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tecedent 

El grupo de Teledetección de los océanos desde el espacio comenzó su andadura 

en la U L P K  en 1987. Desde entonces, el grupo ha alcanzado plena madurez, como lo 

demuestra la calidad, numero y temática de las tesis defendidas, los trabajos publicados 

y los proyectos de investigación, con rango regional, nacional y europeo en los que se 

ha participado. 
m 

- 
m 

Sin embargo, la Teledetección espacial de los Océanos, a pesar de haber 
O 

- 
0 

contribuido de forma espectacular al desarrollo de la Oceanografia a meso y 
m 

E 

O 

macroescala durante las ultimas décadas, lo había hecho desde iani punto de vista 
n 

fundamentalmente cualitativo debido a la resolución espacio-temporal y precisión de los E 
a 

datos medidos desde el espacio. La mejora de los factores anteriores y sobre todo, la n n 

n 

utilización de nuevos modelos, metodologías y algoritmos, ha pemitido la obtención de 
3 O 

información 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 

información cuantitativa de naturaleza diferente a la obtenida originalmente por el 

sensor, en particular la evolución de la coherencia de las estructuras oceaisiográficas y el 

cálculo de velocidade; superficiales en imágenes visibles e infiarrojas respectivamente. 

La estancia del doctorando en el Joint Wesearch Center de Hspra (Italia) durante 

dos años, supuso el comienzo de este trabajo, que deja abiertos diferentes y atractivos 

caminos para intentar mejorar los resultados obtenidos. 

Manuel Cantón Garbín 





El uso de datos de satélite como herramienta pma e% estudio de las corrientes 

límites orientales ha dado lugar a m cambio respecto a Ba idea que de estos 

sistemas se tenía, modificando incluso las estrategias que tradicionahenire se vedan 
,,-P,,,.a, ,,,A m.. :,,.,mc:,,,:X, 8 ," a&~n:rmnlan nnrrnn:a,anAan ,aa ao4ino Anltr\ci ,.,%m,-. cinm 
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su sinopticidad y repetición en e% muestreo han hecho que su utilización pma e% estudio 

del área de interés, correspondiente al aflormiento del Noroeste de Afica y su zona de 

transición costera, sea ventajoso, habida cuenta ademh que e% n h e m  de c m p ~ a  

oceanográficas llevadas a cabo en esta región, aunque actuúahente está 

incrementhdose, es significativamente menor d e f e c h d o  en 6.1-ea shiBaes corno 

a ser la Coniente de Califomia. 

Los primeros estpidlios que emplleuon datos de satélite en esta &ea mykjaer, 

1988; Hemández-Guerra9 1990 aunque eran ppincipahente descriptivos, revelmon que 

e! flch J e? eso2 z ~ n a  es ~ l t m ~ e n t e  r ~ r n p l e j ~  y variable, erP,demirnd~ c~acteristica 

oceanográficas que ya se conocian, otras cuya existencia se intuia y por ialtimo 

mostrando algunas nuevas que no habían sido descritas en la literatura [Van C m p  et al, 

19911. 

Ujna vez establecida 1FWidez de uso de B6S datos Be satélite para mdiz.& el &ea 

de interés, el propósito que se lantea en este trabajo es el desmoBío de métodos 

cuantitativos que permitan extraer información nueva o complementaria deducida de 

paámetros geofisicos primarios obtenidlos de las hhgenes de satélite. lEHa este sentido se 

plantean m6todos que utilizan m a  secuencia de irnigenes de satélite consecutivas. La 
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información deducida con estos procedimientos no podría obtenerse únicamente a partir 

de una sola imagen. Este tipo de análisis ayudara a caracterizar mejor la variabiiidad 

mesoescalar del afloramiento del noroeste de Áfiica a partir de imágenes de satélite 

procedentes de los sensores remotos CZCS (Coastal Zone Colour Scanner) y AVHRR 

(Advanced Very High ~esolution Radiometer). Teniendo en cuenta lo anterior la 

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

En el capítulo 1 comienzan describiéndose las características de los sensores 

remotos CZCS y AVHRR, a partir de los cuales se obtienen los datos de satélite aquí 

usados y que llevan información sobre ciertas propiedades de la superficie del océano. 

Ahora bien, la señal recibida por ambos sensores corresponde no solo al océano, sino 

. v e  m4 q c r t i c i h  sipific~t'tiva prdsne de 12 :Ssfera. Por consiguientej se 

describen además los métodos existentes para eliminar esta importante contribución, 

haciendo hincapié en los empleados en este trabajo. A estos procedimientos se les 

conoce como corrección atmosférica. Del mismo modo, también se mencionan los 

métodos o modelos empleados, que a partir de la información remanente permiten 

obtener finalmente los parámetros geofisicos o biológicos de interés. Así, se verá que, a 

partir de los datos del sensor CZCS se obtiene la concentración de pigmento de tipo 

clorofílico 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 ecuación de 

transferencia radiativa (ETR). Ésta se introduce en el apéndice A, analizando su forma 

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

A continuación en el capítulo 2 se describe la región de estudio desde un punto 

de vista oceanográfico, pero tomando como base para ello los datos de satélite 

procesados. Así se comienza haciendo una descripción de la circulación a gran escala 

producida por el sistema de corrientes en esta área, conocido como Corriente de 

Canarias, para después centrar el estudio en la dinámica oceánica cerca de la costa y en 

el fenómeno del afloramiento costero. Por último, se aborda el análisis y caracterización 

de la zona de transición costera (ZTC) del noroeste de h c a .  Esta constituye el límite 
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entre la zona costera donde se produce el afloramiento y la oceánica que foma parte de 

la comente de Canarias. Para faciiitar su estudio se divide el h a  de i-riiizrks efi eu2t.r~ 

subregiones atendiendo a ciertas características de las mismas, y al mismo tiempo se 

analizan las causas o factores que pueden originar la alta variabilidad observada en estas 

áreas, estableciendo en función de las esímcturas obsewadas hipótesis acerca de su 

origen o formación. Para facilitar la interpretación de los datos de satélite utilizados se 

han aplicado técnicas clásicas de procesamiento de imágenes a los mismos, cuyo 

fundamento se explica de forma detallada en el apéndice B. 

Seguidamente se analizan secuencias de imágenes de satélite consecutivas con el 

objetivo de ayudar a la caracterización de la variabilidad mesoescalar de esta región. 

Ad, ea e! q i h ! =  3 se eq!e&q ~ePi ,e~ & imáoenes a-- 67úX ----, nnra J.--- de -- pi& modo, 

estimar la evolución temporal de las estructuras de clorofila superficial en la región de ,, 
D 

Cabo Blanco, que r e h e  una serie de condiciones oceanopálñicas que la hacen quizás 
- 
= m 
O 

única. Debido a la estrecha relación que existe entre las escalas espaciales y temporales, - e m 

se han empleado técnicas de análisis espectral cruzado para así estimar la coherencia O 

cuadrada, que da una medida de la tasa de pérdida de correlación temporal para distintas 

escalas espaciales. 

Posteriormente en el capítulo 4 y utilizado secuencias de imágenes AWRR 

separadas entre sí por un periodo de 24 horas, se intenta estimar el movimiento 

intrincado de las estructuras oceánicas superficiales. Para ello se utiliza la temperatura 

de la superficie del mar como un trazador del flujo superficial oceánico. Este capítulo se 

inicia presentando los distintos métodos que se han desarrollado para deducir los 

desplazamientos a partir de imágenes consecutivas, para despues centrarse en íos 

empleados en este trabajo, describiendo sus ventajas e inconvenientes. Por Ultimo se 

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

Por último, se finaliza esta obra entresacando y enumerando las conclusiones 

más importantes, así como estableciendo algunas líneas de investigación abiertas que 

pueden dar lugar a futuros trabajos. 





The validity oof the use of satellite data for this xea has been p r ~ ~ e d  in ps-evious 

woiks. The m& goal oof ow woik is h e  development of qaamtitative rnefiaaods for 

obtainiing new'- orr coriapleinenit'ary "inilomation .dmivcd fiom :pWmai-y geophysical 

pai-meters obtained from the satellite images. h Has sense, meithods that use a 

sequence of consecutive satellite images me derived. The infomation obtained with, 

these procedures casi not be obtained with only one image. This find of malysis will 

help to chmacterise better the mesoscale variabi%ity of &e Northwest A 5 c m  upwelling 
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area. The satellite data used in this study come fiom the CZCS (Coastal Zone Colour 

Scanner) and AVFRR (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, canying 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 fiom the atmosphere. 

Therefore, the methods used for removing this irnportant 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 f~ ~ h t ~ n i n g  the ge~physicz! QT hi~!~gicd pmmeters ~f hterest. rI??e~, clJcrcphy!! 

like pigment concentration is derived with the data coming fiom the CZCS sensor, 

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

Al1 of these procedures are based in the radiative transfer equation. This is 

introduced in Appendix A, analysing its expression in the visible and infiared for the 

ocean and the atmosphere. 

The area of interest is described fiom 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 
,.C +l., ,.nnn+nl 4..nnn:t:nn "nna nF hTn..th.. .nnt A * # . m  :n ..nrín..tntnn 7X:n 
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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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Following this, sequences of consecutive sateílite images are malysed in order 

to characterise the mesoscaíe variabiíity of this region. 'Then, in chapter 3 some CZCS 

image series are used for the estimation of the temporal evolution of the swface 

chlorophyll pattems in Cape Blanc region. This area is favowed by the combination of 

some oceanographic factors perhaps uniique. Due to the close relation beíween spatial 

and temporal scales cross-spectral analysis techiques are employed md then squared 

coherence is estimated. This gives an indication of the decomelation time for different 

spatial scales. 

In chapter 4 the motion of the swface oceanograpkic feames is estimated using 

sequences of AVHRR images with a time separaticm of 24 hoiaí-s. h order to do tkis, sea 

showing the different approximations derived POr the estimation of the motion using ,, 

- 

consecutive images. Only those used in this work are described in detail, showing their = m 
O 

advantages and drawbacks. Lastly, the results obtained with these methods for the area 
- 
0 m 

E 

of interest are presented. O 

E 
a 

Finally, this work finishes enwerating the principal conclusions, and n - 

establishing some activities of interest for future studies. 
3 
O 





En este capítulo se presentan los datos que, provenientes de sensores remotos 

situados en satélites, han sido utilizados en este trabajo, así como los métodos o 

modelos implicados en la obtención de los parhetros ocemogrificos de interés a partir 

de estos datos. 

De vital importancia, para los datos de satélite aquí tratados, es la teoría de la 

transferencia radiativa, ya que es a través de ésta como es posible relacionar la señal que 

llega al sensor con los parámetros oceanográficos resultantes. De este modo algunos 

aspectos básicos de la ecuación de transferencia radiativa, que de al@ modo están 

involucra$os en el procesamiento de los datos de satélite se h a  ailadido en este trabajo. 

Estos han sido incluidos en el apkndice A para así evitar L U I ~  inadecuada extensión de 

este capítulo, haciendo referencia explícita a esta teopiía cumdo sea necesario. 

Este capítulo está estructurado del siguiente modo. En primer lugar se presentan 

los datos adquiridos con el sensor Coastal Zone Color S c a e r  (CZCS) a partir de los 

cuales se obtiene infamación acerca del contenido en pigmento fitoplmtónico de las 

aguas oceánicas, para seguidamente presentar los datos que se adquieren con el sensor 
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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 Introducción 

En este apartado se describen las características de los datos de satélite que son 

adquiridos a través del sensor remoto CZCS, a través de los cuales es posible obtener 

información de color del océano y de la concentración de fitoplancton. 

Se comienza especificando las características generales del sensor CZCS, para 

seguidamente describir brevemente las propiedades ópticas del agua de mar en el rango 

visible de longitudes de onda y un modelo de reflectancia del agua de mar válido para 

aguas del caso 1, que son aquellas cuyas propiedades ópticas vienen caracterizadas 

principalmente por el fitoplancton. Por último, y ya que la información que interesa es 

aquella del océano, se detalla el método seguido para eliminar la contribución de la 

atmósfera en la señal que llega al sensor, lo cual se conoce como corrección 

atmosférica. 

La presentación de las propiedades ópticas del agua de mar y del modelo de 

reflectmcia válido para aguas del caso 1, precede en orden a la corrección atmosférica 

de los datos, debido a que en este trabajo el método que se usa para eliminar los efectos 

atmosféricos, está estrechamente relacionado con el modelo de reflectancia, siendo un 

componente vital a la hora de extraer la señal útil de los datos. 
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Características generales del sermsanr CZCS 

El sensor denominado CZCS fbe el primero y hasta ahora h i c o  radiómetro 

multiespectral de barrido dispuesto en uni satélite, que fue diseñado específicamente 

para medir el color del océano, y la concentración de fitoplancton (cuyos pigmentos 

determinan el color del océano para la mayoría de las regiones oceáiniicas). El CZCS h e  

lanzado el 23 Octubre de 1978 a bordo del satélite de investigación Nimbus-7, que a 

diferencia de otros satélites operacionales como los de la serie N O M ,  no mantenía 

todos los sensores en funcionamiento de forma continua. Las características orbitales 

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

Tipo de órbita: heliosíncrona, casi chcumpolar 
Altitud nominal: 955 km 

Periodo de la órbita: 104.16 minutos 
Inclinación: 99" 

Tiempo local de paso por el Ecuador: 12.00 horas (nodo ascendente) 

Tabla 1.1 - Características orbitales del satélite Nirnbus-7. E 
a 

n 
n 

Aunque el tiempo de vida previsto inicialmente para el CZCS era de dos años, 3 
O 

este fue superado ampliamente, y permaneció activo durante siete años y medio, hasta 

Junio de 1986. Las características de visión y espectrales del sensor aparecen reflejadas 

Ángulo de barrido: 39.35" a cada lado del nadir 
Extensión de barrido: 1659 km 

IFO Y en nadir: 0.865 m a d  x 0.865 mrad 
Resolución espacial: 0.825 km x 0.825 h en nadir 

aumentando hasta 1.1 km x 2.5 km 
para ángulos de barrido máximos. 

Tabla 1.2 - Características de visión del satélite CZCS. 
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Además de las mencionadas en la Tabla 1.2, una caractexística única del CZCS 

es que el sensor puede girar hacia adelante o hacia atrás un máximo de 2W en ia 

dirección de desplazamiento del satélite en incrementos de 2O, con la finalidad de evitar 

la influencia en la señal que llega al sensor de la radiación solar reflejada en la 

superficie del mar, lo que se conoce como brillo del sol [Hemández-Guerra, 19881. 

Banda Longitud de Ancho de Ganancia Radiancia de Relación 
onda central banda (nm) saturación señal/ruido 

@m) (m w cm-2 sr-' pn-l) 

Tabla 1 3  - Caractensticas espectrales del sensor CZCS. 

(*~iferencia de temperatura equivalente a ruido a 270 K) 

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

coincide aproximadamente con regiones espectrales para las cuales la absorción por 
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parte del fitoplancton son máximas y mínimas, lo cual permite determinar la abundancia 

de éste. Cada una de estas bandas dispone de cuatro ganancias o va1Iores de saturacion 

de radiancia ajustables, que permiten adaptar el sensor al rmgo de valores de bgulos 

solares observados a través de una órbita completa y durante todo el &o. 

La banda 5 en cambio se utiliza para discHiminar entre agua, tierra y nubes. Su 

ancho de banda y longitud de onda central son idénticos a los del canal 6 del sensor 

mltiespectral scanner (M$$) del satélite Landsat, aunque su valor de saturación de 

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

Por último, la banda 6 de% CZCS h e  disefiada para estimar la temperatura de la 

superficiti del mar, pero tuvo probleírias poco despiiés del 'Iwatxmiixtv del Ni~bus-7, 

impidiendo su uso. 

Todas las bandas del CZCS fueron calibradas antes de su lanzamiento, y el 

sensor también h e  equipado con un dispositivo de calibración interna que como se verá 

en el apartado 1.2.7 resultó ser ineficaz. 

ropiedades ópticas el agua de mar eim d visible y son 

En la teledetección del Océano m e% rango visible de longitudes de onda, el 
- --nannrnGna A a  ;r\+a&m 
piaiiuriaiv ~ ~ ~ ~ u ~ l á n i b u  ub aiaLbiu+ qie  es detemindc deupés de 12 cm-ecciSn 

atmosférica de la señal recibida por el sensor, es la radimcia que emerge de la superficie 

del mar. Este parhetro viene influenciado en parte, tanto en su magnitud como en su 

distribución espectral, por las propiedades ópticas del agua de mar. La radiación que 

penetra en el mar es parcialmente absorbida antes de ser retrodispersada hacia la 

superficie. Estos dos procesos, absorción y dispersión, son proc8iacidos por l a  moléculas 

de agua de mar así como por el resto de constituyentes que se encuentran presentes en 

ésta. Pero esta radiancia emergente depende ademh de la radiación incidente sobre el 
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océano, que varía con la elevación 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 ópticas del océano, al verse influenciado por la 

radiación incidente y las condiciones ambientales. 

En cambio, existen otros parámetros ópticos mucho más Útiles, que no 

manifiestan esta dependencia de forma tan acusada. Uno de ellos, que tiene especial 

interés en teledetección, al poder relacionarse con esta radiancia que emerge de la 

superficie del mar, es la reflectancia de irradiancia subsuperficial, ~ ( h ) ,  cuya 

composición espectral se ha visto que está relacionada con las propiedades ópticas del 

agua de mar [Morel & Prieur]. Esta se define como (apéndice A. 1): 

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

ascendente y descendente respectivamente. 

Teniendo en cuenta, como se ha mencionado, que la reflectancia subsuperficial 

está estrechamente relacionada con algunas propiedades ópticas del océano, diversos 

investigadores [Gordon, 1975; More1 & Prieur, 1977; Kirk, 19811 han deducido la 

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

donde a(A) y b, (A) son el coeficiente de absorción y de retrodispersión del agua de mar 

respectivamente. Cuanto mayor es el coeficiente de retrodispersión mayor es la 

reflectancia, mientras que un incremento del coeficiente de absorción implica un 

descenso de la misma. 

Estas dos propiedades ópticas, a(h) y b,(h), son coeficientes globales para el 

agua de mar, que resultan de las contribuciones de cada uno de los constituyentes 

ópticamente activos, que se encuentran en ésta. De este modo es posible expresarlos de 

forma explícita como: 
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-. 
-refiriéndose el subhdice w d agua e i al i-ésimo constituyente. Ademk estos 

coeficientes en general se pueden expresar como [Morel & Priew, 197'7lj: 

donde a"(h), y b;(h)¡ son los coeficientes de absorción y de retvodispersión especíjkos, 

esto es, por unidad de concentración del i-6simo constituyente y Ci la concentración del 

constituyente. 

Se pueden distinguir cuatro p p o s  de constituyentes principales que afectan a 

las propiedades ópticas del agua de m a  [Priew & Sathyendrmath, 1981; Robinson, 

1983; %rk, 1994, obley, 19941. Estos son: 

1 .- El agua de mar misma, incluyendo sus sales horg6nicas disueltas, pero sin 

considerar cualquier otro material disuelto o particulado. 

2.- El jitoplaracton, que posee mas caacteristicas espectrales bastante 

complejas. Ea razón estriba en que ademh de las céldas vivas9 que contienen 

clorofila y otros piglllaentos ~ ~ S Q C ~ ~ Q S ,  es necesario tener en cuenta ademis 

sus productos detriticos, que inc%iagren material biog6nico particulado y 

compuestos orgbicos disueltos entre %os cudes se encuentra un producto de 

degradación de la clorofila, la feofitinq que presenta cmacteristicas de 

absorción similares a ésta. 

3.- Material par4icunshdo en suspensión no relacionado con el fitoplancton. Éste 
. A  

material puede estar f o m d o  por sedimentos del fondo del océano 

resuspendidos, sedimentos de origen fluvial, material transportado procedente 

de áreas costeras como playas o producto de la erosión, o bien ser el resultado 

del vertido de desechos o dragados. Dado el origen tan variado de este 

material, asasi lo son también sus caracteristicas espectrales. 
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4.- Material orgánico disuelto no relacionado con el fitoplancton. Aquí estarían 

incluidas un ampiio rango de sustancias b i c a s  de origen nanirai o 

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

propiedades de absorción, reciben el nombre de sustancias amarillas o 

gelbstofl 

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

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

características espectrales de absorción y retrodispersión, 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 relación analítica entre 

la concentración de fitoplancton o de material sólido en suspensión y la propia 

reflectancia [Morel, 19801. Para intentar solventar este problema More1 & Prieur [1977] 

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

AGUAS DEL CASO 2 

AGUAS DEL CASO 1 

1. CÉLULAS ALGALES VIVAS 
concentración variable 

2. SUSTANCIAS DE DESECHO 
A C n f ' T A n A C  

L lrVVVLI L Y L  L" 

originadas por el pastoreo del 
zooplancton y el decaimiento 
natural delfitoplancton. 

3. MATERIA ORGÁNICA 
- 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 áreas someras 

5. MATERIAL TERRÍGENO 
PARTICULADO 
PvnroAonto Ao lnc ocrnvvnntínc Ao vine 11 , "UYWY'.".. W.. ..U" "Y..". r "."""U" V" . "V" j 

Glaciales 

6 .  MATERIA ORGÁNICA DISUELTA 
1 ,,,, 1, 4 ,,,, -4,- /-.."c-,li- ..,,,:11, 
u r  CILUJC c ~ r r  C ~ L I  c (auacurLuu u r r ~ u r  LUU 

terrestre) 

7. INFLUENCIA ANTROPOGÉNICA 
materiales particulados y disueltos 

Tabla 1.4 - Clasificación de tipos de agua (adaptado de Gordon & Morel [1983]). 
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Como se observa en la tabla 1.4 las aguas del caso 1 son aquellas cuyas 

propiedades ópticas vienen determinadas por ei 5topimcton y sus productos de 

degradación, mientras que las aguas del caso 2 ademh o en vez del fitoplancton, 

contienen material particulado o disuelto no relacionado con éste. Más del 98% de las 

aguas oceánicas corresponden al caso 1 [Morel, 19881. Para la región del aflormiento 

del NO de áfiica, pertenecen al caso 1 las aguas oligotróficas que se encuentran en el 

océano abierto y también las aguas eutróficas algo alejadas de la costa. Estas aguas 

eutróficas del caso 1, se transforman gradualmente en aguas del caso 2 al aproximase a 

costa, a medida que se alcanzan profhdidades más someras (<50 m). Lo que ocurre, en 

este caso particular, es que por acción de las mareas y del viento los sedimentos del 

fondo son resuspendidos contribuyendo ópticamente a la reflectancia observada. El 

aporte be los ~o i i~ i i t üy~ i i t e~  5 ,  6, y 7 de 12 t ~ b l a  1.4 p m  esta regiSn es insigificmte 

debido a la aridez del clima (constituyentes 5 y 6 )  y la escasa población (constituyente 
,, - 

o 
n 

Modelo óptico para aguas den casan 1 
a E 

n n 

Dada la importancia de las aguas del caso 1 en cuanto a su proporción relativa, y . 

a la dificultad manifiesta que resulta el tratamiento de las aguas del caso 2, solo las 

primeras serán consideradas aquí, mos~hdose  cual es la relación que existe entre sus 

propiedades ópticas y su contenido biog6nic0, C. 

Esta relación fue desarrollada con un modelo semiempírico por More1 [1988] a 

través del análisis estadístico de una grm cantidad de datos de irradiancia espectral 

disponibles. Estos fueron utilizados para calcular el coeficiente de atenuación de la 

irradiancia en dirección descendente, Kd (A), que se define como: 
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donde E, ( h , ~ )  es la irradiancia en dirección descendente medida justo por encima de la 

superficie Ciei mar y E, ( h , ~ )  es aquella medida a una profundidad Z cercana a la de la 

capa eufótica, Ze. Este coeficiente, Kd (A), al igual que la reflectancia subsuperficial, 

~ ( h ) ,  es bastante insensible a las condiciones ambientales, siendo función 

principalmente de las propiedades ópticas del agua de mar [Mobley, 19941. 

Una vez calculado K, (A), More1 [1988] realizó un análisis estadístico entre los 

datos transformados logarítrnicamente de Kd (A)- K ,  (A), y C para un rango espectral 

que va desde 400 a 700 nrn cada 5 nrn, donde Kd(h), representa al coeficiente de 

atenuación de la irradiancia en dirección descendente para aguas oceánicas puras, y C a 

la concentración media de fitoplancton para una capa de agua considerada. Este K, (A), 

puede ser calculado directamente a partir de datos de irradiancia tomados en aguas muy 

puras, o bien a través de la siguiente relación, que da su valor limitante más bajo, que 

es: 

y que se aproxima bastante bien a su valor real [Smith & Baker, 19811. En esta 

expresión, a(h), y b(h), representan respectivamente al coeficiente de absorción y de 

dispersión molecular para agua de mar ópticamente pura. 

Del análisis estadístico anteriormente mencionado, More1 [1988] dedujo que 

K, (A) podía expresarse en función de C a través de: 

Kd (1) = Kd (A] + Xc (h)ce@) w 7 )  

siendo Xc(h) y e(A) los parámetros resultantes de tal ajuste. 

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

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

K,(X) en función de C para distintas longitudes de onda, coincidentes con las de las 

bandas del CZCS. 
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Figura 1.1 - Valores de Kd (A) en función de la longitud de onda. Cada 
c w a  corresponden a un valor de C distinto que va desde O a 30 xng m'. 
(Redibujado de Morel [1988]). 

1 o-1 1 o-' !OP 10' 10' 
C(mg m-') 

Figura 1.2 - Valores de Kd (1) en h c i ó n  de C. Cada c w a  corresponde 
a una longitud de onda disiinta que coincide aproximadamente con la 
longitud de onda de cada banda del CZCS. 

