubes y de los bordes entre nubes y
océano, varian sobre escalas espaciales mas pequefias que aquellas
correspondientes a la superficie del mar, que suele ser uniforme sobre
amplias regiones. De este modo se pueden identificar estas areas calculando
la varianza de los canales 2 y 4 para una pequefia parte de la imagen, que en
este trabajo han sido subconjuntos de 3x3 pixeles (test de coherencia o
uniformidad). Sin embargo este procedimiento en vez de identificar de modo
individual a los pixeles nubosos, unicamente detecta a pequefias regiones con
pixeles sospechosos. Ademés en ocasiones la varianza de estas areas puede

ser similar a la de subregiones con fuertes frentes de temperatura.

En la figura 1.13 se presenta una imagen de TSM con la méascara de nubes
superpuesta. Obviamente se observa que existen algunos pixeles que no son
identificados por ninguno de los tres tests, y aunque el problema no es grave, es

necesario desarrollar un método mas preciso y con un mayor nivel de automatizacion.

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003




54 Datos de los sensores CZCS y AVHRR

Figura 1.13 - Imagen de TSM mostrada en la
figura 1.12 con la mascara de nubes desarrollada
superpuesta.

1.3.7 Comparacién de las imagenes de temperatura de la

superficie del mar y de temperatura de brillo

Los datos de los canales infrarrojos del sensor AVHRR contribuyen real o
potencialmente en multitud de 4reas de la Oceanografia. Dependiendo de la aplicacién
para la que se usen los datos, se requiere una exactitud y/o sensibilidad (entendiendo
como tal la habilidad para detectar diferencias de temperatura dentro de una imagen o de
una imagen a otra) determinada [Robinson, 1985]. Por ejemplo, para estudios de cambio
global o climatologicos la exactitud absoluta de la temperatura medida por el satélite se
ha dicho que debe de ser de 0.2-0.3 °K [Njoku et al., 1985] y de este modo, Bates &
Diaz [1991] evaluaron los datos de satélite de TSM concluyendo que su uso es necesario
para estudios climaticos, aunque sin otras fuentes de datos su utilidad para estos
propésitos es solo marginal. En cambio, para otro tipo de aplicaciones como son el
estudio de la dindmica de estructuras mesoescalares, de zonas frontales y afloramientos,
el énfasis se encuentra, mas que en la exactitud absoluta, en poder reflejar la variacién

espacial de la temperatura [Legeckis, 1978; Minnett, 1991].
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Relacionado con lo anterior, La Violette & Holyer [1988] compararon las
iméagenes de TSM y de temperatura de brillo del canal 4 observando que la calidad de
las primeras era baja, esto es, presentaban mayores niveles de ruido y menores
gradientes de temperatura. Segun un estudio realizado por Barton [1989] esto podria ser
debido a la influencia negativa de los efectos de digitalizacién de los datos del AVHRR

cuando se combinan canales diferentes, como ocurre cuando se calcula la TSM.

Para el algoritmo utilizado en este estudio para calcular la TSM, que es de la

siguiente forma:

Ty =al, +y(T, - T))+c (1.73)
con a=1, y=2y ¢=05, Pearce et al. [1989] definieron el factor amplificador de
ruido (FAR) como:

FAR = (a+7)" +v? (1.74)
de modo que el FAR para el algoritmo de Castagne et al. [1986] es igual a 3.16. Si se

toma el ruido de cada canal equivalente a temperatura como 0.1 °K, el ruido de las

imagenes de TSM predicho por (1.74) es igual a 0.316 °K.

La figura 1.14 presenta una imagen de TSM (izquierda) y de temperatura de

brillo del canal 4 (derecha) realzadas mediante ecualizacién del histograma. Resulta

Figura 1.14 - a) Imagen de TSM en niveles de grises realzada mediante ecualizacién del histograma. b)
Similar a la anterior pero mostrando la temperatura de brillo del canal 4.
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evidente a simple vista que el nivel de ruido de la imagen de TSM es mucho mayor.

Como resultado, para estudiar la estructura espacial contenida en las imégenes se
decidié utilizar como parametro de interés la temperatura de brillo del canal 4. Sin
embargo, resulta adecuado cuestionarse las implicaciones de lo anterior, habida cuenta
que las imagenes de temperatura de brillo no han sido corregidas atmosféricamente.
Esto ha sido abordado por Maul [1985] y Minnett [1991] usando la ETR, partiendo de la

relacion (1.61) expresada de forma ligeramente distinta como:

L =Lt +L.(1-t,) (1.75)
donde Z, es la radiancia medida en el canal i del AVHRR. Entonces, asumiendo que la
transmitancia de la atmodsfera, ¢,, es constante para distancias pequefias, resulta:

dL; [dL . =1, (1.76)
y expandiendo L, alrededor de la temperatura superficial del mar reteniendo solo los
términos lineales produce:

dL
L = Ly + =2 (=~ Tour) (177)

Si se aproxima la funcion de Planck en el rango de temperaturas que va desde T; a T,

por:
L=kT" (1.78)
entonces:
4L _ oure =L (1.79)
ar T
y (1.77) queda:
Li = Lmar +ah(]’; - Tmar) (1.80)
con lo cual:
dL. o
—=1+ T-T 1.81
dLmar Tmar ( i mar) ( )
e igualando (1.76) y (1.81):
g =142 g (1.82)
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y finalmente se tiene que:

d
Tow _ (1.83)
dI, o+t -1

Para el canal 4 (i=4, A, =11 um) se tiene que a ~ 4.8, y tomando ¢, =0.7 para la

region de estudio entonces:

%‘t ~ 1.07 (1.84)
y por tanto:
AT, ~107AT, (1.85)

y esto quiere decir que los gradientes de temperatura del mar son del 7-10 % mas altos

que aquellos observados en las iméagenes de temperatura de brillo del canal 4.
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Capitulo 2

La region oceanografica del noroeste de

Africa

2.1 Introduccion

La regién que corresponde al presente estudio se encuentra enclavada en el
margen mas oriental del océano Atlantico. Con el objeto de acotar de forma mas o
menos precisa sus limites, estos comprenderian un area cuya latitud va desde 19°N hasta
33°N, y cuya longitud abarca desde 7°0 hasta 21°0O aproximadamente. En este trabajo,
dicha area serd denominada como la “region oceanografica del noroeste de Africa”
(figura 2.1). En determinados aspectos esta region guarda bastantes similitudes
dinamicas con el limite oriental del océano Pacifico, con lo cual las referencias a
investigaciones realizadas en este otro sistema seran frecuentes a lo largo del presente

trabajo.

Conectando con el esquema de circulacion oceénica global, la zona de estudio
forma parte del denominado Giro Subtropical del Atlantico Norte, constituyendo una
porcién del extremo oriental. Esta parte del bucle se caracteriza por tener en su limite
superior a la Corriente de Azores que conduce el flujo de agua hacia el este. Este al

aproximarse al continente africano se ve forzado a circular en direccién sudoeste hacia
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60 La region oceanogrdfica del noroeste de Africa

el ecuador debido a la accion de los vientos alisios y de la costa, constituyendo lo que se
conoce como Corriente de Canarias. Entre 20° y 25° N esta corriente se despega del

margen continental y gira de forma gradual en direccién oeste formando parte de la

Corriente Norecuatorial.
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Figura 2.1 - Mapa batimétrico del Atlantico Oriental. La regioén objeto de
este estudio se corresponde aproximadamente con el area mostrada.

Cerca de la costa, la dinamica oceanica se modifica como resultado de la
direccién meridional del viento, conociéndose a la circulacion resultante con el nombre
de afloramiento costero. Algunos investigadores consideran €l afloramiento aparte de la
corriente de Canarias argumentando que son caracteristicas dindmicamente
independientes [Tomczak, 1994]. Sin embargo, por lo general, bajo ¢l nombre de
Corriente de Canarias se engloba tanto a aquellas corrientes que forman parte de la
recirculacién del Giro Subtropical, como a las asociadas al afloramiento costero, que
constituirian su limite exterior. En este trabajo, sin embargo, para facilitar la descripcion

del area de interés se hara distincion entre ambas &reas, reservando el nombre de
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Corriente de Canarias para la primera, designando a la segunda como el afloramiento

del noroeste de Africa.

Precisamente, el limite de transicion entre ambas zonas, la costera
correspondiente al afloramiento y la oceanica que formaria parte de la corriente de
Canarias, es uno de los topicos de interés de este trabajo. Esta frontera es segun
Mittelstaedt [1991] el campo de batalla de ambos regimenes, presentando una gran
actividad mesoescalar, y ha sido acufiada con el nombre de “zona de transicién costera”

[Brink & Coles, 1991].

Teniendo en cuenta lo anterior, este capitulo se estructura del siguiente modo. En
primer lugar, se describen las caracteristicas oceanograficas del margen oriental del Giro
Subtropical, para posteriormente hacer lo propio con las del afloramiento costero del
noroeste de Africa. Por tiltimo, se analizan las peculiaridades de la zona de transicién
costera entre estos dos regimenes. Esta descripcion, siempre que sea posible, se apoyara
en las imagenes de satélite disponibles, ya que el peso fundamental de este trabajo

reside en el analisis de este tipo de datos.

2.2 El margen oriental del Giro Subtropical del
Atlantico Norte

Como ya ha sido mencionado, la Corriente de Canarias forma parte constitutiva
del margen oriental del Giro Subtropical. Basicamente, el sistema de corrientes en esta
parte del giro estaria integrado por la Corriente de Azores, la propia Corriente de
Canarias y la Corriente Norecuatorial. El estudio de este sistema ha sido lievado a cabo
basandose en escalas espaciales y temporales muy diferentes, debido principalmente a la
dificultad de obtener datos sobre escalas que varian extensamente.

A escala del giro, el andlisis de datos climatolégicos y de bases de datos

histéricas ha sido fundamental [Stramma, 1984; Klein & Siedler, 1989]. Estos indican
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que el limite septentrional del giro estaria formado por una corriente estrecha que es una
extension de la Corriente del Golfo a la que se conoce como la Corriente de Azores, que
transporta hacia el este aproximadamente 10° m® s™ de agua. La mayor parte de este
flujo recircula hacia el sur en varias ramas. Mientras las ramas mas occidentales
conectan casi directamente con la Corriente Norecuatorial, la mas oriental situada al este
de Madeira, alimenta a la Corriente de Canarias antes de que ésta contribuya también a
la Corriente Norecuatorial. Esta tltima constituye el limite meridional del Giro
Subtropical, transportando agua hacia el oeste (figura 2.2a). Spall [1990] realizé un
modelo para estudiar la circulacién en la cuenca canaria y compar6 sus resultados con
los anélisis de datos oceanograficos histéricos, observando que en lineas generales, sus
campos de velocidades medios coinciden bastante bien. Existe, sin embargo, una

excepcion en la regidn de la Corriente Norecuatorial (figura 2.2b).

35N

20N

LATITUD

40w 36\& 4zow Iow 35\';
LONGITUD

Figura 2.2 - Transporte de volumen integrado (de 0 a 800 m) obtenidos a partir de:
(2) un modelo en ecuaciones primitivas, y (b) bases de datos histéricas (Spall,
1990). Cada linea de flujo representa 1 Sv (10° m® s).

Mientras los resultados del modelo indican de forma clara un flujo que entra
desde el sur girando hacia el oeste, que se corresponde segiin Mittelstaedt [1991] con
una rama de la Contracorriente Norecuatorial, el balance geostréfico obtenido a partir de
los datos histéricos, solo refleja un flujo débil entrando desde el sur y fluyendo hacia la
costa. Stramma (1984) atribuye este hecho observado en los datos histdricos a la
variacion estacional en la intensidad de la Contracorriente Ecuatorial. Por otro lado,

segin Spall, esto se debe a que el transporte en la Corriente Norecuatorial es
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principalmente ageostrofico, lo que también concuerda con las conclusiones de Maillard
y Kase [1989] basadas en datos de boyas superficiales y aquellas de Fiekas ef al. [1992]
obtenidas con datos hidrograficos y de ADCP (Acoustic Doppler Current Profiler).

Esta imagen general del Giro Subtropical estd por supuesto sujeta a cambios
estacionales. Asi, del analisis de datos histéricos de temperatura y salinidad, Stramma &
Siedler [1988] observaron variaciones estacionales en la forma del giro, pero no en el
volumen de agua transportado. Estas variaciones se traducen en que en verano el giro
sufre una compresién norte-sur con la consiguiente extension este-oeste, si se compara
con la situacién invemal. Por tanto, la Corriente de Azores se sitia mas al sur en verano
que en invierno [Klein & Siedler, 1989], ocurriéndole lo contrario a la Corriente
Norecuatorial. La Corriente de Canarias en cambio se acerca a la costa africana en

verano, alejandose de ésta en invierno (figura 2.3).

Figura 2.3 - Representacién esquematica del
giro subtropical para los primeros 200 m de
profundidad (Stramma & Siedler, 1988).

Segilin Stramma & Siedler [1988] podria existir una conexion entre parte de estas
variaciones estacionales del giro, y aquellas del campo de vientos. De este modo,

Mittelstaedt [1991] presenta los resultados de un modelo numérico de circulacion,
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forzado por el campo de vientos observado en verano y en invierno [Hellerman &
Rosenstein, 1983]. Estos reflejan la coincidencia entre el desplazamiento que sufre el
centro y el limite septentrional del sistema de vientos anticiclénico y aquel de la
Corriente Norecuatorial. Dicha conexi6én parece ser 16gica si se considera el caracter

ageostrofico de esta corriente, antes mencionado (figura 2.4).
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Figura 2.4 - Tensidon media del viento en la superficie del mar (arriba) y
circulacion superficial obtenida con un modelo (abajo), durante el periodo
de Febrero, Marzo y Abril (izquierda) y Agosto, Septiembre y Octubre
(derecha) (Mittelstaedt, 1991).

Mientras que el analisis de datos histéricos permite describir las propiedades del
giro a gran escala, es a través de campafias de muestreo cuasi-sindpticas y a través del

uso de correntimetros como se ha obtenido informacion, acerca de cuales son las
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caracteristicas mesoescalares de las corrientes mencionadas. Asi, a través de estas
medidas se ha observado que la Corriente de Azores se caracteriza por ser un flujo zonal
intenso y profundo [Fiekas et al., 1992], relacionada a un frente termohalino, conocido
como Frente de Azores [Stramma & Miiller, 1989], que lleva asociado altos niveles de
energia [Miiller & Siedler, 1992]. Este produce un fuerte gradiente de densidad, lo que
da como resultado que la corriente sea de marcado caracter baroclinico [Siedler ef al.,
1985; Sy, 1988]. A través de estas observaciones, se ha puesto de relieve, ademas, que
aparte de tener una orientacién eminentemente zonal, el frente presenta un intenso
serpenteo, detectandose incluso la presencia de remolinos a ambos lados de este frente
termohalino [Kise & Siedler, 1982; Gould, 1985; Kise et al., 1986]. Segun Kise et al.
[1985], el aprisionamiento de ondas de Rossby entre la dorsal Medio Atlantica y la costa
africana podria explicar el serpenteo del frente de las Azores; mientras que los
remolinos podrian generarse como consecuencia de la inestabilidad baroclinica de la
corriente [Kielmann & Kaéase, 1987]. Por ultimo, este frente se extiende hasta la
superficie, haciendo posible que sea identificado a través de imagenes de temperatura de
la superficie del mar (TSM).

Las Corrientes de Canarias y Norecuatorial, en comparacion con la Corriente de
Azores, se encuentran restringidas a los 200 primeros metros [Fiekas et al., 1992]. Al
igual que el limite septentrional del giro estd constituido por el frente de Azores, el
limite suroriental cuenta también con una zona frontal destacable, asociada a la
Corriente de Canarias y la Corriente Norecuatorial, que ha sido denominada como la
zona frontal de Cabo Verde [Zenk et al., 1991]. Aunque esta zona presenta también una
alta variabilidad espacio-temporal y altos niveles de energia [Miiller & Siedler, 1992],
contando con la presencia de meandros y remolinos, Maillard & Kise [1989]
observaron a través del analisis de boyas lagrangianas que la escala de estos era menor.
De nuevo, las causas de esta variabilidad pueden estar propiciadas por la inestabilidad
baroclinica de la corriente [Hagen, 1985; Onken & Klein, 1991] y la presencia de ondas
de Rossby, que pueden generarse por diversos mecanismos [Krauss & Wuebber, 1982;

Hagen, 1985; Onken & Klein, 1991; Spall, 1992].
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Sin embargo, a pesar de estas similitudes, ambos frentes (el de Azores y Cabo
Verde) presentan caracteristicas muy diferentes. En primer lugar, el frente de Cabo
Verde constituye la frontera entre dos masas de agua de propiedades hidrograficas
distintas, como son el agua central Noratlantica (ACNA) y el agua central Suratlantica
(ACSA). Ambas masas de agua tienen temperaturas similares, pero la ACSA presenta
salinidades mas bajas y concentraciones de nutrientes mas altas que la ACNA [Tomczak
& Godfrey, 1994]. Esto da lugar a que para el ACSA y ACNA de igual densidad, los
gradientes de temperatura y salinidad del frente que separan a ambas masas de agua, se
compensen mutuamente de forma que la estructura del frente no se refleja en el campo
de densidades [Barton, 1987]. Asi el flujo predominante no tiene que situarse en la
posicion del frente como ocurre para la Corriente de Azores, encontrandose al Norte de

este limite hidrografico para el frente de Cabo Verde [Stramma & Miiller, 1989].

Por ultimo, la Corriente de Canarias presenta varias fuentes de variabilidad
propias y caracteristicas, lo cual se evidencia en los altos valores de energia observados
en datos procedentes de correntimetros [Miiller & Siedler, 1992] y de altimetros
situados en satélites [Tejera, 1996]. En primer lugar, como ocurre con otras corrientes
de limite oriental, su proximidad al continente africano da lugar a la presencia de
multitud de estructuras mesoescalares resultado de la interaccién entre los procesos
ocednicos y costeros, caracterizandose esta frontera como una zona frontal, donde
abundan la presencia de remolinos y filamentos de agua fria procedentes del
afloramiento costero [Van Camp et al., 1991]. El estudio de esta frontera es uno de los
principales objetivos de este trabajo y seré tratada separadamente. En segundo lugar, la
presencia de las islas Canarias obstaculiza el flujo de la corriente a su paso a través del
archipiélago perturbandolo, generandose remolinos ciclonicos y anticiclonicos al sur de
las islas, que han sido observados en imagenes de satélite de TSM y de concentracién
superficial de clorofila [Hernandez-Guerra et al., 1993; Aristegui et al., 1994]. El
estudio de los mecanismos involucrados en la génesis y evolucion de estos remolinos ha

sido abordado a través de un modelo numérico cuasigeostréfico por Sangra [1995].
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2.3 El afloramiento del Noroeste de Africa

Es de sobra conocido que al soplar el viento sobre el océano, se generan
corrientes debidas a la friccion producida por éste, cuya influencia se deja notar en una
capa limite superficial denominada como capa de Ekman. Las corrientes promediadas
sobre la profundidad de esta capa forman un angulo con la direccién en que sopla el
viento de 90° (a la derecha en el Hemisferio Norte), que se conoce como transporte o

deriva de Ekman [Cushman-Roisin, 1994].

De este modo, un viento soplando a lo largo de una costa situada a su izquierda,
genera un transporte de Ekman que, en el Hemisferio Norte, se dirige mar adentro. Este
volumen de agua desplazado tiene que ser reemplazado para conservar la masa,
obligando al agua mas densa situada en la parte inferior a subir para sustituirla. A este
fenémeno se le conoce como afloramiento costero. Este ascenso de las aguas produce
un transporte hacia costa en los niveles inferiores, que es de la misma magnitud que el
producido en la capa de Ekman, siempre que no existan variaciones a lo largo de la
costa. Pero ademas del afloramiento, el transporte de Ekman mar adentro produce un
descenso de la superficie del mar cerca de la costa, que causa un gradiente de presién
zonal que permite el desarrollo de un flujo geostréfico hacia el Ecuador, en la misma

direccion que sopla el viento.

El agua aflorada posee caracteristicas especificas importantes, que hacen que su
estudio y evoluciéon a través de sensores remotos sean posibles. Una de estas
propiedades es su baja temperatura en relacion con el resto de las aguas superficiales, y
la otra es su alto contenido en nutrientes, que unido a las condiciones de insolacién
optimas permite el desarrollo y proliferaciéon del fitoplancton. Normalmente la
transicién entre las aguas afloradas y el resto de las aguas superficiales es brusca, en
forma de frentes. Resulta, por tanto, factible realizar el estudio y evolucién en superficie
del afloramiento a través de sensores que operen en el rango infrarrojo y visible del
espectro electromagnético, ya que estos son sensibles a las variaciones de temperatura y

de abundancia de fitoplancton.
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El estudio de los afloramientos costeros recibié una atencion considerable en las
décadas pasadas que aun hoy en la actualidad perdura. La razén de esto estriba, en
primer lugar, en que constituyen areas de gran riqueza bioldgica e importantes
pesquerias producidas por la abundancia del fitoplancton. Ademas las bajas
temperaturas del agua hacen que los afloramientos costeros jueguen un papel importante

en los procesos de intercambio de calor que ocurren en la interfase atmosfera-océano.

Las areas de afloramiento costero mas importantes se encuentran situadas en el
margen oriental de los continentes, ya que en estos lugares se dan las condiciones
meteorolégicas idoneas para su desarrollo, soplando los vientos dominantes hacia el
Ecuador. De este modo, las cuatro zonas de afloramiento mas importantes son la de

California, Perti, Benguela y la que nos ocupa, el Noroeste de Africa.

Al igual que para el Giro Subtropical el estudio del afloramiento del NO de
Africa se ha hecho sobre la base de escalas espaciales y temporales diferentes, siendo

util, como comenta Hagen [1981] distinguir entre la gran escala y la mesoescala.

A través de bases de datos historicas de temperatura de la superficie del mar y de
velocidad del viento, obtenidas de fuentes diversas, algunos investigadores han
estudiado las caracteristicas a gran escala del afloramiento desarrollando para ello
distintos indices [Wooster et al., 1976; Speth & Detlefsen, 1982; Nykjaer & Van Camp,
1994]. Uno de estos indices se obtiene calculando la diferencia de temperatura
superficial entre areas costeras y oceanicas, mientras que el otro viene dado a partir de
los datos de vientos, del calculo del transporte de Ekman. En ambos, como se refleja en
la figura 2.5, se observa en general la misma tendencia, esto es, el afloramiento se
desarrolla en invierno y primavera al sur de 20°N. Entre 20°N y 25°N se encuentra
presente durante todo el afio con mayor intensidad durante primavera y otofio. Y por
ultimo al norte de 25°N el afloramiento por lo general ocurre en verano y a comienzos

de otofio.
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Esta estacionalidad del afloramiento estd fuertemente ligada a la de los vientos
dominantes en el 4rea, esto es, los alisios. Estos se hallan en su posicién mas meridional
durante el invierno, situandose su limite inferior a unos 10°N. A medida que progresa la
primavera y el verano, este sistema de vientos se desplaza hacia el norte alcanzando su
posicion mas septentrional entre julio y agosto. En sus migraciones en direccién norte-
sur se encuentra una region para la cual los alisios soplan fuertemente durante todo el

afio, que es la comprendida entre 20°N y 25°N, para la cual el afloramiento es

permanente.
(2)
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Figura 2.5 - Diferencias de temperatura media (X) entre dreas ocednicas y costeras para el periodo
1969-1976. Redibujado de Speth y Detlefsen [1982]. (b) Similar a figura 2.5a pero redibujado de
Wooster ef al. [1976]. (c) Transporte de Ekman (m’s™) calculado a partir de la componente paralela

a la costa de la tension del viento. Redibujado de Wooster et al. [1976]. (Nykjaer & Van Camp,
1994).

A pesar de esta tendencia general, es posible que ocasionalmente aparezcan
afloramientos pequefios en cualquier lugar de la costa y de varios dias de duracidn,
producidos por vientos locales que actian independientemente del patrén a gran escala

de los alisios anteriormente visto.
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Algunos de los primeros estudios a menor escala en este area, consistian en la
toma de medidas in-situ perpendicularmente a la costa realizindose generalmente en
lugares muy concretos como son Cabo Blanco [Johnson, 1976; Barton er al., 1977,
Halpem et al, 1977] y Cabo Bojador [Johnson et al., 1975]. Esto permitia observar
como se distribuyen verticalmente las propiedades fisicas, quimicas y bioldgicas del
océano durante el periodo en que el afloramiento estd presente y efectuar estudios
comparativos con otras regiones donde este fendmeno es también importante [Huyer,

1976; Smith, 1981].

Una caracteristica del afloramiento en este area, comiin con el de otras regiones,
que se deriva de estas distribuciones verticales perpendiculares a costa, es la presencia
de un flujo a lo largo de ésta que muestra fluctuaciones cuasi-barotropicas similares a
las fluctuaciones en el viento. Este flujo consta de una corriente que va hacia el
Ecuador, ocupando la practica totalidad de la plataforma costera, y una corriente
profunda que se dirige hacia el polo. La plataforma continental del noroeste de Africa,
en lineas generales, es extensa y somera con una transiciéon abrupta hacia una empinada
pendiente continental. Estas peculiaridades hacen que la corriente profunda con
direccion al polo, al contrario que en otras areas, no se encuentra sobre la plataforma,

situdndose sobre la pendiente continental apoyandose fuertemente sobre ésta.

Estos estudios, ademas, mostraron que en la regién del NO de Africa, la
direccién del viento (en condiciones favorables para el afloramiento) permanece casi
constante, pero su velocidad fluctiia entre 5 y 10 cm s™ con periodos de 7 a 10 dias. La
respuesta del afloramiento a estas variaciones del viento es rapida, modificindose la
distribucién de densidad y otros campos afines antes de que haya transcurrido un dia.
Estos cambios llegan a afectar a profundidades del orden de 150 m, y su causa parece
deberse a la débil estratificacién del afloramiento en esta zona. Esta caracteristica,
ademas, hace que el transporte de Ekman superficial alcance hasta la mitad de la
profundidad del agua sobre la plataforma continental, mientras que el flujo
compensatorio hacia costa se desarrolla en la mitad inferior, pudiendo extenderse hasta

profundidades que superan al borde de la plataforma [Huyer, 1976].
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Por 1ltimo, y relacionado con la distribucion vertical de propiedades fisicas,
Johnson et al. [1975] dedujeron para la circulaciéon perpendicular a la costa, una
estructura de dobles células de circulacién en Cabo Bojador. Por el contrario, para Cabo
Blanco solamente se observaron células de circulacién simple. Teniendo en cuenta esto,
Smith [1981] sugiridé que la organizacién en dobles células de circulacién es efimera y

juega un papel insignificante en la circulacidn.

La discusidon anterior donde se comentan los resultados de estudios hechos
perpendicularmente a la costa, podria hacer pensar que el afloramiento es un fenémeno
bidimensional que ocurre de manera uniforme a lo largo de la costa. Sin embargo, por el
contrario, éste se caracteriza por ser un proceso altamente tridimensional con
variaciones a lo largo de la costa, produciéndose rara vez un balance entre el transporte
de Ekman y el flujo compensatorio hacia costa. Esta tridimensionalidad viene impuesta
por la variabilidad espacial y temporal del viento que sopla a lo largo de la costa y las
irregularidades de la topografia del fondo [Peffley & O'Brien, 1976] y de la linea de
costa [Brink, 1983], aunque también se pueden producir variaciones del afloramiento a
mesoescala generadas por la presencia de ondas, con periodos de varios dias y
longitudes de onda de cientos de kildmetros, que se propagan por la plataforma costera
fortaleciendo el afloramiento en ciertas areas y debilitdindolo en otras [Crépon & Richez,

1982].

Relacionado con lo anterior, Brink [1983] introdujo el concepto de centro de
afloramiento que definié como un éarea donde el afloramiento costero aparece
intensificado presentando escalas espaciales a lo largo de la costa comparables a
aquellas perpendiculares a ésta. Es conocido el centro de afloramiento que se encuentra
cerca de la costa de Peri a una latitud de 15° S [Brink et al., 1981], o también aquellos
que se hallan en el Golfo de Lydn en el Mediterrdneo [Hua & Thomasset, 1983], por

citar algunos ejemplos.
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En el 4rea de estudio, también se detectan lugares donde el afloramiento aparece

intensificado poniéndose de manifiesto en imagenes de TSM. Asi, Hernandez-Guerra &

Nykjaer [1997] en un trabajo donde analizaron la variabilidad de la TSM para el periodo
1981-1989 en el NO de Africa, muestran una imagen promedio para estos afios (figura
2.6). En ésta se observan dos lugares donde el afloramiento aparece localmente
reforzado presentando las temperaturas mas bajas. El primero de ellos se encuentra
situado al Norte de la regiéon de interés, en las cercanias de Cabo Ghir (31°-32° N),
alcanzando temperaturas inferiores a 20°C; mientras que el segundo se observa al sur de
Cabo Bojador (23.5°-25.5° N) con temperaturas promedios de 20° C. Evidentemente, la

presencia de estos centros de afloramiento en la imagen promedio es indicativo de la

fuerza o permanencia del proceso en estas regiones.

Temporal
C.Vert Mean

Figura 2.6 - Imagen de TSM que representa el promedio temporal obtenido
a partir de todas las escenas disponibles para el periodo 1981-1989

(Hernandez-Guerra & Nykjaer, 1997).
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Si se compara esta imagen promedio con la figura 2.5, donde se muestran dos
indices de afloramiento distintos (uno basado en diferencias de temperatura y otro en
datos de viento), se observa a simple vista que para el centro de afloramiento situado
mas al norte, ambos indices coinciden bastante bien. Un analisis mas detallado, llevado
a cabo por Nykjaer & Van Camp [1994], donde se calcula el coeficiente de correlacién
cruzado entre los indices, mostré que éste alcanza su mayor valor para un desfase de
unos tres meses entre ambos, apareciendo el afloramiento reforzado, en el indice
obtenido a partir de diferencias de temperatura, en agosto y septiembre. Segin Nykjaer
& Van Camp [1994] las posibles causas para este desfase no son claras. Pero en
cualquier caso, la presencia del centro de afloramiento en la imagen promedio parece
indicar que en esta latitud, cuando las condiciones son favorables, el afloramiento es lo

bastante intenso como para dejar su sefial impresa en la imagen promedio.

El otro centro de afloramiento, que se encuentra en cambio situado en un area
donde este fendmeno es persistente a lo largo de todo el afio, muestra en el indice de
afloramiento obtenido a partir de las diferencias de temperatura un doble pico en
primavera y otofio (figura 2.5). Sin embargo, el pico de otofio no tiene su andlogo en el
indice que se deduce a partir de los datos de viento. Segiin Nykjaer & Van Camp [1994]
esto puede estar relacionado con algun efecto cuya influencia no queda reflejada en el
indice obtenido con los datos de viento. En cualquier caso, la presencia de este centro de
afloramiento en la imagen promedio parece estar vinculada a la permanencia a lo largo

del afio del fenémeno en dicha regién.

Resulta interesante, ademas, estudiar estos centros de afloramiento a través del
analisis de secuencias de imagenes individuales. Asi, para el centro situado mas al norte
se observa, para diversas series de imagenes obtenidas en el periodo en que el
afloramiento es mas propicio (verano y comienzos de otofio), que las aguas mas frias
aparecen generalmente justo al norte de cabo Ghir (30.6°N). Estas se extienden hasta
cabo Sim (31.4°N), alcanzando en ocasiones la posicién de cabo Beddouza (32.5°N)
(figura 2.7). En estas secuencias, el agua més fria tiene temperaturas que oscilan entre

15y 16°C, situdndose 1 6 2 grados por debajo de las aguas que la rodean.
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Figura 2.7 - Secuencias de imagenes de TSM correspondientes al centro de afloramiento situado

entre 30.5° y 32° N.
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Diversos factores podrian estar involucrados en la presencia del afloramiento en
este lugar. El més obvio quiza es la orientacion favorable de la costa con relacion a la
direccion en que soplan los alisios en este area, tal como notaron Van Camp et al.
[1991], quienes seleccionaron imagenes de TSM de distintas estaciones y las
compararon con campos de viento diarios observando que ambos son consistentes. Otro
factor, que, ademas, podria ser determinante dada la recurrencia observada casi siempre
en la misma posicién del afloramiento, es la influencia de los resaltes topograficos
costeros constituidos por los cabos. Crépon et al. [1984] estudiaron el efecto de la
geometria de la linea de costa sobre el afloramiento y observaron que la intensidad de
éste es mayor en la parte del cabo situada en la posiciéon de donde no sopla el viento.
Asi, se podrian explicar los pulsos de afloramiento al sur de cabo Sim y cabo Beddouza.
Sin embargo, Narimousa y Maxworthy [1987] realizando experimentos de laboratorio
en un tanque cilindrico, en el que situaron un obstaculo en forma de cabo, comprobaron
que el primer indicio de agua aflorada en la superficie siempre aparecia adyacente al
cabo en la region situada corriente arriba, de forma similar a como ocurre en cabo Ghir.
Por ultimo se ha de tener en cuenta que en esta regién la topografia del fondo submarino
es peculiar, detectandose la presencia de un resalte submarino conocido como meseta de
cabo Ghir. En otro experimento de laboratorio Narimousa & Maxworthy [1985]
estudiaron la influencia de la topografia del fondo en el afloramiento costero y notaron
que el primer signo de afloramiento ocurre en forma de pluma sobre el resalte
topogréfico, de forma similar a como se observa en la figura 2.7. A pesar de estas
evidencias, no es posible evaluar con las imagenes de TSM unicamente la importancia
de estos factores en la localizacién de este centro de afloramiento, y un estudio mas

detallado con otros datos afiadidos seria necesario.

A través de secuencias de imagenes individuales de TSM (figura 2.8) también es
posible estudiar el centro de afloramiento situado al sur de la region de estudio, que
generalmente se extiende desde Dakhla (23.5°N) hasta el sur de cabo Bojador (25.5°N).
Se caracteriza este centro por su amplitud, su permanencia y su fuerza, alcanzando
temperaturas que son 2 6 3°C mas bajas respecto de las aguas existentes en el entorno.

Aunque ya habia sido evidenciado con anterioridad a través de medidas in-situ de
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temperatura y salinidad realizadas por Cruzado y Salat [1981] que ponian de manifiesto
la tridimensionalidad de este evento, no ha sido tan estudiado como otras areas de este
afloramiento, tales como las préximas a Cabo Bojador y Cabo Blanco. Si se compara la
distribucién de temperatura superficial con la topografia submarina, se observa que
sigue de forma ajustada el contorno del fondo, encorvandose hacia el final del centro del

afloramiento adoptando una orientacién zonal.

Aunque la presencia de este centro puede estar motivada por distintos factores,
uno que parece determinante es la influencia de la topografia del fondo. A pesar de que
la morfologia de la plataforma en el afloramiento del NO de Africa es menos abrupta
que la observada en otros lugares ya mencionados, se observa, sin embargo, para esta
latitud un cambio marcado en la anchura de ésta. Asi, pasa de tener unos 30 km en la
regién comprendida entre Cabo Yubi y Cabo Bojador, a alcanzar unos 150 km entre
Cabo Barbas y el Sur de Cabo Bojador (si se toma la isdbata de 200 m como referencia).
Por analogia, en la region costera de Peru situada entre 14 y 15.30°S existe un
afloramiento fuerte y persistente, que ha sido estudiado en detalle. Su causa, segiin se
desprende de un estudio efectuado a través de un modelo numérico por Preller y
O’Brien [1980], parece estar producida por un cambio en la topografia del fondo similar

al aqui encontrado.

Evidentemente, y esto se pone de manifiesto en las secuencias de imagenes, este
centro de afloramiento parece acentuarse, deformarse y atenuarse en funcién de como
fluctua la tension del viento local con el tiempo. Ahora bien, como apuntan Peffley y
O’Brien [1976] los efectos del afloramiento son mas faciles de crear que de destruir y
no desaparecen durante un periodo de algunos dias bajo condiciones de vientos
desfavorables. Esta tendencia también se observa en las secuencias de iméagenes, con la
salvedad de que los efectos del afloramiento perduran mas en el centro situado a 25°N

que en las areas vecinas.

Por dlitimo, hay otra caracteristica del afloramiento que destaca en las secuencias

de imagenes de TSM de la figura 2.8. Mientras que en la mayor parte de la regioén de
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Figura 2.8 - Secuencias de imagenes de TSM correspondientes al centro de afloramiento situado
entre 23.5° y 25.5° N.
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estudio, el afloramiento aparece cerca de la costa, sin embargo, entre Dakhla y Cabo
Blanco, esto es, a continuaciéon del centro de afloramiento antes citado, las aguas mas
frias suelen encontrarse situadas en el medio o incluso en el borde de la plataforma
continental. Esta caracteristica ya habia sido observada por Johnson [1976] a través del
analisis de datos in-situ tomados en las proximidades de Cabo Blanco. Seglin Van Camp
et al [1991], esto puede deberse a la aparicion de agua calida en una zona de sombra a la
accion de los alisios, como ocurre en la bahia de Rio de Oro situada a 24°N en Dakhla.
Esta bahia entonces actiia como una fuente de calor pudiéndose trazar una pluma de
agua caliente a lo largo de la costa. Mittelstaedt [1983] apoya la idea de que la
explicacién mas natural parece ser la adveccién de diferentes masas de agua a lo largo
de la costa. Sin embargo, no excluye la posibilidad de que en ocasiones sea la propia

agua la que aflore a la superficie en el borde o en medio de la plataforma continental.