El modelo representado por la ecuación (1.71, al con$.aio que astros sirnilares 

propuestos con anterioridad [Smith & Baker, 1978], considera a las aguas del caso 1 

como un sistema formado por dos componentes iaaiicmente, como son el agua misma 

(de contribución constante) y un componente biogéinico (de contribución variable) que 

viene expresada por C. h o r a  bien, dentro de este componente biogéinico estarían 
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incluidos no sólo las células algales vivas sino también los materiales detríticos y 
- - ~ : - - . l  A-- d--'-....d-- A 1 C+--l..--+,.- pari~uiauus ualviruua uei lo qUe imp!icita?ie;;te qiiere decir qUe se 

admite que existe cierta correlación entre los subcomponentes que forman este 

compartimento. 

Tabla 1.5 - Valores tomados para algunas longitudes de onda, de los parámetros 
K ,  (A),,, y de X c  (h) y e(&) resultantes del análisis esíadístico de Kd ( A ) .  

Por otro lado, observando la expresión (1.7) y los valores que toma el exponente 

e(h) para distintas longitudes de onda, como se refleja en la tabla 1.5, se aprecia que el 

efecto biológico es no lineal al ser éste exponente distinto de la unidad, lo que significa 

que los subcomponentes del compartimento biogénico están cambiando en sus 

proporciones relativas a medida que varía el valor de C, manifestándose esto en K ,  (h)  a 

través de sus efectos ópticos asociados, esto es, a través de sus coeficientes de absorción 

y dispersión, como se expresa en las ecuaciones (1.3) y (1.4). Esta dependencia se pone 

de relieve en la siguiente expresión que relaciona K,(A) con a(h) y b(h), que fue 

obtenida por Kirk [1981], utilizando el método de Montecarlo: 

K, (x) = ( a ( ~ y  + 0.256a(a)b(x)Y 

Este efecto no lineal ha sido estudiado por Morel [1988], y parece estar 

originado en el hecho de que hay una evolución continua en el contenido del material 

biológico de las aguas oceánicas, desde las aguas oligotróficas, donde predomina el 
-. 

carbono orgánico detrítico no pigmentado sobre el carbono vivo pigmentado, a las 

aguas eutróficas donde ocurre lo contrario. Las partículas no pigrnentadas (o que lo son 

débilmente) aumentan el coeficiente de atenuación, a través de sus propiedades de 

dispersión principalmente, mientras que las células pigmentadas funcionan como 

absorbedores y dispersores. A esto es necesario añadir la contribución de la absorción 
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de la materia orgánica disuelta (sustancias amarillas) que siempre está presente y el 

marcado efecto de empaquetamiento que se observa en aguas eutróiicas donde ias 

células algales suelen ser de gran tamaño y con altas asonceni$-aciones de pigmento. 

(Este efecto de empaquetamiento consiste en un descenso del coeficiente de absorción 

específico como consecuencia de que los pigmentos fitoplanctónicos no se encuentran 

uniformemente distribuidos, sino contenidos en paquetes discretos como son las células 

algales. Este efecto fue descubierto por Diaysens [1956] y ha sido estudiado por Kirk 

[1994] y Morel & Bricaud [1981] entre otros). 

Gracias al modelo estadístico obtenido con la expresión (1.7), que relaciona 

K,@) con C, es posible obtener una relación similar, pero referida a la reflectancia 

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

abandona la superficie del mar. 

E 

Así, por un lado, a través de la expresión exacta (A.23) deducida en el apéndice O 

A se tiene que el coeficiente de absorción, &), está relacionado con #,(A) que a su vez 
n 

E 
- 

es función de C, a través de n 
n 

El valor que toma el coseno promedio para iri-adiancia en dirección ascendente, 

p,, es bastante estable y se aproxima a 0.40 [Grk, 19811. Sin embargo, el coseno 

promedio para irradiancia en dirección descendente, pd , tiene un valor que depende en 

gran parte del ángulo cenital solar al refiactarse en la superficie del agua, siendo por 

tanto a priori variable con el tiempo, la loca~ización 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 pd a través del espectro igual a 0.83. 

Por otro lado, la variación de ~ ( h )  con la prohdidad es muy pequefia, de manera que 

dR(h)/dz puede ser despreciado, quedando la expresión anterior como: 
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0.83 [l - ~ ( h ) ]  
a( A) = K, (A) 

1 + 2.075R(A) 

Resta por tanto únicamente encontrar una relación entre el coeficiente de 

retrodispersión, bb (A), con la concentración de pigmento fitoplanctónico, C. Para aguas 

del caso 1, el coeficiente de retrodispersión se divide en: 

4 (h )  = bb(A), +bb(qp (1.1 1) 

donde el primer término se debe a la contribución del agua de mar pura y el segundo al 

fitoplancton y sus productos detríticos asociados. Definiendo la probabilidad de 

retrodispersión, bb (h) , como: 

se tiene que: 

El coeficiente de dispersión del agua de mar pura, b(h), , ha sido determinado 

por More1 [1974] y por Smith & Baker [1981]. Además, al ser la dispersión molecular 

por el agua de mar pura simétrica respecto al plano de incidencia, se tiene que 

bb (A), = 0.5 . Por otro lado, para aguas del caso 1, More1 [1980] (ver además Gordon & 

More1 [1983]) relacionó empíricamente el coeficiente de dispersión a 550 nrn con la 

concentración de pigmento, y obtuvo la expresión (506 datos, r2  = 0.90): 

Ya que la dispersión total debida a agua de mar pura es bastante más pequeña que la 

dispersión total ejercida por las partículas presentes en ésta, es razonable asumir que 

b(550) = b(550), [Gordon, l988bI. Al ser el exponente de (1.14) menor que uno, se tiene 

que la dispersión por partículas en aguas oligotróficas es mayor que en aguas eutróficas, 

lo cual debe de estar relacionado con el importante papel jugado por el material detrítico 

particulado en la dispersión, que como se vio, predomina sobre el material particulado 

vivo en aguas oligotróficas. Pero además, para obtener una relación útil para bb(h), se 

han de tener en cuenta los siguientes hechos observados experimentalmente: 
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1.- Se ha encontrado que la dispersión producida por la fiacci6n denitica 

particulada vm'a aproximadmente con la inversa de A, y que ademh para 

ésta la probabilidad de retrodispersió~1, bb ( A ) ,  tiene un valor casi constante 

igual al 2% [Morel, 19881. 

2.- Las células algales presentan valores muy peque5os de bb (A)  tomhdose este 

igual al M % ,  pudikndose emáis negar su variación especa%. 

Con estas consideraciones, ore1 [1888] propuso la siguiente expresión para 

bbb) ,  : 

bb ( h )  = 6 (1) b(h) = [2 10" + 2 1V2 (+ - )lag ~ ) ( 5 5 0 / 4  
P P P (1.15) 

que recoge el cambio progresivo experimentado por ~ a ( h ) ~  al p a s a  de una situación 

oligotrófica donde el material detritico es relativamente m& abundante (gb(h)= 2% e 

inversamente proporcional a h), a otra eiaea6fica d 0 d e  %as céluías algales predominan 

(Kb(h) = 0.2% e independiente de h). En definitiva, se tiene que: 

Por tanto, se tiene mediante las expresiones ( 1  .10) y ( 1  .16) como varían Q(A) y 

bb(A) espectrahente y en h c i ó n  de C. Así pues, finalmente es posible obtener R(A) 

Obsérvese que u(A) es h c i ó n  de R(A) . Inicialmente, Morel [í 9881 toma ~ ( h )  = 0.75 y 

obtiene un valor aproximado para R(A) ,  que posteriomente va mejorando a través de un 

proceso iterativo. fi la figura 1.3 se representan los valores obtenidos para ~ ( h )  

después de tres iteraciones. 
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rZ - - 
(L 

C (mg m-') = 30 3 0.3 
10 1 0.1 

Figura 1.3 - Valores de R(A) en función de la longitud de 
onda. Cada curva corresponden a un valor de C distinto que 
va desde 0.03 a 30 mg m-3 (Redibujado de More1 [1988]). 

de gran utilidad en teledetección, como se verá a continuación. El algoritmo que ha 

mostrado una mayor precisión en la obtención de la concentración de pigmento a partir 

de medidas de reflectancia es aquel que incluye el cociente de un par de valores de ~ ( h )  

para dos longitudes de onda distintas, una de las cuales se halla en la parte azul del 

espectro visible donde ~ ( h )  alcanza su valor mínimo, ya que es la zona donde la 

absorción del fitoplancton es máxima; y la otra se halla en la región verde-amarilla que 

corresponde al lugar donde ~ ( h )  alcanza su valor máximo a medida que C se 

incrementa, esto es, la zona donde la absorción del fitoplancton es mínima. 

Precisamente es este sistema el que se utiliza con los datos del CZCS, haciendo uso de 

sus bandas cenba& en 1% iongitUdes de de 443 y 550 ruil respeethcu?ieiite, p- 

recuperar C @ara concentraciones de C menores que 1 mg m-'). Seguidamente se 

muestra la relación que existe entre ~ ( h )  y la radiancia que emerge de la superficie del 

- Relación entre la radiancia del mar v la reflectancia 

La relación entre la radiancia que abandona la superficie del mar, L,, que sería 

el parámetro detectado por el sensor, y la radiancia subsuperficial, L,, viene dada a 

través de: 
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donde n(h) es el índice de refracción del agua de mar y &) es la reflectancia de Fresnel 

dada por (8.34) 

Esta radiancia subsuperficial a su vez puede expresarse como: 

E" (o-) 
L,, = - 

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

perfecta (luz totalmente difusa). Esta suposición no es válida, 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, 
m 

19791. En este trabajo se toma Q igual a 4.5, ignorándose sus variaciones espectrales. - 
m 
O 

- 
0 

m 

Teniendo en cuenta (l .  1) y (1.19) entonces: E 

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

E,(o-), está relacionada con la radiancia solar incidente en la parte superior de la 
3 
O 

atmósfera, F, , a través de: 

E, (O-) = F, cose,t(e,p(i - P) (1.21) 

queda finalmente que: 

donde t(e,) es la transmitancia de la atmósfera para m ángulo e,, cuya expresión viene 

dada por (1.24) como se comentará en el siguiente apartado, y p es la reflectancia de 

Fresnel promediada sobre todos los ángulos y que se toma igual a 0.04. Por tanto, L, y 

R están ligadas a través de (1.221, usándose una u otra indistintamente para 

determinados propósitos, al estar íntimamente relacionadas. 
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1.2.5 Corrección 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 (región 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 contribución 

importante que proviene de la atmósfera (figura 1.4). Es necesario pues, para determinar 

la señal del océano, poder cuantificar como se altera ésta al transmitirse hacia el sensor 

a través de la atmósfera. Esto se logra haciendo uso de la ecuación de transferencia 

radiativa (ETR) (apéndice A.1) y su aplicación a la atmósfera en el visible (apéndice 

A.3). 

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

Admitiendo una serie de hipótesis simplificadoras sobre la transferencia 

radiativa en el visible (apéndice A.2), que hacen el problema de la corrección 

atmosférica tratable, como son asumir una atmósfera homogénea, tomar la 

aproximación de dispersión 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, + La + t ( 8 ) ~ ,  (1.23) 
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indicado que la radiacia registrada por el sensor, L,, esta f0ITT'Mda por una 

contribución atmosférica debida a las moléculas de aire, L,, y a %os aerosoles 

atnaosfériicos, L, , y otra contribución procedente del océano, t@)L,. Esta situacih se 

refleja gráficamente en la figura B .4. 

Como se obsewq para conocer L,, que es el p a h e t r o  de interks, es necesario 

estimar cuanto valen L,, L, y t(8). Las expresiones de La y Lr se deducen en el 

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

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

siendo X = r,a 
cosa, = ~ c o s ~ c o s Q o  - sen8sen8, C Q S ~  (A.45) 

F,' = ~ ~ t , ( 8 ~ , 8 )  = Fo exp[-r,(l/cos~o + l/cos@)] (A.43) 

Definiciones 
t,a,r, w,oz (subindices) : total, aerosol, Rayleigh, mar y gases absorbentes (ozono) 
L : vadiancia 
Q : bngulo ceenital de visión (gikel a satélite) 
80 : cdngulo ceenital solar (giíxel a so0 
cP : ángulo acirnutal 
T : traensmitarecia de la sbrtmósfera 
-T : espesor óptico 
O : albedo de dispersión simple 
P :función de fise de la dispersión 
P : r~flectacancia de F r e ~ n e l ~ ~ a m  la iintefase aire-mar 
Fo : ivmdiancia solar aEraterrestre 

ñabh 1.6 - Bcuaciones i a t i h &  en llar corrección a$aiosf&ica 

Las características del factor de atenuación, t@), dependen de como se 

distribuye angulmente la radimcia, L, . Si L, estuviera concentrada en una dirección 

predominante, t(9) sería m a  transmitancia directa, mientras que si L, hera la misma 
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en todas las direcciones, t(8) sería una transmitancia difusa [Deschamps et al., 19831. 

Ya que L, se aproxima más a la radiancia procedente de una superficie lambertiana, 

esto es, totalmente difusa, t(8) se toma como tal, y tiene por expresión [Gordon et al., 
--. 

l983aI: 

(l-arf,) 'r  +( ' -aafa) 'a  + 'm 

cose 1 
siendo f, la probabilidad de que un fotón sea dispersado a través de un ángulo menor a 

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

se tiene que fr = 0.5 y o, = 1, mientras que fo = 1 y o, = 0.85 para aerosoles levemente 

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

(!-eafo)* 1/6, c m  !Q cual, para w h e s  de T, pequeños, la contribución de los 

aerosoles a la transmitancia difusa es insignificante. Obsérvese que debido a que L, se 

toma como totalmente difusa, el término t ( 8 ) ~ ,  incluye a fotones procedentes de la 

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

dispersados hacia el sensor por la atmósfera (figura 1.4). Por tanto, para calcular t(8) al 

ser insignificante la contribución de los aerosoles, únicamente se tiene que conocer el 

espesor óptico de Rayleigh, T,, y el espesor óptico del ozono, T, . Así, T, viene dado 

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

donde T,, es el espesor óptico para una presión atmosférica standard, 4, de 1013.25 

1115~ y T, es e! esnpqnr r ---- óptic~ para cualquier otra presión superficial; P. En este trabajo 

se usan valores climatológicos promedios para P. 

Del mismo modo, para calcular el espesor óptico del ozono, T,, sería 

imprescindible conocer la concentración 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 climatológicos promedios. 
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En cuanto a L, , se observa que se puede calcular directamente a partir de (A.471, 

teniendo en cuenta que la función de fase de Rayleigh, p,(a,), se expresa como [Stunn, 

19811: 

3 
~ , ( a , )  = =(I+ cos2 a,) 

Por último, aunque La viene dado también por la misma expresión (A.47), 

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

puede calcularse directamente ya que el espesor óptico de los aerosoles, T, , varía de 

forma acusada con el espacio y con el tiempo. E incluso, si se pudiera conocer 7, de 

medidas superficiales hechas de forma simultáuiea al paso del satélite, quedaría por 

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

- 
m 
O 

Entonces L, tiene que calcularse de al@ modo, directamente a partir de las - 
0 

m 

E 
medidas realizadas por el sensor. Los primeros pasos en este sentido fueron sugeridos 

O 

por Gordon [1978] y Gordon & Clark [1980]. Dada la naturaleza multiespectral de los n 

E 

datos registrados por el sensor CZCS, se tiene que para dos de sus bandas, de longitudes 
a 

n - 

de onda hi y A j, se cumple que: n 

'a ('i) ~ i ( ' i  ) 
- = E  h. A .  - 
'a (S j ) ( e J ) F ~ ( L , )  

y como fue apuntado por Gordon [1978, 19931 y Maul [1985], existen evidencias, de 

que tanto la función de fase, pa(a,), como el albedo de dispersión simple de los 

aerosoles, o,, son aproximadamente independientes de la longitud de onda, quedando 

entonces: 

( ,, J )  Ta('i) & h . ' .  =- 

~a (A;) 
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El espesor óptico del aerosol, T, , es por lo general proporcional a la concentración de 

este, de modo que ~ ( A ~ , h , j  es independiente de la concentración del aerosol, y solo 

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

para una longitud de onda arbitraria, h,, en función de aquella para una longitud de 

onda, h, , a través de: 

En el caso del sensor CZCS, y si se toma h , = h4 = 670 nm , se tiene el siguiente 

sistema de ecuaciones: 

' t  ('i) = ' 7  ('i) + ('4)'('i ,A,)- 

para hi = 443,520 y550 nm . Como se ve, se tiene un sistema de 4 ecuaciones con 8 

información adicional para resolver el problema. 

- Solución de la corrección atmosférica riara el sensor CZCS 

La solución del sistema de ecuaciones (1.31), válida para el CZCS, ha sido un 

aspecto que ha sufiido una gran evolución y ha despertado un gran interés; que 

comenzó antes de la puesta en órbita del sensor y que se ha mantenido incluso después 

de que éste dejase de estar operativo. Según Sturrn [1993] han habido dos 

aproximaciones significativas que tratan de resolver este problema; lo que él llama la 

, f i l .n- iAm n m + A m A n v  x, 1 n  c n 7 q t n i A m  n t v n i d n  Ao ~ r v i  r v i n A m 7 n  Ao voflontnwnin ,401 nmin An wrnv 
O V I W C I i V I C  G O C U I L U U I  J C U  L ) V C W C I C V I C  U i l  U V G O  U G  W I b  I I i V W C b V  U G  1 G J í G C I i U J b C I C U  U G C  U S C í U  U G  I I L U I  

Ambos se describen a continuación: 

a) Solución estándar: En el sistema (1.31), incluso si se conocieran los factores 

~(h,,h,) se tendría un sistema de cuatro ecuaciones con cinco incógnitas, los ~ , ( h ~ )  

(para hi =1, ..., 4) y ~,(h , ) .  Para cerrar el sistema sería necesario por tanto, añadir una 

ecuación más. Así inicialmente se asumió que L,(L,) = O [Gordon & Clark, 19801. Sin 
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embargo, esta suposición es válida solo para aguas ascBwas, no verifichdose para 
- - 

aquellas que presentan altas concentraciones de fitoplancton. una alternativa h e  

propuesta por Smith & Wilson [198 11, que usaban una relaci6n empirica de la forma: 

De todos modos, el problema clave descansa en la deteenaci6n de E(A,. ,A~).  

Para poder resolver el problema, Gordon y Clwk [1981] utilizaron e1 concepto de 

radiancias de agua clara, con el cual mostraron que la radiancia que abandona la 

superficie del mar normalizada, [L,], , que s d a  aproximadmente la radimcia que 

saldría del océano si el sol estuviera situado en el cenit y no hubiera atm6sfera y que, 

por tanto, se expresa como: 

se mantiene constante si la concentración de pigmento es iderior a 0.25 rng/m3 para las 

longitudes de onda de 520, 550 y 670 m, tommdo %os valores de 0.498, 0.30 y menos 

de 0.015 m ~ l c m ~ ~ m  sr respectivamente. Sin embargo, para 443 nirn el valor de [L,], 

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

mg/m3, ya que a esta longitud de onda el fitoplmcton absorbe la luz considerablemente. 

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

rng/m3, se pueden determinar a artir de ( l  3%) los valores de ~(520,670) y ~(550,670). 

Para poder conocer el valor de ~(cii4,tQo'p se a s m e  que E(L,.,s~Ó) .id ser independiente de 

la concentración de aerosoles, muestra una dependencia con la longitud de onda que 

viene dada por el siguiente modelo [Gordon & Clak, 1980; Gordon, 19931: 

donde n(h) es conocido con el nombre de exponente de Angstrom. Este exponente tiene 

alguna justificación teórica para aerosoles de origen continental y aquellos que tienen 

una distribución de tamaño del tipo conocido como Junge. 

De este modo, 4443) se calcula como: 
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y finalmente estos valores de c(hi, h j )  son usados para obtener los valores de L,&) (o 

~ ( h , ) )  (para hi = 1, ..., 4 )  para la imagen entera. Posteriormente, a partir de estos L , ( A ~ )  

se calcula la concentración de pigmento usando relaciones empíricas que utilizan los 

cocientes r,, = L,(A,) /L,(A,)  o r2, = L,(A,)/L,(A,) para lograr este fin. Hernández-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 áreas para las 

que han sido deducidas son distintos. 

b) Solución a través de un modelo de refectancia del agua de mar. El 

procedimiento anterior presenta algunas dificultades que con esta solución alternativa se 

pueden solventar. En primer lugar, pueden no haber aguas claras en la imagen de interés 

con lo cual no es válido 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 ~(h,, h j ) ,  determinados para un 

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

incluso si el tipo de aerosol no varía a lo largo de la imagen, es posible que los &(Ai, A j )  

lo hagan, ya que algunas de las suposiciones que se han hecho en la corrección 

atmosférica se verifican solo aproximadamente, como es que la función de fase no 

dependa de la longitud de onda, que el acoplamiento entre la dispersión molecular y la 

de los aerosoles sea despreciable, etc. De hecho, Gordon & Castaño [1987] analizaron 

los efectos de dispersión múltiple en la corrección atmosférica de los datos del CZCS, y 

recomiendan el cálculo de E(&¡, A , .  ; ) para cada píxel, si se quieren obtener las radiancias 

L,(A,) con la exactitud deseada. 

Esta solución alternativa a la estándar fue propuesta por André & More1 [1991], 

y es la que se utiliza en este trabajo. Esta solución hace uso de un modelo de . 

reflectancia del agua del mar, que ya se presentó en el apartado 1.2.4, basado en la idea 

de que el fitoplancton es el principal material ópticamente activo para aguas del caso 1, 



Datos de los sensores CZCS y A VHRR 25 

relacionando por tanto los ~ ~ ( 1 , )  (o ~ ( 1 , ) )  con la concentración de pigmento C [Morel, 

1988; Gordon et al., 19881. 

1 o-' ' 
lo-' l o 0  10' l o 2  

C(mg m-') 

1 o-' u 

Figura 1.5 - Valores de R(A) para las longitudes de onda de los canales del CZCS 
en función de C. La línea continua representa los valores de R(A) para aguas del 
caso 1, mientras que la curva discontinua representa el valor límite entre aguas del 
caso 1 y aguas del caso 2. (Redibujado de Bncaud & More1 [1987]). 

l o 1 [  

1 o-' 

En realidad, este modelo de reflectmcia h e  utilizado con anterioridad por 3 
O 

j 

e 
_ - - - _  

e . 
/ 

/ 

r -  

100-/ 

. 

Bricaud & More1 [1987], para poder discriminar entre aguas del caso 1 y aguas del caso 

10-2 lo-' l o 0  10' l o 2  

C(mg m-') 

2 a través de él. Esto se refleja en la figura 1.5 donde se representan en línea continua 

concentración de clorofila, y en línea discontima aparecen los valores limitantes que 

separan a aguas del caso 1 y aguas del caso 2. Estos kan sido calculados asumiendo que 

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

lo cual parece un límite razonable aunque arbitrario. Para justificar la extensión y forma 

de los canales del CZCS los valores de reflectancia obtenidos con el modelo han sido 

pesados del siguiente modo: 
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Sin embargo, Bricaud & More1 [1987] no desarrollaron toda la capacidad del 

mu&~u, -utiiizabal reiaciones ei-qjificas shiiares a las de la soiución estándar, 

para realizar la corrección atmosférica y para calcular la concentración 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 áreas con concentraciones de fitoplancton de hasta 1 ó 2 mg/m-3 para 

calcular el exponente de Angstrom, n, aún extrapolaban el n obtenido al resto de la 

imagen. 

André & More1 [1991] desarrollaron el potencial del modelo de reflectancias en 

toda su magnitud, utilizándolo para diferentes fines, aparte de su utilidad ya vista para 

discriminar entre aguas del caso 1 y del caso 2. Así: a partir del modelo lograron 

interrelacionar la señal procedente del mar para distintas longitudes de onda, teniendo 

en cuenta la respuesta espectral de los canales del CZCS. Entonces dedujeron mediante 

un ajuste polinómico (con un error del 1%) las siguientes relaciones que utilizan para 

poder obtener el valor óptimo del exponente de Angstrom, n,. Estas son: 

log r,,, = 0.693 + 1.62 logr,, - 0.265(10gr,,~)~ 
. 

logr,, = 0.61 9 + 3.1 7 logr,, - 1.30(1ogr,,~)~ 

indicando rij la razón entre las reflectancias del agua del mar para longitudes de onda 

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

De forma andoga, a partir dei modeio obtuvieron reiaciones entre ios cocientes 

de las reflectancias, 1-13 y r23, y la concentración de clorofila, como aparece reflejado en 

la figura 1.6 resultando después de realizar un ajuste polinómico (con un error del 3%) 

las siguientes expresiones a través de las cuales se deduce el valor de la concentración 

de clorofila: 

log C = 0.347 - 2.73 log r,, + 2. 14(log r,, Y - 2.04(log rr3 Y para C P 1 mg m" 
(1.39) 

10gC = 0.661 - 8.4810gr2, + 1 1.52(logr2,, Y -88.38(logr2,,ypara C > 1 mg 
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Figura 1.6 - Razón eníre reflectancias en función de la 
concentración de pigmento. La línea continua representa la 
relación obtenida con el modelo de reflectancias y la 
disrwtihua la relaciin empírica usada por Bricaud y More1 
[1987]. (Redibujado de André & More1 [199 11). 

m 

Con las consideraciones hechas, en la figura 1.7 se representa la solución = m 
O 

propuesta por h d r é  & Morel [1991] para recalizar la corrección atmosférica. Su - e 
m 

E 

procedimiento es iterativo y calcula el valor de n y de C del siguiente modo: 
o 

1 .- Se toma como valor inicial n = n(') = o .  n 

E 

2.- Asumiendo inicialmente L,(A,) = O ,  se calcula L,(x,) para i = 1,2,3 
a 

,, 
n 

utilizando la ecuación: 
3 

que se deduce a partir de (1.26) y (1.34). 