2.4 La zona de transicion costera del noroeste de

Africa

2.4.1 Definicion y antecedentes de la zona de transicién

costera

En este apartado se tratara de describir la zona de transicién costera (ZTC) del
noroeste de Africa. Con este nombre, se hace referencia a aquella regidn situada por lo
general mas alld de la plataforma continental, donde precisamente se produce la
transicion entre las aguas frias y ricas en nutrientes y fitoplancton procedentes del
afloramiento de aquellas mas calidas y pobres situadas en el océano abierto. Este paso
de un tipo de agua a otro, suele ser bastante brusco en forma de zona frontal. Esta zona
de transicién presenta, ademas, una alta variabilidad, que queda patente al observarse en
ella una fuerte actividad mesoescalar con la presencia de remolinos ciclénicos y

anticilénicos de diferentes tamafios, y unas estructuras estrechas y elongadas

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



80 La region oceanogrifica del noroeste de Africa

caracteristicas conocidas con el nombre de filamentos de afloramiento. Estos ultimos
son la manifestacién superficial de anomalias hidrograficas que, segin distintas
observaciones, se extienden hasta 100 m en profundidad, llevando asociados, ademas,
fuertes corrientes hacia el océano abierto que pueden tener velocidades de hasta 100
cm/s. Aunque no suelen superar los 100 km de anchura alcanzan en ocasiones, sin
embargo, longitudes del orden de cientos de kildmetros. Esto hace que esta zona de
transicidon abarque una regioén de tamafio considerable cuando se encuentra totalmente
desarrollada. Existen evidencias documentadas de los filamentos en lugares como la

costa de California [Breaker & Gilliland, 1981], Portugal [Haynes et al., 1993}, el
sudoeste de Africa [Shannon et al., 1985] y el noroeste de Africa [Nykjaer, 1988].

Esta alta variabilidad de la ZTC queda plasmada en las imagenes de satélite de
temperatura superficial y de color del océano. La deteccion en las escenas de los
remolinos estd relacionada con la manifestaciéon en superficie de los procesos de
convergencia y/o divergencia asociados a este tipo de estructuras. Sin embargo, en
ocasiones los gradientes superficiales de temperatura y de pigmento fitoplancténico
resultantes de estos procesos, son demasiado pequefios como para producir una buena
sefial que pueda ser detectada por los sensores remotos. Pero aun en estas
circunstancias, estas estructuras pueden hacerse evidentes al encontrarse situadas en la
vecindad de la zona frontal del afloramiento, que separa masas de agua con propiedades
bien diferenciadas. De este modo, la entrada lateral de aguas no locales, a lo largo del
limite exterior de los remolinos, con temperaturas y concentraciones de pigmentos
fitoplanctonicos suficientemente diferentes de las encontradas dentro de las capas
superficiales de los mismos, puede dar lugar a gradientes que producen sefiales

superficiales de buena calidad.

Por otro lado, los filamentos al transportar hacia el océano abierto aguas
procedentes del afloramiento, aparecen en las imagenes de satélite como lenguas de
agua fria, por lo general, ricas en fitoplancton. Estas contrastan fuertemente con las
aguas mas calidas y pobres en pigmento fitoplancténico que se encuentran a su

alrededor.
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A pesar de que la alta variabilidad de esta zona fronteriza ya habia sido puesta de
relieve a través de datos tomados con medidas in-situ, como por ejemplo, asi lo indica
Fedoseev [1970] para la Corriente de Canarias, recibié en principio poca atencién
pasando esta caracteristica casi desapercibida hasta la llegada de las primeras imagenes
obtenidas por medio de satélites. Estas imagenes fueron utilizadas en algunos trabajos
pioneros como los realizados por La Violette [1974] en la Corriente de Canarias, o
Bemstein et al. [1977] en la Corriente de California, donde se mostraba que las
estructuras observadas en las imagenes tenian su correspondencia con los datos,
entonces mas convencionales, tomados a través de medidas in-situ. Este hecho cambié
la visién que se tenia sobre las corrientes de limite oriental y sobre las estrategias de

muestreo adoptadas para su estudio.

Asi, ya desde el inicio de la década de los afios ochenta, comenzaron en la
Corriente de California los programas cientificos disefiados para el estudio detallado de
la ZTC, a través de experimentos multidisciplinarios, como el CODE (Coastal Ocean
Dynamics Experiment), y el OPTOMA (Ocean Prediction Through Observation,
Modelling and Analysis) culminando con el reciente y exhaustivo programa CTZ
(Coastal Transition Zone). No obstante, en el area de interés de este trabajo los primeros
estudios se iniciaron a finales de los ochenta, haciendo uso basicamente de los datos
procedentes de satélite [Nykjaer, 1988, Van Camp et al., 1991]. Solo recientemente, por
un lado, se han combinado las escenas en conjuncion con datos de campafias
oceanograficas pero de corta duracién, como la realizada por Hagen et al. [1996] en
Cabo Ghir y, por otro lado, se han desarrollado programas multidisciplinarios como el
Coastal Transition Zone Islas Canarias encaminados a estudiar la zona de transicion

aunque restringiéndose al area cercana a las Islas Canarias [Barton et al., 1997].

El objetivo a lograr en este apartado es el de describir la ZTC en el area de
estudio, usando una base de datos de imégenes de satélite y mediante el apoyo de
algunas técnicas de procesamiento de imagenes sencillas. Las imagenes utilizadas aqui
se extienden desde el afio 1987 hasta 1993 y han sido adquiridas en diversos proyectos

como complemento a otro tipo de medidas, mas que pensando en la finalidad que aqui
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se persigue. Por tanto, se ha de tener presente en todo momento que la descripcion que
aqui se hace es parcial, y puede representar situaciones concretas que no reflejan la
generalidad del problema y, por tanto, han de ser tratadas con precaucién. Sin embargo,
a pesar de este hecho, esta serie de imagenes contiene informacién 1til y relevante que
merece la pena ser comentada y que puede ser discutida, sirviendo de base o hipétesis

de partida para estudios futuros mas exhaustivos.

Pero antes de iniciar este analisis y como apoyo a la interpretacién que aqui se
hace de las imégenes de satélite, se trataran de forma breve los modelos que han sido
desarrollados para intentar desenmascarar la dindmica de estas areas activas. Al mismo
tiempo se hard referencia a las evidencias observacionales y las hipétesis que han
surgido para intentar explicar la génesis estructuras oceanograficas caracteristicas que

en ellas se presentan.

2.4.2 Factores relacionados con la variabilidad de la ZTC

A partir de modelos numéricos, experimentos de laboratorio y las diferentes
campafias oceanograficas, se han empezado a reconocer cuales son los factores
importantes implicados en la variabilidad observada en la ZTC, y en la formacién y
evolucién de las estructuras mesoescalares presentes en este area. Asi, por ejemplo, y
con referencia a los filamentos Strub et al. [1991] propusieron tres modelos
conceptuales relacionados con su generacion, que se representan esquematicamente en
la figura 2.9 y a los que se hara referencia posteriormente. Evidentemente, de los tres
modelos ninguno prevalece sobre el otro y como se vera, para el area de estudio, mas de
un modelo parece implicado en la explicacion referente a cual es la causa mas probable
en la formacidn de los distintos filamentos que se observan en el 4rea. A continuacién se

trata cada uno de los distintos factores implicados.
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Figura 2.9 - Modelos graficos acerca de la naturaleza de los filamentos: a)
Meandros de una corriente de chorro costera, b) Campo de remolinos
mesoescalares, y ¢) Flujo saliente generado por la topografia o viento (adaptado
de Strub et al. [1991] y Haynes et al. [1993]).

- Inestabilidad dinamica de la corriente limite oriental

En las primeras imégenes de satélite de TSM y color del océano de la Corriente
de California, se apreciaron una serie de lenguas de agua fria en forma de meandros,
alineados con la costa y con una determinada longitud de onda. Esto motivé como
primera hipétesis que la variabilidad de la ZTC podria estar producida por la
inestabilidad dindmica de la corriente [Emery & Mysak, 1980].

Asi surgieron los primeros modelos numéricos involucrados en el estudio de la
variabilidad de la ZTC. Estos usaron en principio la aproximacion cuasigeostréfica para
tratar de simular la dindmica de la Corriente de California en diversas areas (Isla de
Vancouver, Oregén y el norte de California) [Ikeda et al, 1984a, Ikeda et al., 1984b,

Ikeda & Emery, 1984]. La estructura de este sistema se intentd reproducir de forma

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



84 La region oceanogrdfica del noroeste de Africa

sencilla, empleando en los modelos un méximo de cuatro capas, que trataban de
representar a la corriente superficial, a la contracorriente subsuperficial y a la débil
corriente profunda. En ellos se observ, haciendo uso de una teoria de estabilidad lineal,
que la cizalladura vertical, entre la corriente superficial y la contracorriente, a través del
mecanismo de inestabilidad baroclinica, es la responsable del mantenimiento y
crecimiento inicial de los meandros observados (Figura 2.9a). Calculos numéricos no
lineales permitieron simular la evolucién posterior de estas caracteristicas que incluian
el reemplazamiento o la absorcién de los meandros més pequefios por aquellos de
longitud de onda mayor y la generacién por separacién de remolinos. Estos remolinos
pueden posteriormente interaccionar con el area donde el afloramiento costero esta
presente, pudiendo dar lugar a la formacién de filamentos [Ikeda er al., 1984a] (Figura
2.9b). Este mismo modelo fue empleado después por Ikeda ez al. [1989] también para

estudiar los meandros y remolinos de la corriente costera noruega.

Asumiendo también la aproximacién cuasigeostréfica, Pierce et al. [1991]
realizaron un andlisis de estabilidad lineal, que continuaron Allen et al [1991]
examinando el comportamiento no lineal para amplitudes finitas. Ambos modelos
contaban, en esta ocasion, con un mayor numero de capas, ya que intentaban identificar
los procesos fisicos mas relevantes, usando como condicién inicial la estructura de la
corriente de chorro obtenida a través de observaciones hidrogrificas con una buena
resolucién espacial. En su andlisis observaron que inicialmente, para amplitudes
pequefias, los procesos de inestabilidad barotrépica y baroclinica son igualmente
importantes en el desarrollo inicial de los meandros. Cuando estos alcanzan una gran
amplitud son, en cambio, los baroclinicos los que parecen dominar su crecimiento, que
cesa nuevamente con la generacién de remolinos que se desprenden de los meandros.
Tanto en estos estudios como en los anteriores las longitudes de onda de las

perturbaciones mas inestables estan comprendidas entre 150 y 250 km.

La aproximacién cuasigeostrofica aunque simplifica el estudio de las
inestabilidades, presenta una serie de limitaciones, como son entre otras, el no permitir

grandes desplazamientos de las interfases entre capas, cizalladuras horizontales fuertes y
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grandes pendientes en la topografia del fondo. Esto hace que una caracteristica
importante de este area de interés, como son los frentes de afloramiento costeros y su
posible influencia en la generacién de inestabilidades, haya quedado excluida en los
anteriores estudios. En este sentido, Barth [1989a] realiz6 un anélisis de estabilidad
lineal de un frente costero, utilizando un modelo ageostréfico de dos capas. Este dio
lugar a la aparicidn de una banda de ondas inestables, cuya tasa de crecimiento maximo
ocurria para una longitud de onda similar a la que se obtenia con la aproximacién
cuasigeostrofica. Sin embargo, observd en este caso que las condiciones necesarias para
la existencia de estas ondas son diferentes de aquellas que proponen la teoria
cuasigeostréfica. Segln su estudio, los frentes producidos por afloramientos costeros
pueden ser inestables independientemente de cual sea la configuracion del flujo. Esto,
por tanto, agrega a los trabajos anteriores un factor nuevo importante, como es el papel

jugado por los frentes de afloramiento.

McCreary et al. [1991] aplicaron un modelo no lineal de 2 capas y media
también de caracter ageostréfico, que incluia la intrusidén de agua fria hacia la capa
superior estableciendo un gradiente de temperatura y densidad horizontal. Este modelo
era capaz de generar inestabilidades con dos escalas diferentes, una de ellas similar a la
obtenida con los modelos cuasigeostréficos, y otra inédita de menor tamafio, cuya
existencia requiere la presencia de una zona frontal, y que por este motivo se la
denomind inestabilidad frontal. Para este nuevo tipo de inestabilidad, las longitudes de
onda de las perturbaciones con las tasas de crecimiento mas altas, estdn comprendidas
entre 25 y 50 km. En el trabajo inicial de Barth [1989a, b], esta banda adicional de
ondas inestables era filtrada ya que éste empleaba la aproximaciéon de momento

geostréfico [Barth, 1994].

Mas recientemente, Barth [1994] y Fukamachi et al. [1995] han continuado
examinando la estabilidad de un frente costero usando diferentes modelos, corroborando
en ambos casos la existencia de estos dos modos de inestabilidad con diferentes escalas

horizontales. Ademas, se pone de manifiesto la naturaleza de esta inestabilidad frontal,
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observandose que crece principalmente extrayendo la energia potencial disponible del

flujo medio, a través de un mecanismo de inestabilidad baroclinica.

El estudio de la variabilidad de la ZTC también ha sido abordado a través de
experimentos de laboratorio. Utilizando un tanque rotante, Narimousa & Maxworthy
[1987a] trataron de modelar las inestabilidades generadas por una corriente costera
producida por el viento. Para ello utilizaron agua con dos densidades diferentes y un
disco en contacto con la capa de agua superior que trataba de simular la tensién del
viento. En respuesta a este forzamiento se originaba una corriente costera y la interfase
entre las dos capas de fluido se elevaba hacia la superficie del tanque, generando un
afloramiento costero y la formacién de un frente costero. Seguidamente este frente
costero se desplazaba hacia fuera hasta alcanzar una posicién de equilibrio en la que el
sistema esta en balance geostréfico, pero antes de que esto ocurriera, se volvia inestable
a perturbaciones baroclinas que crecian rapidamente generando remolinos ciclénicos y
anticiclonicos. De nuevo, la interaccién de estos remolinos podia dar lugar a la
formacién de filamentos que llevaban el agua aflorada hacia el interior del tanque

(Figura 2.9b).

Estos modelos que proponen la inestabilidad del flyjo como responsable
principal de la variabilidad de la ZTC, coinciden favorablemente con datos de
observaciones obtenidos con distintos medios. Asi, en primer lugar, se ha visto que
existe una buena consistencia entre las propiedades de las ondas mas inestables,
producidas con los modelos, y las caracteristicas de los meandros observados en las
imagenes de satélite de TSM [Ikeda et al., 1984a; Barth, 1989b, 1994]. En segundo
lugar, existen evidencias de que los remolinos pueden generarse por este mecanismo.
Thomson [1984] analizé la circulacién, propiedades del agua y energia de un remolino
ciclénico situado en el margen continental de la isla de Vancouver, concluyendo que fue
formado por la inestabilidad baroclina del flujo. Por ultimo, también ha sido observado
como estos remolinos pueden interaccionar con el afloramiento para formar los
filamentos. Mooers & Robinson [1984], basandose en observaciones realizadas en la

Corriente de California, detectaron un par de remolinos contrarrotantes (ciclonico y
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anticiclénico) que podian producir la adveccién del agua aflorada hacia el océano

abierto, y ser los responsables de la génesis de los filamentos .

Finalmente, en contraste a la importancia del mecanismo de inestabilidad del
flujo, Grimshaw & Yi [1991] estudiaron la evolucion de un frente de vorticidad situado
sobre una pendiente topogréfica. Ellos concluyeron que no es necesario recurrir siempre
a un mecanismo de inestabilidad para explicar la présencia de meandros y filamentos, y

que estos pueden engendrarse unicamente a través de procesos no lineales.

- Influencia de la topografia y la geometria de la costa

Como indican Haynes et al. [1993] procesos dindmicos costeros relacionados
con irregularidades de la costa y la plataforma podrian ser responsables de .la
variabilidad observada en la ZTC. Las presencias de cabos y/o montafias submarinas
podrian producir la separacién o el bloqueo de la corriente costera generando un fuerte

flujo saliente que podria ocasionar la formacién de filamentos (Figura 2.9¢).

Ikeda et al. [1984b] € Ikeda & Emery [1984] con el objeto de explicar la
existencia de meandros con ciertas longitudes de onda que no coincidian con la de las
ondas mas inestables, incluyeron en sus experimentos numéricos promontorios costeros
que intentaban reflejar a los cabos y los montes submarinos que con cierta regularidad
espacial se presentan en la Corriente de California. Ellos observaron que estas
caracteristicas topograficas actuaban como mecanismos desencadenantes de estos
meandros que posteriormente crecian debido a la inestabilidad baroclinica de la

corriente.

Haidvogel et al. [1991] estudiaron a través de un modelo en ecuaciones
primitivas los efectos de la topografia del fondo y la geometria de la costa en la
evolucién de una corriente limite oriental, concluyendo que las irregularidades costeras
influyen la localizacién y frecuencia de los filamentos, asi como el gran crecimiento de

estos, que suele finalizar con el desprendimiento de un par de remolinos contrarrotantes.
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De hecho, sin la presencia de estas protuberancias costeras no se observaba una
desviacion sistemaética de los meandros hacia el interior del océano y sélo se generaban
filamentos débiles. Aunque su modelo incluia la presencia de un frente costero y se
detectan evidencias de intensas inestabilidades frontales de pequefia escala, su estudio se
centré en los efectos de una linea de costa irregular y de la batimetria del fondo, sin

tratar de revelar los mecanismos que producen los fenémenos observados.

Recientemente, Batteen [1997] a través de un modelo oce4nico en ecuaciones
primitivas, ha llegado a una conclusién idéntica a la anteriormente expuesta por
Haidvogel et al. [1991], esto es, que las irregularidades en la geometria de la linea de
costa son factores importantes implicados en el anclaje de los filamentos, asi como la

intensificacidon de los meandros y los remolinos.

Viera & Grimshaw [1994] investigaron la influencia de la topografia del fondo,
en la evolucion no lineal de un frente costero de vorticidad potencial en presencia de un
flujo basico estable. Ellos comprobaron que en este caso no es necesaria la existencia de
inestabilidades en el flujo para que se puedan generar filamentos y remolinos, siendo

suficiente los procesos dindmicos no lineales para su formacién.

La influencia de la topografia del fondo y las irregularidades de la costa también
ha sido examinada a través de modelos de laboratorio. Para estudiar estos efectos,
Narimousa & Maxworthy [1985, 1987b] incluyeron en sus experiencias con tanques
rotantes un promontorio submarino, y una protuberancia costera que trataban de
representar a una cordillera submarina y un cabo. Asi, observaron una gran deformacién
del frente en las cercanias de €stos, que daba lugar a la formacién de un filamento. La
presencia de un obstaculo, ademas, afectaba a la dinamica del flujo tanto corriente arriba
como corriente abajo, presentando un comportamiento diferente al observado cuando
¢éste no esta presente. El aspecto quiza mas notable era la formacién de grandes ondas
estacionarias corriente abajo. En ocasiones se desprendian remolinos del frente corriente
arriba del filamento que se hallaba sobre los obsticulos y de las crestas de las ondas

estacionarias que se formaban corriente abajo.
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A través del analisis de imagenes de satélite, s ha observado una buena
correspondencia entre el espaciamiento de los meandros y las distancias entre cabos y/o
irregularidades en Ia topografia submarina, a lo largo de diferentes areas costeras, como
por ejemplo, Oregdn y el norte de California y la costa atléntica de la Peninsula Ibérica
[Haynes et al., 1993]. Sin embargo, hay ademas pruebas que confirman que la
topografia puede estar involucrada directamente en la formacién de remolinos
mesoescalares. Johannessen et al., [1995] en un experimento llevado a cabo en la
Corriente Costera Noruega advirtieron que la interaccion de la corriente media con la
topografia del fondo puede dar lugar, en combinacién con otros efectos, a la generacién
de remolinos. Pingree & Le Cann [1992] estudiaron tres remolinos anticiclénicos en el
Golfo de Vizcaya reconociendo que estos eran el resultado de la interaccién de la

corriente con caracteristicas topograficas particulares.

- Influencia del viento

Aunque el viento esta directamente relacionado con la presencia del afloramiento
costero vy la estructura de la capa superficial del océano, no se entienden tan bien cuales
son sus efectos sobre las corrientes mas profundas, y el papel jugado en la variabilidad
de la ZTC [Brink & Cowles, 1991]. De hecho, algunos de los modelos hasta ahora
citados sugieren que el viento no es un factor directamente implicado en la variabilidad
de la ZTC, detectandose incluso la presencia de remolinos de gran escala en condiciones
de viento débil [McCreary et al., 1991]. Asi pues, de lo dicho parece que el papel jugado
por el viento es indirecto, modificando al campo de flujo medio, pero sin afectar

directamente a la estabilidad de la corriente.

Sin embargo, el viento en virtud de su variabilidad espacial puede
precondicionar la formacién y el desarrollo de estructuras mesoescalares [Batteen et al.,
1989; Batteen, 1997]. Batteen et al. [1989] a través de un modelo en ecuaciones
primitivas examinaron la respuesta de una corriente limite oriental al forzamiento del
viento, observando que para una tension del viento variable a lo largo de la costa, los

remolinos y meandros se encontraban confinados en la vecindad y corriente abajo de la
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latitud donde ésta es maxima. Segtin Bateen ef al. [1989] esto apoyaba la idea de que el
viento podria ser un mecanismo de generacién importante de la variabilidad de la ZTC.
Mas recientemente, Wang [1997] ha estudiado los efectos del viento cerca de un cabo.
El observé que cuando el rotacional del viento es positivo, se produce un fuerte
gradiente de presion a lo largo de la costa que induce un remolino ciclénico que dirige la
corriente hacia el Polo cerca de ésta. Esta corriente se opone a la corriente fria generada
por el viento, que se dirige hacia el Ecuador, dando lugar a una regién de confluencia
que genera un flujo saliente que se dirige mar adentro. Apoyando lo anterior se
encuentra el trabajo de Stern [1986], que estudié la formacién de plumas de agua fria

como consecuencia de la amplificacién de convergencias de las corrientes costeras.

Por otro lado, en experimentos de laboratorio con tanques rotantes, Narimousa &
Maxworthy [1986] estudiaron el efecto del rotacional del viento, que daba lugar a
remolinos ciclénicos y anticiclonicos en la region donde la tensidn del viento no actia.
Estos remolinos pueden posteriormente interaccionar con el afloramiento costero para

generar los filamentos (Figura 2.9¢).

Existen, por ultimo, evidencias observacionales que confirman la influencia del
viento. Thomson & Gower [1985] utilizando imagenes del sensor CZCS en
combinacién con datos de correntimetros concluyeron que corrientes costeras generadas
durante episodios de viento fuerte pueden dar lugar a la formacién de remolinos

mesoescalares sobre el margen continental de la Isla de Vancouver.

- Influencia de los remolinos mesoescalares ocednicos

La variabilidad de la ZTC podria también venir influenciada por el papel
perturbador ejercido por los remolinos mesoescalares oceanicos, que al acercarse al area
donde se encuentra el afloramiento costero, podrian dar lugar a la formacién de los
filamentos (figura 2.9b). El origen de estos remolinos puede ser muy diverso. Aparte de
poder estar causados por los mismos factores vistos anteriormente, que controlan

directamente la variabilidad de la ZTC (inestabilidad de un flujo, irregularidades en la
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topografia submarina e influencia de viento), otra forma altemativa de poder
engendrarse los remolinos es a través de la perturbacion de la corriente por un obstaculo
como el que puede constituir una isla. De este modo es como se forman los remolinos

observados al sur del archipiélago canario [Aristegui et al., 1994; Sangra, 1995].

En cualquier caso, e independientemente del mecanismo generador, lo que si
parece claro es que la cuenca oriental de los océanos estd plenamente ocupada por un
campo de remolinos mesoescalares de naturaleza aleatoria. Aunque €stos son mucho
menos energéticos que sus homodlogos en el Atlantico Occidental dominan el flujo

medio en todas las partes de la cuenca [Fiekas et al., 1992].

Ahora bien, como exponen Haynes et al. [1993], no parece posible que un
campo de remolinos oceanicos aleatorio pueda ser el causante de aquellos filamentos
que se presentan de forma recurrente en un determinado lugar. No obstante, aunque
estos pueden no estar directamente implicados en su formacion, su posterior evolucién

si puede venir determinada por su presencia.

2.4.3. Descripcion regional de la ZTC en el Noroeste de Africa

Para facilitar la descripcién de la ZTC en el noroeste de Africa se divide la zona
de estudio en cuatro subregiones (figura 2.10). La situada mas al norte que comprende al
cabo Ghir sera llamada region A, siguiéndole a continuacion aquella comprendida entre
cabo Yubi y cabo Bojador denominada region B, que se caracteriza por presentar una
plataforma continental estrecha y abrupta. La region C estd comprendida entre el sur de
cabo Bojador y cabo Barbas, y al contrario que la anterior presenta una plataforma
ancha y de suave pendiente. Por tltimo, la regidn D serd la situada mas al sur y es
aquella comprendida entre cabo Barbas y cabo Timiris y como se vera presenta unas

caracteristicas oceanograficas especiales y relevantes.
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Por razones de espacio resulta imposible presentar todas las imagenes analizadas

como parte de este estudio. Es por ello, que sdlo los resultados mas representativos se

&
:
7

mostraran aqui.

—22°N

Figura 2.10 - Zonas en las que se divide el area de estudio para la descripcion de la ZTC: a) Regién
A, b) Region B, c) Region C y d) Regién D (las lineas batimétricas dibujadas corresponden a 200,
500, 1000, 1500, 2000, 2500, 3000, 3500, 4000 y 4500 m).

- Region A

Una de las particularidades mas relevantes de la region A es la irregularidad de
la topografia submarina y de la geometria y topografia de la costa. Esta caracteristica se
manifiesta, en primer lugar, con la presencia de varios cabos de los cuales el maés
notable es el cabo Ghir situado a 30.5° N. A una latitud de 31°N se encuentra, ademas,

una meseta submarina, conocida como meseta de Cabo Ghir, que se extiende 150 km
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hacia el océano abierto y representa una ramificaciéon submarina de la cordillera del
Atlas. Y por ultimo, al sur de esta meseta se encuentra un cafién submarino que se

conoce como cafion de Cabo Ghir situado en la latitud del cabo del mismo nombre.

Como se indicé en el apartado anterior, la influencia de la topografia puede
afectar considerablemente a la variabilidad de la ZTC. Este efecto se pone de relieve en
esta zona, al observar de forma recurrente un filamento en las imagenes de TSM, que
ocupa aproximadamente la misma posicién y que se conoce como filamento de Cabo
Ghir [Nykjaer, 1988]. El papel fundamental que ejerce la topografia submarina y la
geometria de la costa en el anclaje de esta estructura coincide con los resultados de
modelos numéricos [Haidvogel et al., 1991], experimentos de laboratorio [Narimousa &
Maxworthy, 1985] y con observaciones realizadas en ofras areas similares, como es la

ZTC de la costa de Portugal [Haynes et al., 1993].

Aunque las irregularidades topograficas parecen ser determinantes, es necesario
considerar, ademas, como indica Nykjaer [1988], que al norte de cabo Ghir se suele
observar un gran rotacional positivo en la tensioén del viento (figura 2.11). Esto puede
deberse, como indican Hagen et al [1996], a la influencia orografica de la cordillera del
Atlas que afecta de forma marcada al campo de vientos, y este a su vez a la variabilidad
de la zona. La presencia, en algunas ocasiones, de una fuerte zona frontal al sur de Cabo
Ghir sugiere que ésta puede ser un area de convergencia donde el mecanismo propuesto
por Wang [1996] y Stern [1986] seria importante (figura 2.12a, b, h). De hecho,
Mittelstaedt [1991] informa sobre la presencia en la bahia de Agadir (justo al sur de
cabo Ghir) de corrientes costeras fluyendo en direccion al polo, especialmente durante el
verano. Sin embargo, esta situacién no se observa siempre, apreciandose en otras
imégenes evidencias de continuidad de la corriente costera fiia, en direccidon al Ecuador,

al sur del citado cabo (figura 2.12c, d, e, f).

Por otro lado, en la mayoria de las imagenes de TSM se advierten pruebas de la
presencia de remolinos ciclénicos y anticiclénicos que pueden interaccionar con el

filamento, facilitando la salida del agua fria costera hacia el mar abierto. La forma que
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Figura 2.11 - Mapa de rotacional de la tension del
viento para el 8 de Jumio de 1987 (10'Nm?)
(Nykjaer, 1988).

presenta el filamento de Cabo Ghir en algunas iméagenes de TSM parece indicar la
existencia de un remolino ciclénico o de un par ciclon-anticiclon en su extremo (figura
2.12a,c). Las dimensiones de estos remolinos pueden ser considerables, del orden de
100 km, haciendo que el filamento adopte una forma serpenteante (figura 2.12a). Hagen
et al. [1996] combinando medidas in-situ e imagenes de satélite del filamento de cabo
Ghir, obtuvieron indicaciones de dos remolinos contrarrotantes en una campafia
realizada a finales del verano de 1992. Segun ellos, estas estructuras pueden surgir como
respuesta al paso por la meseta de cabo Ghir de las corrientes que se dirigen hacia al sur.
En su argumento, valido para el caso barotrépico simple, exponen que debe de existir
una tendencia para la formacién de remolinos anticicldnicos con vorticidad relativa
negativa en el norte de la meseta (figura 2.12a,h) y de ciclénicos con vorticidad relativa

positiva en el sur de la misma; si bien estos ultimos podrian formarse también por el
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C. Sim

C. Ghir

Figura 2.12 - Imégenes de TSM (superior), TB4 (medio) y gradiente de temperatura (inferior) para a)
30/05/87, b) 08/06/87, ¢) 17/06/90, d) 17/10/91, e) 08/06/92, f) 22/09/92, g) 10/08/93, h) 27/08/93.
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mecanismo propuesto por Wang [1996] donde el viento aparece como principal

responsable.

Ademas de su recurrencia, otra caracteristica importante del filamento de cabo
Ghir es su persistencia, y ésta queda patente en la imagen de TSM promedio mostrada
por Hernandez-Guerra & Nykjaer [1997] (figura 2.6). En ella se advierte la huella en
forma de abombamiento de agua fria dejada por el filamento en la vecindad de cabo

Ghir y que se extiende hasta 300 km mas allé de la costa.

Es bastante dificil a partir de las imagenes de TSM establecer las dimensiones
exactas del filamento de Cabo Ghir, ya que debido a procesos de subduccién y de
intercambio de calor con la atmdsfera, resulta complicado averiguar la longitud precisa
del mismo. De igual modo, los limites que separan las aguas frias que transporta. el
filamento, de las mas calidas que lo rodean, son en ocasiones difusos, lo cual tampoco
permite siempre la determinacién correcta de su anchura. A pesar de lo anterior, es
siempre posible hacerse una idea aproximada de las proporciones del filamento a través
del examen de las imagenes disponibles. En estas parece ser que la longitud del
filamento queda comprendida entre 100 y 300 km, mientras que su anchura lo esta entre
20y 50 km.

En cuanto a las caracteristicas de su posicion y orientacidn, éstas suelen ser
bastante estables. En la mayoria de las imagenes analizadas el origen del filamento esta
localizado cerca de Cabo Ghir o ligeramente al norte, de forma que el resto del
filamento suele situarse en el flanco sur de la meseta de Cabo Ghir (figura 2.12a, b, ¢, e,
f). Por otro lado su orientacidn suele ser casi perpendicular a la costa con ligeras

variaciones, presentandose ocasionalmente grandes desviaciones (figura 2.12d).

Con referencia a la estructura de los frentes de TSM observados, ocurre que al
igual que en otras ZTC [Flament er al., 1985; Randerson & Simpson, 1993], una
peculiaridad aparente en alguna de las imagenes del filamento de cabo Ghir, es la

desigualdad existente entre los limites que separan el agua fria del centro del filamento,
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de la mas caliente que le rodea. Asi en la figura 2.12a se observa claramente, que el
limite norte muestra una transicién mas suave y difusa en la TSM que el limite sur, que
presenta un cambio brusco. Por otra parte, destaca en todas las imagenes de esta zona, el
hecho de que el frente de TSM situado corriente arriba del filamento sea mas intenso
que el observado corriente abajo. Esto puede estar vinculado a la orientacién
desfavorable de la geometria costera al sur de cabo Ghir con relacién a la presencia del
afloramiento. En ocasiones, como aparece en la figura 2.12h, se detecta una doble
estructura frontal en la TSM, con un frente més externo que se sitia mas alla de la

plataforma continental, y otro interno ubicado dentro de ésta.

Ademas del filamento de Cabo Ghir en ocasiones se suelen observar uno o dos

mas de tamafio intermedio, que se forman corriente arriba (figura 2.12a,b,c,g). Estos, al

contrario que el de cabo Ghir cuya posicion parece anclada, pueden desplazarse
corriente abajo, aumentando ademas al mismo tiempo su tamafio de forma considerable.
En la figura 2.13 se muestra una secuencia de imagenes con dos filamentos de menor
tamafio que el de cabo Ghir, uno situado en cabo Sim y otro ligeramente al norte, que
ademas dejan su sefial en los transectos representados en la figura 2.14 correspondientes
a la linea discontinua de la figura 2.13. De ambas figuras se puede inferir la tasa de
crecimiento y la velocidad a la que se desplazan. Como se observa, sus longitudes
varian de forma marcada desde la primera imagen de la secuencia, correspondiente al 29
de mayo de 1987, hasta la ultima del 10 de junio de 1987, pasando de medir 45 y 30 km
aproximadamente hasta alcanzar 90 y 110 km respectivamente. En cuanto a la velocidad
a la que se desplazan, esta no es uniforme a través de toda la secuencia, tomando valores
que van desde 5 hasta 20 km dia’ (figura 2.13 y 2.14). Lo anterior podria estar
relacionado con la influencia ejercida por las pequefias irregularidades de la costa, como
es el cabo Sim, traduciéndose ésta en un aumento de la tasa de crecimiento y una
disminucién de la velocidad de desplazamiento de las estructuras corriente abajo,
cuando se encuentran en sus cercanias. También se evidencia en la tiltima imagen de la
secuencia, que el filamento situado inicialmente sobre cabo Sim ha perdido casi
totalmente su identidad, siendo absorbido por el filamento de cabo Ghir, que mantiene

su posicién durante todo este tiempo.
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En este sentido, la situacién anterior coincide bastante bien con los experimentos
de laboratorio realizados por Narimousa & Maxworthy [1985, 1987b]. Por un lado, ellos
notaron que el efecto producido por un cabo sobre las corrientes costeras (como seria
cabo Sim) es el de distorsionar las ondas baroclinicas inestables formadas corriente
arriba, que aumentan considerablemente de tamafio antes de continuar su recotrido
corriente abajo. Por otro lado, en presencia de irregularidades en la topografia del fondo
(como seria la meseta de cabo Ghir) ademas de formarse un filamento permanente de

gran amplitud, las estructuras que se acercan a éste se deforman y son absorbidas por €.

Narimousa & Maxworthy [1985, 1987b] detectaron en sus experimentos la
presencia de grandes ondas estacionarias, al sur de los cabos e irregularidades en la
topografia del fondo. Este parece ser, ademés, el origen de los filamentos observados
por Haynes et al. [1993] en el afloramiento de la costa portuguesa, al sur de cabo
Finisterre. En contraste, al sur de cabo Ghir no se presentan este tipo de estructuras,
advirtiéndose unicamente en algunas iméagenes evidencias de la corriente costera que se

dirige al Ecuador y la aparicién de pequefias inestabilidades (figura 2.12a).

Ademas de los filamentos intermedios, se descubren en este area la existencia de
estructuras de pequefia escala en forma de ondas, que se extienden desde el frente en
diversas regiones. En la secuencia de la figura 2.13 se puede seguir la evolucién de este
tipo de caracteristicas al norte de cabo Sim, que se hacen visibles a partir del dia 8 de
junio de 1987. Su longitud es ligeramente superior a los 15 km, y aunque aparecen de
forma no demasiado regular, su separacién promedio es cercana también a los 15 km.
Su identificacién en imagenes sucesivas, permite estimar cuales son sus velocidades de
propagacién que se encuentran en torno a los 30 km dia™. Las escalas propias de estas
pequefias perturbaciones coinciden aproximadamente con las encontradas por otros
investigadores en distintas areas de estudio [Flament et al., 1985; Washburn & Armi,
1988; Barth, 1994], siendo, por tanto, este tipo de estructuras, que se presentan a lo
largo de la zona frontal del afloramiento y de los filamentos, bastante ubicuas. Segin
Barth [1994] y Fukamachi et al. [1995], estas caracteristicas dindmicas con pequefias

longitudes de onda son inestabilidades frontales que se desarrollan rapidamente,
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Figura 2.13 - Secuencias de imagenes de TB4 mostrando la evolucion de los
filamentos de tamafio intermedio (flecha roja) y las pequefias inestabilidades
(flecha verde) durante los dias 29/05/87, 30/05/87, 31/05/87, 08/06/87, 09/06/87
y 10/06/87.
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Figura 2.14 - Transectos de TB4 pertenecientes a la linea
discontinua en la figura 2.13 para los dias 30/05/87 (linea
roja), 31/05/87 (linea verde), 08/06/87 (linea azul) y
09/06/87 (linea amarilla).
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creciendo a expensas de la energia potencial del flujo medio, a través del mecanismo de

inestabilidad baroclina.

- Regicn B

La region B se caracteriza por tener una geometria costera irregular, y una
plataforma continental estrecha y abrupta, destacando la presencia de los resaltes
costeros de cabo Yubi y cabo Bojador. Se aprecian al norte y al sur de este area cambios
significativos en la topografia del fondo, que disminuye notablemente, pudiendo afectar

de alguna manera a la variabilidad observada.

Aunque dentro de esta zona estaria incluido el archipiélago canario, ejerciendo
un papel significante dentro de la variabilidad de este area, su influencia en la
generacion y modificacién de estructuras oceanograficas mesoescalares ya ha sido
tratada de forma extensa por otros autores [Hernandez-Guerra, 1990; Aristegui et al.,
1994; Sangra, 1995], de modo que este aspecto no sera discutido aqui, al menos de

forma directa.

Al norte de esta zona, entre cabo Yubi y cabo Bojador, es caracteristico observar
en las imagenes de TSM uno o dos filamentos procedentes del afloramiento (figura
2.15). Estos aparecen de forma recurrente, sefialindose ya su presencia en estudios
anteriores donde se usaban datos de satélite de TSM y color [La Violette, 1974; Van
Camp et al., 1991; Hermmandez-Guerra et al., 1993]. Como se advierte, estos filamentos
se extienden mar adentro finalizando por lo general en un remolino ciclénico. En la
imagen correspondiente al 30 de mayo de 1987 (figura 2.15a), se pueden detectar dos
filamentos de tamafio intermedio, uno aparentemente anclado en cabo Bojador y otro
ligeramente al norte de éste, que parecen estar incrustados en una anomalia de agua fria
de escala mayor. En las imagenes de los dias 11 de junio de 1989, 5 de febrero de 1991
y 10 de agosto de 1993 (figuras 2.15b, e y h) aparecen también dos filamentos pero
independientes y de longitudes diferentes siendo uno de ellos mucho mayor que el otro.

Para el 21 de febrero de 1990, 4 de junio de 1990 y 15 de agosto de 1992 (figuras 2.15c,
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d y f), por el contrario, solo se evidencia un filamento situado en el 4rea comprendida

entre los cabos.

Segiin Navarro-Pérez [1996] y Barton et al. [1997] gran parte de la variabilidad
observada entre los cabos puede estar relacionada con la existencia de un remolino
ciclénico. El origen de éste parece estar vinculado a la topografia del fondo, a través del
mecanismo de extension del vértice que sufre el flujo al salir de un canal somero, como
es el situado entre Africa y el archipiélago canario. De este modo, cuando el
afloramiento estd bien desarrollado, el limite exterior del agua fria puede quedar
atrapado por este remolino, extendiéndose mar adentro alrededor del mismo para

producir el filamento, que alcanza hasta los 200 km de longitud (figura 2.15h).

Este remolino ciclénico es una caracteristica recurrente y persistente, tal como
indican Navarro-Pérez [1996] y Barton et al. [1997] y como se aprecia en las figuras
2.15f, g, h y 2.16, correspondientes a afios y periodos distintos. Ademds, sus
dimensiones pueden ser considerables, alcanzando un didmetro del orden de 100 km en
la imagen del 5 de noviembre de 1992. Asimismo, Navarro-Pérez [1996] a través del
analisis de datos hidrograficos mostr6 que la sefial de este remolino es penetrante
advirtiéndose atin a 300 m de profundidad, mientras que el filamento es una estructura

superficial que alcanza como maximo los 150 m.

En la latitud de cabo Bojador o ligeramente al sur del mismo, se observa
claramente en algunas de las imagenes de TSM un remolino anticiclénico, que parece
estar relacionado también con la topografia submarina de alguna manera al permanecer
cuasi estacionario en la misma posicion. Este remolino muestra indicios de ser también
recurrente y persistente, estando presente tanto en 1991 (figura 2.16), 1992 (figura 2.15f
y g) y 1993 (figura 2.15h), evidenciandose durante largos periodos de tiempo. Esto se
refleja en la figura 2.17, donde se expone una secuencia de imagenes obtenidas entre
agosto y noviembre de 1992, en las que su manifestacién es patente, perdurando cuatro
meses al menos. Esta estructura circular de agua célida tiene un didmetro comprendido

entre los 100 (figura 2.15f y h) y 200 km (figura 2.15g) y en las imagenes analizadas su
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Figura 2.15 - Imagenes de TSM (superior), TB4 (medio) y gradiente de temperatura (inferior) para a)
30/05/87, b) 11/06/89, ¢) 21/02/90, d) 04/06/90, €) 05/02/91, f) 15/08/92, g) 05/11/92, h) 10/08/93.
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centro se encuentra situado a una distancia entre 150 (figura 2.15g) y 250 km (figura
2.15h) de la costa. Como se contempla en la figura 2.15 los gradientes frontales mas
fuertes ocurren a lo largo del borde exterior del remolino, llegando a alcanzar hasta
0.5°C/km (figura 2.15g y h).

La presencia de remolinos anticiclénicos de dimensiones considerables parece
ser también un rasgo comin de la ZTC de la Corriente de California, siendo perceptibles
en las imagenes de TSM [Bemstein et al., 1977] y de color del océano [Peléez &
McGowan, 1986]. Uno de ellos, situado al sudoeste de Punta Concepcion (35°N-
125°W), fue estudiado utilizando medidas hidrograficas, datos de satélite y registros
histéricos [Koblinsky et al., 1984; Simpson et al., 1986]. Estos revelaron una
caracteristica recurrente y persistente a lo largo de todo el afio aunque mas evidente en
las imagenes de TSM de otofio e invierno, que aparece aproximadamente en la misma
localizacidon geografica tal como ocurre para esta area de estudio. Su tamafio es ademas
similar al del remolino anticiclénico aqui evidenciado, presentando un diadmetro
aproximado de 200 km, con los gradientes mas pronunciados también a lo largo de su
limite exterior, pero su centro se situaba mas alejado, a unos 400 km de la costa. Los
datos hidrograficos analizados indicaron que la estructura observada en las imagenes de
satélite es el resultado del reajustamiento geostrofico de la capa superficial debido a la
presencia de un remolino subsuperficial de agua caliente. La presencia de otro remolino
anticiclonico recurrente cerca de Punta Arena (39°N-124°0) ha sido documentada a
través del andlisis de imagenes de TSM y de la revisién de datos hidrograficos
historicos [Lagerloef, 1992]. Sus dimensiones oscilan entre los 100 y 200 km de
diametro, su centro suele encontrarse mas cercano a la costa, a unos 200 km de distancia
y parece estar acoplado al flujo serpenteante de un filamento de agua fria que aparece la
mayoria de los veranos en la misma vecindad. La naturaleza recurrente de estos
remolinos de Punta Concepcién y Punta Arena en el mismo lugar, sugiere que los
efectos topograficos y las variaciones en la linea de costa pueden ejercer un importante

papel en la generacién y/o apresamiento de los mismos.
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Alguno o varios de los mecanismos de generacién de variabilidad comentados en
el apartado 2.4.2, podrian ser la causa o el origen del remolino anticiclénico presente al
sur de cabo Bojador. De nuevo, como para el remolino ciclénico su generacién podria
estar relacionada con el cambio marcado en la topografia submarina. La dinadmica de la
vorticidad del flujo se veria afectada, en esta ocasidn, por la reduccién considerable de
la profundidad del fondo que se produce al sur del cabo, favoreciendo la génesis del

remolino.

Sin embargo, por otro lado, aunque no de forma tan directa, su origen podria
estar relacionado con los remolinos generados por la perturbacién del flujo oceanico
ejercida por el archipiélago canario. De hecho, algunos estudios informan de la
presencia de remolinos ciclénicos y anticiclénicos observados al sur de Gran Canaria
cuyos tiempos de vida deben de ser de algunas semanas [Aristegui ez al., 1997]. Bajo
condiciones favorables estos podrian desplazarse hacia el sur y acercarse a costa
quedando apresados por la topografia, creciendo en tamafio. Algunos indicios que
podrian apoyar esta hipétesis se reflejan en la figura 2.17. En ella se observa que el
remolino anticiclénico experimenta un aumento significativo en su escala durante 1992,
doblando su didmetro entre €l 15 de agosto y el 5 de noviembre. Al mismo tiempo su
posicién también cambié durante este periodo de tiempo y asi mientras que en Agosto
su centro se encuentra situado por encima de cabo Bojador cercano a 27°N, en
Noviembre su posicién estd centrada al sur de dicho cabo a 26°N. Ademas el limite
oriental del remolino aparece mas cercano a costa en Noviembre siendo esta la causa de

los fuertes gradientes de temperatura observados en la figura 2.15g.

En algunas imagenes no se evidencia de forma clara esta estructura anticiclénica,
mostrandose en su lugar una intrusién de agua caliente, pero sin los contornos cerrados
(figura 2.15a). Segin Lagerloef [1992] esto mismo parece ocurrir en ocasiones en Punta
Arena y puede estar motivado por la intensidad relativa de la perturbacién producida por
el remolino. De hecho, en muchas de las imagenes donde aparecia un meandro (una

intrusién de agua caliente sin un contorno cerrado), mostré que al sustraer una tendencia
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Figura 2.16 - Imagen de TSM del 19 de Octubre de
1991 obtenida con el ATSR (cortesia del Dr.
Mutlow).

Figura 2.17 - Secuencias de imagenes de TB4 mostrando la evolucién del remolino
anticiclonico durante los dias (de izquierda a derecha) 15/08/92, 30/08/92, 15/09/92,
22/09/92, 05/11/92 y 11/11/92.
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lineal de las mismas para eliminar los gradientes a gran escala de TSM, el residuo

producido era una perturbacion en forma de remolino.

Aunque el nimero de imagenes analizadas en este trabajo es reducido, en
aquellas en que aparece el remolino anticiclonico también lo hace el ciclénico, pudiendo
existir, por tanto, un acoplamiento entre ambas estructuras, que adopta la forma de
“hongo” (figura 2.15f, g, h, 2.16 y 2.17). Resulta significativo, ademas, la diferencia de
tamafio que muestra el remolino anticiclénico respecto al ciclénico, siendo este tltimo
mucho menor. Swenson et al. [1992] encontraron también una estructura andloga,
aunque de proporciones menores, en la corriente de California donde la parte norte era
pequefia y ciclénica mientras que la parte sur era mayor y anticiclénica, perdurando

durante al menos 30 dias.

Por ltimo, dada la recurrencia y la persistencia de las estructuras en la region, su
huella queda impresa en los registros histéricos existentes. Mittelstaedt [1991] analizé
estacionalmente los datos superficiales de temperatura y salinidad (hasta una
profundidad de 5 m) para el periodo 1906-1977. Asi, en las distribuciones de
temperatura y densidad de verano (julio, agosto y septiembre) y otofio (octubre,
noviembre y diciembre) (sus figuras 11, 12, 19 y 20) se aprecia entre 25° y 26.5° de
' latitud norte una intrusién de agua caliente y de baja densidad en el agua costera mas
fria y densa, que perturba el gradiente medio de temperatura. Entre 26.5° y 28° se
observa no obstante lo contrario, esto es, una extensién de agua fria y densa que se
expande desde la costa mas alld de la plataforma continental, hasta alcanzar las
cercanias de Gran Canaria. Navarro-Pérez [1996], por otro lado, analizd también
estacionalmente los datos histéricos compilados por el NODC (National Oceanographic
Data Centre) para el periodo 1920-1990, recogiendo en su estudio la distribucion de
datos en superficie, a 100 m y a 200 m. Los mapas de temperatura a 100 y 200 m
reflejan una situacién anéloga a la observada en los superficiales de Mittelstaedt (sus
figuras 5.3e, g, 5.4e, g). Esto podria ser un indicio de que estas caracteristicas son
profundas y se extienden hasta 200 m al menos. En su investigacién Navarro-Pérez

ademés represent6 los contornos de la altura dindmica respecto de un nivel de referencia
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de 500 dbar (sus figuras 5.6¢ y d). Aunque el nimero de datos usados para generarlos es
escaso, 1o que puede dar lugar a interpretaciones erréneas, parecen vislumbrarse en ellos
rastros de las estructuras mesoescalares propias de esta region. Para concluir, la imagen
de TSM promedio obtenida con los datos AVHRR del periodo 1981-1989 (figura 2.6)

corrobora las observaciones anteriores manifestando las mismas tendencias.

- Region C

La regién C se caracteriza por poseer una plataforma continental ancha con una
pendiente continental suave y una geometria costera que no presenta irregularidades
apreciables. De este modo, al contrario que en las dos regiones anteriores la variabilidad
en el 4rea no parece estar fuertemente dominada por la topografia del fondo y de la

costa.

De hecho, como ya ha sido mencionado y demuestran algunos modelos
numéricos que presentan una linea de costa recta y sin batimetria [Batteen et al., 1989,
McCreary et al., 1991}, las irregularidades en la topografia del fondo y de la geometria
costera no son necesarias para la generacion de las estructuras observadas en la ZTC. En
estos casos, segiin McCreary et al. [1991], Barth [1994] y Fukamachi et al. [1995] los
mecanismos responsables de la evolucion de las caracteristicas mesoescalares son la
inestabilidad baroclinica y la inestabilidad frontal, denominada asi porque requiere un

gradiente de temperatura horizontal en la capa superficial para su existencia.

McCreary et al. [1991] forzaron su modelo con un campo de vientos en
direccidn hacia el sur, de forma que la tension del mismo se incrementaba linealmente
con el tiempo hasta alcanzar un valor de 1 newton m?, a partir del cual permanecia
constante. El modelo respondia inicialmente generando una corriente superficial hacia el
Ecuador, una contracorriente profunda y un frente costero de afloramiento. Después de
esto, aparecian una serie de perturbaciones regulares de pequefio tamafio a lo largo de la
costa (40 km de longitud de onda propagandose hacia el sur a una velocidad de 7 cm s°

"), que son el resultado de la inestabilidad frontal, y que crecen rapidamente en amplitud
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y escala. Este crecimiento esta producido por dos motivos: el desarrollo mas pausado de
las perturbaciones de escalas mayores que son el producto de las inestabilidades
baroclinicas, dando como resultado la formacién de pares de remolinos dipolares, y la
fusién de remolinos anticiclénicos a través de interacciones no lineales. Finalmente, los
cambios son mas graduales a medida que la solucién se ajusta hacia un estado de
equilibrio, continuando la fusién de anticiclones y la formacién de pares dipolares. En la

figura 2.18 se muestran los resultados de este modelo para diferentes dias.

Sin embargo, si McCreary et al. [1991] incluian en su modelo la variabilidad

estacional de la tension del viento, éste no mostraba la serie de pequeiias inestabilidades
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Figura 2.18 - Corrientes en la capa superior, en la capa inferior y TSM para los dias 75, 95, 115, 140,
160 y 180 obtenidas con el modelo de McCreary et al. (McCreary et al., 1991).
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regulares durante la transicidon de invierno a verano, debido probablemente a que el flujo

inicial (durante el invierno) era ya turbulento presentando caracteristicas de gran escala.

A pesar de que este modelo de McCreary ef al. [1991] es un estudio idealizado,
orientado a la aclaracion de algunos procesos, lo que no permite su comparacién directa
con datos reales, es posible investigar si su comportamiento fenomenoldgico es
cualitativamente similar al observado en las imagenes de TSM. Ya que en la regién C el
afloramiento puede estar presente a lo largo de todo el afio, aunque mostrando su
maxima intensidad durante primavera y otofio, es razonable ésperar en la mayoria de las
ocasiones un flujo mesoescalar turbulento con caracteristicas de gran escala presentes, a
semejanza con los resultados obtenidos por McCreary ef al. [1991] cuando incluia la
variacién estacional del viento. De este modo, en las imégenes de principio de afio,
como indican las figuras 2.19¢ y 2.19d correspondientes al 16 de febrero de 1990 y S de
febrero de 1991 se detectan restos de estructuras a gran escala que presentan una sefial
débil. Estos se corresponden aparentemente con grandes filamentos que encierran
caracteristicas de agua caliente que podrian ser la manifestacién superficial de remolinos
anticiclénicos situados a gran distancia de la costa. Sin embargo, destacan sobre el
frente costero unos meandros de menor tamafio que aparecen espaciados cuasi-
regularmente, con longitudes de onda comprendidas entre 50 y 70 km y tamafios entre
40 y 70 km, y que suelen finalizar en un par de remolinos dipolares. La escala de estas
perturbaciones no parece corresponder con aquella de las inestabilidades frontales, que
suelen ser menores (entre 20 y 40 km), y propagarse a gran velocidad (entre 7y 30 cm s
') siendo maés consistente con la escala de las .inestabi]lidades baroclinica [Barth, 1994,

Fukamachi et al., 1995].

A medida que transcurre el ciclo anual y el afloramiento en esta region se
intensifica, se observan perturbaciones que han crecido en tamafio y escala a lo largo de
la costa. Asi en las figuras 2.19a y b correspondientes a las imagenes del 30 de mayo y 7
de junio de 1987, se observan claramente al menos 3 filamentos cuyo tamafio esta
comprendido entre 150 y 200 ki y que finalizan en un par de remolinos contrarrotantes.

Esto mismo ocurre en las figuras 2.19¢ y f pertenecientes a las imagenes del 15 de
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agosto y 15 de septiembre de 1992, en las que se advierte, ademas, la existencia de
pequefias perturbaciones cerca de la costa. Por tltimo, a finales de afio como indican las
figuras 2.19g y h correspondientes al 5 y 11 de noviembre de 1992, las estructuras de
gran escala aumentan en tamaiio, superponiéndose sobre estas pequefias inestabilidades,
como se aprecia en la imagen del 5 de noviembre. Estas también crecen en escala y
tamafio tal como refleja la imagen del 11 de noviembre. Es de esperar pues, que se
produzcan de forma continua inestabilidades de pequefia escala que crecen en tamaiio a

lo largo de todo el afio, superpuestas sobre estas perturbaciones de gran escala.

Una fuente posible de energia, para el desarrollo de los meandros y remolinos de
gran escala observados en esta region, podria venir dada por la cizalladura vertical entre
la corriente costera superficial, que se dirige hacia el Ecuador, y la contracorriente
profunda, que fluye hacia el Polo. Este mecanismo habia sido propuesto por Ikeda ef al.
[1984a, 1984b] como el responsable de los meandros de la Corriente de California
observados en las cercanias de la Isla de Vancouver. La presencia de una contracorriente
persistente en direccion al Polo, situada a lo largo de la pendiente continental del
Noroeste de Africa, ha sido documentada en numerosos estudios, tal como recoge la
revision llevada a cabo por Barton [1989]. En la region C parece extenderse desde 400

hasta 1000 m de profundidad [Mittelstaedt, 1989].

Un aspecto significativo en estas imagenes de noviembre es la presencia de lo
que aparentemente parecen ser dos grandes remolinos anticiclénicos de 100 km de
didmetro que podrian ser el resultado de la fusién de anticiclones para formar un
remolino de escala mayor como indica McCreary et al. [1991]. Esta situacion coincide
con la existente en la Corriente de California donde parece haber una propensién a la
aparicién de remolinos anticiclonicos de 100 a 200 km de didmetro, y que ha sido

descrita por Koblinsky et al. [1984] y Lagerloef [1992].

Basandose en los resultados de los experimentos numéricos de algunos
investigadores, Lagerloef [1992] encontr6 que esta abundancia de remolinos

anticiclénicos puede ser una manifestacion de la importancia del papel jugado por el
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Figura 2.19 - Imagenes de TSM (superior), TB4 (medio) y
30/05/87, b) 07/06/87, ¢) 16/02/90, d) 05/02/91, €) 15/08/92, f) 15/09/92, g) 05/11/92, h) 11/11/92.
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proceso de la inestabilidad frontal en la variabilidad de la regién. Asi, McCreary et al.
[1991] impidié la formacién de un frente costero en su modelo, para desactivar el
proceso de inestabilidad frontal, mostrando como resultado la evolucién de remolinos
de gran tamafio, predominantemente ciclonicos al igual que ocurria con el modelo
cuasigeostréfico de Ikeda & Emery [1984]. Por el contrario con la inestabilidad
baroclina desactivada practicamente no se desarrollaban ciclénicos y la inestabilidad
frontal era la causa principal de la evolucion de caracteristicas de pequefia escala y la
formacién de anticiclones cercanos a costa. Ademas, mediante un analisis lineal de la
inestabilidad verificaron que la inestabilidad frontal era la causa de las pequefias
inestabilidades pero también puede ser importante en la generacion de las estructuras de

gran escala.

En resumen, en esta regidén se observan perturbaciones con dos escalas bien
diferenciadas cuyo origen parece estar motivado por procesos de inestabilidad frontal y
baroclina de la corriente. Esto viene apoyado por los estudios de modelaje numérico
realizados por diversos investigadores. La aparicién de estructuras dipolares y remolinos
anticiclénicos mesoescalares de relativo gran tamafio hacia finales de afio, asi como en
los vestigios remanentes de las grandes estructuras observados a principio de afio, son
indicios del importante papel jugado por la inestabilidad frontal. Sin embargo, estas
observaciones son preliminares y no permiten establecer una conclusién definitiva al
respecto, ya que el nimero de imagenes analizado es exiguo y las conjeturas aqui
realizadas pueden estar sesgadas. No obstante, como concluye Lagerloef [1992], un
analisis exhaustivo de las estructuras observadas y de la abundancia relativa, tamafio y
longevidad de remolinos ciclénicos y anticiclénicos es necesario y producira
importantes pistas que podrian ayudar en la aclaracidon de los procesos fisicos

fundamentales de este sistema.

- Region D

Esta ultima regién posee unas caracteristicas oceanograficas propias que hacen

de ella una zona de especial interés y de gran complejidad. En primer lugar, al igual que
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en la region C, las condiciones necesarias para el afloramiento se dan en gran parte de su
area durante todo el afio. Las aguas afloradas en esta regién son distintas al norte y al sur
de una zona de transicién que se encuentra situada al norte de cabo Blanco cerca de la
costa. Gran parte de estas se identifican como agua central Suratlantica (ACSA) al sur
de esta zona de cambio, mientras que en el norte la contribucién mds importante
proviene del agua central noratlantica (ACNA). El ACSA es menos salina pero mas rica
en nutrientes que el ACNA. Ambas masas de agua son inicialmente subsuperficiales
alcanzando la capa superior del océano al ser afloradas, siendo los mecanismos a través
de los cuales son transportadas hasta esta regién bien distintos. E1 ACSA es llevada por
la corriente profunda que se dirige hacia el norte. Mas alla de cabo Blanco fluye por
debajo de las capas que originan las aguas afloradas, con lo cual el ACNA advectada

desde el norte es la que aparece en el afloramiento al norte de Cabo Blanco.

La zona de transicion entre ambas masas de agua esta formada por un fuerte
frente termohalino conocido como limite de aguas centrales, que presenta una alta
variabilidad constituyendo un complejo régimen mesoescalar, asociado a la confluencia
a lo largo de la costa de las corrientes medias [Barton, 1987]. Durante el verano, al sur
de esta zona frontal llegan aguas superficiales célidas que son transportadas por la
contracorriente que fluye en direccion norte. Al poseer esta capa de aguas superficiales
calidas una extension vertical de 50-150 m y al no existir afloramiento al sur de Cabo
Blanco en este periodo, no habra ACSA aflorada en esta region. Esta situacion cambia
radicalmente durante el invierno, cuando el afloramiento se extiende mas al sur y la
circulacion tropical retrocede hacia el Ecuador. En cambio al norte de Cabo Blanco las
condiciones para el afloramiento son propicias a lo largo de todo el afio de forma que el

ACNA se extiende por la superficie a lo largo de la costa.

En segundo lugar, y relacionado con la circulacién a gran escala, es en esta
latitud donde la Corriente de Canarias se separa del margen continental, fluyendo
gradualmente hacia el sudoeste para constituir parte de la Corriente Norecuatorial a
latitudes bajas. También es éste el lugar para el cual la contracorriente que fluye hacia el

norte encuentra a la Corriente de Canarias dirigiéndose entonces hacia el oeste. De este
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modo, ambas corrientes combinadas dan origen 2 la adveccién de agua costera
procedente del norte y el sur hacia el mar abierto. La figura 2.20 muestra de forma
idealizada la circulacién superficial a gran escala en el drea de Cabo Blanco, tal como ha
sido recogida por Mittelstaedt [1983,1991]. Segin Mittelstaedt existen evidencias
suficientes que sugieren la presencia de un giro ciclénico permanente situado al sur de
Cabo Blanco entre 15°N y 22°N. La posicién de éste varia estacionalmente
encontrandose en su posicién mas septentrional en ofofio e invierno. Este giro puede
también contribuir de forma importante a la intensificacién del flujo zonal hacia fuera

de la plataforma.
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Figura 2.20 - Variabilidad estacional de la circulacién a gran escala en el areca de Cabo Blanco:
primavera, Abril-Mayo; verano, Julio-Septiembre; otofio, Octubre-Diciembre; invierno, Enero-
Marzo. (Gabric et al., 1993).
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Toda esta serie de condicionantes hacen que en esta region, se produzca la
adveccién a una distancia considerable de la costa del agua de la plataforma, baja en
temperatura y rica en fitoplancton. Esto se manifiesta de forma clara en las imagenes de
color del océano en las que se observa una extensa intrusién de agua con altas
concentraciones de pigmento (figura 2.21, 2.22 y 2.23), a la que se le ha dado el nombre
de “filamento gigante” de Cabo Blanco [Van Camp et al, 1991}. También existen
evidencias de este filamento en las imagenes de TSM (figura 2.24). No obstante su
extension hacia el océano abierto es menor que en las de color, debido al calentamiento
que sufren las aguas frias después de algunos dias en contacto con la atmdsfera,
adquiriendo finalmente una temperatura similar a la de las aguas calidas que le rodean
[Nykjaer, 1988]. Diversos estudios indican que este filamento permanece a lo largo del
afio pero su intensidad varia tanto estacional como interanualmente [Bricaud et al.,

1987; Van Camp et al., 1991].

En este trabajo se han analizado tres secuencias de imagenes de pigmento
obtenidas con el CZCS para los.periodos de diciembre de 1983, marzo de 1984 y
octubre de 1984 (figura 2.21, 2.22 y 2.23). En todas ellas se observan concentraciones
de pigmento altas, en ocasiones superiores a 1 mg/m’ que pueden extenderse hasta 400
km de la costa. El limite de estas aguas mesotréficas con aquellas que presentan
concentraciones de pigmento inferiores a 0.3 mg/m’ esta bien definido, descendiendo las
concentraciones de pigmento bruscamente para distancias inferiores a 10 km. Esto es lo
que define la forma y dimensiones del filamento gigante. En estas secuencias se advierte
que en marzo de 1984 las concentraciones eran ligeramente superiores a los otros
periodos. Sin embargo, mientras que en las imégenes de octubre y diciembre se
evidencia de forma notable el filamento, con longitudes cercanas a los 400 km y

anchuras del orden de los 200 km, en la secuencia de marzo su presencia no es tan clara.

En estas en vez de un filamento gigante, se presentan varios de dimensiones maés

feducidas, dando lugar a estructuras de circulacién con una complejidad mayor. Como
se refleja en la figura 2.20 y argumentan Gabric er al. [1993] durante la primavera el
giro ciclénico permanente se desplaza hacia el sur de Cabo Blanco y ejerce una

influencia menor en el transporte hacia el océano abierto al norte de 20°N.
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Figura 2.21 - Serie temporal de imagenes CZCS para a) 10/12/83, b) 19/12/83, ¢) 20/12/83, d) 26/12/83
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Figura 2.22 - Serie temporal de imagenes CZCS para a) 15/03/84, b) 19/03/84, c) 20/03/84, d) 21/03/84
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Figura 2.23 - Serie temporal de imagenes CZCS para a) 15/10/84, b) 16/10/84, ¢) 21/10/84, d) 27/10/84
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En la imagen de pigmento correspondiente al 10 de diciembre de 1983 (figura
2.21a) se observa que a medida que progresa hacia el oeste, el filamento sufre un
apreciable serpenteo hacia el norte y hacia el sur, del orden de 200 km. Este
comportamiento coincide de forma notable con la estructura de la topografia dindmica
obtenida por Barton [1987] para el periodo comprendido entre el 29 de octubre y el 2 de
noviembre de 1981. Ademas de este gran meandro, Barton [1987] descubri6 la
presencia de otros meandros y remolinos de menor escala. También han sido observados
remolinos mesoescalares con un tamafio del orden de 100 km y que muestran una gran
persistencia en iméagenes de pigmento fitoplancténico por Nykjaer [1988] y Van Camp
et al. [1991]. Asi, en la serie de iméagenes de octubre de 1984 (figura 2.23) se observan
entre 21° N y 23° N lo que parecen ser dos remolinos anticiclénicos que presentan bajas
concentraciones de pigmento en su interior, con relacién al agua rica en pigmento
proveniente del filamento gigante que les rodea. Una situacién analoga para el mismo
intervalo de latitudes se detecta en las imégenes de TSM aqui mostradas y fue
observado por Van Camp et al. [1991] en sendas imagenes CZCS correspondientes al 6

de noviembre 1980 y el 3 de noviembre de 1982.

Estos remolinos observados pueden ser importantes mecanismos para el
intercambio de energia, calor y material no sélo entre el agua costera y la oceénica, sino
también entre el ACNA y el ACSA. En la serie de imagenes CZCS de marzo de 1984,
se localizan unas estructuras cerca del borde de la plataforma continental que presentan
concentraciones de pigmento menores a aquellas mostradas por las aguas costeras y las
situadas mas alla de la plataforma. Esto podria ser un indicio de la presencia de ambas

masas de agua combinadas, cuya mezcla podria verse favorecida por los remolinos

existentes.

Por tanto, en todas las imagenes analizadas en este trabajo se observa una gran
actividad mesoescalar para este area, aunque la escala de las estructuras fitoplanctonicas
es mayor para la secuencia de imagenes CZCS de diciembre de 1983 y octubre de 1984
(del orden de 100-150 km) que para la de marzo de 1984 (que solo alcanzan los 50 km).

Quizé serfa necesario considerar relacionado con esto, tal como refleja la figura 2.25,
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Figura 2.24 - Imagenes de TSM (superior), TB4 (medio) y gradiente de temperatura (inferior) para a)
08/01/91, b) 05/02/91, ¢) 08/09/92, d) 20/10/92.
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elaborada por Gabric et al. [1993], que representa el transporte de Ekman obtenido a
partir de datos de viento del ECMWF (European Center for Medium Weather

La region oceanogrdfica del noroeste de Africa
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Figura 2.25 - Valores tedricos (linea discontinua) y predicciones numeéricas (linea continua) del

transporte de Ekman a 21°N, 22.5°N y 24°N para a) Diciembre de 1983, b) Marzo de 1984, y ¢)
Octubre de 1984. (Valores positivos indican transporte hacia el océano abierto) (Gabric et al., 1993).
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Forecasting), que la serie de imagenes de marzo de 1984 se obtuvo después de un
periodo de 10 dias de afloramiento débil o ausente, mientras que para las otras dos series

los periodos de relajacion son mucho menores.

Por ultimo, el analisis de datos historicos [Mittelstaedt, 1991] y de series
temporales largas [Herndndez-Guerra & Nykjaer, 1997] muestra en sus resultados
promedios la existencia de aguas afloradas a grandes distancias de la costa. Esto esta,
con casi total probabilidad, relacionado con la adveccidon de ésta por parte de la corriente
de Canarias originando la gran pluma de pigmento anteriormente descrita. De estos
andlisis se puede concluir que las caracteristicas oceanograficas aqui detalladas son

permanentes y recurrentes a lo largo del afio.
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Capitulo 3

Estimacion de variabilidades espacio-

temporales a partir de datos CZCS

3.1 Introducci(m_

La variabilidad natural de los procesos fisicos y biolégicos en €l Océano se
extiende en un amplio rango de escalas espacio-temporales [Stommel, 1963]. El tener en
cuenta ambas conjuntamente es un hecho de gran importancia en Oceanografia y en
general éstas no son independientes [Haury et al., 1977; Woods, 1977]. Si se considera
este aspecto, los métodos de toma de datos oceanograficos que se pueden denominar
como convencionales presentan algunos inconvenientes frente a los obtenidos a través
de sensores dispuestos en satélites. Asi, por ejemplo, los instrumentos que se disponen
en una situacién fija en el océano presentan una alta resolucion temporal pero una
cobertura espacial limitada. Otro tipo de instrumentos, como son los dispositivos de
deriva producen una serie temporal que abarca a un area mayor pero que corresponde
unicamente a una sola parcela de agua. Por ultimo, los métodos de muestreo realizados
desde barcos son incapaces de abarcar un area extensa, de resolver largas escalas
temporales, y ademas no son sindpticos, logrando por lo general una buena resolucién

espacial vertical a expensas de una mala resolucién espacial horizontal.
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Frente a estas desventajas el método de muestreo de los satélites cuyos datos son
empleados aqui, provee la oportunidad de obtener informacién del océano, sobre un
espectro de escalas tanto espaciales como temporales, inabordables mediante los otros
métodos aqui descritos. Asi, los datos tomados con los sensores AVHRR y CZCS
permiten realizar observaciones, sobre escalas temporales que van desde dias a afios y
escalas espaciales que van desde 1 a 103 km, de los procesos fisico-biolégicos presentes
en el océano. De cualquier modo, a pesar de estas ventajas s6lo unos pocos estudios
cuantitativos y estadisticos en términos de la variabilidad espacio-temporal han sido
llevados a cabo a través del uso de los datos de estos satélites, en parte debido a los
problemas inherentes que presentan, como son la presencia frecuente de nubes, la no
utilidad de imagenes con concentraciones de aerosoles andmalas, fenémenos de

calentamiento superficial en las imagenes de temperatura de la superficie del mar, etc.

En esta parte del trabajo lo que se estudia es la variabilidad espacio-temporal de
las estructuras de fitoplancton observadas por el sensor CZCS, en el area del
afloramiento del Noroeste de Africa correspondiente a la regién de Cabo Blanco. Un
analisis de este tipo podria permitir: 1) Caracterizar escalas bajo diferentes condiciones
ambientales, 2) Identificar mecanismos responsables de esta variabilidad espacio-
temporal y 3) Incrementar el conocimiento de la variabilidad de los procesos fisico-
bioldgicos del océano, lo cual implica un aumento de la fiabilidad de las estrategias de

muestreo y de analisis de datos oceanograficos.

Diversas razones, algunas de ellas expuestas en el capitulo anterior, son las que
han motivado el iniciar un estudio de estas caracteristicas en la region de Cabo Blanco.
En primer lugar, el area de Cabo Blanco constituye, dadas las caracteristicas
meteorologicas predominantes, la unica region del noroeste de Africa donde las
condiciones necesarias para la presencia de afloramiento costero son favorables a lo
largo de todo el afio. Ademds, también se manifiesta aqui un evento oceanografico
destacado, y es que en esta latitud la Corriente de Canarias se despega de la pendiente
continental y fluye hacia el sudoeste, como parte constitutiva del Giro Subtropical
Atlantico. Por tltimo, una detallada observacién del archivo de quick-looks de imagenes

CZCS que se encuentra disponible en la estacién receptora de Maspalomas, revel6 que
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el nimero mayor de iméagenes no contaminadas por nubes corresponde al area de Cabo
Blanco, y asi tres series de imagenes de esta regiéon lo més cercanas en el tiempo
posible, correspondientes a diferentes periodos se identificaron y utilizaron para su
analisis posterior (tabla 3.1). Algunas de ellas ya han sido mostradas en el capitulo

anterior (figuras 2.20, 2.21 y 2.22).

Serie 1 Serie 2 Serie 3

Orbita Fecha Orbita Fecha Orbita Fecha

25891 10 Dic 1983 27204 14 Mar 1984 30176 15 Oct 1984
26015 19 Dic 1983 27218 15 Mar 1984 30190 16 Oct 1984
26029 20 Dic 1983 27232 16 Mar 1984 30259 21 Oct 1984
26098 25 Dic 1983 27273 19 Mar 1984 30273 22 Oct 1984
26112 26 Dic 1983 27287 20 Mar1984 30342 27 Oct 1984.
27301 21 Mar 1984
27356 25 Mar 1984

Tabla 3.1 - Datos CZCS utilizados para la estimacidn de las variabilidades espacio-temporales.

De este modo, en este capitulo se hace primero una revision de trabajos previos
existentes relacionados con el célculo de escalas espaciales y temporales caracteristicas,
llevados a cabo en distintas 4reas utilizando disferentes fuentes de datos y métodos,
tratando de justificar el método aqui empleado. Posteriormente se hace una descripcion
detallada del mismo para posteriormente presentar sus resultados. Finalmente se valoran

los resultados obtenidos y algunas aplicaciones que surgen de los mismos.

3.2 Meétodos de calculo de la variabilidad

Existen distintos trabajos que han utilizado diferentes métodos para determinar
la variabilidad espacial y/o temporal de los fendmenos fisico-bioldgicos presentes en el

Océano, haciendo uso algunos de ellos de datos de satélite.
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Tanto para estimar la variabilidad espacial como la variabilidad temporal, los
diferentes métodos estin basados en el cilculo de la funcion de autocorrelacion
(espacial o temporal), o bien de la funcion de estructura (espacial o temporal), también

conocida como variograma [Wald, 1989].

Sea una funcién aleatoria, Z(x,f), que depende de la variable espacial
bidimensional x y . De este modo, la funcién de autocorrelacién espacial para una
separacion espacial h, viene dada por:

r(x,x+h) = B{Z(x,) Z(x + h,7)} (3.1)
y la funcién de autocorrelacion temporal para una separacion temporal 7, se expresa
como:

et +7) = B{Z(x,1) Z(x,1 + )} (3.2)

siendo E{ ¢ la esperanza matematica.

De forma anéloga, la funcion de estructura espacial viene dada por [Samper &

Carrera, 1990]:
D(x,x+h) = E{[Z(x+h,7) - Z(x,)]"} (3.3)
y la funcidén de estructura temporal como:

Dz, +7) = E{[z(x,1 +7) - Z(x,0)]"} (3.4)

La funcién de estructura y la funcion de autocorrelacion estan relacionadas. La
expresion que liga a ambas viene dada por:

D(x,x+h) = r(x,x) +r(x+ h,x+h) ——2r(x,x+h)

En el caso particular de que la funcién de autocorrelacién espacial sea invariante
a cambios en la posicién de x y x+h, con lo cual r(x,x + h) =r(h), y a la orientacién de
h, con lo que (h) = (%), siendo % = |h|, entonces se dice que el campo es homogéneo €

isétropo, y la ecuacidn anterior se reduce a:

D(h) = 2[r(0) - r(n)]
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siendo {0) la varianza de Z(x,?).