3.- Mediante la ecuación (1.38) calculan m nuevo valor de L,(A,) repitiendo el 

segundo paso hasta que su valor converge. Conseguido esto, se calcula un 

valor inicial de C = do) utilizando (1.39). 

4.- Utilizando el modelo de reflectmcia propuesto para aguas del caso 1, se 

calculan a partir de do) de nuevo los L,@,) para i = 2,3,4 y usando (1.40) se 

estima el valor promedio de n = n(') como nuevo exponente de hgstr&n. 

5.- Se repite desde el segundo paso hasta el cuarto hasta que el valor de C = @) 

converge. 



Exponente de 
Angstrom: dk) 

ec. (1.17) LJ 
Concentracióni de 

pigmento: c%) 



La concordancia entre las medidas de clmfíla in-situ y las precüccianes 

Wendo uso de este rn&odo se estima que p encuentran en el rango de ~0-5W0 

[AuM & Mod,  1991]. 

-La ñgura 1.8 muestra en la parte superior una imagen TeSultado áe la 

combinacibn en falso color áe las radiancias de los d e s  1, iy 3 dsl seasor C m ,  

F'igura 1.8 - a) Imagen de falso color de la -a & los canales 
1,2 y 3 del CZCS sin corregir atmosféricamente para el dia 01/09/81 
b) imagen de pigmento da tipo clorofiiico pam el mismo dia. 
(Cortesía de M. Pacheco). 
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la corrección atmosférica. En la parte inferior se expone la imagen de concentración de 

paleta de seudocolor, indicando cada color de la leyenda la concentración de pigmento 

en mg/m3. 

Como se advierte, las estructuras oceanográficas observadas en la imagen de 

pigmento son difícilmente apreciables en la imagen no corregida atmosféricamente. En 

esta se observan otras características que son producto de la contribución atmosférica a 

la señal recibida por el sensor. Esto da una idea del importante papel jugado por la 

atmósfera a estas longitudes de onda. 

En esta imagen las distorsiones neométricas han sido eliminadas haciendo uso de 

los datos de efemérides del satélite, representándola en la proyección Mercator. 

Además, con el objeto de mejorar este aspecto, se ha aplicado una transformación 

polinómica a la imagen corregida geométricamente, empleando puntos de control, que 

son generados automáticamente a través de la equiparación de la línea de costa de la 

imagen y datos cartográficos de referencia. Con este procedimiento se-logra una 

exactitud de 1-2 píxeles. 

1.2.6 Procesos de segundo orden 

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

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

1 .- Dispersión múltiple 

La influencia de la dispersión múltiple atmosférica sobre el algoritmo de 

corrección atmosférica del CZCS fue estudiada por Deschamps et al. [1983] y Gordon 

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

considerando dispersión múltiple de cualquier orden. 

En estos estudios se observó que existían diferencias entre la radiancia obtenida 

para los casos de dispersión simple y de dispersión múltiple, producidos por interacción 

entre la dispersión de Rayleigh y de los aerosoles (esto es, un fotón es dispersado por 

ambos, moléculas y aerosoles antes de llegar al sensor). Sin embargo, esta diferencia se 

encuentra dentro de los límites de detección del CZCS. En el futuro, no obstante, para 

instrumentos más sensibles, esta influencia tendrá que ser recogida en los algoritmos de 

corrección atmosférica. 

Si el estado de polarización de la luz es incluido, la radiancia que aparece en la 

ecuación de transferencia radiativa es reemplazada por un vector y la función de fase 

por una matriz. Esto es, la ecuación de transferencia radiativa "escalar", que viene dada 

por (A@, pasa a ser una ecuación "vectorial". 

Gordon et al. [1988] estudiaron el efecto de la polarización y la dispersión 

múltiple en el cálculo 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 dispersión 

simple y no polarización es típicamente de alrededor dei 3-5 =/ó para ánguios cenitaies 

solares menores de 50" (8, < so0) .  Sin embargo para ángulos mayores el error aumenta 

considerablemente. Para el área de estudio tratada aquí los valores de suelen ser 

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

Aún así, Gordon et al. [1988] a través de sus cálculos dedujeron una serie de 

coeficientes, I ,  (8,8,) para m = 0,. . . ,2 , de forma que es posible calcular fácilmente L, , 

incluyendo los efectos de polarización y de dispersión múltiple a través de: 
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3.- Variaciones en la uresión suuerficial v la concentración de ozono 

Las variaciones de presión producen cambios en que a su vez son 

transmitidos a . Del mismo modo, variaciones de O3 influencian a través de su 

efecto sobre . La influencia de estos efectos ha sido tratado por André & More1 

[1989] y Gordon [1993], que mostró que su efecto sobre es pequeño, del orden del 1 

a 1.5 %. 

En este trabajo se han tomado valores climatológicos promedios para ambos 

factores. Sin embargo en el caso del CZCS la concentración de O3 se podía obtener de 

manera simultánea a los datos CZCS a través de otros sensores del Nimbus-7, no 

existiendo esta posibilidad para los datos de presión. Para el caso de futuros sensores 

como el SeaWifs (Sea-viewing wide field of view) campos de presión deducidos de 

modelos meteorológicos podrán añadirse en el procesamiento para estimar la presión. 

4.- Superficie del mar ruaosa 

Hasta ahora se ha asumido que la superficie del mar es plana. La influencia en la 

corrección atmosférica ejercida por una superficie del mar rugosa ha sido estudiada por 

Gordon & Wang [1991a, 1991bl. Por medio de simulaciones ellos concluyen que se 

mejoraría muy poco el procesamiento de las escenas CZCS si se incluye este efecto, 
- :  : ,,m ". , ,a+. nl.\,.,ri, Prc,rll e,-, -1 pgc', AP pero demosiraron que esta ~ri l ihr;~~~ia  yuuaa telit;a ~ L L  JuL uYILdviuuu vil v r  vuuv 

instrumentos más sensibles. 

1.2.7 Error de calibración y pérdida de sensibilidad del 

sensor CZCS 

Como se mencionó en las características del sensor CZCS, éste fue equipado con 

un dispositivo de calibración interna y fue calibrado antes de su lanzamiento. Algún 
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tiempo después de su puesta en órbita se obsewó que la sensibilidad radiométrica del 

sensor estaba decreciendo [Violler, 19821. Sin embargo a través del dispositivo de 

calibración interna no se detectó ningún cambio en la sensibilidad del sensor. Como 

consecuencia, se argumentó que la razón para esta pérdida de sensibilidad era debida al 

deterioro de las superficies ópticas del sensor que no se encontraban bajo la influencia 

de las lámparas de calibración interna. Distintos investigadores usaron diversas 

metodologías para determinarla [Gordon et al., 1983b; Wovis et al., 1985; Mueller, 

1985; Singh et al., 19851 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 órbitas. Este problema es bastante importante si se tiene 

presente que solo una parte pequeña de la seca1 recibida por el sensor se debe a 
..-31---- 1- --3-.-L- 3 - 1  - - l - - -  -:-->- - - - - - -  2- 1 L.. .- _.._ ... . . - - -  rauianua prur;euenle ut;i ~ ~ ~ a r i o ,  sie~iuo pues nt;c;esma lana r;orrecr;iun para compensar 

su efecto. ,, - 
- 
m 
O 

- 

Algunos autores [Gordon et al., 1983b; Mueller, 19851 han seguido un esquema 
0 

m 

E 

para evaluar y corregir esta pérdida de sensibilidad, que consiste en comparar las 
O 

n 

radiancias medidas por el sensor con las radiancias "verdaderas", que serían obtenidas E 
a 

aplicando un modelo de atmósfera a la radimcia procedente de píxeles de agua clara 
n n 
n 

[Gordon, 1987; Sturm, 19931. A través de este esquema se ha intentado establecer una 3 
. O 

serie de factores de corrección, FC(A, N), que se definen por: 

donde L,(A) es la radimcia verdadera que obtendria el sensor para Ia órbita N, y 

L, (A, N) es la radiancia medida por el sensor, que viene dada por: 

L,,, (A, N) = VD(A, N)@)+ b(h) (1.43) 

siendo VD@,M) el valor digital de la radimcia tal como es regiskado a bordo del 

satélite, y =(A) y b(h) los valores de la pendiente y la ordenada en el origen 

correspondientes a la recta de calibración obtenida antes de la puesta en órbita del 

sensor. 
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Los factores de corrección utilizados en este trabajo, fueron deducidos por Sturm 

jiY93j a partir dei análisis de 669 píxeies de agua ciara, correspondientes a 59 órbitas 

diferentes, que van desde la órbita 302 (16 de Noviembre de 1978) hasta la órbita 37834 

(21 de Abril de 1986). Los resultados de este análisis para el caso de dispersión simple 

se representan gráficamente en la figura 1.9. 

Figura 1.9 - Factores de corrección usados para corregir la pérdida de 
sensibilidad del CZCS asumiendo dispersión simple para la atmósfera. 

1.3 Datos del sensor AVHRR 

A continuación se describen las características 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 información de la temperatura superficial del mar (TSM). 
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Al igual que en el apartado anterior se comienzan describiendo las características 

generales del sensor A'vVEER, postenormente se describen las propiedades dei agua de 

mar en el infrarrojo, después se trata la calibración (que produce la denominada 

temperatura de brillo) y corrección atmosférica de los datos (que da lugar a la TSM), 

analizándose los posibles errores cometidos debido a las simplificaciones y metodología 

utilizada en esta corrección, y por último, se comparan las temperaturas de brillo del 

canal 4 del AVHRR y de la superficie del mar. 

Características generades del sermsmiip AVIXIWW 

El sensor AVHWR al igual que el CZCS es un radiómetro de barrido 
m 

multiespectral. Fue diseñado para propósitos meteorológicos, aunque ha encontrado un 
= m 

amplio campo de aplicación en otras áreas como son la agniculhira, hidrologia, 
O 

- 
0 

glaciologia y oceanografia. Este sensor fue situado a bordo de la serie de satélites 
m 

E 

O 

N O M  y TIROS que son puestos en órbita y ahininstrados por la N O M  (l?lational 

Oceanic and Atmospheric Adrninistration). 

Al contrario que el CZCS que ha 

n 

sido el ianiico sensor de sus características 
3 O 

lanzado al espacio, los satélites NOaA constituyen una serie operacional, de forma que 

la N O M  siempre mantiene simultáneamente a iani par de satélites en órbita, con una 
d:E, ,,,, :, ,,,,,.:,,A, A, I t ,,,, --L, --R.-- ------a- -1 ---- --- -1 p? ---- 3- -  -. -..- - 3 -  
UIIGI mlua a p  unuuaua UG u U U L ~  CLILI G ~ I I I U U S  I C ~ ~ G G L U  ;81 p i 8 3 ~  ~ U I  GI r;cMuur, y c;u¿inrao 

uno de ellos deja de estar operativo hay otro listo pan  su lanzamiento. Las 

características orbitales de los satélites N O M  se muestran en la tabla 1.7. 

Tipo de órbita: heliosincr~na, casi circumpolar 
Altitud nominal: 855 km 

Periodo de la órbita: 101-102 minutos 
Inclinación: 9 9 O  

Tabla 1.7 - Características orbitales de los satélites NOBA. 
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Las características de visión del AVHRR se presentan en la tabla 1.8. La gran 

extensión de área barrida por ei sensor y ias características ofbitaies de este hacen que 

no hayan zonas de la Tierra que no sean observadas por el AVHRR. Además, con dos 

satélites en órbita al mismo tiempo, existe la posibilidad de obtener hasta cuatro 

imágenes diarias de una misma área, dos diurnas y dos nocturnas. 

Ángulo de barrido: 55.4" a cada lado del nadir 
Extensión de barrido: 3000 km 

IFO V en nadir: 1.4 mrad x 1.4 mrad 
Resolución espacial: 1.1 km x 1.1 km ennadir 

aumentando hasta 2.5 km x 7.0 km 
para ángulos de barrido máximos. 

Tabla 1.8 - Características de visión del sensor AVHRR. 

En cuanto a las caractensticas espectrales del AVHRR, éstas aparecen reflejadas 

en la tabla 1.9. Inicialmente el sensor de los satélites pares solo disponía de las cuatro 

primeras bandas, mientras que el de los impares contaba con cinco, llamándosele al 

sensor en estos casos AVHRRl2. 

Banda Longitud de onda ()m) Relación S/R 

1 0.5g - G.68 4, 211 A U 9 n V. J GOL ,U A- U- ~ ~ ~ ~ U V  D I L - A ~  

2 0.72 - 1.10 311 a 0.5% de albedo 
3 3.55 - 3.93 0.12 K* a 300 K 
4 10.3 - 11.3 0.12 K* a 300 K 
c 
J 

1 1 Í  1 1 Í  
ll.J ' lL.J 

0.12 I(* o 300 K 

Tabla 1.9 - Características espectrales del sensor AVHRR. 

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

Las bandas 1 y 2 están situadas en el visible y se utilizan para la detección de 

nubes, para la separación de tierra y mar, el control de la vegetación y la cobertura de 
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hielo y nieve. Las bandas 3, 4 y 5 están situadas en el inafimojo y son usadas para 

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

El AVHRR está provisto de un dispositivo de calibración interna solo para las 

bandas en el infrarrojo, mientras que las bandas en el visible fueron calibradas 

únicamente antes de la puesta en órbita del satélite. 

La ley de Planck establece que un cuerpo emisor pedecto, lo que se conoce 
m 

como un cuerpo negro, a una temperatura superior al cero absoluto, emite radiancia en = m 
O 

un espectro continuo de acuerdo con: - e 
m 

E 

a 

donde h es la constante de Planck, k es la constante de Bolkrnan, c es la velocidad de la 
n 
n 

luz y T la temperatura en grados Kelvin. Esta radiancia se encuentra relacionada con la 
3 

. O 

excitancia radiante, ~ ( h ,  T )  , a través de: 

~ ( 1 ,  T) = d(1, T )  (1.45) 

La figura 1.10 representa ~ ( h ,  T) para un emisor perfecto fiente a h , 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 máximo 

a 10 pm, y por tanto un sensor que opera en estas longitudes de onda, como el 

AVHNX, es el apropiado para determinar la TSM. 

Sin embargo para materiales reales la expresión (1.44) no es válida, ya que no 

son emisores perfectos. Para estos se introduce la emisividnd, &(A, T I ,  que se define 
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Figura 1.10 - Excitancia radiante de un cuerpo en 
función de la longitud de onda para temperaturas 
características del Sol (T=6000 OK) y de los océanos 
(T=300 OK) (adaptado de Maul [1985]). 

como la razón entre la irradiancia emitida por el material en cuestión y aquella de un ,, 

cuerpo negro a la misma temperatura. Por tanto para el agua de mar se tiene que: 

r, (1, T) = ~ ( 1 ,  T)+, T) (1.46) 

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

cumple que: 
a 

(1.47) p(h,T) + t(h,T) + &(h,T) = 1 n n 

siendo p(h, T) y t(h, T) la reflectancia y transmisividad respectivamente. Para el agua 3 O 

de mar en el infrarrojo el coeficiente de absorción tiene un valor tan elevado (del orden 

de 10" cm-') [Friedman, 19691 que por ejemplo, para una longitud de onda de 10 km el 

Esto quiere decir que la señal recibida por un sensor remoto en este rango de 

longitudes de onda proviene de la capa más superficial del océano, denorninándosele 

con el nombre de piel del océano. De este modo, t(h, T) = O, y se verifica que: 

~ ( h ,  T) = 1 - p(h, 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. 



Datos de los sensores CZCS y A VHRR 39 

Calibración de datos AVIKim 

Las mediciones realizadas por el sensor A W B R  vienen dadas en foma de 

valores digitales (VD) de 10 bits para cada banda y pixel de una escena. El proceso de 

calibración consiste fimdamentalmente en convertir estos VD en valores de radiancia 

que es el parárnetro fisico que es medido. 

Los canales infiarrojos del AVHRR, que son los que están involucrados en el 

cálculo de la TSM, son calibrados en órbita 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 temómetros de resistencia de 

platino, y el otro es el espacio profundo que se toma como punto de referencia de 
m 

radiancia nula. - 
m O 
- 

- 
0 

m 

Asumiendo que ambos, los VD y las radiancias obsewadas están relacionados E 

linealmente, se tiene para cada pixel de cada banda que: 
n 

L = M(VD) + I E 

(1.49) a 

n 

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

5 

se calculan a partir de las dos medidas de calibración como: O 

( 1  SO) 

e 

P = E , - M ,  (1.5 1 )  

donde Lc y LE, son las radiw~eias medidas por el sensor c i d o  ohsei-va e: cueipo riego 

interno y el espacio profimdo, siendo Xc y X, sus valores digitales correspondientes. 

El valor de L para cada pixel puede interpretarse en términos de la temperatura 

de brillo, T,, que sería la temperatura que tendría un emisor perfecto en ausencia de 

atmósfera para producir una radiancia L. Esta T, puede obtenerse a través de la inversa 

de la función de Planck: 
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donde K (cm-') es el número de onda central y C, y C2 son constantes de valor: 

C, = 2hc2 = 1.1910659 - lo-' mW m-' sr cm4 

C2 = hc/k3 = 1.438833 cm K 

La NOAA suministra el número 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 área de estudio, 

hcjüe es s~tisfii~i~ll~ asulliir üiia mpuesia iineai para el canal 3 del sensor 

AVHRR, no ocurre lo mismo para los canales 4 y 5, cuyos detectores tienen una 
m 

= m 

respuesta no lineal [Steyn-Ross et al., 19921. Por tanto, es necesario llevar a cabo una 
O 

- 
0 m 

corrección de esta nolinealidad. E 

Weinred et al. [1990] indican que la forma práctica de lograr esta corrección 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 órbita del 

sensor. Estos factores de corrección son función de la temperatura de la escena y del 

blanco de calibración interno [Brown et al., 19851. Entonces, para encontrar el factor de 
., 

nn-nnn<nn ~ A n n ~ ~ ~ r l n  X T  nnnnec&n ;nt,nln- a, antnn +,Ll,- A, C.,, ,.., 1, u v l l u u u ~ v ~ ~  auuuuauv, v1, u u u u o a ~ v  I I I L ~ I ~ W L L U  u11 uo~aii  caulaa UG 1u11ua ~ U G  la 

temperatura de brillo verdadera para cada pixel, Tbv, se obtiene como: 

qv = +6T (1.53) 

Esta Tbv puede ya usarse como una indicación de las características de 

temperatura de la superficie oceánica. De hecho, existen numerosos trabajos 

oceanográficos que han sido realizados de esta forma [Legeckis, 1978; Minnet, 19911. 

Sin embargo, si se está interesado en conocer la temperatura absoluta del océano resulta 

imprescindible eliminar la contribución atmosférica en los valores de T,,, hecho que se 

discute en el siguiente apartado. 
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Corrección atmosférica de primer mirdem de 10s datos 

del sensor AVMRR 

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 contribución procedente de la 

atmósfera. De nuevo esta contribución se puede eliminar haciendo uso de la ecuación de 

transferencia radiativa (ETIP) y su aplicación a la atmósfera en el infimojo (apéndice 

A.4). 

La radiancia total que llega a un sensor remoto como es el AVEER, se puede 

expresar como: 

Lt = LES + LEA + LRS + L, (1 -54) 

e indica que la radiancia registrada por el sensor, L, está formada por una contribución 

procedente del océano, LES, otra que se debe a la radiación solar que se ha reflejado en la 

superficie oceánica, L,, una que proviene de la contribución directa de la atmósfera, 

L,, y por último, una producida por la radiancia atmosfknica que se ha reflejado en la 

superficie del océano, L,. Esto se refleja gráficamente en la figua 1.1 1, mostrándose a 

Figura 1.11 - Contribuciones a la radiancia medida por el sensor AVHRR. 
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modo de resumen, en la tabla 1.10, las expresiones correspondientes a cada uno de estos 

términos, que se deducen en eí apendice A.4. 

Definiciones 
Lem 

B 
radiancia emitida por ei océano 
radiancia emitida por un cuerpo negro 
emisividad del agua del mar 
transmitancia de la atmósfera 
ángulo cenital de visión (púcel a satélite) 
ángulo cenital solar (píxel a sol) 
ángulo sólido subtendido por el sol 
temperatura 
temperatura solar 

: presión atmosférica 
: presión atmosférica en la superjkie del mar 

Tabla 1.10 - Ecuaciones utilizadas en la corrección atmosférica de datos AVHRR. 

¿as contribuciones de estos cuatro teminos son desiguales. Es posibie 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 E igual a 0.99, con lo cual la reflectancia es igual a 0.01 (Ver apartado 1.3.3) se 

tiene que la contribución de la radiación solar reflejada comparada con la de la 

superficie del mar es: 
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y del mismo modo, tomando un valor de 10 W m-2 sf' para la contribución de la 

atmósfera, lo que resulta válido para ángulos ceniitales menores de 75" [Maul, 19851 se 

tiene que la contribución de la radiación atmosférica reflejada es: 

de modo que, como primera aproximación, para las longitudes de onda de interés la 

radiancia recibida por el sensor remoto viene dada por: 

expresión que totalmente desarrollada queda como: 

L~ (o, p) = E Q ~ ,  p ) ~ ,  (ps.~)~bs d+ C P S , + ) ~ k  @(ddf(~>d ('3') 

Adern&, cüllsideFa-l(jü que el agua de C(jmü se ha comeiia& en e: qjmadu 

1.3.3, es un mal reflector, resulta apropiado aproximar la superPicie del mar como m ,, 

- 
m cuerpo negro perfecto, esto es, que tiene una emitancia igual a 1 y de (1.48) una O 

- 

reflectancia nula. Por tanto: 
0 

m 

E 

(1 39) L,(w,P) = ~ $ 3  O 

n 

E con lo cual (1.58) queda como: a 

B, PIPPP~P, PP 
n 

(1.60) 
n 

5 
O 

A partir de esta expresión sería posible obtener la temperatura de la superficie del mar, 

Ts, si se conocieran la transmitancia en h c i ó n  de la presión y el perfil de temperaturas 

de la atmósfera. Sin embargo, a causa de la variabilidad espacial y temporal de estas 

propiedades atmosféricas, es imposible disponer de esta hfomación para una imagen 

de satélite que cubra un área geográfica extensa. Es necesario entonces recurrir a otro 

tipo de estrategia que permita extraer Ts directamente a partir de las medidas realizadas 

por el sensor AW3R.R. El método que ha dado mejores resultados y que se utiliza en la 

actualidad para determinar Ts es el denominado método multibanda, aunque otros 

diferentes se han desarrollado y se han utilizado con anterioridad (estos se describen por 

ejemplo en Hemández-Guerra [1990] y Parada [1995]). A continuación se detalla el 

fundamento y desarrollo del método multibanda. 
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- Método multibanda para la corrección atmqsférica 

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 

absorción, aunque de órdenes ligeramente distintos para cada una de ellas, existía una 

relación lineal entre Ts y las radiancias medidas para cada una de las bandas. 

Sin embargo fueron McMillin [1975] y McMillin & Crosby [1984] quienes 

justificaron el método teóricamente, que a continuación se describe siguiendo las 

indicaciones de Nykjaer [1988]. 

Utilizando el teorema del valor medio la ecuación (1.60) puede expresarse como: 

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

dada por: 

Reorganizando términos por conveniencia en (1.61) se tiene que: 

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

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

Por otro lado, todas las temperaturas involucradas en la ETR, como son Ts, T,  y son 

muy próximas entre si. Ts es similar a T, porque la atenuación atmosférica en la región 

del espectro que va desde 10.5 a 12.5 p es pequeña. Además E se asemeja a la 

temperatura del aire cerca de la superficie del mar ya que la emisión atmosférica se debe 

en estas longitudes de onda al vapor de agua principalmente, que se concentra en las 

capas bajas de la atmósfera [Coll & Caselles, 19941. Teniendo en cuenta lo anterior, y 

que la función de Planck varía lentamente con la temperatura para las longitudes de 



Datos de los sensores CZCS y A VHRR 45 

onda consideradas, es posible desarrollar la función de Planck en serie de Taylor 

aírededor de Ts conservando íos terminos iineaies iinicamente. Haciendo esto se tiene: 

con lo cual la ecuación (1.63) queda: 

o lo que es lo mismo: 

6 r  - T 1 - l r  =al - + L  ,.M [Ls-Lb]-\Ls La)L'-'[f's,P)J (1.67) 

Al ser el vapor de agua el responsable principal de la absorción atmosférica en la m 

- 
m 

región del infrarrojo donde están situadas %as bandas 4 y 5 del AWRR, la transmitancia O 

- 
0 

viene dada por: m 

E 

O 

(1.68) t (PS 9 P) = ev[-kw ~(e i ) ]  
n 

E 

donde kw es el coeficiente de absorción del vapor de agua y 4 y )  es la cantidad de a 

n n 

vapor de agua a lo largo de un camino óptico en la dirección dada por y. . n 

3 
O 

Como en condiciones libres de nubes, la absorción en la zona del infiawojo de 

interés es pequeña, se puede aproximar (1.68) como [Prabhakara et d., 1974; McMillin, 

19751: 

~ ( P s ~ P )  = 1- kw4ei) (1.69) 

con lo cual la expresión (1.67) escrita para dos longitudes de onda diferentes queda: 

Según McMillin & Crosby [1984] si los procesos de absorción en dos longitudes 

de onda son similares, lo que sucede si éstas son cercanas, los valores de son iguales 

para ambas. Esta suposición fue primero propuesta por McMillin [1971], (citado en 
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McMillin [1975]) quien encontró un par de longitudes de onda en la región del espectro 

que va de 10 a 12 pm para la que se verifica lo anterior, y posteriormente ratificada por 

Prabhakara et al. 119741 mostrando que E varía menos de 1°K en la región que va 

desde 10.4 a 12.9 pm. Por tanto si h ,  y h 2  se encuentran próximas se cumple 

aproximadamente que: 

y se obtiene que: 

& = T , ( ~ I ) + ~ [ T , ( ~ I ) -  T , ( L ~ ) ]  (1.70) 

siendo y  = k ,  ( h , ) / k ,  ( A , )  - k ,  ( A , ) .  