Experimentalmente, para el clculo de las escalas espaciales dominantes, la

funcion de autocorrelacién espacial viene estimada por:
N=i-1,M~j-1
rlhol=  O.ZxfZ[x+h,] 3.5)
%=0,0

y para el calculo de las escalas temporales, la funcion de autocorrelacion temporal viene

dada por:

T=z-1

r[0,7] = D, Z[x,1)Z[x,t + 7] (3.6)

t=0

Existen diversos estudios que han hecho uso de este estadistico para caracterizar
la variabilidad espacial y temporal. Asi, por ejemplo, Van Woert [1982], haciendo uso
de datos de satélite de la temperatura de la superficie del mar (TSM), investigo la
variabilidad espacial del frente Subtropical del Pacifico Norte, por medio de la funcién
de autocorrelacién espacial, basandose para ello en la localizacién del primer paso por
cero de esta funcién. El obtuvo una estructura eliptica con un eje mayor y menor de 85
km y 32 km, respectivamente. Un estudio similar ha sido llevado a cabo por Viehoff
[1989] para un 4rea del Atlantico Norte, obteniendo funciones de autocorrelacion
espacial cuyo paso por cero oscila entre 51-150 km, para el eje mayor, y 40-100 km,
para el eje menor. También a través de datos de satélite de TSM, Tate er al. [1989]
estimaron las escalas espaciales caracteristicas en el 4rea del mar de Tasmania
utilizando la funcién de autocorrelacién espacial, distinguiendo una regién donde las
escalas espaciales son pequefias (<250 km), en el area de la Corriente Oriental de
Australia, y otra regién de escalas espaciales mayores (>250 km), en la mitad norte del
area de estudio. En este mismo estudio y haciendo uso también de la funcién de
autocorrelacion temporal, Tate e al. [1989] estimaron las escalas temporales
caracteristicas, que definieron como cuatro veces el intervalo para el cual la funcién de
correlacién cruzada toma un valor de 0.37 (e'!). Los resultados obtenidos indicaron que
las escalas temporales mas cortas aparecian en aquellas areas donde las escalas
espaciales también lo son, lo que ademds se corresponde con el lugar donde la

circulacién es mas fuerte y mas variable. Unicamente parte de su regién de estudio se
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desviaba de esta tendencia general presentando grandes escalas sspaciales y cortas
escalas temporales, efecto que podria explicarse debido a procesos de intercambio de

calor con la atmdsfera.

‘Por otro lado, Campbell & Esaias [1985] calcularon la funcién de
autocorrelacién utilizando datos de temperatura y clorofila obtenidos a través de
sensores remotos aerotransportados, del area de Nantucket Shoals, situada en la costa
oriental norteamericana, y observaron que para este area la funcién de autocorrelacién
de los datos de clorofila, que parece estar relacionada con la fase mareal para parte de la
region, es mas variable que la de los datos de temperatura cuyas longitudes
caracteristicas oscilan entre 22 y 24 km. Ademas llevaron a cabo un analisis utilizando
la funcién de correlacién cruzada entre temperatura y clorofila, observando también
cierta relacion con la marea, dando evidencias por consiguiente de acoplamiento entre

los factores fisicos y la distribucién de fitoplancton.

Por otro lado, como ya ha sido mencionado, las escalas espaciales dominantes
también pueden determinarse a través de la funcién de estructura espacial, que

experimentalmente viene estimada por:

1 1 MM

>0 [2(x+b,0) - Z(x,)]’ - 69

N—hx M—hy x=0 y=0

D*(h,0)=

mientras que la funcién de estructura temporal, que resuelve las escalas temporales,

viene dada por:

D(0,7) = %Ti[z(x,t +7)-2Z(x,0)|’ 3.9

t=0

Una de las primeras aplicaciones oceanograficas de la funcién de estructura
surgi6 en el estudio realizado por Hamon & Cresswell [1972] sobre la circulacion
oceanica de Australia. Estos calcularon la funcién de estructura a partir datos de
anomalia de la altura dinamica de la superficie del mar y de temperatura, obteniendo

una longitud de escala horizontal dominante de alrededor de 500 km.
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También Denman & Freeland [1985], utilizando datos in-situ tomados en 15
campafias oceanograficas, construyeron las funciones de estructura espacial para
algunas variables oceanograficas, como son, la altura geopotencial, la temperatura, la
salinidad, y la concentracién de fitoplancton, obteniendo para todas ellas un maximo
para una separacion de 30 km, lo cual representa una escala espacial dominante de 60
km aproximadamente, consistente con la presencia de un remolino de dimensiones
similares presente en su area de estudio. Ademas, utilizando los mismos datos,
determinaron la funciones de estructura temporales para los datos de temperatura y
salinidad, encontrando que la varianza asociada con éstas para intervalos menores de 10
dias eran 0.54 y 0.07 veces del promedio de la varianza espacial. Esto significa que la
varianza temporal para el tiempo caracteristico de duracién de una campafia
oceanografica de alrededor de 10 dias era a lo mas igual a la mitad de la varianza
espacial para su regién de estudio, reafirmando por tanto que los mapas espaciales

generados de sus campafias oceanograficas son correctos.

Yoder et al [1987] determinaron, por medio de la funcidn de estructura espacial,
las escalas espaciales caracteristicas de las estructuras. fitoplanctdnicas, en el area de la
plataforma continental de la costa sudoriental de los Estados Unidos, a través del
analisis de una serie temporal anual de imagenes CZCS. Las escalas espaciales medias
obtenidas estan comprendidas en un intervalo que va desde 32 a 124 km, existiendo una

tendencia general a incrementarse éstas a medida que aumenta la distancia a la costa.

También la funcién de estructura ha sido utilizada para calcular las escalas
temporales tipicas. Asi Kelly [1983, 1985] estimé un tiempo de pérdida de correlacion
de 4-5 dias, para un area costera energética de la regiéon del norte de California

utilizando imégenes de TSM.

Ahora bien, como queda puesto de manifiesto, ninguno de estos trabajos
relaciona las escalas espaciales con las temporales, que como ademas se ha visto no son
independientes. El objetivo de esta parte del trabajo es, por tanto, estimar a partir de
unas series de secuencias de imagenes CZCS, el tiempo para el cual las estructuras de

pigmento superficiales pierden la correlacién como una funcién de la escala espacial.
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Para lograr esto, se ha calculado para cada par de imagenes que se encuentran separadas
por un intervalo temporal 7, una funcién analoga a (3.6) pero que es dependiente de la
escala espacial, y que se conoce con el nombre de coherencia cuadrada y2,(k), que es
una funcién de la inversa de la longitud de onda escalar £, la cual sera referida con el

nombre de nimero de onda. En el siguiente apartado se describen los detalles del

calculo de y7,(k).

3.3 Calculo de 1a coherencia cuadrada

El primer paso, en el calculo de la coherencia cuadrada, es la aplicacién a las
imagenes CZCS seleccionadas de un filtro no lineal de mediana, para eliminar parte del.
ruido presente en éstas. Las propiedades de este filtro han sido descritas en el apéndice
B y como se mencioné su objetivo es ademas de eliminar parte del ruido de la imagen,
preservar los bordes y caracteristicas presentes, siendo esto pues esencial para el analisis
estructural aqui realizado. Ademas todos los valores fuera de rango, es decir, aquellos

correspondientes a nubes y tierra se fijaron a cero.

En todas las iméagenes procedentes del sensor CZCS hay una fraccién mas o
menos importante de la imagen que corresponde a la presencia de nubes (incluyendo las
que hemos seleccionado en esta parte del trabajo). Esto da lugar a que el célculo de la
coherencia no haya sido realizado para la totalidad de la imagen, sino inicamente para
algunas subdreas ocednicas libres de nubes comunes a algunas de las imagenes de cada
serie. Para facilitar el andlisis la forma elegida para las subareas ha sido cuadrada,
siendo ademas los tamafios seleccionados para éstas de 100x100 km y 150x150 km
respectivamente. La localizacién de las subareas elegidas se superpone sobre una de las
immagenes CZCS utilizadas en la figura 3.1, una de las secuencias utilizadas se muestra
en la figura 3.2, y un intento de clasificacién de las subareas seleccionadas viene dado
en la Tabla 3.2.
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Figura 3.1 - Subdreas elegidas para la primera serie de imégenes
superpuestas sobre la escena CZCS del 10 de Diciembre de 1983.

Figura 3.2 - Secuencia del subdrea 1 perteneciente a la serie 2 para los dias a) 14/03/84,
b) 15/03/84, c) 16/03/84, d) 19/03/84, €) 20/03/84 y f) 21/03/84.
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Subareas Norte Sur
Costera 1,3,4,12,4s,1t 2,6,7,8,6s
Ocednica 5,1s,2s,3s,5s,2t 9,10,11,3t

Tabla 3.2 - Subareas de imagenes CZCS seleccionadas para el calculo de
la coherencia cuadrada.

Como se observa en la Tabla 3.2 todas las subareas elegidas se agrupan en torno
a cuatro categorias, que se corresponden con una subdivision del drea de estudio cuyos
limites han sido elegidos de forma més o menos arbitraria. Asi dependiendo de su
proximidad a tierra es posible distinguir entre subareas costeras y oceénicas, y
dependiendo de su posici6n zonal en subéreas situadas al norte o sur del area de estudio.
Esto ha sido hecho para observar si existe alguna relacién entre las escalas

caracteristicas y la divisién del area de estudio efectuada.

A causa de que se ha trabajado con imagenes cuyo tamafio es de 512x512
pixeles, el proceso de seleccion de las subareas es equivalente a la aplicacién de una
funcién o filtro de tipo boxcar [Otnes & Enochson, 1972] a las escenas. La expresion de
este filtro viene dada por:

1, lWlsN/2Jml<M/2
uln,m) = {o, > N/2,lm> M /2 (3-10)
y como se observa tiene por misién fijar a cero todos los valores de aquellos pixeles que
caen fuera del dominio de alguna de las subdreas escogidas, siendo N y M las
dimensiones de tales subareas. De este modo si A(n,m) representa a la imagen completa
y w(n,m) a la subarea escogida, se tiene que:

w(n,m) = h(n,m) u(n,m) (3.11)

Ya que para estimar la coherencia se hace uso del andlisis espectral, es
importante indicar que la transformada de Fourier de w(n,m), que viene dada por la
expresion (3.11) es igual a:

w(k, ,k,) = H(k, .k, *U(k, k) (3.12)
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donde * representa a la operacién convolucién, siendo U(k,,,km) la transformada de

Fourier de u(n,m), y cuyo valor es igual a:

sennk, N senwk, M o N kM
nk,N  wk, M

U(k,.k,)= NM (3.13)

La figura 3.3 ilustra graficamente en el dominio temporal y en el de frecuencias
el efecto que resulta de aplicar el filtro boxcar a una secuencia discreta, que por
sencillez se ha tomado como una sinusoide. La transformada o representacion
frecuencial de la sinusoide que viene dada por la respuesta impulsiva observada en la
figura 3.3b se modifica al aplicarle la funcién boxcar cuya respuesta se muestra en la
figura 3.3d.Como se observa, la truncacién en el dominio espacial al utilizar el filtro
boxcar produce una difusién o propagacién de la respuesta impulsiva del sinusoide

sobre un rango mucho mas extenso de frecuencias. Este efecto se denomina Jeakage

h(n) H(k,)
} 0 =

(b)

| Uyt |

. ﬂ\/\m
0 0
©) @

s(n) = up(n) h(n) |s@)| = U k) * HE,) |

Figura 3.3 - Representacion grafica del efecto de un filtro boxcar sobre
una secuencia discreta.
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[Marple, 1987]. Como se aprecia en la representacion de U (k,,,km) , esta consta de un

16bulo principal, y una serie de 16bulos laterales de tamafio apreciable. Estos 16bulos
laterales pueden producir, como se observa en la figura 3.3f, componentes frecuenciales
adicionales que afectan a la transformada de la secuencia sinusoidal, introduciendo
desviéciones significantes en la estimacién del espectro [Bendat & Piersol, 1986]. El

mismo tipo de distorsiones aparecen en secuencias no sinusoidales.

Para atenuar los efectos negativos del filtro boxcar se calcul6 la media dentro de
cada subarea y se sustrajo a los valores de campo dentro de ésta. Ademas, con el mismo
fin, se aplicé una funcién taper de coseno a los residuos de cada subarea, con un 10% de
tapering en cada extremo del subarea, primero en la direccién este-oeste y luego en la
direccién norte-sur. Esta funcién viene representada graficamente en el dominio espacial

a través de la figura 3.4 y tiene la siguiente expresion:

co 25_”2 ﬂ<ln|<£
SN 10 "7
u (n)=1 1 05|n|$i]y-
¢ ’ 10 (3.14)
0 Inf>
L ’ 2

indicando N las dimensiones de la subarea.

u,(n)
N/10 N/10
f“*‘ﬂ‘ ;—"'ﬁ
| |
i |
| | 1
1 I
-N/2 0 N2

Figura 3.4 - Representacion grifica de una funcién
taper de coseno en el dominio espacial.
En el dominio de frecuencias esta funcién se asemeja a la funcién boxcar. La
diferencia entre ambas estriba en que el tamafio de los 16bulos laterales en la funcién

taper se reduce en relacion a la funcién boxcar, con lo que se aminora el problema
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generado por éstos, pero a costa de aumentar la extension del Iébulo principal, es decir,

sacrificando algo de resolucion frecuencial.

Seguidamente, para una subérea comin a un par de imégenes consecutivas se
calcula el autoespectro, para cada una de ellas, utilizando la transformada rapida de

Fourier bidimensional de w(m,n) [Lim, 1990], dada por:

M-1N-1

Wk, ,k,) = T,T, 2 2, wim,n)e /™" g 12T (3.15)
m=0 n=0
donde,
m M
k =— , m=0,.,—
M 2 (3.16)
k=— , n=0,.,—
=N n=0 >

indicando M y N las dimensiones de las subéreas elegidas, que en este estudio son de

512x512 pixels y T, y T, los intervalos de muestreo, que son de 1x1 km.

De este modo, una vez calculadas las transformadas de Fourier bidimensionales,
W](kn,km) y Wz(kn,km), para cada par de imagenes, los autoespectros de cada una de
ellas, S,,(k) y S,,(k) se calculan a través de:

1 2
S(k) = S(k, . k,) =W|W(kn=km)| (3.17)

A este procedimiento convencional de calcular el espectro directamente a partir de los

datos se le conoce con el nombre de periodograma.

Posteriormente, los autoespectros bidimensionales son convertidos a sus
equivalentes unidimensionales, §,,(k) y S,,(k), realizando una suma azimutal en el
plano de la transformacién, para anillos circulares de magnitud radial constante k
[Holladay & O’brien, 1975]. La extension de estos anillos puede ser constante o bien
puede incrementarse geométricamente [Denman & Abbott, 1988]. Esto se muestra

graficamente en la figura 3.5:
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kx

)

Figura 3.5 - Representacién gré“ica del
procedimiento empleado para ob. .er los
autoespectros unidimensionales.

El espectro cruzado complejo correspondiente a una subarea comun a dos

iméagenes consecutivas, S,,(k), se calcula también utilizando la transformada rapida de

Fourier bidimensional, y su expresion viene dada por:

S, (K) = C,(K) - jO,,(K) = —MIN—W]’(k”,km)Wz(k,,,km) (3.18)
donde C,(k) y Q,,(k) se denominan como €l coespectro y el espectro de cuadratura
respectivamente y W,‘(km,k,,) es el conjugado complejo de W;(km,k,,). A continuacion

y al igual que con los autoespectros, el coespectro y el autoespectro son sumados

azimutalmente para dar lugar a sus equivalentes unidimensionales C,,(k) y Q,(k).

A continuacién se estima la coherencia cuadrada, siendo su expresién la

siguiente [Bendat & Piersol, 1986]:

s, iR+ QL)
5, (05,0 8, (K)S()

T5(k) = (3.19)
Como ya ha sido comentado, la coherencia cuadrada entre dos imagenes, v, (k),

es para un nimero de onda determinado, %, analogo al coeficiente de correlacién entre

dos imégenes, r(0), calculado a partir de la varianza y covarianza, cij(‘c) , tomadas para

un desplazamiento espacial nulo. Esto es:

0%2(17)

720 = 06, (0 (3.20)
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Ahora bien, el coeficiente de correlacién cruzada, 73(0), representa la correlacion de dos
imégenes sobre la totalidad del subérea y da informacidn, principalmente, de las escalas

mas grandes dentro del subarea unicamente.

Por tltimo, se representa y2,(k) para diferentes bandas con intervalos de nimero
de onda (o longitud de onda), Ak, frente al tiempo de separacion entre pares de

imégenes, T, obteniendo un célculo de la evolucién temporal a la que las estructuras de

pigmento evolucionan y pierden su correlacion.

Para comprobar la efectividad del método expuesto, Denman y Abbott [1988]
realizaron algunas simulaciones utilizando espectros sintéticos que se transformaban
inversamente formando imagenes aleatorias con un determinado comportamiento
espectral. A algunas de estas iméagenes posteriormente se les afiadidé ruido blanco sin
correlacion espacial, calculandose para éstas y para las imagenes sin ruido el espectro
utilizando la transformada rapida de Fourier, que era posteriormente comparado con el
espectro original de la imagen. De este modo fueron probados cuales eran los efectos
resultantes sobre €l espectro, tanto individuales como secuenciales, de aplicar el filtro de
mediana mévil, el filtro boxcar, el taper de coseno y de eliminar la media dentro de una
subarea. Segun su estudio, los efectos eran los esperados, esto es, el filiro de mediana
mdvil eliminaba el ruido de alta frecuencia, y el filtro boxcar provocaba un fuerie efecto

resonante si la media dentro del subérea y el taper de coseno no se aplicaban.

Para finalizar, ya que la coherencia cuadrada, al igual que el coeficiente de
correlacion, es uﬁa técnica estadistica, es necesario establecer los limites de confidencia
para los cuales la coherencia deja de ser representativa, para algiin nivel de
significancia. En este trabajo, se han utilizado los niveles de significancia deducidos por
Denman y Abbott [1988], ya que la metodologia seguida, como ya ha sido indicado, es
similar a la desarrollada por ellos. Ellos obtuvieron los limites de confidencia para los
distintos intervalos de nimeros de onda usados, A%, para un nivel de significancia del
90%, a través del calculo de la coherencia cuadrada, entre muchos pares de imagenes

aleatorias sintéticas no correlacionadas y con la forma espectral apropiada.

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



148 Estimacion de variabilidades espacio-temporales a partir de datos CZCS

3.4 Resultados

Para cada una de las tres series de imigenes se ha representado el valor de la
coherencia cuadrada en funcién del tiempo de separacion para distintos intervalos de
longitudes de onda, y para distintas subareas. Los intervalos de longitudes de onda
correspondientes van desde 50 a 100 km (esto es, para k que va desde 0.02 a 0.01 km™),
desde 25 a 50 km (para k desde 0.04 a 0.02 km™) y desde 12.5 a 25 km (para k desde
0.08 a 0.04 k™) respectivamente, y los valores de coherencia para cada serie han sido
unidos por una linea, para asi reflejar de manera aproximada el tiempo en que las
estructuras fitoplancténicas superficiales pierden su correlacién para las distintas escalas

espaciales.

Como tendencia general para la coherencia cuadrada de todas las series de
imagenes aqui analizadas, se observa que a medida que el tiempo transcurre la
coherencia disminuye para la mayoria de las subéreas. Ademas, pai‘a cada una de las
series se observa también que para intervalos de longitud de onda menores (intervalos
de niimero de onda mayores) por lo general el valor de la coherencia cuadrada es menor,
aunque también es necesario indicar que los niveles de significancia son diferentes para
las distintas escalas espaciales consideradas, siendo més pequefio para los intervalos de
longitudes de onda menores. Por tanto, el valor de la coherencia cuadrada tiene
importancia, siempre y cuando se relacione con el nivel de significancia

correspondiente.

Para la primera serie de datos (figura 3.6), tomada durante el mes de Diciembre
de 1983, y para el intervalo de longitudes de onda mayor (de 50 a 100 km), se observa
que todas las subéreas, a excepcion de la 6s, para una separacién temporal de un dia
poseen un valor de la coherencia cuadrada que se encuentra por encima de los niveles de
significancia establecidos (para subareas de 100x100 km y de 150x150 km).
Extrapolando el valor de coherencia para la subarea 3 (que es la tinica que se mantiene
por encima del nivel de significancia después de 6 dias) se tiene que los valores para los

cuales la coherencia deja de ser significativa estdn comprendidos entre 2 (para la
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Figura 3.6 - Coherencia cuadrada frente al tiempo para las imagenes CZCS de la serie correspondiente a

Diciembrede 1983.
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subarea 6) y 10 dias, siendo el valor promedio (para aquellas subareas que son

coherentes después de un dia) de 4.5 dias, y la desviacién estandar de 2.7 dias.

Para el intervalo de longitudes de onda intermedio (de 25 a 50 km), el nimero de
subareas cuya coherencia sigue siendo significante después de un dia disminuye (lo son
las subdreas 1, 2, 3, 6 y 8), siendo de nuevo la subérea 3 la unica que se encuentra por
encima del nivel de significancia después de 6 dias transcurridos. Para el resto de
subareas con coherencia significativa después de un dia, esto es, para las subareas 1, 2, 6
y 8, esta deja de serlo después de 5, 2, 2 y 1 dia, cuando lo hacian .después de6,4,2y4
dias para las longitudes de onda de 50 a 100 km. Por tanto, para este intervalo de
longitudes de onda los valores para los cuales la coherencia deja de ser significativa
estan comprendidos entre 1 y 10 dias, siendo el valor promedio de 4.2 dias y la
desviacioén estandar de 3.5 dias. Por ultimo, para el intervalo de longitudes de onda
menor (de 12.5 a 25 km), todas las subareas han perdido la coherencia después de un
dia, a excepcién de nuevo del subdrea 3 que se mantiene por encima del nivel de

significancia aun después de haber transcurrido un periodo temporal de 6 dias.

La segunda serie de datos (figura 3.7), tomada tres meses maés tarde, esto es, en
Marzo de 1984, presenta las siguientes caracteristicas para la coherencia cuadrada. En
primer lugar, para el intervalo de longitudes de onda que va desde 50 a 100 km, se
observa que de las ocho subareas consideradas tres de ellas (5, 6 y 8) presentan un valor
de coherencia cuadrada que se encuentra por debajo del nivel de significancia. Por tanto,
la proporcién de areas con coherencias signiﬁcativas disminuye respecto a la serie
anterior. Para el resto de subdéreas, los valores para los cuales la coherencia deja de ser
significativa, se encuentran dentro de un rango que va desde 2 a 4.5 dias
aproximadamente, siendo el valor promedio de 3.1 dias y la desviacion estandar de 0.9

dias aproximadamente.

Continuando con el siguiente intervalo de longitudes de onda, que va desde 25 a
50 km, se observa que para éste, el numero de subéreas para las cuales la coherencia
sigue siendo significativa después de haber transcurrido un dia ha disminuido, quedando

solo dos, la 3 y la 7, que la pierden después de haber transcurrido 4 y 3 dias
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Figura 3.7 - Coherencia cuadrada frente al tiempo para las imégenes CZCS de la serie correspondiente a
Marzo de 1984.
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respectivamente, siendo por tanto su promedio de 3.5 dias y la desviacion estandar de
0.5 dias. Por tltimo, para el intervalo de longitudes de onda menores, que va de 12.5 a
25 km, se observa que todas las subéreas han perdido la coherencia después de haber

transcurrido un dia, excepto la 3 que lo hace después de 3 dias.

Por ltimo, para la tercera serie de datos (figura 3.8), que se corresponden con el
mes de Octubre de 1994, unicamente fue posibie seleccionar dos subareas comunes al
conjunto de imagenes disponible durante esta fecha. En este caso para el intervalo de
longitudes de onda que van desde 50 a 100 km, la coherencia deja de ser significativa
después de 2.5 y 4.5 dias aproximadamente para ambas subareas. Esto da lugar a un
promedio de 3.5 dias para esta serie y una desviacién estindar de un dia. En cambio
para el intervalo de longitudes de onda intermedio, que va de 25 a 50 km, para ambas
subareas la coherencia deja de ser significativa después de aproximadamente 2.5 dias.
Por ultimo, para el intervalo de longitudes de onda de 12.5 a 25 km ambas subdreas
presentan un valor de la coherencia cuadrada que se encuentre por debajo del nivel de

significancia después de haber transcurrido un solo dia.

3.5 Valoracion de resultados y aplicaciones

De los resultados obtenidos y comentados en el apartado anterior, se puede
argumentar que por lo general la coherencia se pierde antes para los intervalos de
longitudes de onda menores como se podria intuir a priori. Asi, para las tres series se
observa que salvo rara exepcion para el intervalo de longitudes de onda més pequefio
(12.5-25 km), la coherencia cuadrada cae por debajo del nivel de significancia del 90%
después de transcurrir un dia. Sin embar=0, entre la escala mayor y la escala media, las
diferencias entre este tiempo para ambas o son tan evidentes, aunque es ligeramente
menor para la segunda. Unicamente, para la serie de Octubre de 1984, la diferencia es
de un dia, aunque se ha de indicar que para las series de Diciembre de 1983 y de Marzo

de 1984, el nimero de subareas que permanecen por encima del nivel de significancia
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Figura 3.8 - Coherencia cuadrada frente al tiempo para las imagenes CZCS de la serie correspondiente a

Octubre de 1984.
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del 90% después de un dia para el intervalo de longitudes de onda medio, en ambos

casos, es menor que para el intervalo de longitudes mayor.

Ademas, para las tres series aqui tratadas se observa que los tiempos para los
cuales la coherencia deja de ser significativa tienden a ser bastante cortos. Esto puede
estar directamente relacionado con la alta actividad oceanogréfica del area de Cabo
Blanco, que presenta una fuerte variabilidad mesoescalar, con la presencia de meandros
y remolinos de distintos tamafios, como ya fue comentado en el capitulo anterior
[Barton, 1987] .En general, para todos los intervalos de longitudes de onda implicados
en este estudio, es importante resaltar que no hemos encontrado ninguna relacién
peculiar, digna de mencién, entre los tiempos estimados y la division realizada para la

regién de estudio (Tabla 3.2).

En cuanto a la diferencia en los tiempos para cada una de las series aqui
incluidas, se observa que las subéreas de la segunda serie de imagenes se encuentran por
debajo del nivel de significancia del 90%, para tiempos més cortos que la primera y la
tercera serie (aunque esta ultima solo presenta dos subareas libres de nubes), siendo
ademas la proporcién de subdreas con coherencias significativas més alld de un dia

mucho menor. Esto podria estar relacionado con los mecanismos fisico y/o biolégicos

dominantes en cada serie. Asi, mientras en las series 1 y 3 de imagenes se distingue de
manera clara la presencia del filamento gigante de cabo Blanco (figuras 2.20a y c) y se
detectan estructuras mesoescalares del orden de 100—150 km, para la serie 2, aiin cuando
las concentraciones de pigmento son altas y se extienden hacia el océano abierto, la
presencia del filamento gigante no est bien definida (figura 2.20b) y el tamafio de las
estructuras mesoescalares es menor (del orden de 50 km). Las posibles causas de este

comportamiento fueron discutidas en el apartado 2.4.3 del capitulo anterior.

Resulta interesante comparar los resultados obtenidos para esta regién con
aquellos obtenidos por Denman & Abbott [1988, 1994] para otras 4reas y regimenes
oceanograficos. Asi, en primer lugar, al igual que en este estudio, Denman & Abbott

observaron que el tiempo para el cual la coherencia se encuentra por debajo del nivel de
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significancia del 90% es menor cuanto mas pequefio es el intervalo de longitudes de

onda considerado, por lo que parece ser ésta una tendencia general (figura 3.9).
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Figura 3.9 - Resultados obtenidos por Denman & Abboit [1988] para el area de Vancouver: a)
Correlacion cruzada para un desplazamiento espacial nulo, b) Coherencia cuadrada para longitudes de
onda entre 50-100 km, ¢} Coherencia cuadrada para longitudes de onda entre 25-50 km, d) Coherencia
cuadrada para longitudes de onda entre 12.5-25 km.

En segundo lugar, Denman & Abbott realizaron su andlisis, inicialmente para
una regién adyacente a la isla de Vancouver, situada en el margen oriental del Pacifico
Norte [Denman & Abbott, 1988] y posteriormente lo hicieron para un area englobada
dentro de la Corriente de California [Denman & Abbott, 1994], situada en el norte de
California. Para la primera, ellos seleccionaron algunas subdreas cerca de la costa
caracterizadas por presentar altas concentraciones de pigmento fitoplancténico y otras
subareas alejadas de la costa, que por €l contrario mostraban bajas concentraciones de
este. De este modo, agruparon las subareas dentro de dos categorias, una costera y otra
oceénica, observando -que las:subareas oceanicas, mantienen -la coherencia durante un
tiempo mas largo que las subareas costeras. En este trabajo, como ya se indicd, no fue
posible establecer esta diferenciacion, asemejandose todos los tiempos a aquellos que

obtuvieron Denman & Abbot para sus subareas costeras (figura 3.9)
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Para el anilisis llevado a cabo en el norte de California, Denman & Abbott
seleccionaron tres subéreas, dos de ellas estaban situadas en lo que ellos denominaron
como regimenes activos, donde se manifestaron la presencia de filamentos persistentes
que desde la costa se adentraban algunos cientos de kilémetros océano adentro, mientras
que la subarea restante pertenecia a lo que denominaron como régimen tranquilo,
encontrandose dispuesta entre las dos anteriormente descritas. De forma similar a lo que
sucedia en la regién de Vancouver, Denman & Abbott observaron que la coherencia se
perdia el doble de rapido en los regimenes activos en comparacion con el régimen
tranquilo. Ademas, como en el caso anterior, los valores de coherencia que obtuvieron
para sus regimenes activos, se asemejan mas que los obtenidos para su régimen pasivo a

los presentados en este trabajo.

Es posible pensar que los tiempos aqui obtenidos son cortos, teniendo en cuenta,
por ejemplo, las observaciones llevadas a cabo aqui y en otros estudios, que muestran la
persistencia de remolinos y otras estructuras como filamentos mas alla de los valores
aqui presentados. Una razén para esto, podria ser debida a que el analisis llevado a cabo
es euleriano y que cualquier movimiento de traslacioén y/o rotacién de las estructuras de
pigmento sera traducido en pérdida de coherencia. Por tanto, es necesario no confundir
entre la tasa temporal de pérdida de coherencia y el tiempo de vida de una estructura
para un intervalo de longitud de onda determinado. Es evidente, que el intervalo de
tiempo para el cual la coherencia deja de ser significante constituye, en todo caso, un

limite inferior del tiempo de vida de las estructuras.

Ademas, se ha de considerar que el fitoplancton es un trazador no conservativo,
existiendo la posibilidad de que pueda generar varianza para las longitudes de onda aqui
consideradas. Por tanto, seria interesante por e¢jemplo llevar a cabo un analisis similar al
aqui realizado con imagenes CZCS, pero utilizando ademis imagenes de TSM
coincidentes para observar si los procesos biolégicos pueden ser los responsables de la
formacion y evolucion de las estructuras fitoplanctonicas. Ademas es posible obtener en
un solo dia hasta cuatro imagenes de TSM, con lo cual se puede mejorar la resolucién

temporal de este analisis. Desafortundamente, para nuestra area de estudio no existen
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imagenes AVHRR de resolucién total coincidentes en el tiempo con las imagenes

CZCS, no siendo éste el caso para otras areas.

De hecho en su segundo estudio, Denman & Abbott [1994] utilizaron ambos
tipos de imagenes, encontrando que los tiempos de pérdida de coherencia de las
estructuras para datos AVHRR y CZCS eran similares, observando también que la
coherencia cuadrada cruzada entre ambos tipos de datos era maxima para separaciones
temporales nulas. Estas tendencias indican que los distintos procesos bioldgicos (como
son el crecimiento, reproduccion, muerte, etc) no son realmehte importantes a la hora de
formar las estructuras de pigmento clorofilico observadas a estas escalas, viniendo pues
éstas determinadas por los diferentes procesos fisicos (advectivos y difusivos),
comportandose el fitoplancton como un escalar pasivo para las escalas aqui
consideradas. Unicamente para una de las subareas correspondientes a uno de los
regimenes activos (la situada mas al sur), Denman & Abbott observaron que el maximo
de la coherencia cuadrada cruzada entre datos AVHRR y CZCS ocurria para una
separaci6én temporal de uno o dos dias, indicando pues cieria evidencia de la influencia
de los procesos biolégicos. Se espera, que esta tendencia ocurra en un régimen de
afloramiento costero donde el agua recién aflorada (rica en nutrientes y con bajas
temperaturas) precede a la alta biomasa fitoplancténica. Con la puesta en drbita del
sensor SeaWifs, se podrian analizar conjuntamente secuencias de imagenes de color del

océano y de TSM para el 4rea de estudio tratada.

Una aplicacion inmediata de los resultados obtenidos es la siguiente. Una
practica habitual llevada a cabo en teledeteccion, debido a los problemas que producen
la presencia de nubes, aerosoles, etc, es la produccién de iméagenes compuestas
(formadas a través de promedios espaciales y temporales de varias imagenes). Asi es
-importante conocer qué tipo de estructuras de fitoplancton se conservan al aplicar este
tipo de operadores a las imégenes. Por ejemplo, si se calcula el promedio de todas las
escenas CZCS disponibles en un mes para €l area de Cabo Blanco (al menos durante los
periodos que aqui se han tratado), es evidente que las estructuras de pigmento con

escalas espaciales menores de 100 km no son preservadas en la imagen final.

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



158 Estimacion de variabilidades espacio-temporales a partir de datos CZCS

También relacionado con este aspecto, y que ademas presenta una gran
importancia, esta el hecho de que recientemente ha habido un gran desarrollo tedrico y
de analisis dirigido a la obtencién de estimaciones regionales de produccién primaria a
partir de datos de satélite de color del océano, ya que ello implica una mejora
considerable, en comparacién con las estimaciones que se habian hecho hasta ahora,
basadas tnicamente en el uso de datos in-situ [Platt & Sathyendranat, 1988; Morel &
Berthon, 1989; Balch et al., 1989a,b]. Los resultados aqui presentados ayudarian a
elegir el promedio de datos de satélite adecuado para la estimacién de la produccion
primaria, en 4reas, como la aqui considerada, que son altamente productivas pero al
mismo tiempo altamente variables. El no tener presente esta consideracion, podria llevar
a error en la estimacion de la produccion primaria mensual o estacional, utilizando datos

de satélite.

Otra aplicacién de los resultados obtenidos, se refiere al disefio apropiado de la
red de muestreo para las campafias de toma de datos in-situ, ya que es conveniente saber
a priori cuales son las escalas espaciales que pueden ser muestreadas en un tiempo dado.
Como tltimo ejemplo de aplicacién, las técnicas de asimilacién de datos y los métodos
de interpolacion requieren estimaciones de las funciones de correlacién temporal y/o
espacial [Bretherton et al., 1976; Denman & Freeland, 1985]. Este tipo de técnica y las
ya mencionadas en el apartado 3.2, podrian ser utilizadas para obtener las funciones de
correlacién temporal y espacial para una determinada regién a partir de los datos de

satélite.

Por ultimo, como ya ha sido mencionado, este trabajo supone una continuacion
de un estudio similar llevado a cabo por Denman & Abbott [1988] en el area de
Vancouver. Una de sus conclusiones fue extender su andlisis a otras secuencias de
iméagenes y a otras regiones geograficas representativas. Bajo este estimulo se eligio el
irea de Cabo Blanco como area candidata, por las razones ya comentadas. El siguiente
paso logico, seria pues del mismo modo, utilizar otras secuencias de imagenes
disponibles y extender este analisis a otras areas del afloramiento del noroeste de Africa

y a otras fuentes de datos. A la vista de los resultados comentados, es de suponer, que
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otras éareas del afloramiento menos activas presenten, para las mismas escalas espaciales

aqui tratadas, tiempos de decorrelacion mayores que los obtenidos para la regién de
Cabo Blanco.
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Capitulo 4

Estimacion de velocidades oceanicas

superficiales a partir de datos AVHRR

4.1 Introduccion

Un tdpico de gran importancia en Oceanografia es el estudio de la circulacién
oceanica, y por tanto, de la medida de las velocidades de corrientes. En concreto, las
corrientes superficiales juegan un papel destacado en un buen nimero de actividades
relacionadas con el océano como son las misiones de buisqueda y rescate, la contencién
de vertidos de petrdleo y contaminantes téxicos, el trazado dptimo de las rutas

maritimas y el control y explotacién de los recursos marinos [Breaker et al., 1994].

Ya desde el inicio de los primeros estudios oceanogrificos que combinaban
datos tomados in-situ e imagenes de satélite, se observé que existia una buena
-correspondencia entre las estructuras que aparecen en las escenas procedentes de los
sensores remotos que trabajan en el rango visible e infrarrojo de longitudes de onda, y la
trayectoria seguida por boyas derivantes o las velocidades medidas con el ADCP

(Acoustic Doppler Current Profiler).
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162 A  Estimacion de velocidades superficiales a partir de datos AVHRR

Esto ha acentuado el interés creciente por parte de la comunidad cientifica
oceanografica hacia el empleo de estos datos de satélite para calcular el flujo superficial
ocednico, a partir del intrincado movimiento de las estructuras oceanogréficas
observadas en las imagenes de la superficie del mar. Este interés ademas se haya
respaldado por los siguientes hechos significativos. En primer lugar, la resolucién
espacial de los llamados métodos convencionales que se usan para medir velocidades
superficiales en el océano, ya sea a través de técnicas de medida eulerianas o
lagrangianas, es bastante limitada, siendo esto una dificultad a la hora de obtener una
cobertura sindptica del campo de velocidades para una regién de interés, mientras que
como es sabido los datos de satélite se caracterizan por su alta densidad espacial y
repeticiéon temporal. Por otro lado, el coste de las imagenes de satélite es relativamente
bajo, sobre todo, si se comparan con los derivados de las medidas convencionales de

velocidad y los problemas logisticos que éstas ocasionan.

Esta idea de utilizar una distribucién espacial y temporal de trazadores para
estimar la circulacién oceanica no se reduce al ambito de los datos de satélite, sino que
constituye un problema oceanogréafico mucho mas general. De hecho, la imagen que se
tiene hoy en dia de la circulacién oceénica ha sido elaborada por medio de una gran
variedad de métodos y datos, y dentro del marco de la Geofisica y otras ciencias, es
bastante frecuente utilizar medidas tomadas de ciertos parametros observables para

poder deducir otros que no lo son directamente.