Como esta expresión se ha obtenido asumiendo una serie de aproximaciones, en 

la práctica, el algoritmo utilizado para obtener Ts es una combinación lineal de la 

temperatura de brillo, T,, para dos ó más longitudes de onda, del siguiente modo [Njoku 

et al., 1985; Minnett, 1990aI: 

donde ai son coeficientes sin dimensiones que son función de los coeficientes de 

absorción y a, es una constante que justifica efectos tales como la reflexión superficial y 

la absorción, errores de calibración y emisión de otros gases como el CO, [Deschamps 

& Phulpin, 1980; Maul, 19831. 

- Alaoritmo utilizado para la obtención de la temperatura suoe@cial del mar en el área 

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 teórica [Deschamps 

& Phulpin, 1980; Ho et al., 1986; Barton et al., 1989, etc.] la ventaja que supone el 
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hacer uso de un algoritmo que contenga las temperaturas registradas por cada una de las 

bancias idarrojas. Sin embargo esto presenta como inconveniente que solo es posible 

aplicar el algoritmo a imágenes nocturnas ya que durante el día la banda 3 presenta una 

fuerte contribución de la radiación solar, y además por otro lado, los datos del canal 3 

del AVHRIQ presentan un fuerte ruido instrumental desaconsejando su uso en el cálculo 

de la temperatura de la superficie del mar [Dudhia, 1989; Warren, 19891. 

De este modo los algoritmos que principalmente han sido desmollados para 

calcular la TSM hacen uso de las bandas 4 y 5 del A=. Existen tres técnicas para 

deteminar los coeficientes de la expresión (1.71) [Barton, 19951. La primera consiste en 

utilizar un modelo teórico de transmisih atmosférica que contenga un conjunto 

representativo de perñies verticdes de temperama y de gases y constituyentes 

absorbentes atmosféricos [Barton, 1983, 1985; Callison & Cracacrcniell, 1984; Llewellyn- 

Jones et al., 1984, Sobrino et al., 19931. Esta técnica es denominada de simulación 

[Minnet, 1990bl. 

La segunda aproximación, denominada empírica [Minnet, 1990b1, requiere la 

existencia de medidas de temperatura de alta precisión registradas con termómetros in- 

situ, que sean coincidentes con las medidas del satélite pemstein, 1982; McMillin & 

Crosby, 1984; Yokoyma & Tanba, 19911). Entonces a través de análisis de regresión 

lineal entre ambas medidas se obtienen los coeficientes del algoritmo. 

Por último, la tercera aproximación es m a  combinación 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., 

19851. 

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

[1986] para calcular la TSM, que tiene por expresión: 

5 = q  + 2 ( ~ , - < ) + O S  
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donde T, y T, son las temperaturas de brillo de los canales 4 y 5 respectivamente. Este 

aigoritmo ya fue utiiizado con anterioridaa para esta región de estudio por ~yk jae r  

[1988] y Hemández-Guerra [1990]. Este algoritmo, desarrollado por el Centre de 

Météorologie Spatiale (CMS) de Lannion (Francia), ha sido obtenido empíricamente 

comparando los datos de satélite con temperaturas medidas con boyas y barcos 

oceanográficos. La mayoría de las medidas in-situ han sido tomadas en el Meditenáneo 

occidental y en el Atlántico oriental para latitudes medias. Para datos del AVHRR 

situado en el NOAA-7, Castagne et al. [1986] lograron una desviación estándar de 0.55 

"C con una desviación negativa de 0.05 "C para este algoritmo, mientras que para el 

AVHRR del NOAA-9, Le Borgne et al. [1988] obtuvieron una desviación estándar de 

0.42 "C con una desviación media de 0.09 "C. Más recientemente, Parada [1995] con 

datos in-situ tomados en el mar de Alborán, obtuvo una desviación estándar de 0.45 "C 

y una desviación 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 distorsión 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 centígrados. Además la distorsión geométrica ha sido eliminada, 

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

Como se observa, existe una gran similitud entre ambas imágenes, poniéndose 

de manifiesto que los efectos atmosféricos no son tan severos a estas longitudes de 

onda, si se compara con lo que sucede en el visible. 



Eigarr 1.12 - a) 1- de radian& cid canai 4 del 
AVHBRpameldfaI~~.b)]tmagendeTSMparael 
mismo dia 

1.3.6 Procesos de segundo orden 

Seguidamente se amdhn los ebtcm sjercidos por los pcesios de qmúo 

arden sobre el modelo de corrección atmosférica des& en el apartado 1.3.5. 
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1 .- Reflectancia de la suverficie del mar 

En la deducción 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 pequeños 

considerando que el ruido instrumental del AVHRR es del orden de 0.15 "K. Además, 

es muy dificil verificar este error, ya que la emisividad depende de muchos factores 

entre ios que se encuentran ei ánguio cenitai de observación, ia veiociciaci ciei viento, ia 

composición (salinidad, presencia de manchas de aceite, ...) y la propia TSM [Masuda et 

al., 19881. Por otro lado, como argumentan Phulphin & Descharnps [1980] y Maul 

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

2.- Efectos supeflciales 

La emisividad sólo 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 
+:-:-m---+- .m--- --no- rlár.;moc 
LlplbLUllGllCG LUlaJ p V u 4 0  uuuIIILuO de g m d ~  más f%a y ~ e  !a de! a g ~ u  WES C U ~ ~ G S  

centímetros por debajo de la superficie [Saunders, 1973; Katsaros, 1979; Hepplewhite, 

1989; Coppin et al. 19911. 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 límite 

entre los dos medios la turbulencia se encuentra inhibida y el transporte de calor y de 

momento se efectúa por medio de procesos moleculares. Para que éste sea posible se 

hace necesario la existencia de un gradiente de temperatura normalmente negativo, tanto 

de día como de noche, y las observaciones sugieren que un valor típico de este gradiente 

se encuentra entre -0.1 OK y -0.5 OK [Robinson et al., 19851. Este gradiente se mantiene 
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para velocidades de viento de hasta 10 d s  por encima de las cuales es destruido por la 

acción de mezcia producida por ia rotura de ías oías. De cualquier modo, el gradiente se 

restablece 10 ó 12 segundos después de que éstas han dejado de actuar [Schluessel et 

al., 19901. 

Otro efecto superficial se produce durante el día bajo condiciones de calma y 

fuerte insolación. En estas condiciones la mezcla en las capas superficiales producida 

por el viento puede ser insuficiente para transportar el calor absorbido cerca de la 

superfície 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 temoclina diurna [Hawkins et d . ,  19931. Los valores típicos de este 

calentamiento diurno son de unas pocas décimas de grado aunque en ocasiones se han 

observado fuertes diferencias entre la temperatura supeficial y aquella de la capa de 

mezcla que pueden llegar hasta un grado o más [Robinson, 19851. Este efecto ha sido 

observado y estudiado por numerosos investigadores en áreas diversas [Halpern & 

Reed, 1978; Deschamps & Frouin, 1984; @omil%on & Stramma, 1985; Fairall et al., 

19961. Yokoyama et al. [1995] observaron que para la bahía de Mutsu (Japón) esta 

diferencia de temperatura desaparecía cuando el viento soplaba con una velocidad 

superior a los 4 mls. 

Estos dos efectos superficiales son impofimtes y pueden ser fuentes de error, ya 

que por lo general, los datos de ternperaka utiiizados para deducir empíricamente ios 

coeficientes del algoritmo con el 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 señal recibida por el sensor. Por iáltimo, el calentamiento 

superficial presenta un efecto negativo añadido, y es que como ha sido observado por 

Bohm et d .  [1991], en ocasiones tiende a enmascarar la señal superficial de 

caractensticas oceanográficas de interés. 
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3 .- Dispersión por aerosoles 

La dispersión de los aerosoles atmosféricos decrece a medida que la longitud de 

onda aumenta y resulta insignificante a 11 pm para una atmósfera libre de nubes. La 

concentración de aerosoles sobre los océanos es relativamente pequeña en condiciones 

normales, y la contribución de este factor es de 0.1 "K en el cálculo de la TSM [Dalu & 

Liberti, 19881. Existen, sin embargo, ocasiones en que la carga de aerosoles sobre los 

océanos es anormalmente grande. Esto ocurre por ejemplo después de una erupción 

volcánica como la acaecida en 1982 en el volcán El Chinchón [Griggs, 19851, o bien 

cuando tormentas transportan el polvo sahariano hacia el océano w a y  et al., 19921. En 

estos casos la temperatura de brillo se puede ver reducida algunos grados y la 

estimacion precisa de ia TSM se hace imposible. 

4.- Nubes 

La mayor limitación en la estimación de la TSM es la presencia de nubes de 

tamaño menor que un pixel o bien nubes bajas. Las nubes altas se detectan fácilmente ya 

que suelen mostrar una temperatura mucho más 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 más pequeñas que el tamaño de un pixel (1 km2 

aproximadamente) darán lugar a una temperatura que será mezcla de la de la nube y la 

TIM. Ya que nQ p.!: p~sihl- corregir -';te efec,tq ';e ha_n_ d_esarr^llad_o nimmxn'; 

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

sumamente complejos [Kelly, 1985; McClain, 1985; Saunders & Kriebel, 19881. 

Aunque para propósitos descriptivos un observador debidamente entrenado 

puede distinguir entre lo que son píxeles que corresponden a nubes y a océano, si se 

quieren aplicar métodos cuantitativos para estudiar la dinámica de la superficie del mar 

a partir de los datos de TSM, es necesario enmascarar los píxeles que están obviamente 

contaminados por nubes. 
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En este trabajo se ha usado un método sencillo para enmascarar nubes, que tiene 

el inconveniente de necesitar la intervención interactiva de un operador, para su correcta 

aplicación a cada imagen. Ya que distintos tipos de nubes presentan propiedades 

diferentes, se utilizan para su identificación la información contenida en los canales 2, 4 

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

1. Las nubes son generalmente más frías que el océano. De este modo la 

temperatura del canal 5 ha sido usada para detectar nubes altas, grandes y 

densas, si esta se sitúa por debajo de cierto límite (test de umbral de 

temperatura). Sin embargo este método falla en la detección de aquellas 

nubes que presentan una temperatura similar a la del océano (nubes bajas y 

niebla). 

2. La mayoría 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 región de reflexión especular, para estas longitudes de onda (test 

de umbral de albedo). 

3. Las radiancias de la parte superior de las nubes y de los bordes entre nubes y 

océano, varían sobre escalas espaciales más pequeñas que aquellas 

correspondientes a la superficie del mar, que suele ser uniforme sobre 

amplias regiones. De este modo se pueden identificar estas áreas calculando 

la varianza de los canales 2 y 4 para una pequeña parte de la imagen, que en 

este trabajo han sido sübconjiinios de 3x3 píxeies (les1 de coherencia o 

unifovmidaú). Sin embargo este procedimiento en vez de identificar de modo 

individual a los píxeles nubosos, unicarnente detecta a pequeñas regiones con 

píxeles sospechosos. Además en ocasiones la varianza de estas áreas 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 máscara de nubes 

superpuesta. Obviamente se observa que existen algunos píxeles que no son 

identificados por ninguno de los tres tests, y aunque el problema no es grave, es 

necesario desarrollar un método más preciso y con un mayor nivel de automatización. 
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Flgnra 1.13 - Imagen de TSM mostrada en la 
ñgura 1.12 conlamssCaradenubee desam,llada 
~lperpuesta 

1.3.7 Comparación de las imhgenes de temperatura de la 

superficie del mar y de temperatura de brillo 

Los datos de los canales hfkarrojos del sensor AVHRR contribuyen real o 

potenciafmente en multitud de greaS de la Owmografia. Dependiendo de la aplicación 

para la que se usen los datos, se requiere una exactitud y10 sensibilidad (entendiendo 

como tal la habilidad para detectar diferencias de temperatura dentro de una imagen o de 

una imagen a otra) determinada Fobinson, 19851. Por ejemplo, para estudios de cambio 

global o climatológicos la exactitud absoluta de la temperatura medida por el satélite se 

ha dicho que debe de ser de 0.2-0.3 'K wjoku et al., 19851 y de este modo, Bates & 

Díaz [1991] evaluaron los datos de satélite de TSM concluyendo que su uso es necesario 

para estudios climsrticos, aunque sin otras fuentes de datos su utilidad para estos 

propósitos es solo marghl. En cambio, para otro tipo de aplicaciones como son el 

estudio de la dinámica de estnichiras mesoescalares, de zonas hntales y afioramientos, 

el 6nhis se encuentra, más que en la exactitud absoluta, en poder reflejar la variacibn 

espacial de la temperatura [Legeckis, 1978; Mhett, 19911. 
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Relacionado con lo anterior, Ea Violette & Holyer [í988] compararon las 

imágenes 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. Según un estudio realizado por Barton [1989] esto podría ser 

debido a la influencia negativa de los efectos de digitalilación de los datos del AVHKR 

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 Ba 

siguiente forma: 

T, =al: + y ( ~  - q . ) + c  

coz a = : ,  7 = 2  Y C = "2, A < D n o ~ n n  U w c u w w  G' nt U'. nl L L / V / I J  TI OQQI An6;m;e-m U ~ P U I L ~ L ' U I I  -1 u n  Go,+nr iurwrvn c u r i p n i r i v u u i v a  níaisl;b;nor8n~ de 

ruido (FA&) com:  ,, - 

E 
de modo que el FlBIQ para el algoritmo de Castagne et al. [á986] es igual a 3.16. Si se 

O 

toma el ruido de cada canal equivalente sa temperatura como 0.1 OK, el mido de Bsas n 

E 
a 

imágenes de TSM predicho por (1.74) es igual a 0.3 14 OK. 
n 
n 

3 
O 

Ea figura 1.14 presenta una imagen de TSM (izquierda.) y de t e m p e r a ~ a  de 

brillo del canal 4 (derecha) realzadas mediante .ecualilación del Piistogma. Resulta 

Figura 1.14 - a) Imagen de TSM en niveles de grises realzada mediante ecualización 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 imágenes se 

decidió utilizar como parámetro de interés la temperatura de brillo del canal 4. Sin 

embargo, resulta adecuado cuestionarse las implicaciones de lo anterior, habida cuenta 

que las imágenes de temperatura de brillo no han sido corregidas atrnosféricarnente. 

Esto ha sido abordado por Maul[1985] y Minnett [1991] usando la ETR, partiendo de la 

relación (1.61) expresada de forma ligeramente distinta como: 

Li = Lmarta + Ea,,,,@ - t , )  (1.75) 

donde Li es la radiancia medida en el canal i del AVHRR. Entonces, asumiendo que la 

transmitancia de la atmósfera, t,, es constante para distancias pequeñas, resulta: 
r *  I r.. 

dLi / dLmar = ta (í .76j 

y expandiendo Li alrededor de la temperatura superficial del mar reteniendo solo los 

términos lineales produce: 

Si se aproxima la función de Planck en el rango de temperaturas que va desde Ti a Tmar 

por: 

L = kTa (1.78) 

entonces: 

y (1.77) queda: 

'mar Li = Lmar + a-(q - TmaJ 
Gar 

con lo cual: 

e igualando (1.76) y (1 Al): 

aq 
t ,  =1+-- a 

Tmar 
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y finalmente se tiene que: 

Para el canal 4 (i = 4, h, = 11 pm) se tiene que a = 4.8, y tomando t ,  = 0.7 para la 

región de estudio entonces: 

y por tanto: 

AT,, = 1.078ír; (1 .85) 

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

que aquellos observados en las imágenes de temperatura de brillo del canal 4. 
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rphfica den noroeste de 

E 

La región que corresponde al presente estudio se encuentra enclavada en el a 

margen más oriental del océano Atlántico. Con el objeto de acotar de foma m& o n n 

menos precisa sus límites, estos comprenderían iani área cuya 1at i t~~I  va desde lBON hasta 3 
O 

33'N, y cuya longitud abarca desde 7'0 hasta 21'0 aproximadamente. En este trabajo, 

dicha área será denominada como la "región oceanográfica del noroeste de Mica" 

(figura 2.1). En deteminados aspectos esta región guarda bastantes similitudes 

dinámicas con el límite oriental del océano Pacifico, con Bo cual las referencias a 

investigaciones realizadas en este otro sistema serán frecuentes a lo largo del presente 

trabajo. 

Conectando con el esquema de circulación oceimica global, la zona de estudio 

foma parte del denominado Giro Subtropical del Atlántico Norte, constituyendo una 

porción del extremo oriental. Esta parte del bucle se caracteriza por tener en su límite 

superior a la Comente de Azores que conduce el flujo de agua hacia el este. Este al 

aproximarse al continente africano se ve forzado a circular en dirección sudoeste hacia 
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el ecuador debido a la acción de los vientos alisios y de la costa, constituyendo lo que se 

conoce como Corriente de Canarias. Entre ¿O" y 25" N esta corriente se despega del 

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

Corriente Norecuatorial. 

Cerca de la costa, la dinámica oceánica se modifica como resultado de la 

dirección meridional del viento. conociéndose a la circulación resultante con el nombre 

de afloramiento costero. Algunos investigadores consideran el afloramiento aparte de la 

comente de Canarias argumentando que son caractensticas dinámicamente 

independientes [Tomczak, 19941. Sin embargo, por lo general, bajo el nombre de 

Comente de Canarias se engloba tanto a aquellas comentes que forman parte de la 

recirculación del Giro Subtropical, como a las asociadas al afloramiento costero, que 

constituirían su límite exterior. En este trabajo, sin embargo, para facilitar la descripción 

del área de interés se hará distinción entre ambas áreas, reservando el nombre de 
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Comente de Canarias para la primera, designando a la segunda como el afloramiento 

del noroeste de Áfica. 

Precisamente, el límite de transición entre ambas zonas, la costera 

correspondiente al afloramiento y la oceánica que formaría parte de la comente de 

Canarias, es uno de los tópicos de interés de este trabajo. Esta frontera es según 

Mittelstaedt [1991] el campo de batalla de ambos regímenes, presentando una gran 

actividad mesoescalar, y ha sido acuñada con el nombre de "zona de transición costera" 

[Brink & Coles, 19911. 

Teniendo en cuenta lo anterior, este capítulo se estructura del siguiente modo. En 

primer iugar, se ciescriííen ias características oceanográñcas dei margen orien~ai dei Giro 

Subtropical, para posteriormente hacer lo propio con las del afloramiento costero del m 

- 
m 

noroeste de Áfnca. Por último, se analizan las peculiaridades de la zona de transición O 

- 
0 

costera entre estos dos regímenes. Esta descripción, siempre que sea posible, se apoyará m 

E 

O 

en las imágenes de satélite disponibles, ya que el peso fundamental de este trabajo 
n 

reside en el análisis de este tipo de datos. 
a E 

n - 

El margen oriental del Giro Subtropical del 

Atlántico Norte 

Como ya ha sido mencionado, la Corriente de Canarias forma parte constitutiva 

del margen oriental del Giro Subtropical. Básicamente, el sistema de corrientes en esta 

parte del giro estaría integrado por la Comente de Azores, la propia Comente de 

Canarias y la Comente Norecuatorial. El estudio de este sistema ha sido llevado a cabo 

basándose en escalas espaciales y temporales muy diferentes, debido principalmente a la 

dificultad de obtener datos sobre escalas que varían extensamente. 

A escala del giro, el análisis de datos climatológicos y de bases de datos 

históricas ha sido fundamental [Stramma, 1984; Klein & Siedler, 19891. Estos indican 
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que el límite septentrional del giro estaría formado por una corriente estrecha que es una 

extensión de la Comente del Golfo a la que se conoce como la Corriente de Azores, que 

transporta hacia el este aproximadamente lo6 m3 S-' de agua. La mayor parte de este 

flujo recircula hacia el sur en varias ramas. Mientras las ramas más occidentales 

conectan casi directamente con la Comente Norecuatorial, la más oriental situada al este 

de Madeira, alimenta a la Corriente de Canarias antes de que ésta contribuya también a 

la Comente Norecuatorial. Esta Última constituye el límite meridional del Giro 

Subtropical, transportando agua hacia el oeste (figura 2.2a). Spall [1990] realizó un 

modelo para estudiar la circulación en la cuenca canaria y comparó sus resultados con 

los análisis de datos oceanográficos históricos, observando que en líneas generales, sus 

campos de velocidades medios coinciden bastante bien. Existe, sin embargo, una 

e?r,qc$= ei, !u regiS~ de !u Co-eite Nmecuutmid ( f i g ~ ~  2.2k). 
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Figura 2.2 - Transporte de volumen integrado (de O a 800 m) obtenidos a partir de: 
(a) un modelo en ecuaciones primitivas, y (b) bases de datos históricas (Spail, 
1990). Cada línea de flujo representa 1 Sv (lo6 m3 S"). 

~ i e n t r a s  ios resuitados del modeio ináican de forma ciara un flujo que entra 

desde el sur girando hacia el oeste, que se corresponde según Mittelstaedt [1991] con 

una rama de la Contracorriente Norecuatorial, el balance geostrófico obtenido a partir de 

los datos históricos, sólo refleja un flujo débil entrando desde el sur y fluyendo hacia la 

costa. Stramma (1984) atribuye este hecho observado en los datos históricos a la 

variación estaciona1 en la intensidad de la Contracomente Ecuatorial. Por otro lado, 

según Spall, esto se debe a que el transporte en la Corriente Norecuatorial es 
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principalmente ageostrófico, lo que también concuerda con l a  conclusiones de Maillard 

y Kase [1989] basadas en datos de boyas superficiales y aquellas de Fiekas et al. 119921 

obtenidas con datos hidrográficos y de ADCP (Acoustic Boppler Cwent Profiler). 

Esta imagen general del Giro Subtropical está por supuesto sujeta a cambios 

estacionales. Así, del análisis de datos históricos de temperatura y salinidad, Straimma & 

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 compresión norte-sur con la consiguiente extensión este-oeste, si se compara 

con la situación invernal. Por tanto, la Corriente de Azores se sitíaa mas al sur en verano 

que en invierno [Klein & Siedler, 19891, o c ~ é n d o l e  lo contrario a la Corriente 

Norecuatorial. La Corriente de Canaria en cambio se acerca a la costa afi-icana en 

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

I r  

Figura 2.3 - Representación esquemática del 
giro subúopicai para ios primeros 200 m de 
profundidad (Stranmm & Siedler, 1888). 

Según S t r m a  & Siedler [1988] podría existir una conexión 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 circulación, 
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forzado por el campo de vientos observado en verano y en invierno [Hellerman & 

Rosenstein, 19831. Estos reflejan la coincidencia entre el desplazamiento que sufre el 

centro y el límite septentrional del sistema de vientos anticiclónico y aquel de la 

Comente Norecuatorial. Dicha conexión parece ser lógica si se considera el carácter 

ageostrófico de esta comente, antes mencionado (figura 2.4). 

- 4 cmls 

Figura 2.4 - Tensión media del viento en la superficie del mar (arriba) y 
circulación superficial obtenida con un modelo (abajo), durante el periodo 
de Febrero, Marzo y Abril (izquierda) y Agosto, Septiembre y Octubre 
(derecha) (Mittelstaedt, 199 1). 

Mientras que el análisis de datos históricos permite describir las propiedades del 

giro a gran escala, es a través de campañas de muestre0 cuasi-sinópticas y a través del 

uso de correntímetros como se ha obtenido información, acerca de cuales son las 
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características mesoescalares de las corrientes mencionadas. Así, a través de estas 

medidas se ha observado que ía Corriente de Azores se caracteriza por ser un flujo zona1 

intenso y profundo [Fiekas et al., 19921, relacionada a un fiente temohalino, conocido 

como Frente de Azores [Stramma & Miiller, 19891, que lleva asociado altos niveles de 

energía [Müller & Siedler, 19921. Este produce un Raerte gradiente de densidad, lo que 

da como resultado que la comente sea de marcado carácter baroclínico [Siedler et al., 

1985; Sy, 19881. A través de estas observaciones, se ha puesto de relieve, además, que 

aparte de tener una orientación eminentemente zonal, el fiente presenta un intenso 

serpenteo, detectándose incluso la presencia de remolinos a ambos lados de este fiente 

temohalino [K&e & Siedler, 1982; Gould, 1985; K%e et al., 19841. S e g h  Kike et al. 

[1985], el aprisionamiento de ondas de Rossby entre la dorsal Medio Atlántica y la costa 

africana podría explicar el serpenteo del fiente de las Azores; mientras que los 
m 

remolinos podrían generarse como consecuencia de la inestabilidad baroclínica de la D 

- - 
m 
O 

comente [Kielmann & Kke, 19871. Por íaltimo, este frente se extiende hasta la - - 
0 

m 

superficie, haciendo posible que sea identificado a través de imágenes de temperatura de E 

O 

la supeficie del mar (TSM). n 

E - 
a 

2 

n 

Las Comentes de Canarias y Norecuatorial, en comparación con la Corriente de n 
n 

Azores, se encuentran restringidas a los 200 primeros metros [Fiekas et al., 19921. A1 
3 
O 

igual que el límite septentrional del giro está constituido por el frente de &ores, el 

límite suroriental cuenta también con una zona frontal destacable, asociada a la 

Comente de Canarias y la Comente Norecuatorial, que ha sido denominada como la 

zona frontal de Cabo Verde [Zenk et al., 19911. Aunque esta zona presenta también una 

01tn .roAnh;l;Aorl  n l i n ~ n ; n - t m n n + o l  .rr ol t - r  n;rralnli r l a  m ~ r a ~ m ' n  rAA;:lla+ Pr C;arllar 10031 
U ~ L U  v c u  lauuluuu C I O Y U C I L W - L C I ~ ~ X ~ V I ~ ~  y uuuo UL v CILCIO UCI C I ~ L C I ~ ~ ~ U  LIVIUIICIL a ULCIUICIL, L 7 7 ~  J, 

contando con la presencia de meandros y remolinos, Maillard & R&e [1989] 

observaron a través del análisis de boyas lagimgisbinas que la escala de estos era menor. 