Por ultimo, existen distintos trazadores oceAnicos que son susceptibles de ser
utilizados para estimar el flujo superficial y que se detectan a través de sensores
remotos, generando una secuencia temporal de imagenes. Estos pueden ser una
propiedad de las aguas superficiales como es el caso de la temperatura de la superficie
del mar, un constituyente natural del éstas como es el fitoplancton, o bien tratarse de
constituyentes no naturales introducidos en el n}edio ambiente marino como son los

contaminantes o la rodamina-B.

A continuacién, en el siguiente apartado se enumeraran los distintos tipos de

métodos que se han desarrollado para determinar el flujo superficial a partir de una
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secuencia de imagenes de satélite, para posteriormente describir en detalle aquellos
empleados en este trabajo. Después se comentaran los resultados obtenidos de aplicar
dichos métodos a la regién de estudio de interés, para finalizar realizando una

valoracién de los resultados obtenidos.

4.2 Tipos de métodos

En funcién del procedimiento utilizado para deducir la circulacién superficial
oceanica a partir de una secuencia de imagenes de satélite, se pueden distinguir dos

tipos de métodos. Estos son:

1.- Métodos subjetivos: Para los cuales la velocidad se calcula a partir de la
identificacién del desplazamiento de caracteristicas oceanograficas claramente
observables en una secuencia de imagenes, por medio de un operador o usuario
debidamente entrenado. Dividiendo este desplazamiento para cada par de imagenes
entre el tiempo de separacion existente entre ambas se obtienen las velocidades. Uno de
los primeros que usé un método subjetivo fue La Violette [1984] y tenia por objetivo
estimar la velocidad en el giro del Mar de Alboran utilizando una secuencia de
imagenes AVHRR. Un procedimiento similar fue empleado por Vastano & Borders
[1984] para el estudio de los remolinos del frente de Oyashio que se haya situado en el
Pacifico nororiental y por Koblinsky et al. [1984] para el estudio de la Corriente de
California. También ha sido utilizado por Cracknell & Huang [1988] para determinar
las corrientes superficiales de la costa oriental de Irlanda y por Svejkovsky [1988], de

nuevo en dos regiones de la Corriente de California, usando secuencias de imagenes
AVHRR y CZCS.

2.- Métodos objetivos: Son independientes del usuario y generalmente producen
un campo de velocidades espacialmente denso. Dentro de esta categoria de métodos se
han distinguido dos subgrupos, que intentan resolver el problema desde puntos de vista

o aproximaciones diferentes:
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2.1.- Métodos desarrollados a partir de fundamentos basados en el andlisis y
procesamiento de imdgenes digitales y reconocimiento de formas. Los primeros en usar
este tipo de métodos en Oceanografia fueron Emery et al. [1986] que adaptaron una
técnica objetiva, conocida como método de las correlaciones cruzadas mdximas
(CCM), que se fundamenta en lo que se conoce en el lenguaje del procesamiento de
imagenes como igualacion o equiparacion de plantilla [Pratt, 1978], que se describira
con mas detalle en el préximo apartado. Wu & Pairman [1995] han hecho uso de un
método similar al CCM pero que establece la equiparacion de caracteristicas puntuales
claramente identificables entre las imagenes y explota la posible relacién existente entre

los desplazamientos de caracteristicas cercanas.

Kuo & Yan [1994] han usado una aproximacién distinta denominada como
método de mdxima verosimilitud para verificacion de la forma, que se apoya en el
empleo de dos parametros, el centroide y el radio promedio ponderado, como medidas
de equiparacion de los bordes detectados en dos iméagenes secuenciales. Yan & Breaker
[1993] desarrollaron un procedimiento que estima el flujo superficial a través de la
correspondencia de lineas. Por ultimo, Coté & Tatnall [1995] han logrado estimar el

flujo superficial a través del empleo de sistemas de redes neuronales.

2.2.- Métodos que han sido desarrollados dentro del ambito general de la
Oceanografia y la Geofisica, y que han sido adaptados para poder tratar los datos de
satélite. Asi, Kelly [1983] estimo el flujo superficial a partir de una serie de iméagenes
AVHRR de la costa de California, combinando la ecuaciéon de conservaciéon de la
temperatura y la ecuacién de viento térmico. Esta ecuacién de conservacién de la

temperatura viene dada por:

DT T, G 57—kvT+S 4.1)
Dt &

donde T es la temperatura, v es la velocidad, K es un coeﬁcieﬁte de difusién turbulenta
y S es un término sumidero y/o fuente. Ademas, Kelly [1983] asumia un flujo

horizontalmente no divergente, lo que le permitia usar una funcién de corriente, v, de

modo que % = k x §\|/ , quedando (4.1) como:
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4.2)

Vastano & Reid [1985] y Vastano et al. [1985] usaron una formulacién parecida
para calcular la topografia dinamica de parte del frente de Oyashio y de una regién
oceénica cercana a Georges Bank, equiparando velocidades geostréficas a estimaciones
obtenidas de identificar caracteristicas de imagenes de TSM y del visible. Mas
recientemente, Essen [1995] estim6 las corrientes superficiales geostréficas en aguas de

la costa noruega, a partir de datos AVHRR utilizando la ecuacién de viento termal,

siguiendo el modelo de Kelly [1983].

Por otro lado, Wald [1980] resolvia (4.2) a través del método de las
caracteristicas, utilizando medidas in-situ para especificar el valor de la funcién de
corriente. Stow [1985, 1987] sin embargo utilizaba un modelo numeérico que requiere

conocer los valores apropiados de y en los limites de su dominio. Por ultimo, Kelly

[1989, 1992] utilizé un modelo inverso [Menke, 1984] para inferir las velocidades
superficiales a partir de la ecuacién de conservacion de la temperatura usando una serie

de imagenes de TSM del norte de California.

4.3 Métodos empleados para el calculo de las
velocidades a partir de una secuencia de

imagenes de satélite

4.3.1 Método de las correlaciones cruzadas maximas
(CCM)

- El metodo de las correlaciones cruzadas maximas

El objetivo de este método es bastante claro, y consiste en encontrar la mejor

equiparacion entre regiones de una imagen, con regiones vecinas de otra imagen,
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166 Estimacion de velocidades superficiales a partir de datos AVHRR

utilizando la correlaciéon como medida del grado de semejanza entre ambas. De este
modo, es posible estimar el desplazamiento sufrido por una regién, empleando para ello
dos imagenes tomadas en instantes consecutivos. Conocido éste y teniendo en cuenta el
tiempo transcurrido entre ambas imagenes puede deducirse facilmente cual es la

velocidad a la que se ha desplazado el objeto en cuestion.

Sin embargo, este método posee otras aplicaciones importantes ademds de la
anteriormente citada, revelandose como una herramienta eficaz para lograr el
alineamiento o registro espacial de dos imagenes de un objeto, tomadas en dos instantes

distintos, o bien a través de sensores diferentes [Svedlow et al., 1978].

Para estimar velocidades con imagenes tomadas por un sensor remoto, el método
CCM fue empleado por primera vez en Meteorologia, teniendo por objetivo medir la
velocidad del viento a partir del movimiento observado de las nubes. Para ello se
utilizaban pares de imagenes consecutivas procedentes de satélites geosincronos [Lesse

et al., 1971; Smith & Phillips, 1972].

Para calcular el flujo superficial oceanico el método CCM fue utilizado por
primera vez por Emery et al. [1986], que utilizaron imagenes consecutivas del sensor
AVHRR, correspondientes al area de Vancouver. Posteriormente su uso se extendi6 a
otras areas y datos de satélite. Asi, por ejemplo, Garcia & Robinson [1989] hicieron uso
del mismo método, pero aplicandolo a una secuencia de imagenes del sensor CZCS
correspondientes al Canal de La Mancha. Pope & Emery [1994] dedujeron las
velocidades de la superficie del mar por medio del método CCM, usando una secuencia
de imagenes, procedentes del radidmetro de barrido denominado Multispectral
Atmospheric Mapping Sensor (MAMS), que presenta bandas en el visible y en el

infrarrojo ttiles para este fin.

Ademas, por tltimo, también se ha utilizado frecuentemente con el fin de
estudiar el movimiento de fragmentos de hielo en regiones polares destinando para ello,

datos de las bandas del visible e infrarrojo del AVHRR y de un sensor denominado
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SAR (Synthetic Aperture Radar) [Ninnis et al., 1986; Emery et al., 1991] que opera en

el rango de las microondas.

- Estimacion de velocidades ocednicas superficiales a partir de una secuencia de
imdgenes de satélite a través del método CCM

A continuacidn se detalla como el método CCM calcula el desplazamiento (o las
velocidades) a partir de un par de imagenes consecutivas. Para ello, considérese en

primer lugarun par de funciones reales bidimensionales, f(x,y) y g(x,»). Entonces,
para un desplazamiento (x’, y’) las funciones de autocovarianza y covarianza cruzada

de ambas vienen dadas respectivamente por:
rrp () = E[(f(x.0)=m, Y f(x+ x4+ )= m, )| (4.3)
1 07) = E[(f(x.9)-m, (glx+ 2",y +y)~m,)] (4.4)
donde E[ | es el valor esperadoy m, y m, son las medias de las funciones:

m; = E[f(x,y)] (4.5)

m, = E[g(x,y)| (4.6)

Teniendo en cuenta lo anterior la funcidn de covarianza cruzada normalizada por

la varianza, se define como:

p(x',y") = % @.7)
(chs)
siendo las varianzas de /'y g:
o} =r,(0,0) (4.8)
o =75(00) (4.9)

cumpliéndose ademas que:

p(x',y7)| <1 (4.10)
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168 Estimacidn de velocidades superficiales a partir de datos AVHRR

Si la funcién g es una réplica exacta de la funcién f, pero desplazada respecto de

la primera una distancia (x,,y, ), esto es, si:

f(x,y)=g(x+xo,y+y0) 4.11)

entonces de (4.7) es facil observar que:

0(¥o¥5) =1 (4.12)

es decir, el coeficiente de correlacion alcanza el valor maximo para el desplazamiento

(xo, yo). Sin embargo, en la practica, cualquier par de sefiales correspondientes a un
determinado parametro fisico muestran un valor de p(xo,yo) menor que 1, ya que la

segunda sefial no es necesariamente una réplica desplazada espacialmente de la primera,
siendo el valor del coeficiente mas pequefio cuanto mas difieren las sefiales. Por tanto,
la funcién de covarianza cruzada nos da informacion acerca de la similitud de dos
sefiales para un desplazamiento espacial dado. Existen otra serie de funciones que dan
una medida de la semejanza (o disparidad) de dos sefiales, como son la funcién de
correlacidn, la funcion de correlacion normalizada por la media, la suma de diferencias
cuadradas y la suma de diferencias absolutas [Singh, 1991]. Sin embargo la funcién de
covarianza cruzada es la unica empleada en este estudio, posponiéndose un analisis

comparativo entre las distintas medidas como trabajo de investigacion futuro.

Si lo que se tiene es una secuencia de imagenes de satélite consecutivas y
corregistradas, ambas pueden considerarse como un par de funciones bidimensionales
reales y discretas. Entonces el objetivo del método CCM es dada una pequefia subarea

de la primera imagen, f (i , j) , tratar de determinar si la segunda imagen contiene una
subarea similar, g(i, j), definida en una regién algo mayor. A esta pequeifia subarea de

la primera imagen se le conoce con el nombre de plantilla y a 1a regién algo mayor de la
segunda imagen se le denomina drea o ventana de busqueda. Ambas se representan
esquematicamente en la figura 4.1, donde ademas también se pone de manifiesto que las

coordenadas centrales de la plantilla y el area de busqueda coinciden.
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elemento
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L= 1 R A
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plantilla’
“ventana e bisqueda
~ Seccion imagen 1 Seccidn imagen 2

Figura 4.1 - Geometria de la plantilla y la ventana de busqueda. El centro de la plantilla en la
imagen 1 coincide con el de la ventana de bisqueda en la imagen 2.

Para este par de iméagenes, la versi6n discretizada de la funcién de covarianza
cruzada, que indica la semejanza entre f(i,;) y g{i,j), viene dada por la siguiente

matriz de coeficientes de correlacion:
EZ[f(i+k,j+l)—mf][g(i,j)—-mg]

kD)= i . , (4.13)
Pl Z;[f(i+k,j+l)—-mf] Z;[g(i,j)—mg]

Entonces, el desplazamiento espacial resulta de la bisqueda de la posicién en la cual el

coeficiente de correlacién alcanza su valor méximo. Con este desplazamiento espacial y
el tiempo transcurrido entre las imagenes se puede calcular la velocidad media para la

region deseada.

En la practica, el procedimiento descrito anteriormente para una pequefia
subarea ha de extenderse a la totalidad de la imagen. Esto se realiza de la siguiente
manera. La primera imagen se divide totalmente en plantillas contiguas de forma que
para cada una de éstas, hay definida un 4rea de busqueda mayor en la segunda imagen.

El hecho de que las plantillas estén juntas hace que las ventanas de busqueda se
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superpongan unas con otras. Este esquema junto con las relaciones que existen entre la
plantillas, la ventana de buisqueda, la matriz de correlacién y el vector desplazamiento

resultante se ilustran en la figura 4.2.

<
A i
P
:
v o matriz de correlacion
ventana de busqueda

red de plantiﬂlaé

Figura 4.2 - Representacion grafica del método CCM.

Ya que el célculo de la matriz de correlacién requiere un tiempo de calculo
elevado, una reduccién significativa de éste puede lograrse implementando este método
trabajando en el dominio del numero de onda. Para ello, se hace uso de la siguiente

propiedad de la transformada de Fourier en forma discreta (DFT) que dice que:
£ J)o gli. )« F*(ki.k,;) Gk k) (4.14)
donde o representa el operador correlacion, F '(k,.,k j) la conjugada de la DFT de

fG.J)y G(k,.,k j) la DFT de g(i, ). Sin embargo, si el nimero de ceros que hay que

afiadir a la plantilla para equipararse con el tamafio del 4rea de busqueda, con el objeto
de calcular (4.14) es menor que 132, es mas eficiente emplear (4.13) [Gonzalez &
Wintz, 1987]. Ademas el uso de la transformada rapida de Fourier (FFT) requiere un

dominio computacional de forma rectangular cuyo tamafio sea una potencia de dos y
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que todos los pixeles del area de busqueda, incluyendo aquellos correspondientes a
nubes y tierra, sean usados en el calculo de ésta. Sin embargo, el calculo directo de la
matriz de correlaciones a través de (4.13) no presenta este tipo de restricciones y es por

lo que se ha optado por emplear este procedimiento.

Antes de utilizar el método CCM y con el fin de reducir el ruido de pequefia
escala presente en las imagenes, un filtro de mediana mévil de 3x3 pixeles de tamafio
fue aplicado a cada una de ellas. Sin embargo, no se opt6é por emplear un filtro de paso
alto como el filtro de gradiente, ya que al contrario de lo que afirma Emery et al.
[1986], la utilizacién de éste no produjo un campo de velocidades mas coherente, que
aquel que se obtiene directamente a partir de las imagenes originales. Por tanto, al igual
que otros investigadores como Garcia & Robinson [1989], Wahl & Simpson [1990] y
Wu et al. [1992] las velocidades superficiales fueron calculadas directamente de las
imagenes originales, sin ningin preprocesamiento, salvo la aplicacién del filtro de

mediana antes mencionado.

- Presencia de tierra y nubes

En cuanto a la presencia de pixeles de nubes y tierra y su posible contribucion al
valor de (4.13) se ha adoptado el siguiente criterio desarrollado por Wu et al. [1992].
Como se observa de (4.13) para calcular la matriz de coeficientes de correlacién lo que
se utilizan son los valores de anomalias y no valores absolutos. De este modo, lo que se
ha hecho en principio es calcular para cada plantilla el valor promedio, excluyendo
aquellos pixeles que han sido previamente identificados como tierra o nubes. Entonces
estos pixeles excluidos son reemplazados por el valor medio, asegurando de este modo

que no contribuyen en el calculo de (4.13).

Lo anterior solo resulta valido cuando la contaminacion de la plantilla, resultado
de la presencia de tierra y nubes, tiene un efecto minoritario. Para aquellas plantillas y
ventanas de busqueda que estdin dominadas por nubes y/o tierra, la matriz de

coeficientes de correlacién posee poca representatividad a la hora determinar la
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semejanza de estructuras oceanicas. Entonces con tal de evitar aquellas areas que estén
obviamente contaminadas lo que se ha hecho es calcular los porcentajes de nubes y

tierra que hay dentro de cada plantilla y si éste supera el 25% del total de los pixeles no

se calcula el vector velocidad.

Existe no obstante la posibilidad de que algunos pixeles correspondientes a
nubes no hayan sido adecuadamente identificados. En estos casos, ya que es poco
probable que las estructuras nubosas se repitan de igual forma de un dia al siguiente, el
efecto de los pixeles contaminados lo que haréa sera reducir los valores de correlacién
que se obtienen. Por tltimo, como indican Emery et al. [1991], en el caso de las nubes,
es posible filtrar su influencia a partir de la observacion de los campos de velocidades,
ya que los vectores velocidad que se obtienen en areas nubosas son espacialmente

menos coherentes, que aquellos correspondientes a las estructuras oceanograficas.

- Test de significancia

Como ya se menciond existen diversos procesos fisicos que afectan a la
evoluciéon temporal de las estructuras oceanicas superficiales, de modo tal que el
coeficiente de correlacion maximo es por lo general distinto de la unidad. Es posible
incluso que para una determinada region no exista ninguna correspondencia entre las
estructuras de un mismo area separadas un cierto periodo de tiempo. En estos casos el
coeficiente de correlaciéon maximo no da informacidn acerca de la equiparaciéon de

estructuras observadas en imagenes consecutivas, ya que ésta simplemente no existe.

Desde el punto de vista estadistico, la significancia en la equiparacién de
estructuras no puede venir dada inicamente por el coeficiente de correlacién, ya que es
necesario comprobar cual es la probabilidad de que un determinado coeficiente de
correlacion pueda surgir por muestreo aleatorio de una poblacién no correlacionada.

Esta cuestion se puede intentar resolver utilizando distintos procedimientos.

El método mas simple consiste en una aproximacion heuristica basada en elegir

el umbral de correlacién de acuerdo con el campo de velocidades observado. De este
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modo, se ha de considerar que un umbral de correlacién bajo producird més vectores
que un umbral mayor, mientras que un umbral de correlacién més alto produciré un
flujo espacialmente mas coherente. Se trata por tanto de llegar a un compromiso
adecuado al elegir el limite de correlacién, de forma que produzca un nimero suficiente

de vectores velocidad, y que estos sean espacialmente coherentes.

Tokmakian et al [1990] y Kelly & Strub [1992] usaron un procedimiento
empirico alternativo que consistia en aplicar el méiodo CCM para pares de imégenes
separadas entre si por largos periodos temporales, de modo que las correlaciones
cruzadas obtenidas pueden ser consideradas como aleatorias, estableciendo éstas los

niveles de significancia necesarios.

Por tltimo, otro método empleado por algunos investigadores consiste en hacer
uso del hecho conocido en inferencia estadistica, que argumenta que el siguiente

estadistico:

p/N
\/1 —-p?

se distribuye segtin una ¢ de Student con N grados de libertad (GDL), siendo p el

f = (4.15)

coeficiente de correlacion [Vargas Sabadias, 1995]. Si los datos son independientes, N
es igual al tamafio de la muestra menos 2. De no ser asi, es necesario estimar N a partir
de la propia muestra, analizando para ello la funcién de autocorrelacidén, ya que ésta da
una medida de la dependencia espacial de la misma. Asi, Emery er al. [1986]
determinaron los GDL a partir de la funcién de autocorrelacidn bidimensional promedio
de todas las plantillas seleccionadas para la imagen. Sin embargo, el uso de un umbral
de correlacion fijo para toda la imagen no resulta apropiado [Ching, 1994], sobre todo si
se tiene en cuenta que la correlacién depende de 1a estructura espacial y la varianza de
las plantillas, siendo por lo general distintas para cada una de ellas. De este modo, Wu
et al. [1992] proponen un método alternativo al utilizado por Emery et al [1986] para
establecer los GDL basado también en la funcién de autocorrelacién pero que establece

un umbral de correlacién por lo general diferente para cada una de las plantillas de la

imagen.
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En este estudio, para establecer los limites de correlaciones, se ha hecho uso de
la aproximacion heuristica, que ademas es la mas simple, tomando los valores 0.6 y 0.7
como umbrales de correlacion validos. Como referencia, en la tabla 4.1 se muestran los
limites de correlacién utilizados por diferentes investigadores usando las distintas
aproximaciones, observdndose que los valores aqui empleados ocupan un lugar

intermedio entre los que se exhiben en la tabla.

Umbral de correlacion Referencias
0.4 Emery et al. [1986]
0.6 y0.7 Garcia & Robinson [1989]
04y0.8 Tokmakian et al. [1990]
0.75y0.85 Wahl & Simpson [1991]
04y0.6 Kelly & Strub [1992]
Variable Wu et al. [1992]
0.4 Pope & Emery [1994]

Tabla 4.1 - Umbrales de correlacién empleados en diversos estudios.

- Eleccion del tamario de la plantilla y el drea de busqueda

Dos parametros de gran importancia a determinar en el calculo de velocidades a
través del método CCM son el tamafio de la plantilla y del area de busqueda. Ambos
deben de ajustarse de modo que permitan obtener un campo de velocidades que sea
coherente y presente coeficientes de correlaciones cruzadas maximas que sean altos. No
existe concordancia en el tamafio elegido por los distintos investigadores para estos
parametros. Esto se debe a que implicitamente dependen de distintos factores como son
el area de estudio, el parametro geofisico utilizado como trazador, la separaciéon

temporal de las imagenes, etc (Tabla 4.2).

No obstante, las siguientes consideraciones pueden ayudar a la hora de elegir
correctamente estos parametros. En primer lugar en cuanto al tamafio de la plantilla, se

ha de tener en cuenta que la velocidad total estimada mediante el método CCM
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representa el movimiento promedio de la estructura situada en la plantilla. Por tanto, la
plantilla debe poseer un tamafio 6ptimo que sea lo suficientemente grande como para
contener estructuras oceanograficas distintivas que permitan usar correctamente el
método CCM, pero al mismo tiempo lo bastante pequefio como para no producir un
efecto de suavizado excesivo de las velocidades que se obtienen. Asi, Kelly & Strub
[1992] usaron una plantilla de 25x25 pixeles de modo que contenia caracteristicas
oceanograficas bien definidas con escalas de 5-10 km y al mismo tiempo les permitia
obtener velocidades de desplazamiento para estructuras como filamentos de 20-40 km

de extension.

Tamario de plantilla Tamario de drea de busqueda Referencias
22x22 32x32 Emery et al. [1986]
20x20 40x40, 72x72 Garcia & Robinson [1989]
12x12 22x22,32x32, 64x64 Wahl & Simpson [1991]
32x32 64x64 Wu et al. [1992]
25%25 35x35, 40x40, 45x45, 55x55  Simpson & Gobat [1994]

Tabla 4.2 - Tamafios de plantilla y de éreas de busqueda utilizadas en diferentes estudios.

Se han empleado en este trabajo plantillas de diversos tamafios con el objetivo
de seleccionar aquellas que parezcan mas adecuadas para el area de estudio. Se han
usado plantillas de 21x21, 25x25, 29x29 y 33x33 pixeles, ofreciendo las dos ultimas los

mejores resultados.

En segundo lugar, en cuanto al tamafio del area de bisqueda, ocurre que si la
ventana de bisqueda es excesivamente grande el nimero de correlaciones cruzadas a
calcular se incrementa, aumentando de forma considerable el tiempo de calculo,
pudiendo producirse ademas desplazamientos muy grandes, que son debidos a picos de
correlacion falsos, originados por la presencia dentro del area de busqueda de
estructuras similares a aquellas de la plantilla, pero que no estan relacionadas con éstas.

Por otra parte, si el area de busqueda es excesivamente pequefia, puede ocurrir que las
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estructuras a detectar se hayan desplazado mas alla de los limites del 4rea de busqueda,
de manera que las correlaciones cruzadas maximas no se corresponden con la adveccién
de éstas, perdiéndose la posibilidad de estimar las velocidades maximas. Asi Wahl &
Simpson [1991] y Kelly & Strub [1992] trabajando con imigenes de la Corriente de
California fijaron el tamafio del area de busqueda, teniendo presente que velocidades

superiores a los 100 cm/s han sido raramente observadas en dicha regién.

Una opcidn posible para seleccionar el area de biisqueda es a través de la
observacién de los mapas de bordes que se obtienen mediante la aplicacién de un
operador laplaciano del gaussiano (LDG) a la imagen primitiva (Apéndice B). De este
modo, comparando los bordes correspondientes a dos imagenes consecutivas es posible
conocer los desplazamientos sufridos por las estructuras en las imagenes y asi estimar

cuales son las velocidades tipicas.

Puede ser util ademas para seleccionar el tamafio del area de bisqueda la
generacién de una imagen que contenga los valores de correlaciones cruzadas obtenidos
con el método CCM. Si se observa que los contornos de la funcién de correlaciéon no
forman bucles cerrados y se encuentran cortados en los bordes de las matrices de
correlacién, existen evidencias de que el tamafio del area de correlacién es menor que la
escala de movimiento del agua para ese area. De forma similar es posible determinar si
el tamafio del area de busqueda es demasiado grande. Este procedimiento permitiria
elegir de forma dinimica el tamafio optimo del area de blisqueda, de manera que éste
variaria dependiendo de la zona para una misma imagen. Sin embargo, por simplicidad,
al igual que se ha hecho para la plantilla, se ha elegido un tamafio de 4rea de busqueda

constante para toda la imagen.
- Limitaciones del método CCM

El método CCM presenta algunas limitaciones que es necesario considerar. Al
aplicar el método a una secuencia de imagenes, se asume que el parametro fisico que se
obtiene con los datos de satélite (TSM, concentracién superficial de clorofila,...) se

comporta como un trazador pasivo y conservativo del flujo, que es desplazado sin
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cambios aparentes por adveccion horizontal, durante el intervalo de tiempo que separa a
un par de imagenes consecutivas. El método, ademas, adopta la hipétesis de turbulencia
congelada de Taylor. Esta afirma que para escalas de tiempo relativamente cortas, el
agregado de remolinos turbulentos que gobiernan las fluctuaciones de la velocidad son
trasladados sin cambio por la velocidad media del flujo, de forma que los gradientes de
los parametros fisicos, obtenidos con los datos de satélite, permiten obtener

directamente la velocidad media del flujo superficial [Wahl & Simpson, 1990].

Sin embargo, ademés de la adveccién horizontal existen otros procesos actuando
que podrian ser responsables de los cambios observados en una secuencia de imagenes.
Para parametros fisicos o biolégicos, como los que se obtienen a partir de las imégenes
procedentes de los sensores AVHRR y CZCS, estos procesos pueden discutirse a partir
de una version simplificada de la ecuacién que rige la evolucién del parametro, y que
tiene por expresién:

oC = o*C oc

5—+Vh'VhC=S+KhViC+KZ?—WE (416)
donde C es el parametro de interés (TSM, concentracién de pigmento,...). Como se
observa, ambas velocidades, horizontal y vertical, aparecen separadas, siendo K y K,

los coeficientes de difusion turbulentos horizontal y vertical y § un término

sumidero/fuente.

En general, se asume que los procesos de adveccion y mezcla vertical no afectan
al calculo de la velocidad con el método CCM, esto es, se toma €l flujo ocednico como
bidimensional y la velocidad vertical media, w, nula. Sin embargo en areas de
afloramiento costero intenso w estd lejos de ser nula y la suposicién anterior no es
correcta. Ahora bien, como argumentan Simpson & Gobat [1994], si se tiene en cuenta
que el area de estudio de este trabajo abarca una zona donde el afloramiento costero
ocupa una posicién marginal, cuya extensién viene dada por el radio de deformacion de
Rossby, que es del orden de 15 km para 25° N, su influencia es por tanto reducida. Por
otro lado, como afirman Simpson & Gobat [1994], aunque pueden existir areas de

convergencia o divergencia locales cerca de los filamentos, estos movimientos
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verticales son pequefios en comparacion con aquellos producidos por la adveccién
horizontal. Asi, Kadko et. al. [1991] observaron en 4reas de convergencia velocidades
verticales de aproximadamente 25 metros por dia en 1988 para los filamentos de la
Corriente de California, que comparadas con los valores de las velocidades advectivas
horizontales medias medidas, que son del orden de 0.30 m s™, resulta en una razén entre
las velocidades horizontales y verticales del orden de 10°. Por consiguiente, parece

razonable ignorar los procesos verticales como primera aproximacién.

Para las escalas espaciales (del orden de la decena de kilémetros) y temporales
(que van desde 6 a 24 horas) implicadas en el calculo de las velocidades superficiales,
Wahl & Simpson [1990], a través de simulaciones, y Kelly [1989], por medio de un
analisis de escala simple, mostraron que los procesos difusivos no afectan a las
velocidades estimadas por ellos. No obstante, a medida que el intervalo de separacién
entre las imagenes se incrementa mas alla de 24 horas estos efectos pueden entrar a
jugar un papel importante. En este trabajo, todas los pares de imagenes usados para

estimar velocidades estan separados por un maximo de 24 horas.

Por otro lado, los parametros que se emplean como trazadores del flujo no son
verdaderamente conservativos, debido a la presencia de términos que actiian como
fuentes y/o sumideros que pueden generar cambios locales. Asi, para el caso de las
imagenes AVHRR el intercambio de calor con la atmésfera en la superficie puede
influenciar la estructura del campo de TSM y por tanto las velocidades estimadas a
partir de éstas. Wahl & Simpson [1990] observaron, a través de simulaciones, que son
los efectos de calentamiento o enfriamiento espacialmente no uniformes, producidos por
la presencia de nubes, los que podrian interferir en la estimacion exacta de las
velocidades superficiales a partir de una secuencia de imigenes AVHRR. En €l caso de
la concentracién superficial de pigmento clorofilico, es obvio que pueden producirse
cambios locales que no muestren uniformidad espacial y que son generados por la
propia dindmica bioldgica, ademas de la adveccion horizontal. En este trabajo se ha
procurado, en la medida de lo posible, utilizar secuencias de imagenes AVHRR libres

de nubes de forma que la incidencia de este factor sea minima. Sin embargo, existe la
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incertidumbre de que durante el intervalo de tiempo que separa a dos imagenes
consecutivas, el 4rea de estudio se encuentre afectada por la presencia de éstas. Un
conocimiento continuo del tipo y cantidad de nubes para una cierta regidon puede ser
obtenido a partir de satélites geoestacionarios como el Meteosat. Sin embargo, en el
trabajo presente no se disponia de esta informacién, que puede ser incluida en futuros

estudios.

Ademas de estos procesos, que aparecen incluidos en (4.16) afectando a la
evolucion del parametro registrado por el satélite, otra posible fuente de error es la
incapacidad del método CCM para tratar desplazamientos no lineales (esto es rotacion)
y deformaciones de las estructuras observadas. Estos problemas pueden minimizarse de
varias maneras. En primer lugar, utilizando pares de imagenes cuya separacion temporal
sea lo mas corta posible. Respecto a esto, Kamachi [1989] con el objeto de poder aplicar
el método CCM a imagenes separadas por un intervalo de tiempo mayor incluyé los
efectos de rotacién usando un método para el registro de ésta. No obstante, este método
no se ha empleado en este estudio al ser bastante costoso desde el punto de vista
computacional y ofrecer sélo una leve mejora en el calculo de las velocidades [Wu er
al., 1992]. Por otro lado, Wu et al. [1992] han propuesto una segunda alternativa para
reducir estos efectos. Ellos sugieren reducir el tamafio de la plantilla en aquellas areas
donde los efectos de rotacién puedan ser importantes, por ejemplo, debido a la presencia
de remolinos, siendo la reduccién en el tamafio de la plantilla acorde con la escala de los
remolinos presentes. Esto supondria usar un tamafio de plantilla variable incrementando
la complejidad del método. Por simplicidad, en este trabajo de tesis se ha empleado un

tamafio de plantilla constante, posponiéndose esta alternativa para trabajos futuros.

Otra limitacion que afecta tanto al método CCM, como a otros de los
mencionados con anterioridad, es lo que se conoce en el lenguaje de reconocimiento de
formas como el problema de la abertura [Jihne, 1995; Simgh, 1991; Wahl & Simpson,
1991], que se explica de forma grafica con la ayuda de la figura 4.3. En ésta se
representa una barra moviéndose a través de una abertura pequefia en comparacion con

las dimensiones de la misma. La figura 4.3a muestra la posicién de la barra en el tiempo

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



180 Estimacion de velocidades superficiales a partir de datos AVHRR

t y la figura 4.3b la posicién el tiempo ¢, = #;+A¢, para el cual la barra se ha movido en
direccidén sudeste. De este modo, cuando se observa la barra a través de la abertura, es
imposible calcular la velocidad total en la vecindad de ésta, y como se pone de
manifiesto en la figura 4.3c, la tnica informacién que se puede obtener con certeza es
de la velocidad perpendicular al contorno. Por tanto, este problema se presentara en
aquellas regiones de la imagen que muestran gradientes fuertemente orientados del
parametro que se detecta remotamente, mientras que aquellas que presentan otro tipo de
variaciones de la intensidad, como la presencia de esquinas o areas fuertemente
estructuradas no lo padeceran. Utilizando los valores de velocidad correspondientes a
dreas proximas que no presentan este problema, se puede intentar corregir esta

limitacion para aquellas regiones donde se manifiesta.

¢)

Figura 4.3 - Explicacion grafica del problema de la abertura.

Por 1ltimo, otro factor que afecta a la exactitud de las velocidades estimadas es
la resolucién espacial del sensor y la posible existencia de algin error residual en la

realizacién de la correccion geométrica. Dividiendo la resolucion o el error procedente
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de la correccion geométrica por el intervalo de separacion entre imdgenes consecutivas
se obtiene el menor valor de velocidad que sera posible obtener. Teniendo en cuenta que
la resolucion espacial de los pixeles de las escenas procedentes del AVHRR es de 1.1
km en nadir, para imagenes separadas 6, 12 y 24 horas se tendran incertidumbres en las
velocidades medidas de 5.0, 2.5 y 1.3 cm s™' respectivamente, siempre que no existan
otros errores residuales. Como se observa, esta limitacion estd inversamente relacionada
con la separacion temporal entre las imagenes. Sin embargo, si la separacién temporal
entre las imagenes es grande, las estructuras que en ellas se observan comienzan a
perder su identidad. En la practica una separacién temporal entre imagenes de 12-24

horas parece ser un compromiso adecuado [Svejkovsky, 1988].
- Test de consistencia vectorial

Teniendo en cuenta el apartado anterior existe la posibilidad de que algunos de
los vectores velocidad producidos sean incorrectos, debido a las limitaciones del

método CCM, quedando esto patente en algunas de las iméagenes observadas.

Con el objetivo de aumentar la confianza en las estimacién de los
desplazamientos observados se han desarrollado algunos métodos que verifican la
consistencia de los vectores velocidad producidos después de aplicar el método CCM y
seleccionar el umbral de correlacion adecuado [Tokmakian et al., 1990; Emery et al.,

1991].

Este filtro de coherencia espacial requiere para cualquier vector velocidad la
presencia de al menos un vecino que no se desvie en médulo y direccién mas alla de
ciertos limites. Estos han sido fijados de forma arbitraria para obtener los mejores
resultados, de modo que dos vectores vecinos satisfacen este criterio si verifican que la
relacion entre sus médulos sea de orden 2 y que sus direcciones no se desvien mas de

40°.

Es evidente que este procedimiento tiene ciertas limitaciones que a continuacién

se indican. Asi, si el numero de vectores velocidad en una cierta regidn es escaso, este
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procedimiento podria eliminar algunos correctos al no verificar el método. Ademas
también en areas de fuertes divergencias y rotaciones este filtro puede eliminar vectores
velocidad validos. Por tanto, este procedimiento puede sacrificar algunos vectores

velocidad correctos a costa de aumentar la fiabilidad de los que superan el mismo.

El filtro puede modificarse para que sea mas o menos restrictivo, aumentando o
disminuyendo el nimero de vectores que deben de ser consistentes vectorialmente, o
bien la desviacién en direccién y/o moédulo permitida entre los vectores para su

equiparacion.

4.3.2 Método de relajacion de etiquetas (RE)

- El método de relajacion de etiquetas

El método CCM, tal como fue descrito en el apartado anterior, es un
procedimiento que estima la velocidad superficial para una pequefia regién oceanica sin
considerar el valor obtenido para ésta en areas cercanas, ya que €l test de verificacion de
la coherencia vectorial inicamente actia como un filtro, limitindose a eliminar los
vectores que no satisfacen el criterio. Sin embargo, se han desarrollado dentro del
campo del procesamiento de imagenes, métodos que explotan la posible interrelacion
existente entre los objetos presentes en una o varias imagenes, para intentar mejorar el
resultado global. Estos se conocen como métodos dependientes del contexto o métodos

contextuales [Therrien, 1989].

Parece evidente en principio que un método contextual podria ayudar a superar
algunas de las limitaciones inherentes al método CCM, como seria la ambigiiedad que
supone determinar la velocidad correcta cuando la matriz de correlaciones cruzadas
muestra un pico muy suave, o bien mas de uno, como también intentar superar el
problema de la abertura descrito en el apartado anterior. El uso de uno de estos métodos

lleva asociado implicitamente la asuncion de que existe una dependencia espacial al
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menos entre los valores de velocidades superficiales proximos. En este caso esta
dependencia espacial se traduce en suponer que el flujo es espacialmente coherente o

uniforme.

Algunos métodos contextuales emplean una técnica conocida como relajacion
de etiquetas, que fue descrita por Rosenfeld et al. [1976]. La técnica de relajacién de
etiquetas consiste en asignar un conjunto de etiquetas a determinados objetos. Un objeto
se refiere a una entidad bajo investigacion y una etiqueta es una caracteristica que puede
pertenecer a ese objeto. Muchas veces para estos objetos se conocen las relaciones que
existen entre ellos y las condiciones bajo las cuales un conjunto de etiquetas se pueden o
no asignar a un conjunto de objetos. El problema del etiquetado consiste en asignar la
etiqueta adecuada a los objetos presentes, baséndose en €l conjunto de ellas existente, y
las restricciones que hay entre las mismas cuando se conocen las relaciones entre los
objetos para un dominio dado. Esto se ilustra de forma grafica en la figura 4.4 en la que
cada nodo representa un objeto al que deberia asignarsele una etiqueta. Las lineas que

conectan a los nodos entre si simbolizan la relacion entre objetos.