De nuevo, las causas de esta variabilidad pueden estar propiciadas por la inestabilidad 

baroclínica de la corriente [Hagen, 1985; Onken & Klein, 19911 y la presencia de ondas 

de Rossby, que pueden generarse por diversos mecanismos [Kiauss & Wuebber, 1982; 

Hagen, 1985; Onken & Klein, 1991 ; Spall, 19921. 
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Sin embargo, a pesar de estas similitudes, ambos frentes (el de Azores y Cabo 
- - 
verde) presentan características muy diferentes. En primer iugar, ei fiente de cabo 

Verde constituye la frontera entre dos masas de agua de propiedades hidrográficas 

distintas, como son el agua central Noratlántica (ACNA) y el agua central Suratlántica 

(ACSA). Ambas masas de agua tienen temperaturas similares, pero la ACSA presenta 

salinidades más bajas y concentraciones de nutrientes más altas que la ACNA [Tomczak 

& Godfrey, 19941. 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 fiente no se refleja en el campo 

de densidades [Barton, 19871. Así el flujo predominante no tiene que situarse en la 

posición del frente como ocurre para la Comente de Azores, encontrándose al Norte de 
1.: A-.- -..Lc- - -1  L--*- > -  n - ~ -  x ro- o- n A~:II-- noni  este iimiie niurugraiicu para GI ~rt;nit; ut; Lauu v GIUG ~~uarrrrna OL IV~UIIGI, ~ Y O Y J .  

Por último, la Comente de Canarias presenta varias fuentes de variabilidad 

propias y características, lo cual se evidencia en los altos valores de energía observados 

en datos procedentes de correntímetros [Müller & Siedler, 19921 y de altímetros 

situados en satélites [Tejera, 19961. En primer lugar, como ocurre con otras corrientes 

de límite oriental, su proximidad al continente afiicano da lugar a la presencia de 

multitud de estructuras mesoescalares resultado de la interacción entre los procesos 

oceánicos y costeros, caracterizándose esta frontera como una zona frontal, donde 

abundan la presencia de remolinos y filamentos de agua E a  procedentes del 

n C i n - n - ; ~ m t n  mn.-tatr .  TT7-n Po-- nt nl , 1001 1- E! espL:dic de &U. f r = ~ ~ ~ ~  es u;l= de les auulaluulw ~ W J L U I V  v ULI U C U L L ~  ~i UC. 1 // 1 j 

principales objetivos de este trabajo y será tratada separadamente. En segundo lugar, la 

presencia de las islas Canarias obstaculiza el flujo de la corriente a su paso a través del 

archipiélago perturbándolo, generándose remolinos ciclónicos y anticiclónicos al sur de 

las islas, que han sido observados en imágenes de satélite de TSM y de concentración 

superficial de clorofila [Hemández-Guerra et al., 1993; Arístegui et al., 19941. El 

estudio de los mecanismos involucrados en la génesis y evolución de estos remolinos ha 

sido abordado a través de un modelo numérico cuasigeostrófico por Sangrá [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 

comentes debidas a la ficción producida por éste, cuya influencia se deja notar en una 

capa límite superficial denominada como capa de Ekman. Las corrientes promediadas 

sobre la profundidad de esta capa forman un ángulo con la dirección 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, 1 9941. 

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, 
m 

obligando al agua más densa situada en la parte inferior a subir para sustituirla. A este = m 
O 

fenómeno se le conoce como afloramiento costero. Este ascenso de las aguas produce 
- e 
m 

E un transporte hacia costa en los niveles inferiores, que es de la misma magnitud que el 
O 

producido en la capa de Ekman, siempre que no existan variaciones a lo largo de la 

costa. Pero además del afloramiento, el transporte de Ekman mar adentro produce un a 

n 

descenso de la superficie del mar cerca de la costa, que causa un gradiente de presión 
n 

5 
zona1 que permite el desarrollo de un flujo geostrófico hacia el Ecuador, en la misma O 

dirección que sopla el viento. 

El agua aflorada posee características específicas importantes, que hacen que su 

estudio y evolución a través de sensores remotos sean posibles. Una de estas 

propiedades es su baja temperatura en relación con el resto de las aguas superficiales, y 

la otra es su alto contenido en nutrientes, que unido a las condiciones de insolación 

óptimas permite el desarrollo y proliferación del fitoplancton. Normalmente la 

transición entre las aguas afloradas y el resto de las aguas superficiales es bmsca, en 

forma de frentes. Resulta, por tanto, factible realizar el estudio y evolución 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 íos afloramientos costeros recibió una atención considerable en las 

décadas pasadas que aún hoy en la actualidad perdura. La razón de esto estriba, en 

primer lugar, en que constituyen áreas de gran riqueza biológica e importantes 

pesquerías producidas por la abundancia del fitoplancton. Además 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 atmósfera-océano. 

Las áreas de afloramiento costero más importantes se encuentran situadas en el 

margen oriental de los continentes, ya que en estos lugares se dan las condiciones 

meteorológicas idóneas para su desarrollo, soplando los vientos dominantes hacia el 

Fcz~dm. De este m d o ,  11 cc2Yn z ~ m s  de afl~riimient~ más iq~rtun ' ter  r m  !a de 

Califomia, Perú, Benguela y la que nos ocupa, el Noroeste de Áfnca. 

Al igual que para el Giro Subtropical el estudio del afloramiento del NO de 

Áfiica se ha hecho sobre la base de escalas espaciales y temporales diferentes, siendo 

útil, como comenta Hagen [198 11 distinguir entre la gran escala y la mesoescala. 

A través de bases de datos históricas de temperatura de la superficie del mar y de 

velocidad del viento, obtenidas de fuentes diversas, algunos investigadores han 

estudiado las características a gran escala del afloramiento desarrollando para ello 

distintos índices [Wooster et al., 1976; Speth & Detlefsen, 1982; Nykjaer & Van Camp, 

19941. Uno de estos índices se obtiene calculando la diferencia de temperatura 

superficial entre áreas costeras y oceánicas, mientras que el otro viene dado a partir de 

los datos de vientos, dei cáicuio dei transporte de E í a n .  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 25ON se encuentra 

presente durante todo el año con mayor intensidad durante primavera y otoño. Y por 

último al norte de 25ON el afloramiento por lo general ocurre en verano y a comienzos 

de otoño. 
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Esta estacionalidad del afloramiento está hertemente ligada a la de los vientos 

dominantes en eí &ea, esto es, ios aiisios. Estos se haiian en su posición más meridionai 

durante el invierno, situándose su límite inferior a unos 1 OON. A medida que progresa la 

primavera y el verano, este sistema de vientos se desplaza hacia el norte alcanzando su 

posición más septentrional entre julio y agosto. En sus migraciones en dirección norte- 

sur se encuentra una región para la cual los alisios soplan hertemente durante todo el 

año, que es la comprendida entre 20°N y ZON, para la cual el afloramiento es 

permanente. 
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Figura 2.5 - Diferencias de temperatura media (K) entre áreas oceánicas y costeras para el periodo 
1969-1976. Redibujado de Speth y Detlefsen [i982]. (b) Similar a f i p a  2.5a pero redibujado de 
Wooster et al. [1976]. (c) Transporte de Ekman (m2$') calculado a partir de la componente paralela 
a la costa de la tensión del viento. Redibujado de Wooster et al. [1976]. (Nykjaer & Van Camp, 
1994). 

A pesar de esta tendencia general, es posible que ocasionalmente aparezcan 

afloramientos pequeños en cualquier lugar de la costa y de varios dias de duración, 

producidos por vientos locales que actúan independientemente del patr6n a gran escala 

de los alisios anteriormente visto. 
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Algunos de los primeros estudios a menor escala en este área, consistían en la 

toma de medidas Zn-situ perpendicularmente a la costa realizándose generalmente en 

lugares muy concretos como son Cabo Blanco [Johnson, 1976; Barton et al., 1977; 

Halpem et al, 19771 y Cabo Bojador [Johnson et al., 19751. Esto permitía observar 

cómo se distribuyen verticalmente las propiedades fisicas, químicas y biológicas del 

océano durante el periodo en que el afloramiento está presente y efectuar estudios 

comparativos con otras regiones donde este fenómeno es también importante [Huyer, 

1976; Smith, 19811. 

Una caractenstica del afloramiento en este área, común con el de otras regiones, 

que se deriva de estas distribuciones verticales perpendiculares a costa, es la presencia 

de -m a lo la-go de ésta iIi-üesm ~ctuácioiles c-~si-báro~~picas simila-es a 

las fluctuaciones en el viento. Este flujo consta de una corriente que va hacia el 

Ecuador, ocupando la práctica totalidad de la platafonna costera, y una corriente 

profunda que se dirige hacia el polo. La plataforma continental del noroeste de Áfiica, 

en líneas generales, es extensa y somera con una transición abrupta hacia una empinada 

pendiente continental. Estas peculiaridades hacen que la comente profunda con 

dirección al polo, al contrario que en otras áreas, no se encuentra sobre la plataforma, 

situándose sobre la pendiente continental apoyándose fuertemente sobre ésta. 

Estos estudios, además, mostraron que en la región del NO de M c a ,  la 

dirección del viento (en condiciones favorables para el afloramiento) permanece casi 

constante, pero su velocidad fluctúa entre 5 y 10 cm S-' con periodos de 7 a 10 días. La 

respuesta del afloramiento a estas variaciones del viento es rápida, modificándose la 

distribución de densidad y otros campos afines antes de que haya transcurrido un día. 

Estos cambios llegan a afectar a profundidades del orden de 150 m, y su causa parece 

deberse a la débil estratificación del afloramiento en esta zona. Esta caractenstica, 

además, hace que el transporte de Ekrnan 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, 19761. 
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Por último, y relacionado con la distribución vertical de propiedades físicas, 

Johnson et al. [1975] dedujeron para la circulación perpendicular a la costa, una 

estructura de dobles células de circulación en Cabo Bojador. Por el contrario, para Cabo 

Blanco solamente se observaron células de circulación simple. Teniendo en cuenta esto, 

Smith [198 11 sugirió que la organización en dobles células de circulación es efímera y 

juega un papel insignificante en la circulación. 

La discusión anterior donde se comentan los resultados de estudios hechos 

perpendicularmente a la costa, podría hacer pensar que el afloramiento es un fenómeno 

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 topografía del fondo [Peffley & O'Brien, 19761 y de la línea de 

costa [Brink, 19831, aunque también se pueden producir variaciones del afloramiento a 

mesoescala generadas por la presencia de ondas, con periodos de varios días y 

longitudes de onda de cientos de kilómetros, que se propagan por la plataforma costera 

fortaleciendo el afloramiento en ciertas áreas y debilitándolo en otras [Crépon & lüchez, 

19821. 

Relacionado con lo anterior, Brink [1983] introdujo el concepto de centro de 

afloramiento que definió como un área donde el afloramiento costero aparece 

iriter,$if;,cu.i~ presentUq~~ PSC&S ~ ~ n a r i a l ~ c  --r ------- 2 !Q laron A-aV de ~ c ~ f a  ~ ~ ) ~ m - ~ h l ~ c  y-uVAVu 2 

aquellas perpendiculares a ésta. Es conocido el centro de afloramiento que se encuentra 

cerca de la costa de Perú a una latitud de 15" S [Brink et al., 19811, o también aquellos 

que se hallan en el Golfo de Lyón en el Mediterráneo [Hua & Thomasset, 19831, por 

citar algunos ejemplos. 
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Si se compara esta imagen promedio con la figura 2.5, donde se muestran dos 

índices 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 

más al norte, ambos índices coinciden bastante bien. Un análisis más detallado, llevado 

a cabo por Nykjaer & Van Camp [1994], donde se calcula el coeficiente de correlación 

cruzado entre los índices, mostró que éste alcanza su mayor valor para un desfase de 

unos tres meses entre ambos, apareciendo el afloramiento reforzado, en el índice 

obtenido a partir de diferencias de temperatura, en agosto y septiembre. Según 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 señal impresa en ia imagen promedio. 

El otro centro de afloramiento, que se encuentra en cambio situado en un área 

donde este fenómeno es persistente a lo largo de todo el año, muestra en el índice de 

afloramiento obtenido a partir de las diferencias de temperatura un doble pico en 

primavera y otoño (figura 2.5). Sin embargo, el pico de otoño no tiene su análogo en el 

índice que se deduce a partir de los datos de viento. Según Nykjaer & Van Camp [1994] 

esto puede estar relacionado con algún efecto cuya influencia no queda reflejada en el 

índice 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 
. I 

de! ziio de! fefiómeno en Uieha. reson. 

Resulta interesante, además, estudiar estos centros de afloramiento a través del 

análisis de secuencias de imágenes individuales. Así, para el centro situado más al norte 

se observa, para diversas series de imágenes obtenidas en el periodo en que el 

afloramiento es más propicio (verano y comienzos de otoño), que las aguas más fiías 

aparecen generalmente justo al norte de cabo Ghir (30.6"N). Estas se extienden hasta 

cabo Sim (31.4ON), alcanzando en ocasiones la posición de cabo Beddouza (32.5ON) 

(figura 2.7). En estas secuencias, el agua más fría tiene temperaturas oscilan entre 

15 y 16"C, situándose 1 6 2 grados por debajo de las aguas que la rodean. 
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Figura 2.7 - Secuencias de imágenes de TSM umespondiena, al centro & afloramiimu, situado 
entre 30.S0 y 32' N. 



La región oceanografica del noroeste de Afica 75 

Diversos factores podrían estar involucrados en la presencia del afloramiento en 

este lugar. El más obvio quizá es la orientación favorable de la costa con relación a la 

dirección en que soplan los alisios en este área, tal como notaron Van Camp et al. 

[1991], quienes seleccionaron imágenes de TSM de distintas estaciones y las 

compararon con campos de viento diarios observando que ambos son consistentes. Otro 

factor, que, además, podría ser determinante dada la recuwencia observada casi siempre 

en la misma posición del afloramiento, es la influencia de los resaltes topográficos 

costeros constituidos por los cabos. Crépon et al. E19841 estudiaron el efecto de la 

geometría de la línea de costa sobre el afloramiento y observaron que la intensidad de 

éste es mayor en la parte del cabo situada en la posición de donde no sopla el viento. 

Así, se podrían 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 cilíndrico, en el que situaron un obstáculo en foma de cabo, comprobaron 
m 

= m 

que el primer indicio de agua aflorada en la superficie siempre aparecía adyacente al 
O 

- 
0 

cabo en la región situada corriente arriba, de forma similar a como ocurre en cabo Ghir. 
m 

E 

O 

Por último se ha de tener en cuenta que en esta región la topografía del fondo submarino 
E es peculiar, detectándose la presencia de un resalte submarino conocido como meseta de a 

cabo Ghir. En otro experimento de laboratorio Narimousa & Maxworthy [1985] n 

estudiaron la influencia de la topografia del fondo en el afloramiento costero y notaron 3 O 

que el primer signo de afloramiento ocurre en foma de pluma sobre el resalte 

topográfico, de foma similar a como se observa en la f i w a  2.7. A pesar de estas 

evidencias, no es posible evaluar con ías imagenes de TSM hicamente la importancia 

de estos factores en la localización de este centro de afloramiento, y un estudio más 

detallado con otros datos añadidos sería necesario. 

A través de secuencias de imágenes individuales de TSM (figura 2.8) también es 

posible estudiar el centro de afloramiento situado al sur de la región de estudio, que 

generalmente se extiende desde Dakhla (23.5"Pa) hasta el sur de cabo Bojador (25S0N). 

Se caracteriza este centro por su amplitud, su permanencia y su herza, alcanzando 

temperaturas que son 2 ó 3°C más bajas respecto de las aguas existentes en el entorno. 

Aunque ya había 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 ponían de manifiesto 

la tridimensionalidad de este evento, no ha sido tan estudiado como otras áreas de este 

afloramiento, tales como las próximas a Cabo Bojador y Cabo Blanco. Si se compara la 

distribución de temperatura superficial con la topografia submarina, se observa que 

sigue de forma ajustada el contorno del fondo, encorvándose hacia el final del centro del 

afloramiento adoptando una orientación zonal. 

Aunque la presencia de este centro puede estar motivada por distintos factores, 

uno que parece determinante es la influencia de la topografía del fondo. A pesar de que 

la morfología de la plataforma en el afloramiento del NO de África es menos abrupta 

que la observada en otros lugares ya mencionados, se observa, sin embargo, para esta 

lotit i ir l  iin r a m h i n  m a r r a r l n  en l a  a n r h i i r ~  AP Acto  A& ~ Q C ~ O  AP +ama- 1-m-~i 2n 1- a- 1- 
AUCICUU LUI WCUIAVIV ~IICUVUUV VAL IU CULWIILLLU uv WUCU. rxol, y W u  u- C b A l u l  U l l V O  JV N11 CIlL la 

región comprendida entre Cabo Yubi y Cabo Bojador, a alcanzar unos 150 km entre 

Cabo Barbas y el Sur de Cabo Bojador (sí se toma la isóbata de 200 m como referencia). 

Por analogía, en la región costera de Perú situada entre 14 y 15.30"s existe un 

afloramiento fuerte y persistente, que ha sido estudiado en detalle. Su causa, según 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 aquí encontrado. 

Evidentemente, y esto se pone de manifiesto en las secuencias de imágenes, este 

centro de afloramiento parece acentuarse, deformarse y atenuarse en función de como 

fluctúa la tensión del viento local con el tiempo. Ahora bien, como apuntan Peffley y 

O'Brien [1976] los efectos del afloramiento son más fáciles de crear que de destruir y 

no desaparecen durante un periodo de algunos días bajo condiciones de vientos 

desfavorables. Esta tendencia también se observa en las secuencias de imágenes, con la 

salvedad de que los efectos del afloramiento perduran más en el centro situado a 25"N 

que en las áreas vecinas. 

Por último, hay otra característica del afloramiento que destaca en las secuencias 

de imágenes de TSM de la figura 2.8. Mientras que en la mayor parte de la región de 





Figura 2.8 - Secuencias de imágenes de TSM correspondientes al centro de afloramiento situado 
entre 23.5' y 25.5ON. 
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estudio, el afloramiento aparece cerca de la costa, sin embargo, entre Dakhla y Cabo 

Blanco, esto es, a continuación dei centro de afloramiento antes citado, las aguas más 

fiías suelen encontrarse situadas en el medio o incluso en el borde de la plataforma 

continental. Esta caractenstica ya había sido observada por Johnson [1976] a través del 

análisis de datos in-situ tomados en las proximidades de Cabo Blanco. Según Van Carnp 

et al [1991], esto puede deberse a la aparición de agua cálida en una zona de sombra a la 

acción de los alisios, como ocurre en la bahía de Rio de Oro situada a 24"N en Dakhla. 

Esta bahía entonces actúa 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 

explicación más natural parece ser la advección 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 ia que aflore a ia superficie en eí borde o en medio de la platakrma continental. 

2.4 La zona de transición costera del noroeste de 

Africa 

2.4.1 Definición y antecedentes de la zona de transición 

costera 

En este apartado se tratará de describir la zona de transición costera (ZTC) del 

noroeste de Africa. Con este nombre, se hace referencia a aquella región situada por io 

general más allá de la plataforma continental, donde precisamente se produce la 

transición entre las aguas fiías y ricas en nutrientes y fitoplancton procedentes del 

afloramiento de aquellas más cálidas 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 transición presenta, además, una alta variabilidad, que queda patente al observarse en 

ella una füerte actividad mesoescalar con la presencia de remolinos ciclónicos y 

anticilónicos de diferentes tamaños, y unas estructuras estrechas y elongadas 
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características conocidas con el nombre de filamentos de afloramiento. Estos últimos 

son la manifestación superficial de anomalías hidrográficas que, según distintas 

observaciones, se extienden hasta 100 m en profundidad, llevando asociados, además, 

fuertes comentes hacia el océano abierto que pueden tener velocidades de hasta 100 

c d s .  Aunque no suelen superar los 100 km de anchura alcanzan en ocasiones, sin 

embargo, longitudes del orden de cientos de kilómetros. Esto hace que esta zona de 

transición abarque una región de tamaño considerable cuando se encuentra totalmente 

desarrollada. Existen evidencias documentadas de los filamentos en lugares como la 

costa de Califomia [Breaker & Gilliland, 19811, Portugal [Haynes et al., 19931, el 

sudoeste de África [Shannon et al., 19851 y el noroeste de África Wykjaer, 19881. 

Esta vdabili&d de la ZTc queda plasma& en la irnigenes de de 

temperatura superficial y de color del océano. La detección en las escenas de los 

remolinos está relacionada con la manifestación en superficie de los procesos de 

convergencia y10 divergencia asociados a este tipo de estructuras. Sin embargo, en 

ocasiones los gradientes superficiales de temperatura y de pigmento fitoplanctónico 

resultantes de estos procesos, son demasiado pequeños como para producir una buena 

señal que pueda ser detectada por los sensores remotos. Pero aún 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 

límite exterior de los remolinos, con temperaturas y concentraciones de pigmentos 

fitoplanctónicos suficientemente diferentes de las encontradas dentro de las capas 

superficiales de los mismos, puede dar lugar a gradientes que producen señales 

superficiaies de buena caiidad. 

Por otro lado, los filamentos al transportar hacia el océano abierto aguas 

procedentes del afloramiento, aparecen en las imágenes de satélite como lenguas de 

agua fria, por lo general, ricas en fitoplancton. Éstas contrastan fuertemente con las 

aguas más cálidas y pobres en pigmento fitoplanctónico que se encuentran a su 

alrededor. 
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A pesar de que la alta variabilidad de esta zona fronteriza ya había sido puesta de 

relieve a través de datos tomados con medidas in-situ, como por ejemplo, así lo indica 

Fedoseev [1970] para la Comente de Canarias, recibió en principio poca atención 

pasando esta característica casi desapercibida hasta la llegada de las primeras imágenes 

obtenidas por medio de satélites. Estas imágenes fiaeron 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 Califonmiia, donde se mostraba que las 

estructuras observadas en las imágenes tenían su correspondencia con los datos, 

entonces más convencionales, tomados a través de medidas in-situ. Este hecho cambió 

la visión que se tenía sobre las comentes de límite oriental y sobre las estrategias de 

muestreo adoptadas para su estudio. 

Así, ya desde el inicio de la década de los años ochenta, comenzaron en la m 

- 
m 

Corriente de Califomia los programas científicos diseñados para el estudio detallado de O 

- 

la ZTC, a través de experimentos multidisciplinarios, como el CODE (Coastal Ocean 
0 

m 

E 

Dynamics Expenment), y el OPTOW (Ocean Prediction Though Qbsewation, 
O 

n 

Modelling and halysis) culminando con el reciente y exhaustivo programa CTZ 
a E 

(Coastal Transition Zone). No obstante, en el área de interés de este trabajo los primeros n n 
n 

estudios se iniciaron a finales de los ochenta, haciendo uso básicamente de los datos 3 
O 

procedentes de satélite Pykjaer, 1988, Van Camp et al., 199i]. Solo recientemente, por 

un lado, se han combinado las escenas en conjianición con datos de cmpaiias 

oceanográficas pero de corta duración, como ia reaiizada por Hagen et d .  ií996j en 

Cabo Ghir y, por otro lado, se han desarrollado programas multidisciplina.rios como el 

Coastal Transition Zone Islas Canarias encanninados a estudiar la zona de transición 

aunque restringiéndose al área cercana a las Islas Canarias [Barton et al., 19971. 

-. 
M objetivo a iograr en este apartado es ei de describir ia ZIC en ei área de 

estudio, usando una base de datos de imágenes de satélite y mediante el apoyo de 

algunas técnicas de procesamiento de imágenes sencillas. Las imágenes utilizadas aquí 

se extienden desde el año 1987 hasta 1993 y han sido adquiridas en diversos proyectos 

como complemento a otro tipo de medidas, más que pensando en la finalidad que aquí 
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se persigue. Por tanto, se ha de tener presente en todo momento que la descripción que 

aquí se hace es parcial, y puede representar situaciones concretas que no reflejan la 

generalidad del problema y, por tanto, han de ser tratadas con precaución. Sin embargo, 

a pesar de este hecho, esta serie de imágenes contiene información útil y relevante que 

merece la pena ser comentada y que puede ser discutida, sirviendo de base o hipótesis 

de partida para estudios futuros más exhaustivos. 

Pero antes de iniciar este análisis y como apoyo a la interpretación que aquí se 

hace de las imágenes de satélite, se tratarán de fonna breve los modelos que han sido 

desarrollados para intentar desenmascarar la dinámica de estas áreas activas. Al mismo 

tiempo se hará referencia a las evidencias observacionales y las hipótesis que han 

si~rgici,~ par2 iEteztc 12 g & ~ i ~  ocemo@fi~a; czz&i<s;ieas 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 

campañas oceanográficas, se han empezado a reconocer cuales son los factores 

importantes implicados en la variabilidad observada en la ZTC, y en la formación y 

evolución de las estructuras mesoescalares presentes en este área. Así, por ejemplo, y 

c m  refereiieia ~r 10s f i1~iei ios  SUr& ei al. j1991j yrüpusierüm tres modelos 

conceptuales relacionados con su generación, que se representan esquemáticamente en 

la figura 2.9 y a los que se hará referencia posteriormente. Evidentemente, de los tres 

modelos ninguno prevalece sobre el otro y como se verá, para el área de estudio, más de 

un modelo parece implicado en la explicación referente a cual es la causa más probable 

en la formación de los distintos filamentos que se observan en el área. A continuación se 

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

- Inestabilidad dinámica de la corriente límite oriental 

En las primeras imágenes de satélite de TSM y color del océano de la Corriente 

de Califomia, se apreciaron una serie de lenguas de agta E a  en forma c8e meandrosj 

alineados con la costa y con una determinada longitud de onda. Esto motivó como 

primera hipótesis que la variabilidad de la ZTC podria estar producida por la 

inestabilidad dinámica de la corriente [Emery & Mysak, 19801. 

Así surgieron los primeros modelos numéricos involucrados en el estudio de la 

variabilidad de la ZTC. Estos usaron en principio la aproximación cuasigeostrófica para 

tratar de simular la dinámica de la Corriente de Califomia en diversas áreas (Isla de 

Vancouver, Oregón y el norte de California) [Ikeda et al, 1984a, Reda et al., 1984b, 

Ikeda 8Z Emery, 19841. La estructura de este sistema se intentó reproducir de forma 
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sencilla, empleando en los modelos un máximo de cuatro capas, que trataban de 

representar a ia comente superficiaí, a la contracorriente subsuperficial y a la débil 

corriente profunda. En ellos se observó, haciendo uso de una teoría de estabilidad lineal, 

que la cizalladura vertical, entre la corriente superficial y la contracorriente, a través del 

mecanismo de inestabilidad baroclínica, es la responsable del mantenimiento y 

crecimiento inicial de los meandros observados (Figura 2.9a). Cálculos numéricos no 

lineales permitieron simular la evolución posterior de estas características que incluían 

el reemplazamiento o la absorción de los meandros más pequeños por aquellos de 

longitud de onda mayor y la generación por separación de remolinos. Estos remolinos 

pueden posteriormente interaccionar con el área donde el afloramiento costero está 

presente, pudiendo dar lugar a la formación de filamentos [Ikeda et al., 1984al (Figura 

2%). Este mime modelo ~ U C  mplezch despSs pul Ecda ei al. j198Sj ix~ibién para 

estudiar los meandros y remolinos de la comente costera noruega. 

Asumiendo también la aproximación cuasigeostrófica, Pierce et al. [1991] 

realizaron un análisis de estabilidad lineal, que continuaron Allen et al. [1991] 

examinando el comportamiento no lineal para amplitudes finitas. Ambos modelos 

contaban, en esta ocasión, con un mayor número de capas, ya que intentaban identificar 

los procesos fisicos más relevantes, usando como condición inicial la estructura de la 

comente de chorro obtenida a través de observaciones hidrográficas con una buena 

resolución espacial. En su análisis observaron que inicialmente, para amplitudes 

pequeñas, los procesos de inestabilidad barotrópica y baroclínica 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 ia generacion de remolinos que se desprenden de los meandros. 

Tanto en estos estudios como en los anteriores las longitudes de onda de las 

perturbaciones más inestables están comprendidas entre 150 y 250 km. 

La aproximación cuasigeostrófica 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 topografía del fondo. Esto hace que una característica 

importante de este área de interés, como son los fkentes de afloramiento costeros y su 

posible influencia en la generación de inestabilidades, haya quedado excluida en los 

anteriores estudios. En este sentido, Barth [1989a] realizó un análisis de estabilidad 

lineal de un frente costero, utilizando un modelo ageostrófico de dos capas. Este dio 

lugar a la aparición de una banda de ondas inestables, cuya tasa de crecimiento máximo 

ocuriía para una longitud de onda similar a la que se obtenía con la aproximación 

cuasigeostrófica. Sin embargo, observó en este caso que las condiciones necesarias para 

la existencia de estas ondas son diferentes de aquellas que proponen la teoría 

cuasigeostrófica. Según su estudio, los frentes producidos por afloramientos costeros 

pueden ser inestables independientemente de cual sea la configuración del flujo. Esto, 

por tanto, agrega a los trabajos anteriores un factor nuevo importante, como es el papel 

jugado por los frentes de afloramiento. ,, - 
- 
m 
O 

- 
0 

McCreary et al. [1991] aplicaron un modelo no lineal de 2 capas y media 
m E 

también de carácter ageostrófico, que incluía la intrusión de agua fna hacia la capa 

superior estableciendo un gradiente de temperatura y densidad horizontal. Este modelo 
a E 

era capaz de generar inestabilidades con dos escalas diferentes, una de ellas similar a la n n 
n 

obtenida con los modelos cuasigeostróficos, y otra inédita de menor tamaño, cuya 3 
O 

existencia requiere la presencia de una zona fiontal, y que por este motivo se la 

ondas inestables era filtrada ya que éste empleaba la aproximación de momento 

geostrófico [Barth, 19941. 

Más 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. Además, se pone de manifiesto la naturaleza de esta inestabilidad frontal, 
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observándose que crece principalmente extrayendo la energía potencial disponible del 

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

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 comente 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 tensión 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 formación de un frente costero. Seguidamente este frente 

ccste:~ se desp!u2bu I,2ci2 $ueru hast:, a!cu,nz= l.;-,:, pGsicióE de eqUifibio e;; la we el 

sistema está en balance geostrófico, pero antes de que esto ocurriera, se volvía inestable 

a perturbaciones baroclinas que crecían rápidamente generando remolinos ciclónicos y 

anticiclónicos. De nuevo, la interacción de estos remolinos podía dar lugar a la 

formación de filamentos que llevaban el agua aflorada hacia el interior del tanque 

(Figura 2.9b). 

Estos modelos que proponen la inestabilidad del flujo como responsable 

principal de la variabilidad de la ZTC, coinciden favorablemente con datos de 

observaciones obtenidos con distintos medios. Así, en primer lugar, se ha visto que 

existe una buena consistencia entre las propiedades de las ondas más inestables, 

producidas con los modelos, y las características de los meandros observados en las 

imágenes de satélite de TSM [Ikeda et al., 1984a; Barth, 1989b, 19941. En segundo 

jugar, existen evidencias de que ios remolinos pue~en generarse por este mecanismo. 

Thomson [1984] analizó la circulación, propiedades del agua y energía de un remolino 

ciclónico situado en el margen continental de la isla de Vancouver, concluyendo que fue 

formado por la inestabilidad baroclina del flujo. Por último, también ha sido observado 

como estos remolinos pueden interaccionar con el afloramiento para formar los 

filamentos. Mooers & Robinson [1984], basándose en observaciones realizadas en la 

Comente de California, detectaron un par de remolinos contrarrotantes (ciclónico y 
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anticiclónico) que podían producir Ia advección del agua aflorada hacia el océano 

abierto, y ser ios responsabies de ia génesis de íos iiiamentos . 

Finalmente, en contraste a la importancia del mecanismo de inestabilidad del 

flujo, Grimshaw & Yi [1991] estudiaron la evolución de un fiente de verticidad situado 

sobre una pendiente topográfica. Ellos concluyeron que no es necesario recurrir siempre 

a un mecanismo de inestabilidad para explicar la presencia de meandros y filamentos, y 

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

- Influencia de la to~omafia  v la geometría de la costa 

Como indican Eaynes et al. ji993j procesos dinámicos costeros reiacionacios 

con irregularidades de la costa y la platafoma podrían ser responsables de .la m 

= m 

variabilidad observada en la ZTC. Las presencias de cabos y10 montaiias submarinas O 

- 
0 

podrían producir la separación o el bloqueo de la corriente costera generando un fiaerte m 

E 

O 

flujo saliente que podría ocasionar la formación de filamentos (Figura 2.9~).  

Ikeda et al. [1984b] e Ikeda ¿k Emery [1984] con el objeto de explicar la 

existencia de meandros con ciertas longitudes de onda que no coincidían con la de las 

ondas más inestables, incluyeron en sus experimentos numéricos promontorios costeros 

que intentaban reflejas a los cabos y los montes submarinos que con cierta regularidad 

esp2cia! se presego;i efi la C9rr;,mv de P~1;Fn'nppr;a C l l n m  ~á.\n--rn--- -.-- a-+-- 
W C b L L A V L L U U .  U L L W J  W U J C l l V ( d i L U 1 1  YUG GJL- 

características topográficas achaban como mecmismos desencadenantes de estos 

meandros que postefiomente crecían debido a la inestabilidad baroclíniica 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 geometría de la costa en la 

evolución de una corriente límite oriental, concluyendo que las irregularidades costeras 

influyen la localización y fjrecuencia de los filamentos, así como el gran crecimiento de 

estos, que suele finalizar con el desprendimiento de un par de remolinos contrmotantes. 
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De hecho, sin la presencia de estas protuberancias costeras no se observaba una 

desviación sistemática de los meandros hacia ei interior del océano y sólo se generaban 

filamentos débiles. Aunque su modelo incluía la presencia de un frente costero y se 

detectan evidencias de intensas inestabilidades frontales de pequeña escala, su estudio se 

centró en los efectos de una línea de costa irregular y de la batirnetría del fondo, sin 

tratar de revelar los mecanismos que producen los fenómenos observados. 

Recientemente, Batteen [1997] a través de un modelo oceánico en ecuaciones 

primitivas, ha llegado a una conclusión idéntica a la anteriormente expuesta por 

Haidvogel et al. [1991], esto es, que las irregularidades en la geometría de la línea de 

costa son factores importantes implicados en el anclaje de los filamentos, así como la 
L,ten&GmnAA- ,-la 1-" -ann.-l..n- ., l.." ..e.--1L.-.. 
11uumulbaCIlwu UCI IWJ LII~BIIULUJ y ~ U J  IGILIULIIIUJ. 

m 
D 

Viera & Grimshaw [1994] investigaron la influencia de la topografia del fondo, 

en la evolución no lineal de un frente costero de vorticidad potencial en presencia de un 

flujo básico 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 dinámicos no lineales para su formación. 

La influencia de la topografía 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: 1987bl 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. Así, observaron una gran deformación 

del frente en las cercanías de éstos, que daba lugar a la formación de un filamento. La 

presencia de un obstáculo, además, afectaba a la dinámica del flujo tanto comente arriba 

como comente abajo, presentando un comportamiento diferente al observado cuando 

éste no está presente. El aspecto quizá más notable era la formación de grandes ondas 

estacionarias comente abajo. En ocasiones se desprendían remolinos del fiente comente 

arriba del filamento que se hallaba sobre los obstáculos y de las crestas de las ondas 

estacionarias que se formaban corriente abajo. 
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A través del análisis de imágenes de satélite, se ha obsewado una buena 

correspondencia entre el espaciamiento de íos meandros y ías distancias entre cabos yio 

irregularidades en la topografia submarina, a lo lago de diferentes áreas costeras, como 

por ejemplo, Oregón y el norte de Califomia y la costa atlántica de la Península Ibérica 

[Haynies et al., 19931. Sin embargo, hay además pruebas que confirman que la 

topografia puede estar involucrada directamente en la formación de remolinos 

mesoescalares. Johannessen et d . ,  [1995] en un experimento llevado a cabo en la 

Comente Costera Noruega advirtieron que la interacción de la corriente media con la 

topografia del fondo puede dar lugar, en combinación con otros efectos, a la generación 

de remolinos. Pingree & Le Cann [1992] eseiadiaron tres remolinos anticiclónicos en el 

Golfo de Vizcaya reconociendo que estos eran el resultado de la interacción de la 
con caraciefis,icas ,opog6f1cas pa=ic-uixes. 

m 
D 

- 
m - Influencia del viento O 

- 
0 

m 

E 

Aunque el viento está directamente relacionado con la presencia del afloramiento O 

n 

costero y la estructura de la capa superficial del océano, no se entienden tan bien cuales E 
a 

son sus efectos sobre las comentes más profundas, y el papel jugado en la variabilidad 
n n 
n 

de la ZTC [Brink & Cowles, 19911. De hecho, algunos de los modelos hasta ahora 3 
O 

citados sugieren que el viento no es un factor directamente implicado en la variabilidad 

por el viento es indirecto, modificando al c a p o  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 formación y el desarrollo de estructuras mesoescalares [Batteen et al., 

1989; Batteen, 19971. Batteen et al. [1989] a través de un modelo en ecuaciones 

primitivas examinaron la respuesta de una corriente límite oriental al forzamiento del 

viento, observando que para una tensión 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 máxima. Según Bateen et al. [1989] esto apoyaba la idea de que el 
- .. - viento podría ser un mecanismo de generación importante de ia variabilidad de la ZTC. 

Más recientemente, Wang [1997] ha estudiado los efectos del viento cerca de un cabo. 

Él observó que cuando el rotacional del viento es positivo, se produce un fuerte 

gradiente de presión a lo largo de la costa que induce un remolino ciclónico que dirige la 

comente hacia el Polo cerca de ésta. Esta corriente se opone a la comente fiía generada 

por el viento, que se dirige hacia el Ecuador, dando lugar a una región de confluencia 

que genera un flujo saliente que se dirige mar adentro. Apoyando lo anterior se 

encuentra el trabajo de Stem [1986], que estudió la formación de plumas de agua fna 

como consecuencia de la amplificación 'de convergencias de las corrientes costeras. 

Maxworthy [1986] estudiaron el efecto del rotacional del viento, que daba lugar a 
m 

= m 

remolinos ciclónicos y anticiclónicos en la región donde la tensión del viento no actúa. O 

- 
0 

Estos remolinos pueden posteriormente interaccionar con el afloramiento costero para 
m 

E 

O 

generar los filamentos (Figura 2.9~).  g 
n 

E 
a 

Existen, por último, evidencias observacionales que confirman la influencia del n n 

viento. Thomson & Gower [1985] utilizando imágenes del sensor CZCS en 3 O 

combinación con datos de correntímetros concluyeron que corrientes costeras generadas 

durante episodios de viento fuerte pueden dar lugar a la formación de remolinos 

mesoescalares sobre el margen continental de la Isla de Vancouver. 

- Influencia de los remolinos mesoescalares oceánicos 

La variabilidad de la ZTC podría también venir influenciada por el papel 

perturbador ejercido por los remolinos mesoescalares oceánicos, que al acercarse al área 

donde se encuentra el afloramiento costero, podrían dar lugar a la formación 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 alternativa de poder 

engendrarse los remolinos es a través de la perturbación de la comente 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 [Arístegui et al., 1994; Sangra, 19951. 

En cualquier caso, e independientemente del mecanismo generador, lo que si 

parece claro es que la cuenca oriental de los océanos está plenamente ocupada por un 

campo de remolinos mesoescalares de naturaleza aleatoria. Aunque éstos son mucho 

menos energéticos que sus homólogos en el Atlántico Occidental dominan el flujo 

medio en todas las partes de la cuenca [Fiekas et al., 19921. 

Ahora bien, como exponen Haynes et al. [1993], no parece posible que un 

campo de remolinos oceánicos aleatorio pueda ser el causante de aquellos filamentos 
m 

- 
m 

que se presentan de forma recurrente en un determinado lugar. No obstante, aunque 
O 

- 
0 

estos pueden no estar directamente implicados en su formación, su posterior evolución 
m 

E 

O 

si puede venir determinada por su presencia. 
,, 

2.4.3. Descripción regional de la ZTC en el Noroeste de África 

Para facilitar la descripción de la ZTC en el noroeste de Áfiica se divide la zona 

de estudio en cuatro subregiones (figura 2.10). La situada más al norte que comprende al 

cabo Ghir será llamada región A, siguiéndole a continuación aquella comprendida entre 

-&o Y d i  y cabo Rojad_^r denominada reg& R, que se caracteriza por presentar mna 

plataforma continental estrecha y abrupta. La región C está 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 ultimo, la región D será la situada más al sur y es 

aquella comprendida entre cabo Barbas y cabo Timiris y como se verá presenta unas 

características oceanográficas especiales y relevantes. 
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Por razones de espacio resulta imposible presentar todas las imágenes analizadas 

como parte de este estudio. Es por ello, que solo los resultados más representativos se 

mostrarán aquí. 

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

Una de las particularidades más relevantes de la región A es la irregularidad de 

la topografia submarina y de la geometría y topografia de la costa. Esta característica se 

manifiesta, en primer lugar, con la presencia de varios cabos de los cuales el más 

notable es el cabo Ghir situado a 30.5' N. A una latitud de 31°N se encuentra, además, 

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 ramificación submarina de la cordillera del 

Atias. Y por úitimo, ai sur de esta meseta se encuentra un cañón submarino que se 

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

Como se indicó 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 m filamento en las imágenes de TSM, que 

ocupa aproximadamente la misma posición y que se conoce como Jilarnento de Cabo 

Ghir mykjaer, 19881. El papel fundamental que ejerce la topografia submarina y la 

geometría de la costa en el anclaje de esta estructura coincide con los resultados de 

modelos numéricos [Haidvogel et al., 19911, experimentos de laboratorio [Pdarimousa ¿k 

Maxworthy, 19851 y con observaciones realizadas en otras áreas similares, como es la 
m 

ZTC de la costa de Portugal [Waynes et d. ,  19931. - - 
= m 
O 

- 
0 m 

Aunque las irregularidades topográficas parecen ser determinantes, es necesario E 

O 

considerar, además, como indica Nykjaer [1988], que al norte de cabo Ghir se suele ,, 

E 

observar un gran rotacional positivo en la tensión del viento (figura 2.1 1). Esto puede a 

n 

deberse, como indican Hagen et al [1996], a la influencia orográfica de la cordillera del n 

Atlas que afecta de forma marcada al campo de vientos, y este a su vez a la variabilidad 3 
O 

de la zona. La presencia, en algunas ocasiones, de una herte zona fioniQd al sur de Cabo 

Ghir sugiere que ésta puede ser un área de convergencia donde el mecanismo propuesto 

por Wang [1996] y Stern [1986] sería importante (figura 2.12a, b, h). De hecho, 

Mittelstaedt [1991] informa sobre la presencia en la bahía de Agadir (justo al sw de 

Ghir) & r.orri_-Me- co-fera flqrend~ ez dircccióz pc!~ ,  qeci&.nede &&~u,n,te e! 

verano. Sin embargo, esta situación no se obsewa siempre, apreciándose en otras 

imágenes evidencias de continuidad de la corriente costera Ma, en dirección al Ecuador, 

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

Por otro lado, en la mayoría de las imágenes de TSM se advierten pruebas de la 

presencia de remolinos ciclónicos y anticiclónicos que pueden interaccionar con el 

filamento, facilitando la salida del agua fiía costera hacia el mar abierto. La forma que 
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Figura 2.11 - Mapa de rotacional de la tensión del 
viento para el 8 de Junio de 1987 (lO-'Nm-*) 
(Nykjaer, 1988). 

presenta el filamento de Cabo Ghir en algunas imágenes de TSM parece indicar la 

existencia de un remolino ciclónico o de un par ciclón-anticiclón en su extremo (figura 

2.12a,c). Las dimensiones de estos remolinos pueden ser considerables, del orden de 

1'9 h, h z i e n d ~  qiie e! h!&mmt~ ~ d q t e  lmu ,f=ma s q e t e m t e  (figza 2.12a). Eage:: 

et al. [1996] combinando medidas in-situ e imágenes de satélite del filamento de cabo 

Ghir, obtuvieron indicaciones de dos remolinos contrarrotantes en una campaña 

realizada a finales del verano de 1992. Según 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, válido para el caso barotrópico simple, exponen que debe de existir 

una tendencia para la formación de remolinos anticiclónicos con vorticidad relativa 

negativa en el norte de la meseta (figura 2.12a,h) y de ciclónicos con vorticidad relativa 

positiva en el sur de la misma; si bien estos últimos podnan formarse también por el 
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Figura 2.12 - Imhgenes & TSM (superior), TB4 (medio) y gradiente de kmperatusa (inferior) para a) 
30/05/87, b) 08/06/87, e) 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. 

Además de su reciarnencia, otra característica importante del filamento de cabo 

Ghir es su persistencia, y ésta queda patente en la imagen de TSM promedio mostrada 

por Hemández-Guerra & Nykjaer [1997] (figura 2.6). En ella se advierte la huella en 

forma de abombamiento de agua fría dejada por el filamento en la vecindad de cabo 

Ghir y que se extiende hasta 300 km más allá de la costa. 

Es bastante difícil a partir de las imágenes de TSM establecer las dimensiones 

exactas del filamento de Cabo Ghir, ya que debido a procesos de subducción y de 

intercambio de calor con la atmosfera, resulta compiicado averiguar la longitud precisa 

del mismo. De igual modo, los limites que sepaan 1% aguas Mas que transporta. el 

filamento, de las más cálidas que lo rodean, son en ocasiones difusos, lo cual tampoco 

permite siempre la deteaminación 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 imágenes disponibles. En estas parece ser que la longitud del 

filamento queda comprendida entre 100 y 300 km, mientras que su anchura lo está entre 

20 y 50 km. 

En cuanto a las características de su posición y orientación, éstas suelen ser 
l.nn+nn4a an+ni.lan Ea ln rmn.rrr-'n da lnn ;-Arirraan ,.-,.l:-,.drin -1 -4,- A-1 Cl..--,a- ,,c.: uaaLcuiLFi GaLaulGa. uil la i l r a y u 1 1 a  UG iaa i i i i a g F i i r c x  a u i a a i ~ a r a a a  c r  uiigcii u61 ~iiaiilcii~u cala 

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 2.124 b, c, e, 

f). Por otro lado su orientación suele ser casi perpendicular a la costa con ligeras 

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

Con referencia a la estructura de los fientes de TSM observados, ociarne que al 

igual que en otras ZTC [Flament et al., 1985; Randerson & Simpson, 19931, una 

peculiaridad aparente en alguna de las imágenes del filamento de cabo Ghir, es la 

desigualdad existente entre los límites que separan el agua fría del centro del filamento, 
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de la más caliente que le rodea. Así en la figura 2.12a se observa claramente, que el 

límite norte muestra una transición más suave y difusa en la TSM que el límite sur, que 

presenta un cambio brusco. Por otra parte, destaca en todas las imágenes de esta zona, el 

hecho de que el fjrente de TSM situado comente arriba del filamento sea más intenso 

que el observado comente abajo. Esto puede estar vinculado a la orientación 

desfavorable de la geometría costera al sur de cabo Ghir con relación a la presencia del 

afloramiento. En ocasiones, como aparece en la figura 2.12h, se detecta una doble 

estructura fi-ontal en la TSM, con un fi-ente más externo que se sitúa más allá de la 

plataforma continental, y otro interno ubicado dentro de ésta. 

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

más de tztrmiie ifitemediq que se hmm cmieite arriba (figaa 2.!2gb,c,g). Estvs, a! - 

contrario que el de cabo Ghir cuya posición parece anclada, pueden desplazarse 

comente abajo, aumentando además al mismo tiempo su tamaño de forma considerable. 

En la figura 2.13 se muestra una secuencia de imágenes con dos filamentos de menor 

tamaño que el de cabo Ghir, uno situado en cabo Sim y otro ligeramente al norte, que 

además dejan su señal en los transectos representados en la figura 2.14 correspondientes 

a la línea 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 

varían de forma marcada desde la primera imagen de la secuencia, correspondiente al 29 

de mayo de 1987, hasta la última del 10 de junio de 1987, pasando de medir 45 y 30 km 

aproximadamente hasta alcanzar 90 y 1 10 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 podría estar 

reiacionado con la influencia ejerciria por las pequeñas irregularidades de la costa, como 

es el cabo Sim, traduciéndose ésta en un aumento de la tasa de crecimiento y una 

disminución de la velocidad de desplazamiento de las estructuras comente abajo, 

cuando se encuentran en sus cercanías. También se evidencia en la última 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 posición durante todo este tiempo. 
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En este sentido, la situación anterior coincide bastante bien con los experimentos 

de laboratorio realizados por Narimousa & Maxworthy [1985, 1987bl. Por un lado, ellos 

notaron que el efecto producido por un cabo sobre las corrientes costeras (como sería 

cabo Sim) es el de distorsionar las ondas baroclínicas inestables formadas corriente 

arriba, que aumentan considerablemente de tamaño antes de continuar su recorrido 

corriente abajo. Por otro lado, en presencia de irregularidades en la topografia del fondo 

(como sería la meseta de cabo Ghir) además de formarse un filamento permanente de 

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

Narimousa & Maxworthy [1985, 1987bl detectaron en sus experimentos la 

presencia de grandes ondas estacionarias, al sur de los cabos e irregularidades en la 

topografía del fondo. Este parece ser, además, el origen de los filamentos observados 
m 

por Haynes et al. [1993] en el afloramiento de la costa portuguesa, al sur de cabo - 
m 
O 

Finisterre. En contraste, al sur de cabo Ghir no se presentan este tipo de estructuras, - 
0 

m 

advirtiéndose únicamente en algunas imágenes evidencias de la corriente costera que se E 

O 

dirige al Ecuador y la aparición de pequeñas inestabilidades (figura 2.12a). n 

E 
a 

Además de los filamentos intermedios, se descubren en este área la existencia de 
n n 

n 

estructuras de pequeña escala en forma de ondas, que se extienden desde el frente en 3 
O 

diversas regiones. En la secuencia de la figura 2.13 se puede seguir la evolución de este 

tipo de características al norte de cabo Sim, que se hacen visibles a partir del día 8 de 

junio de 1987. Su longitud es ligeramente superior a los 15 km, y aunque aparecen de 

forma no demasiado regular, su separación promedio es cercana también a los 15 km. 