El método de relajacion pretende resolver el problema anterior de forma
iterativa. En cada iteracién la confidencia de las etiquetas viene influenciada, en primer
lugar, por los nodos que se encuentran directamente relacionados. Sin embargo, como
muestra la figura 4.4, este influjo se propaga a otros nodos en posteriores iteraciones.
Esto es, el método decide cual es la etiqueta correcta para un objeto en funcién de su
relacion con aquellos cercanos, siendo ademas la interpretacién final globalmente

correcta.

Esta influencia entre objetos cercanos viene dada en términos de una funcion de
compatibilidad que aumenta o disminuye la confidencia de las etiquetas de los objetos
en consideracion. Dependiendo del problema que se trate, el método finaliza cuando
una sola etiqueta es asignada a cada objeto, o cuando el valor de confidencia de las

etiquetas alcanza un valor estacionario.
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Figura 4.4 - Propagacién de la influencia en el método de relajacion.

Bamard & Thompson [1980] adoptaron esta técnica con el fin de analizar la
disparidad existente entre iméagenes consecutivas y el movimiento de los objetos
presentes en estas escenas. Esto sirvid de apoyo, mas recientemente, a Wu & Pairman
[1995] que desarrollaron un método contextual para estimar velocidades oceanicas
superficiales a partir de una secuencia de imagenes, que es precisamente el que se ha

empleado en este trabajo de tesis.

- Estimacion de velocidades ocednicas superficiales a partir de una secuencia de
imdgenes de satélite a través del método RE

Cuando se tiene por finalidad obtener las velocidades superficiales a partir de un
par de imagenes de satélite consecutivas, los objetos vienen dados por caracteristicas
puntuales observadas en la primera imagen de la secuencia y las etiquetas se

corresponden con los posibles desplazamientos asignados a estos objetos.

El método RE, a diferencia con el método CCM, no se aplica de forma continua
a cada par de imagenes, y el primer paso consiste en seleccionar aquellos puntos de la
escena que puedan ser posibles candidatos para la equiparacién de las estructuras. Esto

se logra a través de un operador aplicable a las imagenes, sensible a la varianza local y
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desarrollado por Wu & Pairman [1995]. Para ello, sobre un area de 5x5 pixeles y para
cuatro direcciones distintas (horizontal, vertical, y las dos diagonales) se calcula la suma
de las diferencias de los pixeles adyacentes en cada direccién. El valor del operador en
el pixel de interés vendra dado por el promedio de estas cuatro medidas. Para asegurar
el caracter distintivo de los puntos usados por el método en la equiparacién, solo se
utilizaran aquellos pixeles para los cuales el valor del operador anterior se encuentra por

encima de un umbral predeﬁnido.

En este apartado se seguird la nomenclatura utilizada por Wu & Pairman [1995]
y asi las caracteristicas puntuales detectadas en la primera imagen con el operador
anteriormente descrito, que constituyen los objetos de acuerdo con el método RE, seran
denominadas caracteristicas puntuales o simplemente puntos mientras que aquellas
identificadas en la segunda imagen seran denominadas candidatos. De este modo, a una
caracteristica puntual a;, de coordenadas (x;,y;), se le asigna inicialmente una serie de

etiquetas ambiguas que son los vectores desplazamiento, T, = (xk - X5V — yi) ,

resultado de su equiparacion con los candidatos de la segunda imagen. Los candidatos,
pertenecientes a a;, estardn constituidos por todas aquellas caracteristicas puntuales que
se encuentren dentro de una regién centrada en (x;,yi), cuyo limite /, viene fijado por el

maéximo desplazamiento que se pudiera esperar para el area de interés (figura 4.5). Por

12

consiguiente se cumple que / > [(xk - xi)z + ( Ve — yi)Z]

Figura 4.5 - Asignacion inicial de etiquetas. Los circulos negros representan a
las caracteristicas puntuales a equiparar y los blancos a los posibles candidatos
(adaptado de Wu & Pairman [1995]).
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A cada una de las etiquetas, T, , pertenecientes a un objeto, a;, el método de
relajacion le asocia una probabilidad, pi. La probabilidad inicial, p], viene definida
por alguna medida de semejanza o disparidad como las ya comentadas para el método
CCM. Posteriormente, su estimacion es mejorada sucesivamente por medio de un
método iterativo, que analiza la compatibilidad entre las etiquetas asignadas al punto a;
y sus vecinos. Si la compatibilidad para T, es alta, py. se incrementa, y si sucede lo

contrario disminuye.

La medida de semejanza usada por €l método RE viene dada de nuevo a través
del célculo de la correlacién cruzada entre una regiéon centrada en el pixel
correspondiente a a;, y otra de las mismas dimensiones centrada en cada uno de los

puntos candidatos. Mediante este procedimiento cada etiqueta T, de a; tiene asignado

un peso w, , que se define como:

W = 00 si p, <0 @.17)
*|p; deotro modo '

donde p, es el coeficiente de correlacion entre a; y el correspondiente candidato.

En aquellas areas donde predominen procesos fisicos como el calentamiento o la
mezcla, es posible que haya caracteristicas puntuales que no sean equiparables a ningtin
candidato. Ademas, si para una caracteristica puntual ninguna de las etiquetas presenta
un peso w,_ alto, probablemente ninguno de los desplazamientos sea correcto. Teniendo
en cuenta esto, se define un peso que corresponde a la etiqueta de no equiparacién
como:

W,y =1-max(w; ) (4.18)

Una vez calculados los pesos, las estimaciones de la probabilidad inicial, Di» S€

obtienen normalizando los mismos (incluyendo el caso para el que k£ = 0). Esto es,

Wik

0 _
Dy =
Zwir

r

(4.19)

Posteriormente el valor de las probabilidades iniciales de cada etiqueta puede

modificarse a través de un procedimiento de relajacion iterativo, que tiene presente su
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relacion con las etiquetas pertenecientes a caracteristicas puntuales préximas, que se
hallan a una distancia menor o igual a R (figura 4.6). Esto est4 basada en la idea, valida
para fluidos no turbulentos, de que las velocidades pertenecientes a caracteristicas
puntuales préximas no deben diferir demasiado en mddulo y direccidn. Se trata, pues,
de una restriccion sobre la uniformidad espacial del flujo que se rige a través del calculo
de un coeficiente de compatibilidad entre las etiquetas de una caracteristica puntual y

las pertenecientes a caracteristicas puntuales préoximas.

Figura 4.6 Compatibilidad entre etiquetas T, y T; pertenecientes a las

caracteristicas puntuales préximas a; y a, (adaptado de Wu & Pairman [1995]).

Wu & Pairman [1995] definen el coeficiente de compatibilidad entre dos

etiquetas, T, y T, como:

a(i, kb, f) = 04 (i, k3B, ), (is s By f) = ij“ I'I:“"l 1—m“;“(llf—|lr"‘;” ] (4.20)
ik || "hj ik |

La compatibilidad en direcciéon viene dada por o, (i ki h, j), que no es mas que

el coseno del angulo que forman ambas etiquetas. De este modo, las dos etiquetas son
totalmente compatibles en direccién cuando el angulo que forman es de cero radianes y

o d(z’,k;h, j) =1, siendo completamente incompatibles cuando el angulo es de =

radianes y o, (i,k;4, j) = -1.
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La compatibilidad en médulo viene dada por el segundo término, o, (i, k; 4, /).
Asi, las dos etiquetas son completamente compatibles cuando ambas tienen la misma
longitud, y por tanto, ocm(i kb, j) =1, mientras que son completamente incompatibles

cuando la diferencia relativa en el médulo de las etiquetas es igual a la unidad, y por

consiguiente, am(i,k;h,j) =0.

El resultado es que el coeficiente de compatibilidad que engloba ambos efectos

combinados, a(i,k;#, ) toma valores comprendidos en el rango [-1,1]. Para aquellas

caracteristicas puntuales que no se equiparen con ningin candidato, se define
ofi,0;4, ) = 0, y al ser simétrico se tiene que (i, k;4,0) = 0. Este hecho se basa en que
sl una caracteristica puntual no es equiparable a ningiin candidato no influye en el

movimiento de caracteristicas puntuales vecinas.

Las caracteristicas puntuales alejadas deberian afectar en menor medida a la
probabilidad asignada a las etiquetas, en comparacioén con las caracteristicas puntuales
mas cercanas cuya influencia debe de ser en teoria mayor. De este modo, Wu &
Pairman [1995] definieron un factor de decaimiento con la distancia, B(i ,h) , que separa
a las caracteristicas puntuales a; y an como:

B(i, ) = exp(-d;, /d,) (4.21)
donde dj es una constante de decaimiento, propiedad del flujo, y por tanto, dependiente

de la posicién. Por simplicidad Wu & Pairman [1995] tomaron un valor constante para

doigual a R/2.

Teniendo en cuenta lo anterior el coeficiente de compatibilidad total viene dado
por:
i, k;h, j) = oli,k; b, 7)B(i,h) (4.22)

que como se observa toma valores comprendidos en el intervalo [-1,1].
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n

Este coeficiente permite introducir el soporte, S, para cualquier etiqueta, T, ,
en la enésima iteracion, que ademas debe incluir la probabilidad de que las etiquetas

pertenecientes a caracteristicas puntuales proximas sean correctas, py;, cOmo:

n _ on _
Sik - Sik -

Cmax,|S;

= > clisksh, )by = (4.23)

Cmax_|S; %

- - Z(ﬁ(i,h);a(i,k;h,j)p{;j

CmaXr Sir h=i

siendo C una constante de relajacion que gobierna las caracteristicas de convergencia

del modelo descrito. Los valores que S; puede tomar estan comprendidos entre -1y 1.

Por 1ltimo, la probabilidad asignada a cada etiqueta, p; , es actualizada a través
de:
e Pix;c(l + Sii)

Py = S r1=S0) (4.24)

- Eleccion_de pardmetros para la estimacion de velocidades ocednicas superficiales a

través del método RE

Con el objetivo de estimar la probabilidad inicial, pj, se probaron diferentes
tamafios de plantilla centradas en las caracteristicas puntuales, a;, y cada uno de los
candidatos (12x12, 21x21, 25x25, 29x29 y 33x33 pixeles). De estos, el que mejores
resultados producia tanto en la estimacién de la probabilidad inicial, py, como de la
probabilidad después de un cierto mimero de iteraciones, pj, , era un tamafio de 33x33

pixeles, que es mucho mayor que el seleccionado por Wu & Pairman [1995] que

consistia en regiones de 12x12 pixeles de tamafio.
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En cuanto al limite, /, de la regién en la que es posible encontrar un posible
candidato se tomé igual a 37 pixeles, considerando el orden de magnitud de las

velocidades observadas en esta region oceanografica.

Para el calculo del coeficiente de compatibilidad se tomaron dos caracteristicas
puntuales, a; y an como vecinas si la distancia, R, entre ellas era igual o menor a 12
pixeles. Este valor fue encontrado como adecuado observandose que algunos mas
elevados no mejoraban los resultados obtenidos, incrementando el tamafio de los
coeficientes de compatibilidad de forma innecesaria. Por otro lado, aunque la eleccién
de la constante dp del factor de decaimiento deberia depender de las caracteristicas del
flujo, se ha seguido el mismo criterio que Wu y Pairman [1995] que por simplicidad la

tomaron igual a R/2, que en este caso corresponde a 6 pixeles.

Por 1ltimo, para la constante de relajacion C que aparece en la expresion (4.23)
y que controla la velocidad de convergencia del procedimiento iterativo, de modo que
cuanto mayor es, mas lento es €l proceso de convergencia, se tomé un valor igual a 1.05

[Wu y Pairman , 1995].

4.4 Resultados

En este apartado se muestran las velocidades calculadas utilizando cada uno de
los métodos anteriormente descritos. Estos han sido aplicados a las imagenes AVHRR
que se presentan en la tabla 4.3 y que se separan en varios grupos para los cuales las
estructuras de TSM son marcadamente distintas. Las series de Mayo y Junio de 1987 se
caracterizan por la presencia de grandes filamentos de agua fria que desde la costa se
extienden cientos de kilémetros mar adentro, dominando el campo de temperaturas
oceanicas superficiales. Por el contrario, en las series de Febrero de 1990 y 1991,
aunque aun pueden apreciarse vestigios de las estructuras anteriores, la caracteristica

predominante es la presencia de pequefias inestabilidades y filamentos de menores
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dimensiones que se extienden a lo largo de la costa a intervalos aproximadamente

regulares.

Dada la vasta regién cubierta por estas imagenes, han sido divididas en dos
subareas con el objeto de estimar las velocidades. La primera de ellas situada en la parte
mas septentrional de la regién de estudio abarca la zona de Cabo Ghir y se corresponde
aproximadamente con la regién A mostrada en el apartado 2.4.3, mientras que la
segunda est4 situada al sur de las Islas Canarias y ocupa una zona que coincide casi en
su totalidad con la regién C mencionada también en dicho apartado. Por brevedad y

para distinguir ambas seran referidas como subdrea norte y sur respectivamente.

Fecha Satélite Orbita Hora

29 Mayo 1987 NOAA 9 12671 16:12
30 Mayo 1987 NOAA 9 12685 16:01
31 Mayo 1987 NOAA 9 12699 15:50
7 Junio 1987 NOAA 9 12789 16:16

8 Junio 1987 NOAA 9 12812 16:04

9 Junio 1987 NOAA 9 12826 15:53

16 Febrero 1990 NOAA 11 7195 14:23
17 Febrero 1990 NOAA 11 7209 14:11
5 Febrero 1991 NOAA 11 - 12190 15:06
6 Febrero 1991 NOAA 11 12204 14:55

Tabla 4.3.- Escenas de satélite utilizadas para calcular el flujo oceénico superficial.

Es posible inferir de forma cualitativa el movimiento de las estructuras de TSM
a través de la observacién de los bordes detectados por medio del operador LDG
(Apéndice B). Para algunas de las escenas de la tabla 4.3 y cada una de las subareas, se
muestran en las figuras 4.7 y 4.8, superpuestos sobre la primera de las imagenes de cada
par consecutivo, los bordes correspondientes a diferentes intervalos temporales. Los
bordes de color verde indican de forma aproximada la posicién inicial de los frentes

térmicos, y los de color rojo su situacién una vez ha transcurrido casi un dia.
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Figura 4.7 - Mapas de bordes de la subdrea norte calculados usando el
operador LDG con o = 7 para: a) Escenas del 29 y 30 de Mayo de 1987, y
b) Escenas del 30 y 31 de Mayo de 1987. Ambos aparecen sobrepuestos
sobre la primera de las escenas. El borde verde corresponde a la imagen
inicial y el rojo a la final.
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Dakhla

4 Dakhla

Figura 4.8 - Analogo a figura 4.7 pero para la subérea sur y: a) Escenas del 7y8
de Junio de 1987, y b) Escenas del 8 y 9 de Junio de 1987.
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Las figuras 4.7 y 4.8 revelan cie forma bastante clara la presencia de los grandes
filamentos observados en las series de 1987 y como evolucionan estas estructuras
oceénicas superficiales a lo largo del tiempo. A través del seguimiento de algunas
caracteristicas claramente identificables en los bordes se puede estimar cuél es el orden
de magnitud de las velocidades. Asi se pueden observar desplazamientos que alcanzan
hasta los 25 km en un solo dia, y otros que apenas superan los 5 km, los cuales se
corresponden con velocidades comprendidas entre 30 y 6 cm s'. Sin embargo los
valores mas usuales se encuentran comprendidos dentro del rango de velocidades que
va desde 15 a 25 cm s™'. Este dato es bastante importante, como ya ha sido indicado, ya
que permite seleccionar cual es el tamafio del 4rea de busqueda adecuado para estimar el

flujo utilizando los métodos descritos en detalle para calcular velocidades.

- Resultados de aplicar el método CCM

Por motivos de brevedad sélo se exponen aqui los resultados mas relevantes
obtenidos de aplicar el método CCM siguiendo las recomendaciones indicadas en el
apartado 4.3 donde se describia el método. Sin embargo, en ocasiones se mostraran
ademas imagenes de las matrices de los coeficientes de correlacion cruzadas y mas de
un campo de velocidades obtenido para un par de imagenes concreto, con el fin de
poder interpretar adecuadamente algunos resultados sospechosos y aumentar la
confidencia sobre algunos de los vectores velocidad que se obtienen. Ya que parte del
comportamiento de las velocidades observadas puede ser en respuesta a los vientos
dominantes, aquellos coincidentes temporalmente con algunas de las imagenes

utilizadas en este analisis se presentan en la figura 4.9.

A la hora de presentar los resultados se ha adoptado el siguiente criterio que a
continuacién se describe: 1) una cruz sefiala que las correlaciones cruzadas no fueron
calculadas porque toda o una parte significante de la plantilla (mas del 25 % de ¢sta)
estaba constituida por tierra o contaminada por nubes, 2) un cuadrado manifiesta que el
método fue aplicado pero el valor de correlacién méaximo se encuentra por debajo del
umbral establecido, 3) un rombo indica que la velocidad no satisface el criterio de

consistencia vectorial con sus vecinos préximos, tal como se detallé en el apartado 4.3,
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Figura 4.9 - Vientos durante los dias 30 y 31 de Mayo de 1987 (parte superior) y durante los dias 8
y 9 de Junio de 1987 (parte inferior) (Van Camp ef al. [1991]).
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y 4) una flecha se corresponde con un vector velocidad que supera todos los tests de
validacion anteriores. Estos resultados se superponen sobre las imagenes de temperatura
de brillo del canal 4 correspondientes, que han sido realzadas usando técnicas de
ecualizacion del histograma, con la idea de poder comparar los vectores resultantes con

las estructuras de temperatura superficial.

En primer lugar se presentan los resultados para la subérea norte, que han sido
obtenidos a través de las escenas de Mayo y Junio de 1987 enumeradas en la tabla 4.3.
No hay imagenes de Febrero disponibles para esta 4rea que ademas presenta un campo

de temperaturas superficiales bastante uniforme durante este periodo del afio.

Comenzando con la secuencia de tres imagenes de mayo de 1987, en la figura

4.10 se muestran los histogramas obtenidos de aplicar el método CCM a las imagenes

40 T ; T T 1s T T T T ; T T

30C

%

0.0 01 02 03 04 05 06 07 08 09 1.0 0 3 6 9 12 15 18 21 24 27 30
CCM velocidad (cm/s)
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'

-20 -16
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Figura 4.10 - Histogramas para las velocidades advectivas superficiales mostradas en la figura 4.11

de: a) las correlaciones cruzadas maximas por encima del umbral elegido, b) el mddulo de la

velocidad, c) el desplazamiento en la direccidon este (negativa) — oeste (positiva) (en pixeles), y d) El

desplazamiento en la direccién norte (positiva) — sur (negativa) (en pixeles).
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AVHRR de los dias 29 y 30 de Mayo de 1987 y en la figura 4.11a las velocidades
advectivas superficiales superpuestas sobre la primera de éstas escenas. Aunque el
nimero de vectores resultantes, después de aplicar el umbral de correlacién y el test de
consistencia vectorial, es escaso, parecen indicar algunas caracteristicas notables del
flujo en este area. En la figura 4.11b se muestra la imagen de matrices de coeficientes
de correlacién calculada usando (4.13), que como se aprecia guarda bastantes analogias
con la de temperatura de brillo del canal 4. En aquellos lugares donde los cambios en la
temperatura superficial son producidos principalmente por adveccién los coeficientes de
correlacion suelen ser bastante altos, mientras que donde parecen ser otros los

mecanismos dominantes presentan valores notablemente menores.

En la figura 4.11a, y en la parte superior de la imagen, las escasas velocidades
obtenidas sobre la plataforma continental parecen evidenciar predominantemente un
flyjo en direccién hacia el sur como cabria esperar cuando el afloramiento se encuentra
bien desarrollado como indican los datos de viento (figura 4.9). Hay un par de vectores
velocidad que apunta claramente en direccién hacia la costa y que en principio parecen
sospechosos. La matriz de correlacion de estos (figura 4.11b) muestra una estructura
anémala sin presentar un pico bien definido, al contrario que la mayoria de los

desplazamientos representados, por lo que su validez es en principio cuestionable.

Sobre el filamento de cabo Ghir, el nimero de vectores velocidad es
considerablemente mayor indicando una estructura serpenteante. En la parte central del
mismo, el flujo se dirige claramente hacia fuera oscilando ligeramente en la direccién
norte-sur con velocidades cercanas a los 20 cm s, girando anticiclénicamente en el
extremo final del filamento para encaminarse claramente hacia el norte. Esto parece
indicar que el meandro se encuentra embebido en un campo de remolinos de gran

tamafio, siendo afectado por la interaccién con ellos.

Por ultimo, en la parte inferior de la imagen hay también algunas muestras de un
flyjo paralelo a la costa en direccion sudoeste que se pone de relieve a través del

movimiento de las pequefias inestabilidades facilmente identificables.
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Los histogramas de la figura 4.10 ayudan a completar la interpretacion de las
velocidades mostradas en la figura 4.11a. Asi la figura 4.10a indica el elevado
porcentaje de velocidades con una correlacién alta. Tanto las velocidades (figura 4.10b)
como los desplazamientos en ambas direcciones (figuras 4.10c y d) muestran un rango
extenso de valores e indican la adecuacion de los parametros seleccionados usados con
el método CCM. La mayor parte de las velocidades se encuentran comprendidas entre
10 y 20 cm s y en cuanto a los desplazamientos, aquellos en la direccién este-oeste
evidencian claramente el flujo hacia mar abierto mientras que en la direccién norte-sur
estan igualmente distribuidos en ambos sentidos dando muestras de nuevo, del caracter

serpenteante del filamento.

En la figura 4.12 se muestran de nuevo los vectores velocidad calculados
utilizando las imagenes del 29 y 30 de Mayo, pero en esta ocasién desplazando
ligeramente la posicion de las plantillas y areas de busqueda. Aunque tanto las
velocidades como las matrices de correlaciéon concuerdan bastante bien con el caso

anterior se observan ciertas diferencias que conviene mencionar.

De nuevo, aunque el nimero de vectores sobre la plataforma en la parte superior
de la imagen es escaso, el flujo en la figura 4.12a apunta predominantemente en
direccién sur, desapareciendo los vectores anomalos observados en el caso anterior, que
apuntaban directamente a costa. Por otro lado, en el lugar donde se sitia un filamento
intermedio, descrito en el apartado 2.4.3 se observa que el fluyjo apunta directamente

hacia el exterior de la plataforma.

Por ultimo, en el filamento de Cabo Ghir las velocidades muestran idéntica
estructura que en el caso anterior, aunque justo en su posicién final se observan algunas
diferencias. En primer lugar se aprecian un par de vectores sospechosos que apuntan
hacia el sur y que no aparecian en la imagen de la figura 4.11. Analizando la matriz de
correlaciones correspondiente a estos vectores (figura 4.12b) se observa que muestra
dos picos de correlaciones mékimos; uno de ellos situado en la posicién correcta
mientras que el otro justo en la direccidn opuesta presentando una correlacion

ligeramente mayor. Sin embargo, justo en el extremo final del filamento de cabo Ghir
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Figura 4.11 - a) Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 29
de Mayo de 1987 con las velocidades advectivas superficiales
superpuestas. b) Matrices de correlaciones cruzadas calculadas para
el par de imagenes del 29 y 30 de Mayo.
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Figura 4.12 — Similar a la figura 4.11 pero variando ligeramente la
posicién central de las plantillas y 4reas de busqueda.
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(figura 4.12a), hay varios vectores velocidad espacialmente coherentes que no aparecian

en la figura 4.11 y que parecen indicar de nuevo el serpenteo del flujo hacia el oeste.

El siguiente conjunto de velocidades advectivas (figura 4.13a) que corresponde
al par de iméagenes del 30 y 31 de mayo de 1987, tiene bastantes similitudes con el del
par anterior, aumentando la confidencia sobre alguna de las caracteristicas del flujo
comentadas anteriormente. De nuevo se observa, incluso con mas nitidez, el flujo en
direccidn hacia el sur sobre la plataforma continental en la parte superior de la imagen
como cabria esperar. Sobre el filamento de cabo Ghir destaca otra vez su serpenteo
hacia el norte y sur mientras progresa hacia el oeste, repitiéndose el flujo final hacia el
norte que remarca la presencia de un remolino anticiclénico, y el moédulo de las

velocidades de nuevo es cercano a los 20 cm 5.

Por ultimo, una caracteristica antes mencionada y que ahora se muestra
fuertemente reafirmada es el flujo paralelo a la costa en direccion sudoeste que aparece
en la parte inferior de la imagen como un denso conjunto de velocidades espacialmente
coherentes. Estas velocidades podrian ser una parte importante del flujo incidente sobre
la parte mas oriental del archipiélago canario y las velocidades estimadas se encuentran

entre 15y 20 cm s™.

Sin embargo, al igual que en el caso anterior algunos vectores velocidad indican
una direccién que parece ir en contra de la tendencia que cabria esperar para el flujo
oceanico. Esto es patente sobre todo en la base del filamento de cabo Ghir, donde
aparecen una serie de vectores que apuntan directamente hacia la costa. La matriz de
correlaciones pertenecientes a estos vectores (figura 4.13b) revela como en ocasiones
similares una estructura andmala sin la presencia de un pico de correlacion maxima bien
definido. Por otro lado, intentos realizados con el mismo par de imagenes (no
mostrados) pero que tenian desplazadas ligeramente la posicion de las plantillas y areas
de busqueda no mostraron estas velocidades aparentemente erréneas. De cualquier
modo no han sido escogidas porque otras caracteristicas importantes del flujo no

aparecian definidas tan claramente.
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La otra secuencia de iméagenes para esta subarea norte estd separada por un
periodo de siete dias respecto de la anteriormente analizada. Aunque la presencia del
filamento de cabo Ghir para esta secuencia de imagenes es evidente, en este caso solo se
pudo estimar el flujo oceanico superficial cerca de la plataforma costera y en la base del

filamento por problemas de contaminacién por nubes (figura 4.14a y b), con lo cual el
| numero de vectores velocidad resultante es pequefio. Destaca sin embargo la alta
coherencia de estos indicando un fuerte flujo hacia el sur con una importante
componente apuntando al oeste, cerca del borde exterior de la plataforma. Esto ocurre
tanto para el primer par de imagenes de esta secuencia formado por las escenas de los
dias 8 y 9 de Junio de 1987 (figura 4.14a), como para el segundo par que estd
constituido por las imagenes del 9 y 10 de Junio de 1987 (figura 4.14b).

Si se comparan las velocidades de esta secuencia con las deducidas para la
secuencia anterior, parece observarse un incremento en el mddulo de las velocidades,
que ahora se encuentra cercano a los 30 cm s, y que podria estar relacionado con los
vientos de mayor fuerza para estos dias, en comparacién con los de final de Mayo, tal
como se refleja en la figura 4.9. Se podria decir en este caso por tanto que una
importante contribucion de la velocidad viene dada como respuesta al aumento en la
intensidad del viento. Los histogramas pertenecientes a las velocidades obtenidas con
las escenas del 8 y 9 de Junio de 1987 (figura 4.15), confirman lo comentado
anteriormente dando muestras de mayores velocidades y desplazamientos que los
histogramas de las velocidades pertenecientes a la primera secuencia (figura 4.10). De
hecho las areas de blisqueda empleadas para esta secuencia son mayores que para la

anterior con el objeto de poder hacer frente al incremento en médulo de las velocidades.

Para la subarea sur se han analizado cuatro secuencias. Dos de ellas coinciden
temporalmente con las secuencias de la subéarea norte y las otras dos son de febrero de
1990 y febrero de 1991, respectivamente. Como ya fue comentado en el apartado 2.4.3
existen diferencias importantes para esta zona, respecto de las estructuras
oceanograficas observadas en las imagenes de principio y mitad de afio, sobre todo

relacionado con las escalas predominantes.
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—+ 30 cm/s

7

Figura 4.13 - a) Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 30
de Mayo de 1987 con las velocidades advectivas superficiales
superpuestas. b) Matrices de correlaciones cruzadas calculadas para
el par de imagenes del 30 y 31 de Mayo.
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Figura 4.14 - a) Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 8 de
Junio de 1987 con las velocidades advectivas superficiales superpuestas.
b) Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 9 de Junio de 1987 con
las velocidades advectivas superficiales superpuestas.
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Figura 4.15 - Igual a la figura 4.10 pero para el par de imagenes del 8 y 9 de Junio de 1987.

Para esta subarea las primeras velocidades que se muestran corresponden al par
de imagenes del 30 y 31 de mayo de 1987, describiéndose solo los resultados para
aquella parte de la regién que no se encuentra contaminada por nubes (figura 4.16).
Destaca sobre todo un fuerte flujo en direccidn noroeste con velocidades que superan
los 20 cm s en el lugar donde se encuentra un gran filamento que presenta la misma
orientacién. Ligeramente mas al sur y sobre la plataforma costera las velocidades son
paralelas a la costa, del mismo orden de magnitud que las del filamento, y apuntan hacia
el sudoeste, justo en el lugar donde se encuentra el centro de afloramiento persistente
descrito en el apartado 2.3. Situado también al sur del gran filamento se puede apreciar
la presencia de otro, desvidndose en sus inmediaciones el flujo hacia el exterior,
apuntando en direccion oeste, con velocidades menores que oscilan alrededor de los 10
cm s'. En la figura 4.16 las velocidades presentadas corresponden al mismo par de

imagenes, pero se han cambiado los parametros al aplicar a estas el método CCM.
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Ambas evidencian resultados similares y en cierto sentido son complementarias, y asi
mientras en la figura 4.16a aparecen bien representadas las velocidades en la base del
gran filamento y sobre el otro situado al sur, en la figura 4.16b, en cambio, estan
reflejados mejor los vectores del extremo final del gran filamento. Esto podria indicar la
ventaja que supone el empleo de plantillas y areas de busqueda de distinto tamafio para
una misma imagen, sin embargo, el grado de dificultad aumenta en términos del disefio

de algoritmos que puedan considerar estos factores.

Las siguientes velocidades pertenecen a la secuencia de Junio de 1987 y esta
formada por las escenas de los dias 7, 8 y 9 de junio. El primer par de imagenes se han
utilizado para generar las velocidades que se presentan en la figura 4.17a donde se
aprecian caracteristicas del flujo similares a las descritas a finales de Mayo. Asi,
continda presente el gran filamento al sur de cabo Bojador y el flujo hacia el exterior
asociado a éste con velocidades similares en médulo, y del mismo modo también se
aprecia el flujo paralelo a la costa en el lugar ubicado por el centro de afloramiento
permanente, con velocidades que superan los 20 cm s. En la latitud de Dakhla se
observan dos filamentos estrechos que ponen de relieve un flujo importante hacia el
oeste, quizd de mayor intensidad para aquel situado més al norte, con velocidades
cercanas a los 20 cm s™, y cuya presencia ya habia sido detectada en la secuencia de

Mayo.

Para el siguiente par de imagenes no se advierte el flujo hacia el exterior del
filamento situado mas al norte. Sin embargo se siguen reflejando las velocidades en el
lugar ocupado por el centro de afloramiento y los dos filamentos largos y estrechos
situados cerca de Dakhla, aunque parece haber un ligero cambio en la orientacién de
estos vectores cobrando mayor importancia la componente hacia el sur del flujo. Este
mismo aspecto se aprecia en la figura 4.8 donde se muestran los mapas de bordes de las
escenas empleadas para calcular las velocidades de la figura 4.17. Por ultimo, en la
parte inferior de la imagen hay evidencias de un flujo en direccién oeste que no se
manifestaba en las velocidades calculadas con el par anterior, en el lugar ocupado por

un pequefio filamento.
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Dakhla

30 em/s

Dakhla

— 30'ecm/s

Figura 4.16 - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 30 de mayo de 1987
con las velocidades advectivas superficiales superpuestas calculadas con: a) una
plantilla de 29x29 pixeles y un é4rea de bisqueda de 65x65 pixeles, y b) una
plantilla de 33x33 pixeles y un 4rea de bisqueda de 79x79 pixeles.
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Dakhla

—+ 30 cm/s

» 30 em/s

Figura 4.17 - a) Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 7 de Junio de 1987
con las velocidades advectivas superficiales superpuestas. b) Imagen de temperatura
de brillo del canal 4 del 8 de Junio de 1987 con las velocidades advectivas
superficiales superpuestas.
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En las velocidades calculadas para esta secuencia hay algunos vectores sobre la
plataforma en la parte inferior de la imagen que apuntan en direccién hacia el polo y que
presentan velocidades cercanas a los 10 cm s"'. Dada la escasez de estos y su situacién
justo cerca del borde de la escena, es dificil establecer cual es su origen. Sin embargo
podrian estar relacionados, como indican los datos de viento durante el 8 y 9 de junio
(figura 4.9), con el debilitamiento de los alisios o la rotacién ciclénica del viento
ot;servada al sur de 18°N, que podria generar una contracorriente costera que reemplaza

las corrientes hacia el Ecuador.

Las siguientes secuencias de esta subdrea sur pertenecen a los periodos de
febrero de 1990 y 1991. Las imagenes de ambas secuencias revelan caracteristicas
oceanogréficas similares, donde abundan las inestabilidades y filamentos de pequefia
escala que se encuentran sobre la zona frontal situada en el borde de la plataforma
continental. Alin a pesar de esta semejanza, las caracteristicas del flujo parecen diferir

notablemente tal como se refleja en la figura 4.18.

Para el par de imagenes del 16 y 17 de Febrero de 1990 (figura 4.18a), las
velocidades resultantes parecen indicar un flujo paralelo a la costa y espacialmente
coherente que se dirige hacia el polo con velocidades que oscilan alrededor de los 15 cm
s, situdndose estos vectores sobre las pequefias perturbaciones que surgen en la zona
frontal. M4s hacia el exterior se observan otras perturbaciones de escala algo mayor que
parecen desplazarse hacia el Ecuador si se atiende a los exiguos vectores velocidad
detectados para este area. Estas circunstancias parecen indicar una dindmica compleja, y
es dificil establecer sin otro tipo de datos y un mayor nimero de imagenes cuales son

las causas posibles que originan la situacién descrita.

Para el dltimo par de escenas del 5 y 6 de Febrero de 1991 (figura 4.18b) la
tonica del flujo es bastante diferente a la observada para el par de imagenes anteriores.
En el area de la plataforma donde se encuentra el centro de afloramiento se observa de
nuevo un flujo paralelo a la costa que se dirige hacia el Ecuador y que es bastante
moderado en comparacién con el observado para esta zona en mayo y junio

(comprendido entre 10 y 15 cm s). Por otro lado, en la parte inferior de la imagen se
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30 em/s

— 30 cm/s

Figura 4.18 - a) Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 16 de Febrero de
1990 con las velocidades advectivas superficiales superpuestas. b) Imagen de
temperatura de brillo del canal 4 del 5 de Febrero de 1991 con las velocidades
advectivas superficiales superpuestas.
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obs\ervan velocidades mucho mayores que apuntan hacia el exterior superando los 20
cms™ y que luego giran ciclénicamente, justo en el lugar donde se encuentra emplazado
un filamento de dimensiones apreciables. Sobre la plataforma los vectores velocidad
indican una corriente costera que apunta hacia el norte con velocidades cercanas a los

10cms™.

- Resultados de aplicar el método RE

Aunque el método CCM y el RE utilizan la correlacién como medida de
semejanza, una diferencia apreciable entre ambos es que el método RE no se aplica de
forma continua a toda la imagen, y el primer paso consiste en la seleccién de las
caracteristicas puntuales y los candidatos como ya se coment6 en el apartado 4.3.2.
Como ejemplo, para la subarea norte y para las escenas pertenecientes a los dias 29 y 30
de Mayo de 1987, se muestran en la figura 4.19 superpuestas sobre las imagenes de
temperatura de brillo de la banda 4, las caracteristicas puntuales y los posibles
candidatos correspondientes a este par de imagenes. Estos puntos candidatos se
corresponden a su vez con las caracteristicas puntuales a utilizar para deducir las

velocidades con las escenas de los dias 30 y 31 de Mayo.

Dada la alta densidad de vectores velocidad que genera este método se ha
adoptado el siguiente criterio para su representacion. Cada vector se dibuja con una
linea roja indicando su origen con un punto blanco. Al igual que para el método CCM
las velocidades aparecen superpuestas sobre las iméagenes de temperatura de brillo del
canal 4. Para cada una de las figuras donde se muestran los resultados, se exponen en la
parte superior las velocidades obtenidas después del etiquetado inicial, mientras que en
la parte inferior se representan las velocidades resultantes después de aplicaf 10 veces el
procedimiento iterativo una vez calculados los coeficientes de compatibilidad entre cada

uno de los posibles desplazamientos.

Comenzando con la secuencia de Mayo de 1987 para la subarea norte, en las
figuras 4.20 y 4.21 se muestran los resultados de aplicar el método a cada uno de los

pares de imégenes de esta secuencia. Los vectores que se obtienen después del
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: j C. Ghir

4
i

L

30 em/s

C. Ghir

30 em/s

Figura 4.20 - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 29 de Mayo de
1987 con las velocidades advectivas superficiales superpuestas: a) Después del
etiquetado inicial, y b) Después de 10 iteraciones.
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30 em/s

30 ecm/s

Figura 4.21 - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 30 de Mayo de
1987 con las velocidades advectivas superficiales superpuestas: a) Después del
etiquetado inicial, y b) Después de 10 iteraciones.
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Dakhla

50 em/s

Dakhla

S0 em/s

Figura 4.22 - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 7 de Junio de 1987 con las

velocidades advectivas superficiales superpuestas: a) Después del etiquetado inicial, y b)
Después de 10 iteraciones.
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/‘:i Dakhla
{4

30 cm/s

/4 Dakhla

J

30 cm/s

Figura 4.23 - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 5 de Febrero de 1991
con las velocidades advectivas superficiales superpuestas: a) Después del etiquetado
inicial, y b) Después de 10 iteraciones.
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etiquetado inicial (figura 4.20a y 4.21a) muestran bastantes coincidencias con los que
provienen del método CCM, aunque se observan algunas velocidades incorrectas, ya
que aun no se ha aplicado ninguna técnica de filirado. Asi, se pueden apreciar algunas
de las caracteristicas del flujo ya comentadas anteriormente. En la parte superior de las
figuras 4.20a y 4.21a y sobre la plataforma continental resalta un flujo en direccion
hacia el Ecuador, que ya se vislumbraba en los resultados del método CCM. En el lugar
donde se encuentra emplazado el filamento de cabo Ghir, las velocidades apuntan
mayoritariamente hacia el exterior y dan muestras del serpenteo del filamento en la
direccion norte-sur, para dirigirse hacia el norte en el exiremo final del mismo. Por
ultimo, en la parte inferior de ambas figuras predomina el fluyjo paralelo a la costa en

direccién sudoeste, que es mas coherente espacialmente para la figura 4.21a.