Su identificación en imágenes sucesivas: permite estimar cuales son sus velocidades de 

propagación que se encuentran en tomo a los 30 km dia-l. Las escalas propias de estas 

pequeñas perturbaciones coinciden aproximadamente con las encontradas por otros 

investigadores en distintas áreas de estudio [Flament et al., 1985; Washbum & Armi, 

1988; Barth, 19941, 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. Según 

Barth [1994] y Fukamachi et al. [1995], estas características dinámicas con pequeñas 

longitudes de onda son inestabilidades frontales que se desarrollan rápidamente, 
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Figora 2.13 - Secuencias de imagenes de TB4 mosimudo la evolución de los 
-S de tamaño intermedio (flecha ruja) y las pequeflas inestabilidades 
(flecha verde) durante los días 29/05/87,30/05/87,31/05/87, 08/06/87,09/06/87 
y 10/06/87. 

FIgour 2.14 - Transectos de TB4 perW~ciente8 a la i b a  
disoontinua en ia figura 2.13 para loa dias 30/05/87 (&a 
roja), 31/05/87 (Ilnea verde), 08/06/87 (Ilnea azul) y 
09/06/87 m amarilla). 
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creciendo a expensas de la energía potencial del flujo medio, a través del mecanismo de 

inestabilidad barociina. 

- Reaión B 

La región B se caracteriza por tener una geometría 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 área cambios 

significativos en la topografía del fondo, que disminuye notablemente, pudiendo afectar 

de alguna manera a la variabilidad observada. 

A.,,n,.n r l n n b r i  r l n  ne+n onno ne+oa'o ;<nn l r i ; r ln  n l  o<*nh;rn;Alorrn no+ioAri n;n*n ;nnAr \  
IILUI~U~ UUILLV UQ b n L a  l r w u a  C ~ J L ~ L L B  IILUIUIUW UI ~ L V I U ~ I ~ I B ~ V  ~ ~ I C U L V ,  ~J~IC~L~LIUV 

un papel significante dentro de la variabilidad de este área, su influencia en la ,, - 
= 

generación y modificación de estructuras oceanográficas mesoesca~ares ya ha sido m 
O 

tratada de fonna extensa por otros autores [Hemhdez-Guerra, 1990; Mstegui et al., 
- 
0 m 

E 

1994; Sangra, 19951, de modo que este aspecto no será cáiscutido aquí, al menos de 
n 

forma directa. E 
a 

n 

Al norte de esta zona, entre cabo Yiabi y cabo Bojador, es característico observar 
3 
O 

en las imágenes de TSM uno o dos filamentos procedentes del afloramiento (figura 

2.15). Estos aparecen de forma recurrente, sefia%hdose ya su presencia en estudios 

mteiinrec -- rlnnrle sp: s&kn_ &QS & s&&liop: de PSR/o y -&p. [Ya l,7i&gq !??A; Vm 

Camp et al., 1991; Hemández-Guerra et al., 19931. Como se advierie, estos filamentos 

se extienden mar adentro finalizando por lo general en iani remolino ciclónico. En la 

imagen correspondiente al 30 de mayo de 1987 (figura 2.15a1, se pueden detectar dos 

filamentos de tamaño intermedio, uno aparentemente anclado en cabo Bojador y otro 

ligeramente al norte de éste, que parecen estar incrustados en una anomalía de agua fniía 

de escala mayor. En las imágenes de los días 1 1 de junio de 1989, 5 de febrero de 199 1 

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 l99O,4 de junio de 1990 y 15 de agosto de 1992 (figuras 2 . 1 5 ~ ~  
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d y f), por el contrario, solo se evidencia un filamento situado en el área comprendida 

entre ios cabos. 

Según 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 

ciclónico. El origen de éste parece estar vinculado a la topografia del fondo, a través del 

mecanismo de extensión del vórtice que sufre el flujo al salir de un canal somero, como 

es el situado entre Áfiica y el archipiélago canario. De este modo, cuando el 

afloramiento está bien desarrollado, el límite exterior del agua fiía 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 ciclónico es una característica recurrente y persistente, tal como 
m 

- 
m 

indican Navarro-Pérez [1996] y Barton et al. [1997] y como se aprecia en las figuras 
O 

- 
0 

2.15f, g, h y 2.16, correspondientes a años y periodos distintos. Además, sus 
m 

E 

O 

dimensiones pueden ser considerables, alcanzando un diámetro del orden de 100 km en 
n 

E la imagen del 5 de noviembre de 1992. Asimismo, Navarro-Pérez [1996] a través del a 

análisis de datos hidrográficos mostró que la señal de este remolino es penetrante n n 

n 

advirtiéndose aún a 300 m de profundidad, mientras que el filamento es una estructura 3 O 

superficial que alcanza como máximo los 150 m. 

En la latitud de cabo Bojador o ligeramente al sur del mismo, se observa 

claramente en algunas de las imágenes de TSM un remolino anticiclónico, 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 199 1 (figura 2.16), 1992 (figura 2.15f 

y g) y 1993 (figura 2.15h), evidenciándose durante largos periodos de tiempo. Esto se 

refleja en la figura 2.17, donde se expone una secuencia de imágenes obtenidas entre 

agosto y noviembre de 1992, en las que su manifestación es patente, perdurando cuatro 

meses al menos. Esta estructura circular de agua cálida tiene un diámetro comprendido 

entre los 100 (figura 2.1 5f y h) y 200 km (figura 2.15g) y en las imágenes analizadas su 
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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 más 

fuertes ocurren a lo largo del borde exterior del remolino, llegando a alcanzar hasta 

O.S°C/km (figura 2.15g y h). 

La presencia de remolinos anticiclóniicos de dimensiones considerables parece 

ser también un rasgo común de la ZTC de la Corriente de California, siendo perceptibles 

en las imágenes de TSM [Bemstein et al., 19771 y de color del océano [Peláez & 

McGowan, 19861. Uno de ellos, situado al sudoeste de Pmta Concepción (35ON- 

125"w, fue estudiado utilizando medidas bs&ogáñcas, datos de satélite y registros 

históricos [Koblinsky et al., 1984; Simpson et al., 19841. Estos revelaron una 

característica recurrente y persistente a lo largo de todo el afío aunque más evidente en 

las imágenes de TSM de otoño e invierno, que aparece aproximadamente en la misma 
m 
D 

- - 
m 

localización geográfica tal como ocurre para esta &ea de estudio. Su Panafío es además 
O 

- 
- 
0 

similar al del remolino anticiclónico aquí evidenciado, presentando iani diámetro 
m 

E 

O 

aproximado de 200 km, con los gradientes m& pronunciados también a lo largo de su 
n 

E límite exterior, pero su centro se situaba n m i k  alejado, a unos 400 km de la costa. Los - a 
2 

datos hidrográficos analizados indicaron que la estructura observada en las imágenes de n n 

n 

satélite es el resultado del reajustamiento geostrófico de la capa superficial debido a la 
3 O 

presencia de un remolino subsuperficial de agua caliente. La presencia de otro remolino 

anticiclónico recurrente cerca de Punta Arena (39°N-12400) ha sido documentada a 

través dei anáiisis de imágenes de i S M  y de la revisión de datos hidrogaficos 

históricos [Lagerloef, 19921. Sus dimensiones oscilan entre los 100 y 200 km de 

diámetro, su centro suele encontrarse m& cercano a la costa, a ianios 200 h de distancia 

y parece estar acoplado al flujo serpenteante de m filamento de agua H a  que aparece la 

mayoría de los veranos en la misma vecindad. La naturaleza recwente de estos 

remoiinos de Punta Concepción y Punta Arena en ei mismo h g x 9  sugiere que íos 

efectos topográficos y las variaciones en la línea de costa pueden ejercer uini importante 

papel en la generación y10 apresamiento de los mismos. 
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Alguno o varios de los mecanismos de generación de variabilidad comentados en 

el apartado 2.4.2, podrían ser la causa o el origen del remolino anticiclónico presente al 

sur de cabo Bojador. De nuevo, como para el remolino ciclónico su generación podría 

estar relacionada con el cambio marcado en la topografía submarina. La dinámica de la 

verticidad del flujo se vería afectada, en esta ocasión, por la reducción 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 podría 

estar relacionado con los remolinos generados por la perturbación del flujo oceánico 

ejercida por el archipiélago canario. De hecho, algunos estudios informan de la 
pseECia de rmo!inus eiel&jjeas ~ieie:órieus obel-va&,s de Gran canaria 
cuyos tiempos de vida deben de ser de algunas semanas [Anstegui et al., 19971. Bajo 

condiciones favorables estos podrían desplazarse hacia el sur y acercarse a costa 

quedando apresados por la topografia, creciendo en tamaño. Algunos indicios que 

podrían apoyar esta hipótesis se reflejan en la figura 2.17. En ella se observa que el 

remolino anticiclónico experimenta un aumento significativo en su escala durante 1992, 

doblando su diámetro entre el 15 de agosto y el 5 de noviembre. Al mismo tiempo su 

posición también cambió durante este periodo de tiempo y así mientras que en Agosto 

su centro se encuentra situado por encima de cabo Bojador cercano a 27"N, en 

Noviembre su posición está centrada al sur de dicho cabo a 26ON. Además el límite 

oriental del remolino aparece más cercano a costa en Noviembre siendo esta la causa de 

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

En aigunas imágenes no se evidencia de forma clara esta estructura anticicionica, 

mostrándose en su lugar una intrusión de agua caliente, pero sin los contornos cerrados 

(figura 2.15a). Según Lagerloef [1992] esto mismo parece ocurrir en ocasiones en Punta 

Arena y puede estar motivado por la intensidad relativa de la perturbación producida por 

el remolino. De hecho, en muchas de las imágenes donde aparecía un meandro (una 

intrusión de agua caliente sin un contorno cerrado), mostró que al sustraer una tendencia 
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P'iguro 2.16 - Imagen de TSM del 19 de Octubre de 
1991 obtenida con el ATSR (cortesia del Dr. 
Mutlow). 

Flgarii 2.17 - Secuencias de hágaes de Ti34 mostrando la evobi6n del remolino 
anticiclbnico diirante los días (de izquierda a derecha) 15/08/92, 30/08/92, 15/09/92, 
22/09/i2,05/11/'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 perturbación en forma de remolino. 

Aunque el número de imágenes analizadas en este trabajo es reducido, en 

aquellas en que aparece el remolino anticiclónico también lo hace el ciclónico, pudiendo 

existir, por tanto, un acoplamiento entre ambas estructuras, que adopta la forma de 

"hongo" (figura 2.1 5f, g, h, 2.16 y 2.17). Resulta significativo, además, la diferencia de 

tamaño que muestra el remolino anticiclónico respecto al ciclónico, siendo este Último 

mucho menor. Swenson et al. [1992] encontraron también una estructura análoga, 

aunque de proporciones menores, en la corriente de California donde la parte norte era 

pequeña y ciclónica mientras que la parte sur era mayor y anticiclónica, perdurando 

durante al menos 30 días. 
m 

- 
m 
O 

Por último, dada la recurrencia y la persistencia de las estructuras en la región, su - O 

m 

E 
huella queda impresa en los registros históricos existentes. Mittelstaedt [1991] analizó 

O 

estacionalmente los datos superficiales de temperatura y salinidad (hasta una n 

E 

profundidad de 5 m) para el periodo 1906-1977. Así, en las distribuciones de a 

n 

temperatura y densidad de verano (julio, agosto y septiembre) y otoño (octubre, 
n 
n 

noviembre y diciembre) (sus figuras 11, 12, 19 y 20) se aprecia entre 25" y 26.5" de 
3 
O 

latitud norte una intrusión de agua caliente y de baja densidad en el agua costera más 

fiía y densa, que perturba el gradiente medio de temperatura. Entre 26.5' y 28O se 

observa no obstante lo contrario, esto es, una extensión de agua i3a y densa que se 

expande desde la costa más allá de la plataforma continental, hasta alcanzar las 

cercanías de Gran Canaria. Navarro-Pérez [1996], por otro lado, analizó también 

estacionalmente los datos históricos compilados por el NODC (National Oceanographic 

Data Centre) para el periodo 1920-1990, recogiendo en su estudio la distribución de 

datos en superficie, a 100 m y a 200 m. Los mapas de temperatura a 100 y 200 m 

reflejan una situación análoga a la observada en los superficiales de Mittelstaedt (sus 

figuras 5.3e, g, 5.4e, g). Esto podría ser un indicio de que estas características son 

profundas y se extienden hasta 200 m al menos. En su investigación Navarro-Pérez 

además representó los contornos de la altura dinámica respecto de un nivel de referencia 
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de 500 dbar (sus figuras 5 . 6 ~  y d). Aunque el n b e r o  de datos usados para generarlos es 

escaso, lo que puede dar lugar a interpretaciones erróneas, parecen vislumbrarse en ellos 

rastros de las estructuras mesoescalares propias de esta región. Para concluir, la imagen 

de TSM promedio obtenida con los datos AVFRR del periodo 1981-1989 (figura 2.6) 

corrobora las observaciones anteriores manifestando las mismas tendencias. 

La región C se caracteriza por poseer una plataforma continental ancha con una 

pendiente continental suave y una geometría costera que no presenta irregularidades 

apreciables. De este modo, al contrario que en las dos regiones anteriores la variabilidad 

erl el &-ea rlu pa-ece esta1 fUeeemeííie domiriada pr la iopügrafia del fondo de la 

costa. m 
D 

= m 
O 

- 

De hecho, como ya ha sido mencionado y demuestran algunos modelos 0 m 

E 

numéricos que presentan una línea de costa recta y sin batimetnia [Batteen et al., 1989, O 

n 

McCreary et al., 19911, las irregularidades en la topografía del fondo y de la geometría 
a E 

costera no son necesarias para la generación de las estructuras observadas en la ZTC. En n n 

estos casos, según McCreary et al. [1991], BartBi [1994] y F&amack et al. [1995] los 3 
O 

mecanismos responsables de la evolución de las caracteristicas mesoescalares son la 

inestabilidad baroclínica y la inestabilidad fiontal, denominada así porque requiere un 

-nA;a,.+a Aa  +a-...a..nt,.wn h ~ & - - - + - l  e- 1- -..- ....&..:-1 -...-... -.. ---:A---:- 
f j l a u l u ~ ~ k  L L ~  L W I I ~ U ~ L L L I Q  IIUIILUIIL~I GII IQ b q a  ~ . ~ G L L I U Q I  p a a  DI.¿ GAISLGIIU~.  

McCreary et al. [1991] forzaron su modelo con LUI campo de vientos en 

dirección hacia el sur, de forma que la tensión del mismo se incrementaba linealmente 

con el tiempo hasta alcanzar un valor de 1 newton m'2, a partir del cual permanecía 

constante. El modelo respondía inicialmente generando una corriente supenrficial hacia el 

Ecuador, una contracorriente p r o h d a  y un fiente costero de afloramiento. Después de 

esto, aparecían una serie de perturbaciones regulares de peque50 tamaiío a lo largo de la 

costa (40 km de longitud de onda propagándose hacia el sur a una velocidad de 7 cm S- 

'), que son el resultado de la inestabilidad fiontal, y que crecen rápidamente en amplitud 
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y escala. Este crecimiento está producido por dos motivos: el desarrollo más pausado de 

ias perturbaciones de escaías mayores que son el producto de las inestabilidades 

baroclínicas, dando como resultado la formación de pares de remolinos dipolares, y la 

fusión de remolinos anticiclónicos a través de interacciones no lineales. Finalmente, los 

cambios son más graduales a medida que la solución se ajusta hacia un estado de 

equilibrio, continuando la fusión de anticiclones y la formación 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] incluían en su modelo la variabilidad 

estaciona1 de la tensión del viento, éste no mostraba la serie de pequeñas inestabilidades 

Figura 2.18 - Comentes 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). 



La región oceanografica del noroeste de Afnca 115 

regulares durante la transición de invierno a v , debido probablemente a que el flujo 

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

A pesar de que este modelo de McCrew QE a%. [1991] es un estudio idealizado, 

orientado a la aclaración de algunos procesos, lo que no permite su comparación directa 

con datos reales, es posible investigar si su compoHg~ento fenomenol6gico es 

cualitativamente similar al observado en las hhgenes de TSM. Ya que en Ba regitPn C el 

afloramiento puede estar presente a lo largo de todo el &o, aunque mostrando su 

m~xima intensidad durante primavera y otofio, es razonable esperar en la mayoria de las 

ocasiones un flujo mesoescalar turbulento con cxacteristicas de gran escala presentes, a 

semejanza con los resultados obtenidos por h4kCrea-y eE a%. [1981] cuando incluía la 

variación estaciona1 del viento. De este modo, en 1% hBgenes de prhcipio de afio, 

cono hdlPcan las figuras 2.1 9c y 2.11 9d comespondientes al B 6 de febrero de B WQP y 5 de 

febrero de 1991 se detectan restos de es a gm escala que presentan m a  seiial 

débil. Estos se corresponden aparentemente con grandes filmentos que encierran 

caracteristicas de agua calienk que o M m  ser %a wnanifestxi6Ha superficial de remolinos 

anticiclónicos situados a gran distancia de la costa. Sin embargo, destacan sobre el 

fiente costero unos meandros de menor tmzdio que aparecen espaciados cuasi- 

regularmente, con longitudes de onda comprendida entre 50 y 70 km y tmafios entre 

40 y 70 h, y que suelen finalizar en un a de remolinos dipolares. La escala de estas 

perturbaciones no parece corresponder con aquella de las inestabilidades frontales, que 

ser -nienores (enke 26 y 40 hT1), Y paopagh-se ;aI velocid;aId (snbe 7 30 cm S- 

') siendo más consistente con la escala las heskbiliddes baroc8inica [IEBmth, 1994, 

P&amacBii e6 a%., B 9951. 

A medida que transcurre el ciclo mud y el a f l o r ~ m t o  en esta región se 

intensificq se observan perturbaciones que han&ecido en t m G o  y escala a lo largo de 

la costa. Asi en las figuras 2.1% y b conespondimtes a las hhgenes del 30 de mayo y 7 

de junio de 1987, se observm clwmente al manos 3 filmentos cuyo Pmafio esta 

comprendido entre 1% y 200 km y que finalizan en un par de remolinos ~ontrmotantes. 

Esto mismo ocurre en las figuras 219e y f pertenecientes a las imhgenes del 15 de 
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agosto y 15 de septiembre de 1992, en las que se advierte, además, la existencia de 

pequeñas perturbaciones cerca de la costa. Por último, a finales de año como indican las 

figuras 2.19g y h correspondientes al 5 y 1 1 de noviembre de 1992, las estructuras de 

gran escala aumentan en tamaño, superponiéndose sobre estas pequeñas inestabilidades, 

como se aprecia en la imagen del 5 de noviembre. Estas también crecen en escala y 

tamaño tal como refleja la imagen del 11 de noviembre. Es de esperar pues, que se 

produzcan de forma continua inestabilidades de pequeiia escala que crecen en tamaño a 

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

Una fuente posible de energía, para el desarrollo de los meandros y remolinos de 

gran escala observados en esta región, podría venir dada por la cizalladura vertical entre 

!a eorr;lel?:e eosterzi s ~ p e ~ e i a ! ,  qüe se dirige hacia e! Ec~ador, y !a co;;Uacorr;le;;te 

profunda, que fluye hacia el Polo. Este mecanismo había sido propuesto por Ikeda et al. 

[1984a, 1984bl como el responsable de los meandros de la Corriente de California 

observados en las cercanías de la Isla de Vancouver. La presencia de una contracomente 

persistente en dirección al Polo, situada a lo largo de la pendiente continental del 

Noroeste de Áfkica, ha sido documentada en numerosos estudios, tal como recoge la 

revisión llevada a cabo por Barton [1989]. En la región C parece extenderse desde 400 

hasta 1000 m de profundidad [Mittelstaedt, 19891. 
/ 

Un aspecto significativo en estas imágenes de noviembre es la presencia de lo 

que aparentemente parecen ser dos grandes remolinos anticiclónicos de 100 km de 

diámetro que podrían ser el resultado de la fusión de anticiclones para formar un 

remolino de escala mayor como indica McCreary et al. [1991]. Esta situación coincide 

con la existente en ía Corriente de Caiifomia donde parece naber una propensión a ia 

aparición de remolinos anticiclónicos de 100 a 200 km de diámetro, y que ha sido 

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

Basándose en los resultados de los experimentos numéricos de algunos 

investigadores, Lagerloef [1992] encontró que esta abundancia de remolinos 

anticiclónicos puede ser una manifestación de la importancia del papel jugado por el 









Figura 2.19 - Imágenes de TSM (supenor), l B 4  (meruo) y gradiente de t e m m  (inferior) para a) 
30/05/87, b) 07/06/87, c) 16/02/90, d) 05/02/91, e) 15/08/92, fJ 15/09/92, g) 0511 1/92, h) 1111 1/92. 
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proceso de la inestabilidad frontal en la variabilidad de la región. Así, Mcelreary et al. 

[1991] impidió la formación de un fkente costero en su modelo, para desactivar el 

proceso de inestabilidad fkontal, mostrando como resultado la evolución de remolinos 

de gran tamaño, predominantemente ciclónicos al igual que ocurría con el modelo 

cuasigeostrófico de Ikeda & Emery [1984]. Por el contrario con la inestabilidad 

baroclina desactivada prácticamente no se desarrollaban ciclónicos y la inestabilidad 

frontal era la causa principal de la evolución de características de pequeña escala y la 

formación de anticiclones cercanos a costa. Además, mediante un análisis lineal de la 

inestabilidad verificaron que la inestabilidad fiontal era la causa de las pequeñas 

inestabilidades pero también puede ser importante en la generación de las estructuras de 

gran escala. 

En resumen, en esta región se observan perturbaciones con dos escalas bien 
m 

- 
m 

diferenciadas cuyo origen parece estar motivado por procesos de inestabilidad frontal y O 

- 
0 

baroclina de la corriente. Esto viene apoyado por los estuchos de modelaje numérico m 

E 

realizados por diversos investigadores. La aparición de estructuras dipolares y remolinos 
O 

anticiclónicos mesoescalares de relativo gran tamaño hacia finales de año, así como en 

los vestigios remanentes de las grandes estructuras observados a principio de año, son 

indicios del importante papel jugado por la inestabilidad frontal. Sin embargo, estas 

observaciones son preliminares y no permiten establecer una conclusión definitiva al 

respecto, ya que el número de imágenes analizado es exiguo y las conjeturas aquí 

puedeIi sesgadas. N" "'osi&e, c"rlci -ay- e Lage;ioef j p j 2 j ,  -m 

análisis exhaustivo de las estructuras observadas y de la abundancia relativa, tamaño y 

longevidad de remolinos ciclónicos y mticiclónicos es necesaio y producirá 

importantes pistas que podrían ayudar en la aclasación de los procesos físicos 

fundamentales de este sistema. 

Esta última región posee unas características oceanográficas 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 región C, las condiciones necesarias para el afloramiento se dan en gran parte de su 

área durante todo el año. Las aguas afloradas en esta región son distintas al norte y al sur 

de una zona de transición que se encuentra situada al norte de cabo Blanco cerca de la 

costa. Gran parte de estas se identifican como agua central Suratlántica (ACSA) al sur 

de esta zona de cambio, mientras que en el norte la contribución más importante 

proviene del agua central noratlántica (ACNA). El ACSA es menos salina pero más 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 región bien distintos. El ACSA es llevada por 

la comente profunda que se dirige hacia el norte. Más allá de cabo Blanco fluye por 

debajo de las capas que originan las aguas afloradas, con lo cual el ACNA advectada 

A n c A n  al mr\tfa n c  1- nila Qm-+n,-n nn n1 -4lnrnm;ant~ nl n-rtn A A  PnLr. Dl-n-r. 
\LVOUV VI IIVICV VD IU y u w  U ~ C U V V V  -11 VI a u w I c u I u b I I c v  a1 LLULCCI UCI bauv ULCUL~U. 

La zona de transición entre ambas masas de agua está 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 comentes medias [Barton, 19871. Durante el verano, al sur 

de esta zona frontal llegan aguas superficiales cálidas que son transportadas por la 

contracomente que fluye en dirección norte. Al poseer esta capa de aguas superficiales 

cálidas una extensión vertical de 50-150 m y al no existir afloramiento al sur de Cabo 

Blanco en este periodo, no habrá ACSA aflorada en esta región. Esta situación cambia 

radicalmente durante el invierno, cuando el afloramiento se extiende más al sur y la 

circulación 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 año de forma que el 

ACNA se extiende por ia superficie a io iargo de ia costa. 

En segundo lugar, y relacionado con la circulación 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 Comente Norecuatorial a 

latitudes bajas. También es éste el lugar para el cual la contracomente que fluye hacia el 

norte encuentra a la Comente de Canarias dirigiéndose entonces hacia el oeste. De este 
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modo, ambas comentes combinadas dan origen a la adveccibn de agria costera 

procedente del norte y el sur hacia el mar !&~I%Q. La figura 2.20 muestra de roma 

idealizada la circulación superficial a gran escala en el &-ea de Cabo Blanco, tal como ha 

sido recogida por Mittelstaedt [ l983,lW 11. Según Mhlstaedt existen evidencias 

suficientes que sugieren la presencia de un giro si~I6LUso pemmmte situado al sur de 

lanco entre lSON y 22ON. La. posici6w de 6ste v d a  estacionahmte 

encontrándose en su posición más septenúionid en oto30 e invierno. Este giro puede 

también contribuir de forma. importante a Pa intenisificacidaa da1 flujo zonal hacia hera 

de la plataforma. 