Después de aplicar diez veces el procedimiento iterativo parece observarse
globalmente una mayor uniformidad en el flujo resultante, al compararlo con las
velocidades iniciales, acorde con las restricciones impuestas por el método RE (figura
4.20b y 4.21b). Sin embargo, a pesar de esto y de que en el etiquetado inicial aparecen
vectores claramente sospechosos, no se observan mejorias respecto al flujo resultante
después del etiquetado inicial, e incluso es relativamente facil identificar vectores que
aparecian inicialmente como espacialmente coherentes e hipotéticamente correctos, y
cuya direccién y/o moddulo es modificado después de aplicar este procedimiento
iterativo, generando caracteristicas en el flujo resultante no acordes con lo que cabria

esperar.

Para la subarea sur se han seleccionado como ejemplos un par de imagenes de
Junio de 1987 y el otro de Febrero de 1991 (figura 4.22 y 4.23), siendo en general los
resultados similares a los descritos para la subarea norte. Los vectores derivados
después del etiquetado inicial guardan de nuevo bastantes analogias con los obtenidos
con el método CCM, reflejando un flujo paralelo a la costa sobre la plataforma y

dirigido hacia el exterior en €l lugar donde se emplazan los grandes filamentos.

Dado que este procedimiento selecciona los lugares idéneos para su aplicacion,

revela algunos aspectos del flujo no advertidos con el método anterior, para el que la

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



218 Estimacion de velocidades superficiales a partir de datos AVHRR

posicion de la plantilla no viene impuesta por ningtn criterio, a excepcién de la fila y la
columna en que se empieza a desarrollar el procedimiento. Asi en los filamentos de
menor escala situados en la parte inferior de la figura 4.22 y en las perturbaciones de
pequefio tamafio que se distribuyen de forma regular en el borde de la plataforma
continental en la figura 4.23, se observan vectores velocidad espacialmente coherentes,
que muestran las velocidades y el aumento de tamafio experimentado por estas

pequeiias estructuras entre dos imagenes consecutivas.

Después de 10 iteraciones con el método RE, los resultados para la subarea sur
vuelven a mostrar las mismas peculiaridades que para la subarea norte, de forma que
aunque ¢l resultado sea espacialmente coherente, sin embargo, de nuevo se observan
vectores que cambian su direccién aunque ya inicialmente mostraban caracteristicas del
flujo razonables, y solo se observa de forma marginal mejoras en la calidad de los

vectores deducidos.

Para el resto de pares de imagenes que se enumeran en la tabla 4.3 los resultados
son similares y muestran las mismas tendencias, de forma que solo se han expuesto
como ejemplos aquellos que parecian mas significativos. De este modo se evita una

extension innecesaria en la descripcion de los resultados obtenidos con el método RE.

4.5 Valoracion de resultados

El uso de métodos objetivos robustos y sencillos basados en la correlacién como
medida de semejanza, ha permitido estimar el flujo oceanico superficial en la regién
oceanografica del Noroeste de Africa, para unos pocos pares de imagenes concretos que
reunian las condiciones adecuadas para su aplicacidon (presencia de estructuras

oceanograficas relevantes, ausencia de nubes y aerosoles,...).

Los resultados obtenidos son relevantes a pesar de la escasez de imagenes

disponibles, y amplian la descripcién hecha en el capitulo 2 sobre la dindmica de la

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



Estimacion de velocidades superficiales a partir de datos AVHRR 219

zona de interés, analizando el movimiento algunas veces infrincado de las estructuras
oceanograficas observadas en las escenas de satélite. Ambos métodos revelan
caracteristicas del flujo que cabria esperar asociadas a las estructuras oceanograficas
mas destacadas como son los centros de afloramiento y los filamentos, pero ademas
ponen de relieve peculiaridades que serian dificiles de observar con un método
subjetivo, como es la presencia de corrientes en direccién hacia el Polo, o de corrientes
costeras importantes en areas donde el afloramiento costero no es importante como

ocurre al sur de cabo Ghir.

En cuanto al orden de magnitud de las velocidades obtenidas a partir de las
imagenes, éstas se encuentran entre 20 y 30 cm s'. No existen desdichadamente datos
simultaneos de velocidades medidos con otros dispositivos que permitan realizar un
contraste directo. Sin embargo, y aunque las medidas de velocidad no coincidentes
temporalmente tampoco son muy abundantes en este area, éstas parecen mostrar valores
ligeramente mayores que pueden oscilar entre 40 y 50 cm/s” [Barton et al., 1997). Estas
discrepancias podrian estar motivadas por el gran tamafio de la plantilla usada en este
estudio y por el empleo de imagenes separadas entre si 24 horas. Esto puede producir un
fuerte efecto de promediado en la velocidad. Kelly & Strub [1992] en la Corriente de
California y con medidas casi simultaneas de velocidades obtenidas a través de ADCP y
boyas lagrangianas, observaron también una subestimacion en las velocidades
deducidas a partir de pares de imagenes AVHRR, concluyendo que ésta es inherente a
las hipdtesis usadas para deducir la velocidad a partir de datos AVHRR. Seria necesario
llevar a cabo un estudio mas detallado que considere este imporiante aspecto en futuros

trabajos relacionados con este tema.

A pesar de que el método de relajacion de etiquetas (RE) es un procedimiento
contextual, que en principio ayudaria a solventar algunas de las limitaciones inherentes
al método de las correlaciones cruzadas méaximas (CCM), asumiendo homogeneidad en
el flujo, los resultados después de un cierto numero de iteraciones no muestran mejorias
respecto de los que se obtienen después del etiquetado inicial y de los que se logran con
el método CCM. Aun asi, es prematuro establecer la invalidez del método RE y seria

necesario un estudio mas exhaustivo para conocer las causas de este comportamiento
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inapropiado y la posibilidad de introducir modificaciones que ofrezcan mejores
resultados. Los posibles cambios podrian afectar a la forma de los coeficientes de
compatibilidad utilizados y al procedimiento empleado para identificar las
caracteristicas puntuales y los posibles candidatos, ya que éste responde solo a

caracteristicas locales que no abarcan la extensién total de la plantilla.

De este modo, el método CCM después de establecer el umbral de correlacién y
el test de consistencia vectorial genera resultados que parecen los mas apropiados.
Ademas, el empleo de las imagenes de matrices de correlacién y de los histogramas de
las velocidades, aumenta la confidencia de los resultados obtenidos ayudando a
identificar los vectores sospechosos y permite la seleccién 6ptima de los pardmetros

empleados por el método.

Sin embargo, aunque los resultados del método RE después de aplicar el proceso
iterativo no parecen acertados, aquellos que se obtienen después del etiquetado inicial
muestran bastantes analogias con los del método CCM, y en ciertos casos presentan
ciertas caracteristicas del flujo vélidas no evidenciadas por el primero de los métodos

descritos.

Por ultimo, en la actualidad es bastante facil acceder a imiagenes AVHRR
consecutivas cuya separacién temporal es de tan solo unas horas. Esto sin duda
mejorara los resultados que se obtengan, tanto en calidad como en densidad de vectores
velocidad utilizando los métodos aqui empleados y ademdas permitird introducir
modificaciones a los mismos. Todo esto ayudara a describir la oceanografia dinamica de

las aguas superficiales de la regién del noroeste de Africa.
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A continuacién se exponen de forma abreviada aquellas conclusiones de este

trabajo que merecen destacarse, asi como las principales aportaciones realizadas.

1. El principal logro de este trabajo es quiza la aplicacién de técnicas cuantitativas, en
su mayoria desarrolladas dentro del campo del procesamiento de imagenes, a los
datos de satélite de aplicacién oceanografica registrados con sensores remotos. El
resultado de aplicar estos métodos ha permitido obtener nuevos parametros de
interés oceanografico (tasa de pérdida de correlacion de estructuras oceanograficas
y estimacidn de velocidades superficiales) y al mismo tiempo ha servido de ayuda

para la interpretacion de las imagenes de satélite.

Con el objeto de describir el area de estudio, se han revisado todas las escenas
AVHRR existentes en nuestro archivo de imagenes entre los afios 1987 y 1993 y
tres secuencias de escenas CZCS correspondientes a los afios 1983 y 1984. De estas
se han obtenido las imagenes de temperatura de brillo, el gradiente de esta
magnitud, la temperatura corregida y la concentracién de pigmento fitoplancténico.
Su anélisis detallado ha permitido extraer las siguientes conclusiones, algunas de
las cuales, motivado por la escasez de imdgenes o la irregularidad en su
adquisicién, no dejan de ser meras hipétesis iniciales o conjeturas acerca de la

dindmica oceanografica en esta region.

2.1. Las imagenes revelan que el afloramiento costero es un fenémeno generalmente
confinado a la costa, pero que presenta una alta variabilidad espacial dando

lugar a los denominados centros de afloramiento, donde estos aparecen
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2.2.

2.3.

2.4.

localmente reforzados. En las imagenes AVHRR del area de estudio resaltan
dos: Uno que se encuentra al Norte en la region de Cabo Ghir (31°N-32°N)
mientras que el otro se observa al sur de Cabo Bojador (23.5°N-25.5°N).
Mientras que existen diversos factores que podrian ser responsables del primero
de los centros, la topografia del fondo parece ser determinante para la presencia

del segundo.

La zona de transicion entre el afloramiento y el océano abierto es brusca y
presenta una alta actividad mesoescalar y variabilidad, con la presencia de
remolinos ciclénicos y anticiclonicos y filamentos de afloramiento que son unas
estructuras estrechas y elongadas que transportan el agua aflorada lejos de la
plataforma continental. Para facilitar su descripcién, se ha dividido el area de

estudio en diversas zonas que retnen ciertas peculiaridades.

La zona A que es la situada al norte del 4rea de estudio se caracteriza por la
irregularidad de su topografia submarina y linea costera. Esta podria ser la causa
principal de la presencia de un filamento recurrente y persistente que se observa
en las inmediaciones de Cabo Ghir. De cualquier modo, un fuerte rotacional
positivo del viento producido por la accidentada orografia de la zona podria
también estar involucrado en la generacién de esta estructura. Ademas de éste,
se observan ocasionalmente al norte uno o dos filamentos de tamafio intermedio
que al contrario que el anterior, se desplazan corriente abajo pudiendo ser
finalmente absorbidos por el filamento de Cabo Ghir. Por ultimo, también se
aprecian en esta zona unas estructuras de pequefia escala, que se extienden a lo
largo de la zona frontal. Sus escalas caracteristicas coinciden aparentemente con
aquellas descritas para las inestabilidades frontales, que han sido observadas en
otros lugares similares como es el area de afloramiento de la costa de

California.

La zona B se encuentra situada al sur de las Islas Canarias, encajada entre Cabo
Yubi y el sur de Cabo Bojador. Se caracteriza también por poseer una geometria

costera irregular y una plataforma continental estrecha y abrupta, destacando al
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2.5.

2.6.

norte y sur de la misma un cambioc marcado en la topografia del fondo, que
decrece notablemente. Esto puede tener fuertes repercusiones sobre la
oceanografia de este area. Se suelen detectar en esta regién uno o dos filamentos
cuya presencia parece estar estrechamente vinculada a la existencia de un
remolino ciclénico que puede alcanzar hasta 100 km de didmetro. Ademas,
situado al sur de este remolino se observa otro anticiclénico de mayores
dimensiones, que alcanza hasta 200 km de didmetro en las imAagenes
observadas. Ambas estructuras parecen estar relacionadas con la topografia
submarina que puede ser responsable de su génesis y/o apresamiento. En
aquellas escenas donde se ha observado el remolino anticiclénico el ciclénico
también se encontraba presente. Ambas estructuras parecen ser recurrentes y
persistentes, existiendo evidencias de este hecho en otros trabajos donde se han

analizado datos in-situ histdricos.

La zona C que estd comprendida entre Cabo Bojador y Cabo Barbas, al
contrario que las dos anteriores presenta una plataforma extensa y de pendiente
suave, sin observarse irregularidades apreciables en la topografia del fondo, de
modo que este factor no parece influir en la variabilidad observada en esta
region. Se observan perturbaciones con dos escalas claramente diferenciadas
que pueden ser debidas a procesos de inestabilidad frontal y baroclinica de la
corriente. Esto viene apoyado por los experimentos numéricos realizados por
algunos investigadores. A partir de las imégenes analizadas parece haber
indicios de que la inestabilidad frontal juega un papel imporiante en la
variabilidad de esta area tal como indican las estructuras dipolares y los
remolinos anticiclénicas observados hacia finales de afio, asi como los vestigios
observados a principios de afio. Debido al nimero reducido de imagenes
analizadas estas conclusiones deben de ser interpretadas con cautela, y un

analisis mas exhaustivo podra ayudar a verificar estas aseveraciones.

La zona D que comprende al area de Cabo Blanco posee unas caracteristicas
oceanograficas especiales, producidas por el efecto combinado de la Corriente

de Canarias y la presencia del afloramiento durante todo el aiio, lo que da lugar
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a que se observen masas de aguas con altas concentraciones de fitoplancton a
distancias de al menos 300-500 km de la costa. Un giro ciclénico permanente
situado al sur de cabo Blanco puede contribuir de forma importante a la
adveccién de las masas de agua explicando la formacién de una estructura en
forma de filamento gigante claramente observable en numerosas imagenes. Esta
estructura parece ser persistente tal como lo revelan este y otros estudios que
han hecho uso de datos in-situ y de satélite. Por 1ltimo, este 4rea presenta una
alta actividad mesoescalar, observandose la presencia de meandros y remolinos

de diversas escalas.

3. Se ha analizado la variabilidad espacio-temporal en el 4rea de cabo Blanco a partir

de tres series de imagenes CZCS tomadas en diciembre de 1983, marzo de 1984 y

octubre de 1984, utilizando para ello técnicas de analisis espectral cruzado que

permiten estimar el valor de la coherencia cuadrada. De este estudio se han extraido

las siguientes conclusiones:

3.1.

3.2

Como tendencia general se ha visto que para todas las series analizadas la

coherencia cuadrada disminuye a medida que el tiempo transcurre para la

mayoria de las subéareas.

La coherencia cuadrada deja de ser significativa por lo general antes para los
intervalos de longitudes de onda menores. Asi, salvo raras excepciones, para el
intervalo de longitudes de onda mas pequefio (12.5-25 km) la coherencia
cuadrada cae por debajo del nivel de significancia del 90% después de haber
transcurrido un solo dia. Entre la escala media (25-50 km) y la escala mayor
(50-100 km) sin embargo estas diferencias no son tan evidentes siendo el
tiempo estimado de 4 dias para la escala mayor y de 3 dias para la escala media.
Sin embargo, es necesario afiadir que el nimero de subareas que mantienen su
coherencia por encima del nivel de significancia después de un dia es menor

para ¢l intervalo de longitudes de onda medio.
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3.3.

3.4.

Para las tres series los tiempos obtenidos son bastante cortos, coincidiendo
aproximadamente con los obtenidos por Denman y Abbott por lo que ellos
denominan como regimenes activos. Esto puede estar relacionado con la alta

variabilidad mesoescalar de esta area, concordando con estudios anteriores.

Se observa ademas que las subareas de la segunda serie, correspondientes a
marzo de 1984, presentan tiempos mas cortos con un nivel de significancia por
encima del 90 %, si se comparan con los obtenidos para las otras dos series.
Ademas, para esta serie la proporcion de subareas con coherencias significativas
mas alld de un dia es mucho menor. Esto puede estar relacionado con los

mecanismos fisico y/o bioldgicos dominantes para cada serie.

4. Se han utilizado las mejores secuencias de imagenes de satélite que se encontraban

disponibles en el archivo de escenas AVHRR para inferir el flujo superficial del

océano. Los procedimientos empleados han sido el método de las correlaciones

cruzadas maximas (CCM) y el método de relajacion de etiquetas (RE) que se

caracterizan por su sencillez y robustez, y porque emplean la correlacidn como

parametro de semejanza entre imagenes para calcular el flujo superficial. El

fundamento de ambos métodos se trata en detalle. De su aplicacién a las imagenes

seleccionadas se pueden extraer las siguientes conclusiones:

4.1.

42.

El método CCM produce un campo de velocidades espacialmente coherente,
después de aplicar un umbral de correlacion y un test de consistencia vectorial,
que concuerda con las caracteristicas del flujo que cabria esperar en el area de
interés. El estudio de las matrices de correlacién y de los histogramas de
velocidades que se generan al aplicar este método, ayudan a identificar los
resultados erréneos y la seleccidon adecuada de los pardmetros necesarios. De

este modo, su uso aumenta la confidencia en los resultados obtenidos.

El método RE que es un procedimiento contextual y que en principio ayudaria a
superar algunos de los problemas inherentes al método CCM, estableciendo

algunas restricciones sobre el flujo, no ha dado lugar a las mejoras esperadas.
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4.3.

Los vectores que se obtienen tras el etiquetado inicial ofrecen resultados
aparentemente mas fiables que después de aplicar el procedimiento iterativo, y
en cierto sentido complementan al flujo derivado del método CCM, ya que éste
se aplica indiscriminadamente a la imagen completa. Las causas de este
comportamiento no se conocen y es necesario un estudio mas exhaustivo que

permita establecer la validez del método.

Algunas de las caracteristicas del flujo observadas coinciden con las que se
podrian en principio esperar para un area de estas caracteristicas, como son la
presencia de vectores velocidad de mayor o menor intensidad paralelos a la
costa bajo la accion de vientos favorables para observar el afloramiento, o
desplazamientos con una componente predominante hacia el océano abierto, en
el lugar donde se encuentran emplazados los filamentos, que pueden presentar
un intenso serpenteo en la direccidn norte-sur o bien apuntar directamente al
exterior. Otras en cambio no son tan evidentes, y podrian pasar inadvertidas si
se usa un método subjetivo, como es la probable existencia de corrientes sobre

la plataforma continental que apuntan en direccién hacia el Polo norte.
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Como resultado del trabajo realizado que aqui ha quedado expuesto han surgido
nuevos interrogantes y lineas de actuacion que pueden servir de base para la realizacion
de investigaciones futuras. A continuacién se enumeran las que se suponen como mas

significativas:

1. Andlisis de un mayor numero de imdgenes de satélite de color del océano y de
temperatura de la superficie del mar del drea de estudio. La descripcion de la region
de interés se ha hecho en base al reducido numero de imagenes disponible en el
archivo, que fueron adquiridas con distintos criterios y gran irregularidad, a pesar de
lo cual se han mostrado evidencias de estructuras oceanograficas cuya importancia
no habia sido resaltada y se han realizado interpretaciones y comparaciones con
estudios tedricos, experimentos numéricos y otros tipos de datos. Sin embargo, para
establecer conclusiones definitivas seria necesario analizar un mayor numero de
imagenes que se adquirieran regularmente y que abarcaran un nimero minimo de
afios. Esto ayudaria a resolver algunas incognitas como serian:

a) Determinar cual es la variabilidad de los centros de afloramiento identificados, asi
como cudles son sus tiempos de residencia y periodos caracteristicos.

b) Establecer, de modo mas concluyente, el caracter recurrente de los remolinos
ciclénicos y anticiclonicos de gran tamafio (~100 km) observados cerca de la zona
de transicion costera al sur del archipiélago canario, y analizar cuales son los
tiempos de permanencia, asi como los periodos caracteristicos, en los que ocurre
la desaparicién y reéparicién de estas estructuras.

c) Identificar qué procesos fisicos dominantes son los responsables de los filamentos

y remolinos observados entre cabo Bojador y cabo Barbas, y tratar de averiguar el
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papel jugado por los mecanismos de inestabilidad frontal y baroclina de la
corriente.

d) Reafirmar el caricter permanente del filamento gigante de Cabo Blanco y
caracterizar su variabilidad estacional e interanual, tratando de desvelar el
importante papel jugado por el giro ciclénico permanente situado al sur de cabo

Blanco.

. Desarrollo y aplicacion de técnicas de andlisis de imdgenes mds elaboradas.
Algunos de los procedimientos aqui empleados para poder extraer la informacién
relevante de las imagenes de satélite son susceptibles de posteriores refinamientos,
asi como también es necesario el desarrollo de nuevos métodos que permitan tratar
de forma efectiva un mayor numero de imagenes de satélite. Alguno de los aspectos
a considerar en el futuro son la implementacién de:

a) Métodos que permitan detectar la presencia de pixeles contaminados por nubes de
forma mas fiable y automatica [Torres ef al., 1997].

b) Métodos de interpolacion, de promediado estadistico, segmentacion, extraccion de
caracteristicas invariantes y reconocimiento de formas, que permitan obtener
mapas de los parametros oceanogréficos de interés de forma ininterrumpida.

c) Métodos de analisis estadistico multivariante como el conocido andlisis en
componentes principales, que ha sido ampliamente utilizado en el procesamiento
de imagenes para extraer de forma eficaz informacion de grandes conjuntos de

datos.

. Uso sistemdtico de otras fuentes de datos. Parece evidente que ademas de un mayor
nimero de imagenes y el desarrollo de nuevos métodos, también es imprescindible
contrastar y complementar los datos de satélite utilizados con otras fuentes de datos.
El importante papel jugado por el viento en la dindmica superficial de esta region
hace necesario su utilizacién para una correcta interpretacién de las imagenes de
satélite, como se ha puesto de manifiesto. Por otro lado, parece existir una buena
correspondencia de los datos aqui tratados con los obtenidos con otros sensores
remotos como es el caso del altimetro [Tejera, 1996]. Seria pues adecuado el uso

conjunto de ambos tipos de datos. Ademas la evidencia de las caracteristicas
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oceanograficas aqui descritas en los trabajos donde se analizan datos histéricos,
sugiere una reexaminacién de estos a la luz de las observaciones realizadas. Por
ultimo, la estructura vertical del océano permanece inaccesible a los datos de satélite
aqui usados. Es por ello que se hace necesario la utilizacién de datos in-situ en
conjuncion con los primeros, lo que sin duda producira un conocimiento mucho mas

completo sobre la oceanografia de esta region.

. Extension del estudio sobre las escalas temporales caracteristicas a toda la region
del afloramiento del NO de Africa. El estudio aqui realizado se ha limitado a la
utilizacién de tres secuencias de imagenes CZCS pertenecientes al area de Cabo
Blanco. El siguiente paso seria la aplicacion a otras secuencias de iméagenes de color
del océano, a otras regiones del afloramiento y ademas la utilizacién conjunta con
datos de satélite de TSM. Esto ayudaria a establecer la posible conexidn existente

entre los procesos fisicos y bioldgicos que ocurren en la superficie del océano.

. Refinamiento de los métodos empleados para estimar el flujo superficial ocednico.
Los procedimientos aqui empleados para estimar velocidades, basados en la
correlacion como medida de similitud, admiten ciertas modificaciones que podrian
dan lugar a mejoras en los resultados obtenidos. Al mismo tiempo el desarrollo y
comparacién con métodos basados en otras aproximaciones (diferenciales,
energéticos,...) y la busqueda de integraciéon en los resultados pueden generar

estimaciones mas robustas del flujo.

. Utilizacion de imdgenes de TSM mds cercanas temporalmente para calcular
velocidades superficiales ocednicas. En este estudio solo se disponia de iméagenes
procedentes del sensor AVHRR separadas entre si 24 horas, mientras que en la
actualidad se pueden obtener, bajo condiciones atmosféricas éptimas, hasta cuatro
imagenes en un solo dia. Esto permitira ademas modificar los métodos utilizados
para calcular el flujo, de forma que puedan usar mas de dos imagenes para inferir las

velocidades superficiales con un mayor grado de certidumbre.
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Apéndice A
Transferencia radiativa

A.1 Ecuacion de transferencia radiativa

En teledeteccion en el infrarrojo y el visible la magnitud relevante determinada
por los sensores remotos, y que tiene en cuenta tanto la direccién en que se propaga la

luz como su potencia asociada, es la radiancia L(A,E ) Esta se define como:
L(x g) = M (A.1)
1 AAQAM | '

siendo P(A,E ) la potencia registrada por el detector del sensor remoto cuando éste esta
orientado para recibir los fotones procedentes de una direccién £, 4 es el area fisica del

detector, AQ es el angulo s6lido definido por el campo de vision de éste, y por ultimo,

A4 es el rango de longitudes de onda aceptadas por el sensor.

La propagacion de esta radiancia para los medios aqui considerados, como son la
atmoésfera y el océano puede ser determinada haciendo uso de la ecuacion de
transferencia radiativa (ETR) independiente del tiempo, ya que es razonable asumir que
la variacién temporal de los parimetros atmosféricos u oceénicos es insignificante en

comparacién con el tiempo tomado por la radiaciéon en atravesar los medios aqui
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tratados. Asi para un elemento de volumen dado situado en un medio concreto, se
cumple que (figura A.1):
dL(x,?,E)
ds

donde L(A, 7,E ) es la radiancia espectral para la longitud de onda A, en la posicién 7 y

= —c(M.F)- L(x,?,E) + L (x,f,z';') + F,(k,?,g) (A2)

viajando en la direccién £, c(4,7) es el coeficiente de atenuacion volumétrico espectral,
suma de los coeficientes de absorcidn, a(A,7), y de dispersion volumétricos, b(A,F),
L, (/1,7 £ ) se conoce como la funcion trayectoria y da cuenta del incremento de radiancia
debido a la dispersién dentro del elemento de volumen, y F, (,1, 7.E ) es una funci,o'n

fuente que da cuenta de la emisi6n interna de radiancia dentro del elemento de volumen.

\<+dL

L(x,f,?,)

Figura A.1 - Cambio en radiancia al atravesar un elemento de volumen.

En este trabajo, se han tomado los ejes x € y en un plano horizontal, y el eje z
dirigido hacia abajo. La direccion de un fotén viene dada por un angulo polar o cenital,
0, y un angulo acimutal, ¢, como se indica en la figura A.2, de modo que si éste esta
viajando en la direcci6n especificada por el vector unitario £ , las componentes de € son

(sen©cos @, sen Osen @, cos 0). Asi, si el fotén se mueve en direccién descendente 0 <6 <90°,

mientras que para fotones en direccién ascendente 90° <6 <180°.
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z

Figura A.2 - Definicion de coordenadas.

Ademas, para los medios aqui tratados, se asume que son horizontalmente
homogéneos y estructurados en capas plano paralelas, lo cual resulta adecuado siempre

que el angulo cenital no sea excesivamente grande. Esto supone que:

dnFE) o dL(1.,2,9,9)
A R E (0 7.E) = cosg TANZ0.9) :
— £ ( ,r,E_,) c0s0—- (A:3)
y de este modo la ecuacién (A.2) queda:
cosew =—c(h.z) L(X,2,0,0) + L.(A,2,0,0) + F,(1,2,6,9) (A.4)
Z

siendo z la altura, y (6,¢) los angulos polar y cenital respectivamente, que indican la

direccién en que viajan los fotones.

La funcidn trayectoria, en general viene dada como:

L.(%2,0,0) = [B(*.2,6".9".0,9)L(%,2,6",¢')dQ =
= (A.5)

=b(1,2) [P(1,2,0",0",6,0)L(2,2,0',¢")dQ’
donde B(r.z,6,¢,6,¢) es la funcion de dispersién volumétrica, que es la fraccion de
potencia dispersada de la direccién (8',¢") a (8,¢) por unidad de longitud y 4ngulo sélido
Yy P(z6,0,6,0)=B(r20,¢,6,0)/b(rz) es la funcion de fase de la dispersion

volumétrica, indicando el simbolo = al conjunto de todas las direcciones (la esfera
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unidad). Integrando B(1,z,6',¢',6,¢) sobre todas las direcciones (4ngulos sélidos) se

obtiene el coeficiente de dispersion &(A,z) ya mencionado, esto es:

2nxm

b(h2) = [B(A.2,6',0",0,0)dQ’ = [ [B(2.2.6,¢".6,0)sen0'd0'de’  (A.6)
= 00

Teniendo en cuenta (A.S5), e introduciendo una nueva magnitud, el espesor

optico, 7, que se define como:
= fe(r,2)dz (A.7)
la ETR dada por la ecuacion (A.4) queda:

coseﬂ’dz’e@ =-L(A,7,8,0)+, (A, 1) _j P(,7.6',¢",6,0)L(,,0',¢")dY (A.8)

+F,(1,0,0)/c(h7)
donde w,(A,7)=5(r,1)/c(r.7) es el albedo de dispersion simple, que indica la probabilidad
de que un fotén sea dispersado cuando interactua. En la figura A.3 se presentan los
distintos sistemas coordenados relacionados con la ETR para el caso de medios plano

paralelos como los que se tratan aqui.

O’O Twso
2T mmremmmmmmmm e T',p
z,7T T’p
AR ettt T',p
Zs, 4 Ts,ps

Figura A.3 - Sistemas de coordenadas utilizados en la
ETR de medios plano-paralelos, donde 7 es el espesor
o6ptico, T la temperatura y p la presion.

Un parametro éptico importante relacionado con la ETR es la transmitancia que

se define a través de:

t, (1,8) = exp[~1/cosB] (A.9)
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si 8 <90° y como:
t,(v,8) = exp[t/cos8] (A.10)

si 6>90°.
En este trabajo la ETR se aplica para fratar tres situaciones diferentes: 1)
Transferencia radiativa en el visible en el agua, 2) transferencia radiativa en el visible

en la atmdsfera, y 3) transferencia radiativa en el infrarrojo en la atmosfera.

- Propiedades Opticas inherentes (POI) y propiedades dpticas aparentes (POA)

Las cantidades a(A), 5(A), c(A), B(%,8',9',6,¢) ¥ aquellas que se deducen a partir
de éstas, como son o,(A) v P(A,0',9',6,0), reciben la denominacién de propiedades
opticas inherentes (POI), indicando que su valor en un punto determinado de un medio
es invariante a todos los cambios en la diswribucién de radiancia en ese punio
[Preisendorfer, 1977]. Ademas de éstas, otras dos POI importantes, sobre todo en
transferencia radiativa en el visible en el agua, son el coeficiente de retrodispersion,
b, () y €l coeficiente de dispersion hacia delante, b,(1), que se definen como:

2nnf2
b,(\)= | [B(%.2,6",9',8,¢)sen8'd0’do’
° 0 (A.11)

2n ©

b,(\)= | [8(1.2,6",¢",6,0)sen6'd0"do’

0n/2
Por otro lado, se conocen como propiedades opticas aparentes (POA) aquellas
cuyo valor en un punto dado de un medio no es invariante a la distribucién de radiancia
en él. Entre estas POA destacan la irradiancia plana especiral en direccion

descendente, E,(z,1), y la irradiancia plana espectral en direccién ascendente, E,(z,1),

que se definen como:

E,(z,\) = fL(?»,z,@,q)) |cos8|dQ

- (A12)
E,(z\)= [L{%.2,8,0)|cos6|dQ
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correspondiendo £, (E,) al conjunto de direcciones descendentes (ascendentes). Otras
POA importantes son la irradiancia escalar en direccion descendente, E,;, y la

irradiancia escalar en direccion ascendente, E,, , que se definen como:

E(2.2)= [L(1.2,6,9)dQ

(A.13)
E,(z2)= [L(1.2,6,0)dQ
siendo la irradiancia escalar total, E,:
E,(z0)= [L(%2,0,0)d2 = E,(z.0) + E,(2:1) (A.14)

Ademas, de estas POA se deducen muchas otras. Algunas, por su importancia, se

mencionan en este trabajo, como es el caso de la reflectancia de irradiancia, R(A,z), que

es igual a:

A
R(A,2) = %if% (A.15)

o los coeficientes de atenuacion difusos para irradiancias, que se definen como:

1 dE, (7\.,2)

Kpuh2)=- E,,(Az) @
1 dE , .. (}.,z)
= : A.16
R (W R (@19
dE (A,
Ko(x,z) = — 1 EO( Z)
E,(Az) dz
y los cosenos espectrales promedios: '
_ E, l‘(k,z)
Az)=———
Hau( z) E,. (7\.,2)
E,(02)- E, (.2) A17)
AR, z) = 22—

E,(M2)

N~
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A.2 Transferencia radiativa en el visible en el agua

Los principales procesos involucrados en la transferencia de luz visible en el mar
son la absorcién y dispersidon. Aunque presentes, los procesos de emisidn interna, como
son la fluorescencia o bioluminiscencia han sido ignorados, ya que el primero es un
fenémeno importante producido por los pigmentos clorofilicos, pero solo alrededor de
685 nm, no afectando a la sefial registrada por el CZCS, mientras que para el segundo
pocos estudios cuantitativos se han hecho [Mobley, 1994] y en principio tampoco
parece que afecte a la sefial adquirida por el CZCS. Teniendo en cuenta esto, la ETR
dada por (A.4), pero utilizando la funcién de dispersion volumétrica en vez de la
funcién de fase, para una masa de agua isotropica estratificada queda (por razones de
simplicidad se omite en las expresiones que aparezcan a continuacion la dependencia
con la longitud de onda de forma explicita, y solo cuando la falta de ésta sea causa de

confusidn, sera incluida):

cose-‘?—L-%’-e’—“’) =—c(z)L(z,06,0)+ jQ,B(z,e',q)',e,cp)L(z,e',cp')dQ' (A.18)
Z

- La ley de la divergencia para irradiancia

En numerosas ocasiones en optica hidrolégica se trabaja con irradiancias en vez
de con radiancias. Esto se hace por diversos motivos. En primer lugar, se han realizado
muchas mas medidas de las primeras que de las segundas. En segundo lugar, algunas de
las POA que se deducen de estas irradiancias como son la reflectancia de irradiancia

subsuperficial, R(z=0)=R(0), y el coeficiente de atenuacién difusa para irradiancia en
direccién descendente, K,(z), estin estrechamente relacionados con la teledetecién del

océano en el visible y con algunas clasificaciones dpticas de las aguas naturales. En
tercer lugar, es posible obtener relaciones de gran utilidad que ligan algunas POA,
deducidas a partir de irradiancias medidas, con algunas POI. Finalmente, muchas veces
basta con conocer las irradiancias y no es necesaria toda la informacién direccional

contenida en la distribucion de radiancia.

© Universidad de Las Palmas de Gran Canaria. Biblioteca Digital, 2003



262 Apéndice A - Transferencia radiativa

Si se integra (A.18) sobre todas las direcciones, se obtiene para cada uno de los

términos de esta expresion lo siguiente:

dL(z,8,9) . _d _d
g! cosh——"—dQ = — JL(z,e,q)) c0s0dQ =—(E, - E,)

I -c(z) L(z,0,9)dQ = —(z) IL(Z,O,(p)dQ =—c(2)E,
[L.(2.6,0)d2= j[ IB(Z,O’,(p’,G,Q)L(z,e',(p')dQ’:'dQ (A.19)

= IL(Z’G"<P')[IB(Z,G'JP',O,(p)dQ}dQ' =
=b(z) f L(z,0',0")dQ’ =b(2)E,

donde E, y E, son las irradiancias en direccion ascendente y descendente
respectivamente, y E,=E,, +E,; es la irradiancia escalar, que es suma de las

irradiancias escalares en direccion ascendente y descendente. De este modo se obtiene:

d(Ed (z)-E, (z))

= =-a(z)E,(z) (A.20)

que se conoce como ley de Gershun o ley de la divergencia para irradiancia [Mobley,

1994].

- Relaciones entre POl y POA

Se pueden obtener relaciones utiles entre las POI y POA a partir de las
ecuaciones de doble flujo para irradiancia [Gordon & Morel, 1983; Nykjaer, 1988;
Mobley, 1994], o también a través de la ley de Gershun vista anteriormente. De esta
ultima se deduce una relacion de interés que ha sido utilizada para desarrollar un modelo
de reflectancias valido para aguas del caso 1 por Morel [1988]. Asi, partiendo de la ley

de Gershun es facil transformarla y obtener:

a(2) = K, (z){l _R(z)+ Kdl(z) d’;gz)] ‘Z 8 (A21)

Por otro lado, al poder expresarse €l cociente E,(z)/E,(z) como:
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E, =]/[ 1 +R(z)]_ B, (A22)

E, TPEETH - R(Z))Ed +i,

se tiene finalmente:

a(z)= K, (Z)[l ~R()+ Kdl(z) di,iz)] - (jﬁfi = (A.23)

que es la relacién usada por Morel [1988], y que como se observa liga al coeficiente de

absorcién, una POI, con algunas POA ya definidas con anterioridad.

La relacién anterior es exacta en ausencia de fuentes internas. Sin embargo a lo
largo de los afios se han venido desarrollando relaciones aproximadas entre diversas POI
y POA. Algunas de éstas asumen un océano homogéneo en el sentido que el coeficiente
de absorcién, a, y el coeficiente de retrodispersién, b,, son independientes de la
profundidad. Para aplicaciones con el CZCS esta supdsicién es razonable ya que la sefial
que liega al CZCS proviene de los primeros 10-20 metros de la superficie del mar que

generalmente estan bien mezclados.

De especial interés en teledeteccién en el visible es la reflectancia de irradiancia
justo debajo de la superficie del mar, R(z=0)=R(0). Teniendo en cuenta la definicién de
R(z) dada por (A.15), resulta razonable pensar que R(0) deberia ser directamente
proporcional a b, que indica que cantidad de fotones en direccién descendente se
convierten en fotones en direcciéon ascendenie hacia la superficie del océano, ¢
inversamente proporcional a a que veta a los fotones la posibilidad de ser

retrodispersados. Por tanto se tiene que:

R(0)=a %— (A24)

dependiendo la constante de proporcionalidad a de la distribucién de radiancia, esto es,
del angulo cenital solar, condiciones de luminosidad del cielo, estado del mar, forma de
la funcién de fase para la dispersién, etc. Asi, Morel & Prieur [1977] uiilizando el
método de dispersién de orden sucesivo por un lado, y Gordon [1975] y Kirk [1981]

utilizando el método de Montecarlo por otro, mosiraron que a =033 para el sol en el
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cenit y para una superficie del mar en calma. Aunque se han desarrollado relaciones mas
complejas para R(0) [Kirk, 1984; Morel & Gentili, 1991] la relacién que se ha utilizado
en este trabajo es:

by
a

R(O) =033 (A.25)

A.3 Transferencia radiativa en el visible en la

atmosfera

Al igual que para el océano en el visible, los procesos que juegan un papel
fundamental en la transferencia radiativa de la atmoésfera en el visible son la absorcién y
la dispersién de la radiacidn. De este modo la ETR, dada por (A.8) para un medio libre

de fuentes internas es:

cose—dL(}";’ 0,9) =-L(},1,6,0)
v

+o, (k, 1:) J'Q, P(?», 1,0',¢,6,0)L(A, ,0',9")dQY

(A.26)

Tanto el albedo de dispersién simple, o,, como la funcion de fase de dispersién

volumétrica, P, dependen de la altura (o espesor 6ptico). Sin embargo, en este trabajo se
considerara la atmdsfera como homogénea omitiéndose la variacién de ambas
magnitudes con la altura, lo ‘que simplifica el tratamiento del problema y ademés que

0, <1 (es decir, que hay alguna absorcién). De este modo (A.26) queda:
COSGM = —L()\., 1,0, (p)
T

+0,(W) | P(-0',0',6,0)L(A,7,6',¢)aY

(A.27)

Existen diversos métodos para resolver la ETR en la atmésfera [Hansen &
Travis, 1974]. Quizas el mas sencillo de todos ellos es el método de dispersion de orden
sucesivo, que ha sido usado por Gordon [1991] para ilustrar el problema de la
correccion atmosférica de los datos del CZCS. Este método se explica brevemente a

continuacion.
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- El método de dispersion de orden sucesivo

Este método consiste en calcular la radiancia que es dispersada una vez, dos
veces, etc. para después sumar todas estas contribuciones y obtener la radiancia total.
Con las simplificaciones reflejadas en la expresion (A.27), es posible expresar la

radiancia mediante un desarrollo en serie de potencias en ®,, quedando:
L(t,0,¢) = I (1,6,0)+ mOL(l)(t,G,(p) +0 gL(Z)(t,G,(p)+. . (A.28)

donde £9,10,1®),... son respectivamente la radiancia que no ha sido dispersada, que ha

sido dispersada una vez, dos veces, etc. De este modo, la ETR se satisface si se cumple

que:
(0)
cos6 a_ _ -1
dt
O]
cos0 L = [0 4 jPL(")'dQ’
dt
@)
cos0 L - _1® 4 J"PL“)' doy’ (A.29)
dr
(n)
cos0 = 1 4 [pLo dqy
dt

que convierte una ecuacioén integro-diferencial como es la ETR, en un conjunto de
ecuaciones diferenciales ordinarias a las que se deben de buscar sus condiciones limites
para solucionarlas. Asi, como la atmoésfera es iluminada desde arriba por una radiancia

incidente, L, (0,6,¢), se tiene que la condicién limite superior (para © = 0) es:
19(0,6,0) = L, (0,6,

(0.6,9) = L;,.(0.8,0) (A30)

1°(0,6,0)=0 para n>0

donde debido a que la radiancia incidente sobre la parte superior de la atmdsfera es

unicamente aquella debida a los rayos del sol, se tiene:
L,.(0,6,0) = F,5(cos® — cos8, )5(¢ — ¢,) (A31)
siendo 6, y ¢, los angulos cenital y acimutal con los que inciden los rayos solares y &

la funcidn delta de Dirac. F, es la irradiancia solar que incide sobre un plano normal a
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los rayos del sol en la parte superior de la atmoésfera, y depende de la distancia que

separa a la tierra del sol, siendo expresada a través de:

Fy= (FO)(I + ecos[w:ljz (A.32)

365

donde ¢=0.0167 es la excentricidad de la 6rbita de la tierra, D es el dia juliano y (F,) es

la irradiancia solar extraterrestre para la distancia tierra-sol promedio. Los valores de
ésta para las bandas del sensor CZCS fueron dados por Austin, pesando los valores
determinados por Neckel y Labs [1984] con las respuestas espectrales de estas bandas, y
son respectivamente:

(F,)=189.96,187.02,186.81,153.09 mW / cm’pm sr

Por otro lado, la condicién limite inferior (para t =1,) viene dada, tomando una
superficie del mar reflejante, de modo que:

[)(x,,8,,0,) = p(0,) L™(1,,8,,0;) paratodon (A.33)

siendo (6;,¢;) la direccién del fotén incidente, (8, =n-6;,¢, =¢;) la direccién del fotén

reflejado, y p(6;) la reflectancia de Fresnel para un angulo de incidencia 6;, que para luz

no polarizada y una superficie aire-mar en calma, tiene por expresion:

_1sen’(6,-6,) 1°(6,-6,)
P(6:) = 2 [senz(ei +0,) ¥ tg* (8, +9,)} (&.34)

estando 6, y 9, relacionados a través de la ley de Snell (msen6, =sen6,), donde m es el
indice de refraccion del agua de mar) y 6, el dngulo que forma el rayo refractado con la
normal al plano de incidencia. Esta p(8;) es casi independiente de la velocidad del

viento para angulos no muy alejados de nadir [Austin, 1974].

- Aproximacidn de dispersion simple

Aun a pesar de que el espesor de la atmdsfera terrestre es demasiado grande
como para que la teoria de la dispersién simple sea completamente valida (esto es, que

los fotones sean dispersados a lo sumo una sola vez antes de llegar al sensor remoto),
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Gordon [1978] sugiri6 que dicha aproximacién resulta ser suficiente, en cuanto al
problema de la correccién de los efectos atmosféricos de las imagenes de satélite se

refiere.

Esta aproximacion se traduce en finalizar el desarrollo en serie de la radiancia

dado por (A.28) para la primera potencia de o,. Por tanto:
L(%,8,0) = [9(x,8,0) + ©,L"(x,0,9) (A.35)
Si ademas se considera una superficie oceénica negra o totalmente absorbente para
simplificar el problema (esto es, no hay radiancia en direccién ascendente procedente

del limite inferior), la ecuacién para I© se resuelve y da:

L9(x,8,0) = F,5(cos8 — cos8, )5(¢ — ¢, )exp(—t/cosb) (A.36)
quedando la ecuacién para LV como:
O]
cos % = [0 4 [PLO aq
dv (A37)

=~ + P(8,,94;0,9)F, exp(~7/cos8,)
siendo su solucién para la atmdsfera:
F, cos GOP(GO @030, (p) exp(— o/cos ®)
cos@, —cos® (A.38)
x (exp|- (1/cos8 — 1/cos 8, )] - exp|- 7, (1/cos6 — 1/cos 8, )])

L9(x,8,0)=

F, c0s8,P(8,,9,;6,0)
10(1,6,) = 2 cosoeo —oco;e 2 (exp[~7/cos8, ] — exp[-7/cos8]) (A.39)

donde los subindices u y d se refieren a radiancia en direccidn ascendenie y descendente

respectivamente, y t, es el espesor 6ptico total de la atmésfera. Entonces con (A.36),
(A.38) v (A.39) y teniendo en cuenta (A.35) se obtiene la radiancia total. Si se toma
00, no hay contribucién de L0 (ésto es, de Ta radiancia solar directa)  la radiancia
total y entonces L, y L, vienen dados multiplicando (A.38) y (A.39) por a,. Si ademas
se asume una atmdsfera Opticamente fina (r, <<1) las exponenciales se pueden

desarrollar en una serie de potencias en 1, y resulta:
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__Fomop(eo’(Po;e’(P)Tl 0
L,(0,6,0)= e (6>90°) (A.40)
y
Ly(7,,0,0) =+ Fy0,P(00,94:0,0)1, (6 <90°) (A41)

cosO
- Radiancia en direccién ascendente en la parte superior de la atmosfera

Evidentemente, para observaciones del océano con satélites en el visible, el
parametro registrado por el sensor es la radiancia en direccién ascendente en la parte
superior de la atmésfera, esto es, L,(0,0,¢). Sin embargo, la expresién (A.36) obtenida
en el apartado anterior no es del todo correcta, ya que no se han incluido algunos
procesos importantes de la transferencia radiativa en la atmésfera, en cuanto al problema

de la correccién atmosférica de los datos de satélite en el visible se refiere.

En primer lugar, se ha ignorado la influencia del ozono (O;), que da lugar a una
absorcién apreciable de radiacién en el visible. Su mayor contribucién se produce a
alturas por encima de los 20 a 25 km, y por tanto como primera aproximacion, su efecto
se puede simular asumiendo que se encuentra confinado en una capa por encima de la
atmosfera. Como la radiancia dispersada tiene que atravesar dos veces esta capa de O,
antes de llegar al sensor, quedar4 atenuada por un factor de transmitancia, ¢, (60.9),
igual a: |

t,.(8,,0) = exp[—'l:oz (1/cos®, + l/cose)] (A.42)

de modo que en la expresién (A.36) se debe sustituir F;, por:
F} = Fyt,,(85,8) = F, exp[~1,,(1/c0s0, +1/cos6)] (A.43)
siendo F; la irradiancia solar extraterrestre reducida por dos viajes a traves de la capa de

ozono [Gordon et al., 1983].

En segundo lugar, para obtener (A.40) se consider6 una superficie oceanica

negra, lo cual no es muy realista, apareciendo en L, (0,6,¢) tnicamente la contribucién
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de radiacién solar directamente dispersada por la atmosfera (figura A.4). Si se toma una
superficie oceanica plana reflejante surgen dos nuevas contribuciones a L,(0,6,¢): 1)
Una proveniente de rayos solares que son primero dispersados y posteriormente
reflejados en la superficie del océano (figura A.5) y 2) Otra procedente de rayos solares
que en cambio son primero reflejados y posteriormente dispersados propagéndose hacia

la parte superior de la atmésfera (figura A.6).

De este modo la radiancia en direccién ascendente que alcanza la parte superior

de la atmosfera es:

FI
£,(0,6,9)= ——%2’—;5—‘ {Pa_) +[p(6) +p(00)]P(cx. )} (A.44)
donde
cosa, =tcosBcosO, —senBsenb, cosp (A.45)

como se deduce de las figuras A.4, A.5y A.6.

Sensor

A
A\

Figura A.4 - Luz solar directa dispersada hacia el sensor.
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Figura A.5 - Reflexidon de luz solar dispersada hacia el sensor.

Figura A.6 - Dispersion de luz solar reflejada hacia el sensor.
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Ademas, como la radiancia que llega al sensor puede haber sido dispersada tanto
por moléculas de aire (dispersion tipo Rayleigh) como aerosoles (dipersién tipo Mie)
resulta conveniente expresar L, (0,6,¢) como:

L,(0,8,0) = L,(0,8,0)+ L,(0,8,9) (A.46)

con

L0.0.0)=- 125 (p 0 )+ o) +pleo R} (a4D

donde x se refiere a moléculas de aire (r) o aerosoles (a).

Por tltimo, hay una componente de la radiancia que ain no se ha tenido en
cuenta, y es aquella que deja o abandona ia superficie del mar, L, , ¥ que es la que lleva
la informacién sobre las propiedades 6pticas del agua. Esta radiancia es atenuada por la
atmésfera a través de un factor de trasmitancia #(6), de modo que la radiancia que llega

al sensor es #8)L, . Entonces con las aproximaciones tomadas, finalmente la radiancia

total recibida por el sensor se expresa como:

L =L +L,+:8)L, (A.48)

A.4 Transferencia radiativa en el imfrarrojo em la

atmosfera

En la teledeteccién del océano en el infrarrojo (entre 3 y 14 pm de longitud de

onda) se aceptan como validas las siguientes aproximaciones:

1.- En primer lugar, la transferencia radiativa en estas longitudes de onda es
fundamentalmente un proceso de emisién-absorcién, pudiéndose ignorar los
efectos de dispersién producidos por las moléculas de aire y aerosoles.

2.- La atmésfera se encuentra en condiciones de equilibrio local termodinamico
[Goody & Yung, 1989], permitiendo éstas definir en cada punto de la misma

una temperatura local. Bajo estas circunstancias el coeficiente de emision en
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cada punto de la atmésfera, (A7), puede ser relacionado con el coeficiente de
absorcién, a(A,1), a través de la ley de Kirchhoff, cumpliéndose que:

e(A,7) =a(A,7) (A.49)
y el término de emisién, F.(A,1,6,0), puede calcularse a través de la ley de
Planck, segin la cual la radiancia emitida por un cuerpo negro a una
determinada temperatura, puede expresarse en términos de la longitud de

onda, como:

2hc?

B, 1) = S g e kD) -T)

(A.50)

donde T es la temperatura absoluta expresada en grados Kelvin, & es la
constante de Planck, k es la constante de Boltzman y c es la velocidad de la
luz. Teniendo en cuenta (A.49) y (A.50) el término fuente se expresa a través
de:

F,(*,8,9) = a(r,7)B, (A, T(x)) (A.51)
donde B, (1,T(z)) es la radiancia de un cuerpo negro a una temperatura 7'y a

una altura z en la atmosfera.

Ademas, por conveniencia en el analisis de 1a ETR, tomamos como angulo polar,
6, aquél que forman la direccién en que viajan los fotones con la parte negativa del eje
2. Con estas modificaciones, la ETR dada por (A.8) queda como:

" dL(A,7,0,0)
dr

cosf = L(A,7,8,0) - B, (% T(z)) (A.52)

Esta es una ecuaciéon diferencial de primer orden. Para resolver las componentes
ascendentes y descendentes de L para la atmosfera que tiene un espesor optico 7, se
requieren dos condiciones limites. La condicién limite para la parte superior de la
atmésfera (PSA) (1=0) es:

L,(1,0,8,0) = L, (1.0,6,9) (A.53)
donde el subindice d se refiere a radiancia en direccion descendente mientras que el
subindice inc se refiere a radiancia incidente en PSA. Y como solo llegan rayos de sol a

la parte superior de la atmésfera, se tiene que:
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L, (2,0,6,0) = B, (A, T;) cos®,Q, (A.54)
donde T, es la temperatura radiante del Sol, 8, es el angulo cenital de los rayos solares y

Q, es el angulo sélido subtendido por el Sol sobre la Tierra, que es igual a 6.6x107 sr.

Por otro lado, la condicién limite para la parte inferior de la atmoésfera (PIA)

(1 =1,) viene dada por:
L, (x,r, ,0, (p) = 8(7\.,11 R u)Lem (A., 1,,9, (p)+ (1 - s(k, T, ,p))Ld (k,tl ,0, (p) (A.55)
donde el subindice a se refiere a radiancia en direccién ascendente, L., a la radiancia

procedente de la superficie del mar y ¢ la emitancia de la superficie del mar.

Sujeto a estas condiciones limites, la solucién formal para las radiancias en

direccién ascendente y descendente viene dada multiplicando (A.52) por exp(-t/p),

llamando p = cos8 , € integrando, obteniéndose que:
L, (1 9)= L, (A7, p,0)exp(= (x, —t)/u)
+ "B, 0uT(expl- <-c'--c>/u)‘§'
1,0 15,0) = L, (10,1, 0)exp(= /1)
[ Bm,r(—c'))exp(—(r-r'>/u>%’f'

(A.56)

- Radiancia en direccion ascendente en la parte superior de la atmosfera

A partir de (A.56) se obtienen la radiancia en direccidon ascendenie en la PSA y
la radiancia en direccidn descendente en la superficie del mar o PIA que vienen dadas

por:

L,(0.1)=L, (v, 1yexp(-, /u)+ J: ‘B, (T(x"))exp(- '/ H)ﬂ
b BSD
L, (T 1> H) =L, (0, p)exp(— T,/ p,)+ j:‘ B, (T(t’))exp(- (‘H _ T,) /H) ’ﬁ—

donde para simplificar se han suprimido la dependencia con la longitud de onda y el

angulo acimutal. Y ya que la radiancia se atenia exponencialmente, es preferible
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expresar estas ecuaciones en funcién de la transmitancia, ¢, que viene dada por (A.9) y
(A.10) quedando:

LOW=LGone )+ [ B0E)aHW)

Felton)=LOpM /u)e I( WG (Zl//u))dt(f'/u) o

En el infrarrojo en la atmodsfera se suelen utilizar coordenadas de presién (ver figura
A.3) de forma que (A.58) queda:

L, (0,},1,): L, (Ps’“)t(Ps’“)'*' J:l(ps’u)BA (T(P))dt(P P)

Lo(pon) = L, O)lps)+ [, BT (p) (p(;’“ ;dt(P,P«) w2

donde #(ps,n) es la transmitancia desde la PIA hasta la PSA. Y teniendo en cuenta las

condiciones limites dadas por (A.54) y (A.55) la radiancia en la PSA, que seria el
parametro que mide el sensor queda:
L,(0.1) = e(ps, 1) Lon (p5, 1)t{ 5. 1)
+(1"8(PS9P))BA (T;))HoQotz(Ps PL)

+0=soen)f, 2.0V ) (A
+ [ BT dlp.p)

El significado fisico de esta ecuacién se discute a continuacién. El primer
término a la derecha es la radiancia de la superficie del mar, trasmitida hasta la PSA; el
segundo término es la radiancia solar directa que ha atravesado la atmosfera, se ha
reflejado en el océano y es transmitida hasta la PSA, el tercer término es la radiancia
emitida por la atmosfera a distintos niveles, reflejada en el océano y transmitida hasta la
PSA y el ultimo término es la radiancia emitida por la atmoésfera a distintos niveles y
transmitida hasta la PSA. De forma abreviada, entonces, la ecuaciéon anterior puede
expresarse Como:

L =L+ Lg, +Lps+ L, (A.61)
donde los sumandos se corresponden con cada uno de los términos anteriormente

descritos.
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Apéndice B

Filtrado de imagenes

B.1 Filtros para mejoray realce de las imagenes

Cuando se pretende llevar a cabo un analisis cuantitativo de las imagenes de
satélite, un paso previo necesario es el filtrado de estos datos con el objetivo de mejorar
su calidad eliminando el posible ruido existente, y realzar las imagenes mejorando la
posibilidad de detectar ciertas estructuras. Ademas, por otro lado, este tipo de técnicas
puede también dar lugar, a partir de una imagen original, a una nueva imagen donde la
informacién contenida es 1til, aunque esencialmente distinta a la presente en la imagen

original.

Béasicamente, el tipo de técnicas utilizadas en este trabajo para lograr los
propdsitos mencionados anteriormente, se podrian agrupar en tres -categorias:
operadores puntuales, de modelizacion del histograma y operadores espaciales [Jain,
1989], y estos ultimos a su vez se pueden clasificar en operadores espaciales lineales y

no lineales.
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B.2 Operadores puntuales

Son operadores puntuales todos aquellos en los que el valor resultante de un
pixel después de aplicar el operador sélo depende del valor o valores originales de los
propios pixeles, y no del contexto ni la distribuciéon de probabilidad de los pixeles
observados en la imagen. En este sentido son llamados también operadores de memoria

nula, de modo que dado un valor del pixel, « € [0, L], es modificado por este operador por

una transformacidn del tipo:
v=f(u) (B.1)

siendo v el valor del pixel resultante.

El algoritmo (1.72) utilizado en este trabajo para calcular la TSM podria
considerarse como un operador de esta naturaleza ya que su aplicacién es independiente

del resto de los pixeles de la imagen.

B.3 Modelizacion del histograma

Resulta bastante util en ocasiones considerar las intensidades de una imagen
como si fueran variables aleatorias con una funciéon de densidad de probabilidad
determinada. Esta funcién de densidad de probabilidad contiene informacion global
acerca del contenido o apariencia de una imagen. Ahora bien, por lo general esta tltima
no se conoce y debe de ser estimada a partir de la propia imagen mediante el célculo del
histograma. De este modo, modificando el histograma de una imagen es posible cambiar
su aspecto realzéndolo. Para lograr esto lo que se hace es extender los niveles de bajo
contraste de las imagenes que presentan un estrecho histograma, como ocurre en el caso

de las imagenes de satélite aqui utilizadas.

Existen diversas técnicas para realzar imagenes que utilizan esta aproximacion.

En este trabajo ha sido utilizada la conocida como ecualizacion del histograma, cuya

anaria. Biblioteca Digital, 2003

ersidad de Las Palmas de Gran C:

© Unive



Apéndice B — Filtrado de imdgenes 277

finalidad es tratar de obtener para la imagen resultante un histograma uniforme. El
método consiste en dadas las intensidades de los pixeles de la imagen, #, como variables

aleatorias con una funcién de densidad de probabilidad continua, p,(x), y una funcién

de distribucién, F,(x,)= P{u <u,), se define una nueva variable aleatoria, v, tal que:
v=F,(u,)=[" p,@)du (B.2)

Esta nueva variable tiene la propiedad de estar distribuida uniformemente, esto es,

p,(v)=1. Para que esta aproximacién pueda ser utilizada con imagenes digitales tiene
que ser formulada de forma discreta. Para ello, consideramos a la imagen formada por L

niveles de grises u; de probabilidades p,(u,)donde i = 0,1,....,L-—1. Estas probabilidades

son determinadas del histograma de la imagen, y por tanto:
h( ”i)
Pu(”i) =10 (B.3)

Zh(”i)

i=

siendo h(u,.) el nimero de pixeles que presentan un nivel de gris u,.

La imagen final también estard formada por L niveles de grises v; que vienen
dados por:

v=3p.(w)

u; =0

V= Int[‘l’_""““ (Z- 1)+0.5]

~ Vinin

(B.4)

siendo v, el menor valor de v. En este caso la funcién de densidad de probabilidad de

v solo se aproximard a una distribucién uniforme, ya que v no es una variable

uniformemente distribuida.

En la figura B.1 se muestra una imagen de satélite de temperatura de brillo de la
banda 4 en escala de grises sin ecualizacién de histograma (izquierda) y la imagen

resultante después de aplicarle esta técnica (derecha).
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Figura B.1 - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 sin ecualizar (izquierda) y ecualizada
(derecha).

B.4 Operadores espaciales lineales

Este tipo de operadores forman la intensidad del pixel de salida en la posicion
(m,n) mediante operaciones espaciales realizadas sobre las intensidades de los pixeles de
entrada en la vecindad de (m,n). Esto se logra convolucionando la imagen con un filtro

de respuesta de impulso finita, que se suele denominar mdscara espacial.

- Filtros de promedio espacial v de paso espacial bajo

Estos filtros reemplazan cada pixel de la imagen por un promedio ponderado de

los pixeles vecinos. Esto es:

(m, n) o > alk,Dx(m—k,n-1) (B.5)

kleWw
donde x(m,n) e y(m,n) son las imagenes de entrada y salida, 7 es la ventana elegida y
a(k,]) son los pesos de los filtros. Quiz4 el mis comin de estos filtros sea aquél que

tiene todos los pesos iguales, quedando:

W(m,n) = Ni )ZZx(m—k,n—l) (B.6)

w (klew
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siendo en este caso a(k,l) = 1/Ny y Ny el nimero total de pixeles en la ventana W.

El uso de estos filtros estd indicado para eliminar el ruido existente en las
iméagenes. Ahora bien, al mismo tiempo presentan un problema y es que de su aplicaciéon
resulta una imagen més borrosa que la original, haciendo que los bordes y detalles de la
imagen presenten un aspecto mas difuso, degradandose la calidad de la misma. Ya que
la correcta deteccién de bordes y estructuras es un aspecto clave del trabajo que aqui se
presenta, otro tipo de filtros han sido utilizados, que eliminan ruido intentando dejar
bordes y detalles de la imagen inalterados. En la figura B.2 se presenta una imagen de
temperatura superficial del mar (TSM) con una escala de falso color antes (izquierda) y

después (derecha) de aplicarle un filtro de media mévil con un tamafio de 3x3 pixeles.

Figura B.2 - Imagen de TSM en escala de falso color antes (izquierda) y después de aplicarle un
filtro de media movil de 3x3 pixeles de tamafio.

- Filtros de gradiente

Estos filtros se emplean cuando se desea conocer el valor exacto del gradiente de
una imagen. Este se define como:

~ ou~ Ou-
Vu=—i+—] B.7
= om Bn"l ®.7)

siendo su magnitud:
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(2] (&) ]

ou/dn

y su direccidn:

(B.8)

0= arctg[

ou/dOm

(B.9)

Para calcular éu/dm y du/dn es necesario la aplicacién de dos filtros ortogonales

definidos en las direcciones m y n respectivamente. Algunos de los mas utilizados

comunmente en el procesamiento de imagenes se indican en la tabla B.1 [Simpson,

1990].
Nombre Midscara Mascara Factor de Factor
M; My normalizacion espacial
Roberts 01 1 0
-1 0 0 -1 1 V2
Prewitt -1 01 -1 -1 -1
3 2
-1 01 0 0 0
-1 01 11 1
Sobel -1 01 -1 -2 -1
20 2 0 0 0 4 2
-1 01 | 1 2 1
Isotrdpico -1 0 1 _1 -2 - ﬂ
-2 0 2 0 0 0 2442 2
-1 0 1 1 JE 1
Kirsch _ _ i ]
3 -3 5 5 5 5 15 2
-3 0 5 -3 0 -3
-3 -3 5 -3 -3 -3

Tabla B.1 - Filtros de gradiente mas utilizados en el procesamiento de imégenes digitales.
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Los pesos de las mascaras M, y M, (ver tabla B.1) surgen respectivamente como
resultado de aproximar mediante diferencias finitas u/om y éu/on y de aplicar cierto

suavizado. Asi por ejemplo, el operador de Sobel y el de Prewitt se obtienen de la
misma aproximacién en diferencias finitas. La diferencia en sus pesos estriba en que el

filtro de Sobel enfatiza el pixel central a la hora de realizar el suavizado.

Para obtener el gradiente en un pixel determinado es necesario dividir los

productos de convolucionar la imagen con las méscaras M, y M,, por el nimero de

diferencias que calcula cada mascara. Asi por ejemplo, el operador de Sobel realiza

cuatro diferencias por lo que el factor de normalizacién serd cuatro. Por tltimo, el
gradiente se calcula dividiendo el resultado anterior por el factor espacial mostrado en la
tabla B.1.

Un requisito necesario para poder utilizar estos filtros es contrastar su
efectividad para la determinacién de gradientes presentes en las imagenes de satélite.
Este se ha realizado utilizando imagenes de la Corriente de California a las que se les
afiadieron distintos porcentajes de ruido aleatorio [Simpson, 1990]. De este andlisis
resultd que los operadores que presentan un mejor comportamiento son el isotropico y el

de Prewitt, y por tanto son los que han sido utilizados en este trabajo.

En la figura B.3 se muestran los resultados de aplicar las méscaras M, y M, del
filtro de gradiente isotrépico a la imagen de temperatura de brillo del canal 4 mostrada

en la figura B.1.

- Filtros detectores de bordes

Este tipo de filtros tiene como objetivo fundamental la determinacién exacta de
la posicién de los bordes en las imagenes. En el ambito del procesamiento de iméagenes
un borde estaria constituido por aquellos pixeles donde hay un cambio marcado en la
intensidad o brillo. Asi por ejemplo, las estructuras frontales oceanograficas se

manifiestan en las imigenes de temperatura de la superficie del mar y de clorofila por
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Figura B.3 - Imagen resultante de aplicar a la imagen de la figura B.1 a) la méscara M, del filtro
isotropico, b) la méscara M, ¢) el gradiente total y d) los gradientes superiores a 0.1°C.

un fuerte cambio en la intensidad de los pixeles vecinos y por tanto pueden ser

representadas efectivamente mediante bordes.

En este trabajo ha sido elegido un procedimiento, que previo a la deteccion de
los bordes minimiza los efectos del ruido y que recibe el nombre de Laplaciano del

Gaussiano (LDG) [Marr & Hildreth, 1980].

Marr & Hildreth [1980] argumentaron que un filtro 6ptimo que realiza esta tarea

de suavizado debe de contemplar las siguientes consideraciones fisicas. En primer lugar,
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una razén para filtrar la imagen es reducir el rango de escalas en que el cambio de
intensidad puede ocurrir. Esto implica que el espectro del filtro deberia de ser suave y
limitado en banda en el dominio de las frecuencias. Esta condicion se puede expresar

diciendo que la varianza frecuencial del filtro, Ak, deberia de ser pequefia.

En segundo lugar, el filtro debe verificar una restriccidn en cuanto a su
localizacién espacial, en el sentido que los pixeles resultantes de aplicar el filtro
deberian de surgir como un promedio suave de aquellos préximos entre si, y no de
pixeles extensamente dispersados. Por tanto el filtro deberia de ser suave y localizado en
el dominio espacial. Esto se puede expresar diciendo que la varianza espacial del filtro,

Ax, deberia de ser pequefia.

Ahora bien, estos dos requerimientos de localizacién en los dominios espacial y
frecuencial son mutuamente exclusivos y estin relacionados por un principio de

incertidumbre que establece que AkAx >n/4, siendo la distribucién Gaussiana la tnica

que optimiza estas dos consideraciones. La expresion para este operador en dos

dimensiones viene dada por:

x+y

G(x,y) = ZGZXPL

El operador G(x,y) es simétrico circularmente y su efecto de suavizado puede ser

J (B.10)

controlado a través del parametro o (figura B.4). Este operador es pues,

convolucionado con la imagen f(x,y) para producir la imagen suavizada:

£i(x,9) = Gz, y)x £(x, ) B.11)

Después de la aplicacion del operador Gaussiano, el operador Laplaciano es
aplicado a la imagen suavizada para detectar los bordes. Este operador se define como la
suma de las segundas derivadas espaciales y tiene por expresién:

)_32fs(x,y) & f(x.y)
Y= 22 + P (B.12)

szs(x,

Alli donde se encuentra un borde, habrd un pico en la primera derivada

direccional o equivalentemente un paso por cero de la segunda derivada direccional. Por
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tanto la tarea de detectar bordes se reduce a identificar los pasos por cero de la segunda

derivada direccional.

En resumen, la base conceptual del procedimiento aqui mostrado para detectar
bordes consiste en suavizar primero la imagen mediante un operador Gaussiano, para a
continuacion aplicar el operador Laplaciano. Ahora bien, este proceso secuencial es
innecesario, ya que aplicando la regla de derivacion para convoluciones, el Laplaciano

de la imagen suavizada, resultado de convolucionar f(x,y) y G(x,y), puede ser obtenido

como la convolucién de f(x,y) con el Laplaciano de G(x,y). Esto es:

Fronael %) = V(G )% £ (x,)) = (V*G{x,))* f(x,9) (B.13)

siendo el Laplaciano de G(x,y) por tanto:

1 2 2 (_ 2+ 2 \
VZG(x,y)=m4 [xz;y —1JCXPL"(’xZGZ—y)J (B.14)

Ya que lo que es realmente significante para detectar bordes mediante la
aplicacion de este operador es la identificacion de los pasos por cero de la imagen

resultante, el término constante (1/ 1to'4) suele ser reemplazado por un factor de escala

arbitrario, K, siendo pues la expresion mas general para este operador:

52 2 (_ x? 2 \
V2G(x,y) = K(——;Ty——l)expk_(_i;—y—) J (B.15)

Un aspecto importante a tener en cuenta es cual debe de ser la extensioén espacial
del operador LDG. Tedricamente, al igual que la distribucién Gaussiana, el alcance del
operador LDG es infinito. Ahora bien, ya que el 99.7% del éarea bajo la curva Gaussiana

cae dentro de tres desviaciones standard de la media (+3c), esto da una cierta idea acerca

de cual debe ser su extension.

De la expresion (B.15) se puede mostrar con facilidad que la extensién maxima

del 16bulo central del operador es w=2v2c (figura B.4). Por tanto, para poder detectar
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bordes adecuadamente la dimensién del filtro deberia de estar en el rango de 3w a 4w

[Huertas & Medioni, 1986].

| B

3w ——>

Figura B.4 - Pardmetros asociados al filtro LDG (adaptado de Huertas & Medioni [1986]).

En la practica, la construccién del operador LDG incluye [Grimson & Hildreth,
1985]: 1) Asignacién de valores al factor de escala K (en este trabajo se ha tomado para
K un valor igual a 1024), 2) aproximar al nimero entero mas préximo los valores del
operador, 3) extender el area de aplicacién del filtro para incluir todos los valores
enteros no nulos, procurando que el tamafio total de la mascara sea un nimero impar
para asegurar la aplicacién simétrica del filtro, y 4) manipular los valores del operador

una pequefia cantidad para asegurar que la suma integral de todos ellos sea igual a cero.

En la figura B.5 se representa el resultado de aplicar el operador LDG usando
diferentes valores para el parAmetro ¢ (06=2,3,5,7 y 9). Como se observa, para ¢ =2 el

resultado es muy ruidoso y gran cantidad de bordes de pequefia escala son detectados. A
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(

Figura B.5 - Bordes resultantes de aplicar el operador LDG a la imagen de la figura B.1 para valores
del pardmetro ¢ igualesaa) 2. b)3.c) 5, d) 7v e} 9.
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medida que este parametro se incrementa, las estructuras mas pequefias desaparecen y
cuando ¢ =9 solo las estructuras de mayor escala permanecen. En definitiva el operador
LDG se comporta como un filtro de paso de banda. Para pequefios valores de &, €l paso
de banda del filtro estd centrado a altos nimeros de onda. A medida que o se
incrementa, la frecuencia a la cual el paso de banda se encuentra centrado decrece, asi

como la extensién del paso de banda.

B.S Operadores espaciales no lineales

En el apartado anterior hemos analizado las propiedades de algunos filtros
lineales, que se caracterizan porque el valor del pixel en la imagen resultante es una
combinacidn lineal o promedio pesado de los pixeles de entrada dentro de una ventana
determinada. La eleccién de los pesos depende de las propiedades de dicho filtro, y la
teoria de estos filtros estd bien desarrollada. Ahora bien, como se ha puesto de
manifiesto en el apartado B.4 estos filtros no cumplen los requisitos adecuados para

llevar a cabo ciertas tareas dentro del procesamiento de imagenes.

Por este motivo se han venido desarrollando algunos filtros no lineales que
cubren las deficiencias o bien no presentan los atributos negativos observados en los
filtros lineales. Sin embargo, la teoria de estos filiros no se conoce tan exactamente, ni

esté tan desarrollada como la de los filtros lineales.

El dnico filtro no lineal utilizado aqui ha sido el filtro de mediana, que pertenece
a una clase mas extensa de filtros no lineales conocidos como filtros de rango
[Schalkoff, 1989; Hodgson et al., 1985]. Todos estos filtros estan basados en el
ordenamiento de los valores de los pixeles dentro de una determinada ventana sin tener
en cuenta el lugar que ocupan dentro de ella. La salida de este filiro se obtiene tomando

el valor de un pixel situado en una determinada posicién en la lista de ordenamiento.

Asi, dada una ventana o mascara que contiene N pixeles, éstos pueden ser

dispuestos en orden creciente, de modo que se tiene la siguiente lista ordenada:
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{fiofarSrneees fiveen )
donde f, < f..,.

Pues bien, el pixel en la imagen de salida, g(x,y) sera uno de la lista tal que:

g(x,y)=&[f(x,y)]=fi 1<i<N (B.16)
indicando el subindice i la posicién seleccionada dentro de la lista de ordenamiento. Asi,

por ejemplo, eligiendo i=1 obtenemos el filtro de valor minimo, en el que el primer

elemento de la lista es elegido. Esto es:
g(x.y) = min[ f(x,y)] = R[ 7 (x.5)] = £, (B.17)
Si por el contrario se toma i=N se obtiene el filtro de valor méaximo, que viene
dado por:
g(x,y) = max{ f(x,)] = Ry f(x.7)] = £ (B.18)
El filtro de mediana da para el pixel de la imagen de salida en cambio, €l valor £

de la lista siendo m:
_N+1

m= 5 (B.19)
que corresponde a la posicion de la mediana. Por tanto para este filtro:
g(x,y) = med[f(x,y)] = Rﬁﬂ[f(x,y)] = fﬂ (B.20)
2 2

Como se puede observar, en este caso concreto N debe ser impar para

corresponderse la mediana con algun valor de la lista.

El filtro de mediana posee una serie de propiedades que hacen su uso
recomendable frente a otros filtros lineales. En primer lugar, es un filtro robusto en
cuanto a la supresién de ruido de una imagen cuando las caracteristicas de éste no son
conocidas, como ocurre en general con las escenas provenientes de satélites [Astola et
al., 1990]. Ademas posee la propiedad de que preserva los bordes presentes en la
imagen original, al contrario que otros filtros lineales de paso bajo [Hodgson et al.,
19857, lo cual es un requisito esencial para el anélisis llevado a cabo aqui. Y por ultimo,
se ha observado que la utilizacién de un filtro de mediana mejora los resultados

obtenidos al aplicar un filtro para detectar bordes basado en el paso por cero de la
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segunda derivada [Bovik ef al., 1987], como es el caso del filtro LDG descrito en el

apartado anterior.

En este trabajo se ha seleccionado una ventana cuadrada de 3x3 para el filtro de
mediana. Otros tipos de ventanas han sido utilizados para el filtro de mediana [Bovik et
al., 1987, Hodgson et al., 1985], aunque el tipo cuadrado es el elegido mas
frecuentemente. En la figura B.6 se presenta una imagen de TSM que resulta de aplicar

este filtro de mediana.

Figura B.6 - Imagen resultante de aplicar un
filtro de mediana a la imagen de TSM de la
figura B.2.
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