Figura 2.20 - Variabilidad estacioml de Ia circulación a gran escala en el hrea de Cabo Blmco: 
primavera, Abril-Mayo; verano, Julio-Septiembre; otoilo, Octubre-Diciembre; invierno, Enero- 
Marzo. (Gabric et al., 1993). 
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Toda esta serie de condicionantes hacen que en esta región, se produzca la 

advección 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 imágenes de 

color del océano en las que se observa una extensa intrusión 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., 19911. También existen 

evidencias de este filamento en las imágenes de TSM (figura 2.24). No obstante su 

extensión hacia el océano abierto es menor que en las de color, debido al calentamiento 

que sufren las aguas frías después de algunos días en contacto con la atmósfera, 

adquiriendo finalmente una temperatura similar a la de las aguas cálidas que le rodean 

[Nykjaer, 19881. Diversos estudios indican que este filamento permanece a lo largo del 

año pero su intensidad varia tanto estaciona1 como interanuaímente [Bricaud et ai., 

1987; Van Camp et al., 19911. 

En este trabajo se han analizado tres secuencias de imágenes 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/m3 que pueden extenderse hasta 400 

km de la costa. El limite de estas aguas mesotróficas con aquellas que presentan " 

concentraciones de pigmento inferiores a 0.3 mg/m3 está bien definido, descendiendo las 

concentraciones de pigmento bruscamente para distancias inferiores a 10 km. Esto es lo 
1 1- - -  A:----:---- A 1 f i l m - a n t r .  &rrn-ta O- nata@ c m ~ i i m n ~ i a c  c e  aAlliPdP que aeIine la lurrriá y uiiriciisiuii~~ uei riiaiiiGiiw gi5cuiLu. umCCW UYVUYIiUi.W ..- 

que en marzo de 1984 las concentraciones eran ligeramente superiores a los otros 

periodos. Sin embargo, mientras que en las imágenes 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 di&siones más 

reducidas, dando lugar a estructuras de circulación con una complejidad mayor. Como 

se refleja en la figura 2.20 y argumentan Gabric et al. [1993] durante la primavera el 

giro ciclónico 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. 



m 231 - Sesie tmporal de imágeaes CZCS para a) 10/12/83, b) 19/12/83, e) 20112/83, d) 2611283 
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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 ei oeste, ei fiiamento sufie 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 topografía dinámica 

obtenida por Barton [1987] para el periodo comprendido entre el 29 de octubre y el 2 de 

noviembre de 1981. Además de este gran meandro, Barton [1987] descubrió la 

presencia de otros meandros y remolinos de menor escala. También han sido observados 

remolinos mesoescalares con un tamaño del orden de 100 km y que muestran una gran 

persistencia en imágenes de pigmento fitoplanctónico por Nykjaer [1988] y Van Camp 

et al. [1991]. Así, en la serie de imágenes de octubre de 1984 (figura 2.23) se observan 

entre 21" N y 23" N lo que parecen ser dos remolinos anticiclónicos que presentan bajas 

concentraciones de pigmento en su interior, con reiación ai agua rica en pigmento 

proveniente del filamento gigante que les rodea. Una situación análoga para el mismo 

intervalo de latitudes se detecta en las imágenes de TSM aquí mostradas y fue 

observado por Van Camp et al. [1991] en sendas imágenes 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 energía, calor y material no sólo entre el agua costera y la oceánica, sino 

también entre el ACNA y el ACSA. En la serie de imágenes CZCS de marzo de 1984, 

situadas más allá de la plataforma. Esto podría ser un indicio de la presencia de ambas 
\ 

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

existentes. 

Por tanto, en todas las imágenes analizadas en este trabajo se observa una gran 

actividad mesoescalar para este área, aunque la escala de las estructuras fitoplanctónicas 

es mayor para la secuencia de imágenes CZCS de diciembre de 1983 y octubre de 1984 

(del orden de 100-1 50 km) que para la de marzo de 1984 (que solo alcanzan los 50 km). 

Quizá sena necesario considerar relacionado con esto, tal como refleja la figura 2.25, 
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F ' i  2.24 - Lmágems de TSM (superior), TB4 (medio) y gradiente de temperatura (inferior) para a) 
O8/Ol/9l, b) 05/02/91, e) 08/09/92, d) 20/10/92. 
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elaborada por Gabnc et al. [1993], que representa el transporte de E h a n  obtenido a 

partir de datos de viento del E C M W  (European Center for Mediun Weather 

Figura 2.29 - Valores teóricos (línea discontinua) y predicciones numéricas (línea continua) del 
transporte de Ekman a 21W, 22.5W y 24% para a) Diciembre de 1983, b) Marzo de 1984, y s) 
Octubre de 1984. (Valores positivos indican transporte hacia el océano abierto) (Gabric et al., 1993). 
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Forecasting), que la serie de imágenes 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 relajación son mucho menores. 

Por último, el análisis de datos históricos [Mittelstaedt, 19911 y de series 

temporales largas [Hernández-Guerra & Nykjaer, 19971 muestra en sus resultados 

promedios la existencia de aguas afloradas a grandes distancias de la costa. Esto está, 

con casi total probabilidad, relacionado con la advección de ésta por parte de la comente 

de Canarias originando la gran pluma de pigmento anteriormente descrita. De estos 

análisis se puede concluir que las caracteristicas oceanográficas aquí detalladas son 

permanentes y recurrentes a lo largo del año. 



Capítulo 3 

Estimación de variabilidades espacio- 

temporales - a partir - de datos CZCS 

3.1 Introducción 

La variabilidad natural de los procesos fisicos y biológicos en el Océano se 

extiende en un amplio rango de escalas espacio-temporales [Stornrnel, 19631. El tener en 

cuenta ambas conjuntamente es un hecho de gran importancia en Oceanografía y en 

general éstas no son independientes [Haury et al., 1977; Woods, 19771. Si se considera 

este aspecto, los métodos de toma de datos oceanográficos que se pueden denominar 

como convencionales presentan algunos inconvenientes frente a los obtenidos a través 

de sensores dispuestos en satélites. Así, por ejemplo, los instrumentos que se disponen 

en una situación fija en eí océano presentan una alta resoiucion temporai pero una 

cobertura espacial limitada. Otro tipo de instrumentos, como son los dispositivos de 

deriva producen una serie temporal que abarca a un área mayor pero que corresponde 

unicamente a una sola parcela de agua. Por Último, los métodos de muestre0 realizados 

desde barcos son incapaces de abarcar un área extensa, de resolver largas escalas 

temporales, y además no son sinópticos, logrando por lo general una buena resolución 

espacial vertical a expensas de una mala resolución 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 información del océano, sobre un 

espectro de escalas tanto espaciales como temporales, inabordables mediante los otros 

métodos aqui descritos. Así, los datos tomados con los sensores AVHRR y CZCS 

permiten realizar observaciones, sobre escalas temporales que van desde días a años y 

escalas espaciales que van desde 1 a 103 km, de los procesos fisico-biológicos presentes 

en el océano. De cualquier modo, a pesar de estas ventajas sólo unos pocos estudios 

cuantitativos y estadísticos 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 imágenes con concentraciones de aerosoles anómalas, fenómenos de 

caieniañiienio superñciai en 1 s  iíriigenes de ie11ipei~tiiia de la süperficie de! iiix, 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 área del 

afloramiento del Noroeste de ~ ~ c a  correspondiente a la región de Cabo Blanco. Un 

análisis de este tipo podría 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- 

biológicos del océano, lo cual implica un aumento de la fiabilidad de las estrategias de 

muestreo y de análisis de datos oceanográficos. 

Diversas razones, algunas de ellas expuestas en el capítulo anterior, son las que 

han motivado el iniciar un estudio de estas características en la región de Cabo Blanco. 

En primer lugar, eí irea de cabo Bianco constituye, aacias ias características 

meteorológicas predominantes, la única región del noroeste de Áfiica donde las 

condiciones necesarias para la presencia de afloramiento costero son favorables a lo 

largo de todo el año. Además, también se manifiesta aquí un evento oceanográfico 

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 

Atlántico. Por Último, una detallada observación del archivo de quick-looh de imágenes 

CZCS que se encuentra disponible en la estación receptora de Maspalomas, reveló que 
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el número mayor de imágenes no contaminadas por nubes corresponde al área de Cabo 

Blanco, y así tres series de imágenes de esta regiipn lo más cercanas en el tiempo 

posible, correspondientes a diferentes periodos se identificaron y utilizaron para su 

análisis posterior (tabla 3.1). Algunas de ellas ya han sido mostradas en el capítulo 

anterior (figuras 2.20,2.21 y 2.22). 

Serie 1 Serie 2 Serie 3 

Órbita Fecha Órbita Fecha &bita Fecha 

25891 10Dic1983 27204 14Mar1984 30176 15 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 ,, 
D 

- 

261 12 26 Dic 1983 27287 20 Mar1984 30342 27 Oct 1984 = m 
O 

- 

27301 21 Mar 1984 0 m 

E 

27356 25 Mar 1984 

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

De este modo, en este capítulo se hace primero una revisión de trabajos previos 

existentes relacionados con el cálculo de escalas espaciales y temporales cxacteristicas, 

llevados a cabo en distintas áreas utilizmdo disferentes fuentes de datos y métodos, 

tratando de justificar el método aquí empleado. Posteriormente se hace urna descripci0n 

detallada del mismo para posteriormente presentar sus resultados. Finalmente se valoran 

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

Existen distintos trabajos que han utilizado diferentes métodos para determinar 

la variabilidad espacia1 y10 temporal de los fenómenos físico-biológicos 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 están basados en el cálculo de la función de autocorrelación 

(espacial o temporal), o bien de la función de estructura (espacial o temporal), también 

conocida como variograma [Wald, 19891. 

Sea una función aleatoria, Z(x,t), que depende de la variable espacial 

bidimensional x y t. De este modo, la función de autocorrelación espacial para una 

separación espacial ni, viene dada por: 

r(x, x + h) = E(Z(X, t) Z(X + h,t)) (3.1) 

y la función de autoconelación temporal para una separación temporal z, se expresa 

como: 

r(t, t + T) = E(Z(X, t) Z(X, t + T)) (3.2) 

siendo E{ ) la esperanza matemática. 

De forma análoga, la función de estructura espacial viene dada por [Samper & 

Carrera, 19901: 

~ ( x ,  x + h) = E{[Z(X + b, t) - ~ ( x ,  t)] 2 ,  (3.3) 

y la función de estructura temporal como: 

~ ( t , t + ~ )  = E([z(x,~ + ~ ) - . Z ( x , t ) ] ~ ]  

La función de estructura y la función de autocorrelación están relacionadas. La 

expresión que liga a ambas viene dada por: 

~(x,x+ h) = r(x,x) +r(x+ h,x+ h) -2r(x,x+ h) - 

En el caso particular de que la fuñción de autocorrelación espacial sea invariante 

a cambios en la posición de x y x+h, con lo cual r(x,x + h) = r(h), y a la orientación de 

h, con lo que r(h) = r(h), siendo h = lhl, entonces se dice que el campo es homogéneo e 

isótropo, y la ecuación anterior se reduce a: 

~ ( h )  = 2[r(0) - r(h)] 
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siendo r(0) la varianza de Z(x,t). 

Experimentalmente, para el cálculo de las escalas 

h c i ó n  de autocorrelación espacial viene estimada por: 

espaciales dominantes, la 

(3.5) 

y para el cálculo de las escalas temporales, la b c i ó n  de autocorrelación temporal viene 

dada por: 

Existen diversos estudios que han hecho uso de este estadistico pwt c;?nií-ac"Lh~ 

la variabilidad espacial y temporal. Así, por ejemplo, V m  Woert [B982], haciendo uso 

de datos de satélite de la temperatura de la superficie de% mar (TSM), investigó la 

variabilidad espacial del fiente Subtropical del Pacifico Norte, por medio de la h c i ó n  

de autocorrelación espacial, bashdose para ello en la locdización del primer paso por 

cero de esta función. Él obtuvo una estructura eliptica con m eje mayor y menor de 85 

km y 32 km, respectivamente. Un estiadio similar ha sido llevado a cabo por Viehoff 

[1989] para un área del Atlánitico Norte, obteniendo hc iones  de autocorrelación 

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 et al. [l989] 

estirííauon las escda q-jzciz!es eZ~&dstiea el hea &o de nammia 

utilizando la h c i ó n  de autoconelación espacial, distinguiendo ma regi6n donde las 

escalas espaciales son pequefias (e250 km), en el kea de la Corriente Oriental de 

Australia, y otra región de escalas espaciales mayores (>250 km), en la mitad norte del 

área de estudio. En este mismo estudio y haciendo uso también de la h c i ó n  de 

a~:ozu~e!aciófi t e q ~ ~ i d ,  T&e rt [4Q8Q] estimz~o? esr.ala t e ~ n n r a l p ~  ,-----a&. 

características, que definieron como cuatro veces el intervalo para el cual la h c i ó n  de 

correlación cruzada toma un valor de 0.3'3 (e-'). Los resultados obtenidos indicaron que 

las escalas temporales más cortas aparecían en aquellas áreas donde las escalas 

espaciales también lo son, lo que además se corresponde con el lugar donde la 

circulación es más fuerte y más variable. lhkamente parte de su región de estudio se 



138 Estimación de variabilidades espacio-temporales a partir de datos CZCS 

desviaba de esta tendencia general presentando grandes escalas espaciales y cortas 

escalas temporales, efecto que podría explicarse debido a procesos de intercambio de 

calor con la atmósfera. 

Por otro lado, Campbell & Esaias [1985] calcularon la función de 

autocon-elación utilizando datos de temperatura y clorofila obtenidos a través de 

sensores remotos aerotrmsportados, del área de Nantucket Shoals, situada en la costa 

oriental norteamericana, y obsewaron que para este área la función de autocorrelación 

de los datos de clorofila, que parece estar relacionada con la fase marea1 para parte de la 

región, es más variable que la de los datos de temperatura cuyas longitudes 

características oscilan entre 22 y 24 km. Además llevaron a cabo un análisis utilizando 

1 -  nincion p - - - . ! ~ .  de comiación enazada ennae utipera tw* -y cioi;ofiia, o'os do iatfllOii&n 

cierta relación con la marea, dando evidencias por consiguiente de acoplamiento entre 

los factores físicos y la distribución de fitoplancton. 

Por otro lado, como ya ha sido mencionado, las escalas espaciales dominantes 

también pueden determinarse a través de la función de estructura espacial, que 

experimentalmente viene estimada por: 

mientras que la 

viene dada p r :  

función de estructura temporal, que resuelve las escalas temporales, 

Una de las primeras aplicaciones oceanográficas de la función de estructura 

surgió en el estudio realizado por Hamon & Cresswell [1972] sobre la circulación 

oceánica de Australia. Estos calcularon la función de estructura a partir datos de 

anomalía de la altura dinámica 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 

campañas oceanográficas, construyeron las funciones de estructura espacial para 

algunas variables oceanográficas, como son, la altura geopotencial, la temperatura, la 

salinidad, y la concentración de fitoplancton, obteniendo para todas ellas un máximo 

para una separación 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 área de estudio. Además, 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 

días eran 0.54 y 0.07 veces del promedio de la vanianza espacial. Esto significa que la 

varianza temporal para el tiempo característico de duración de una campaña 

úee a30g E a  de ajpdedur de 10 dias ió m .  igual ia 

espacial para su región de estudio, reafimmdo por tanto que 

generados de sus campañas oceanográficas son correctos. 

los mapas espaciales m 

Yoder et al [1987] determinaron, por medio de la función de estructura espacial, 

las escalas espaciales características de las estructuras~fitoplanctónicas, en el área de la 

plataforma continental de la costa sudoriental de los Estados Unidos, a través del 

análisis de una serie temporal anual de imágenes CZCS. Las escalas espaciales medias 

obtenidas están 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 función de estructura ha sido utilizada para calcular las escalas 

temporales típicas. Así Kelly [1983, 19851 estimó un tiempo de pérdida de correlación 

de 4-5 días, para un área costera energética de la región del norte de Califoirniia 

utilizando imágenes de TSM. 

Ahora bien, como queda puesto de manifiesto, ninguno de estos trabajos 

relaciona las escalas espaciales con las temporales, que como además se ha visto no son 

independientes. El objetivo de esta parte del trabajo es, por tanto, estimar a pariir de 

unas series de secuencias de imágenes CZCS, el tiempo para el cual las estructuras de 

pigmento superficiales pierden la correlación como una fianición de la escala espacial. 
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Para lograr esto, se ha calculado para cada par de imágenes que se encuentran separadas 

por un intervaio temporaí z, una f'uncion análoga a (3.6) pero que es dependiente de la 

escala espacial, y que se conoce con el nombre de coherencia cuadrada y :,(k), que es 

. una función de la inversa de la longitud de onda escalar k, la cual será referida con el 

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

cálculo de y t, (k) . 

3.3 Calculo de la coherencia cuadrada 

El primer paso, en el cálculo de la coherencia cuadrada, es la aplicación a las 

imágenes 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 mencionó su objetivo es además de eliminar parte del ruido de la imagen, 

preservar los bordes y características presentes, siendo esto pues esencial para el análisis 

estructural aquí realizado, Además todos los valores fuera de rango, es decir, aquellos 

correspondientes a nubes y tierra se fijaron a cero. 

En todas las imágenes procedentes del sensor CZCS hay una fracción más 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 cálculo de la 

coherencia no haya sido realizado para la totalidad de la imagen, sino únicamente para 

algunas subáreas oceánicas libres de nubes comunes a algunas de las imágenes de cada 

serie. Para facilitar el análisis la forma elegida para las subáreas ha sido cuadrada 

siendo además los tamaños seleccionados para éstas de 100x100 km y 150x150 km 

respectivamente. La localización de las subáreas elegidas se superpone sobre una de las 

imágenes CZCS utilizadas en la figura 3.1, una de las secuencias utilizadas se muestra 

en la figura 3.2, y un intento de clasificación de las subáreas seleccionadas viene dado 

en la Tabla 3.2. 
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Figura 3.1 - Subkm elegidas para la primera serie de imagenes 
supedpuestas sobre la escene CZCS dei 10 de Diciembre de 1983. 

FlgPra 3.2 - Secuencia del subtira 1 perteneciente a la serie 2 psira los dias a) 14/03/84, 
b) 15/03/84, c) 16103184, d) 19/03/84, e) 20/03/84 y f) 21/03/84. 
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Subáreas Norte Sur 

Costera 1,3,4,12,4s, 1 t 2,6,7,8,6s 

Oceánica 5,ls,2s,3s,5s,2t 9,10,1 1,3t 

Tabla 3.2 - Subáreas de imágenes CZCS seleccionadas para el cálculo de 
la coherencia cuadrada. 

Como se observa en la Tabla 3.2 todas las subáreas elegidas se agrupan en torno 

a cuatro categorías, que se corresponden con una subdivisión del área de estudio cuyos 

límites han sido elegidos de forma más o menos arbitraria. Así dependiendo de su 

proximidad a tierra es posible distinguir entre subáreas costeras y oceánicas, y 

dependiendo de su posición zona1 en subáreas situadas al norte o sur del área de estudio. 
C - C ^  r;aw ha sido hecho pasa obsurm- si existe d W u  re!uciSil eiltre !as escdas 

características y la división del área de estudio efectuada. 

A causa de que se ha trabajado con imágenes cuyo tamaño es de 512x512 

pixeles, el proceso de selección de las subáreas es equivalente a la aplicación de una 

función o filtro de tipo boxcar [Otnes & Enochson, 19721 a las escenas. La expresión de 

este filtro viene dada por: 

y como se observa tiene por misión fijar a cero todos los valores de aquellos pixeles que 

caen fi'era del dominio de al-ma de las subáreas escogidas, siendo N y M las 

dimensiones de tales subáreas. De este modo si h(n,m) representa a la imagen completa 

y w(n,m) a la subárea escogida, se tiene que: 
I \ 

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

Ya que para estimar la coherencia se hace uso del análisis espectral, es 

importante indicar que la transformada de Fourier de w(n,m), que viene dada por la 

expresión (3.1 1) es igual a: 

@kn, km) = ~ ( k , ,  km)* u(kn , km) (3.12) 
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donde * representa a la operación convolución, siendo u(A,, b,) la trarisfomada de 

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

sen di, N senzk, M -wIN 
~ ( k ,  ,km) = NM Q e 

nk,N K.b,M 

La figura 3.3 ilustra gráficamente en el dominio temporal y en e% de frecuencias 

el efecto que resulta de aplicar el filtro boxear a una secuencia discreta, que por 

sencillez se ha tomado como una sinusoide. La transformada o representación 

frecuencia1 de la sinusoide que viene dada por la respuesta impulsiva observada en la 

figura 3.3b se modifica al aplicarle la fhci6n boxca cuya respuesta se muestra en la 

figwra 3.3d.Como se obserq %a Itnuicaci6n en el dominio espacial a% uti%iza el filtro 

boxcar produce una dihsión o pr~pagaci6n de %a respuesta. hpu%siva de% sinusoide 

sobre .e rango mucho m& extenso de frecuencias. Este efecto se denomina leakage 

Figura 3.3 - Representación gráfica del efecto de m filtro boxcar sobre 
una secuencia discreta. 
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[Marple, 19871. Como se aprecia en la representación de ~ ( k , ,  km), esta consta de un 

lóbulo principal, y una serie de lóbulos laterales de tamaño apreciable. Estos lóbulos 

laterales pueden producir, como se observa en la figura 3.3f, componentes Cecuenciales 

adicionales que afecta a la transformada de la secuencia sinusoidal, introduciendo 

desviaciones significantes en la estimación del espectro [Bendat ¿k Piersol, 19861. El 

mismo tipo de distorsiones aparecen en secuencias no sinusoidales. 

Para atenuar los efectos negativos del filtro boxcar se calculó la media dentro de 

cada subárea y se sustrajo a los valores de campo dentro de ésta. Además, con el mismo 

fin, se aplicó una función taper de coseno a los residuos de cada subárea, con un 10% de 

tapering en cada extremo del subárea, primero en la dirección este-oeste y luego en la 

dirección norte-sur. Esta función viene representada gráficamente en el dominio espacial 

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

4 N  N  
cos - - - ~ l n l ~ -  

N ' 10 2 

indicando N las dimensiones de la subárea. 

Figura 3.4 - Representación gráfica de una función 
taper de coseno en el dominio espacial. 

En el dominio de frecuencias esta función se asemeja a la fsinción boxcar. La 

diferencia entre ambas estriba en que el tamaño de los lóbulos laterales en la función 

taper se reduce en relación a la función boxcar, con lo que se aminora el problema 
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generado por éstos, pero a costa de aumenta la extensi6n de% Bóbulo prhcipa%, es decir, 

sacrificando algo de resoíución fiecuencial. 

Seguidamente, para una subárea comh a m p a  de hikgenes consecutivas se 

calcula el autoespectro, para cada una de e%%as9 utiíizmdo %a tzmsfomada rhpida de 

Fourier bidimensional de w(m,n) [kim, 19901, dada por: 

donde, 

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

5 12x5 12 pixels y Tm y T, los intervalos de muestreo, que son de 1 x 1 h. 

De este modo, una vez cdculadas las trmsfomadas de IFowier bidimensionales, 

q ( k , ,  km)  y IY, ( k ,  , k m ) ,  para cada par de hagenes, los autoespectros de cada una de 

ellas, S,,(k) y S,,( ) se calculan a través de: 

A este proeedimie"~ cvmenciond de c d c d a  e! espec" directame.oe a pmtir de bs 

datos se le conoce con eí nombre degeriodogmm~. 

Posteriormente, los autoespectros bidimensionales son convertidos a sus 

equivalentes uraidhensionales, %,,(k)  y $,,(k), realizmdo una suma mimutal en el 

plano de la ~msfomación, para millos circulares de magnitud radial constante k 

[Holladay & O'brien, 19751. Ea extensión de estos mi%los puede ser constante o bien 

puede incrementarse geométricamente [Demm & Abbott, 19881. Esto se muestra 

gráficamente en la figura 3.5: 
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Figura 3.5 - Representación grVca del 
procedimiento empleado para ob .er los 
autoespectros unidimensionales. 

El espectro cruzado complejo correspondiente a una subárea común a dos 

imágenes consecutivas, S,, (k), se calcula también utilizando la transformada rápida de 

Fourier bidimensional, y su expresión viene dada por: 

donde C,,(k) y ~ ~ , ( k )  se denominan como el coespectro y el espectro de cuadratura 

respectivamente y q* (km, k, ) es 61 conjugado complejo de %(km, k, ) . A continuación 

y al igual que con los autoespectros, el coespectro y el autoespectro son sumados 

azimutalmente para dar lugar a sus equivalentes unidimensionales ~ , , ( k )  y ~ , , ( k ) .  

A continuación se estima la coherencia cuadrada, siendo su expresión la 

siguiente [Bendat & Piersol, 19861: 

s., 

Como ya ha sido comentado, la coherencia cuadrada entre dos imágenes, y ;,(k), 

es para un número de onda determinado, k, análogo al coeficiente de correlación entre 

dos imágenes, rI:(0), calculado a partir de la varianza y covarianza, %(r), tomadas para 

un desplazamiento espacial nulo. Esto es: 
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Mora bien, el coeficiente de correlación c w a &  qt(~), representa la co~eBaci6n de dos 

imágenes sobre la totalidad del subárea y da hfomación, prhcipahente, de las escalas 

más granides dentro del subárea únicamente. 

Por último, se representa y ;,(rb) para diferentes bandas con intervalos de niíiwaero 

de onda (o longitud de onda), Ak, frente al tiempo de sqaaci6n entre pares de 

imágenes, T, obteniendo un chlculo de la evolución temporal a la que las esímcPiaB.as de 

pigmento evolucionan y pierden su conelación. 

Para comprobar la efectividad del método expuesto, Deman y Abbott [%988] 

realizaron algunas simlaciones utilizando espectros sintéticos que se transfomaban 

inversamente fomando imhgenes a1eatoHBa.s con nnna deteminado comportamiento 

espectral. A algunas de estas imágenes posteriomeaite se les aiiadió mido blanco sin 

correlación espacial, calculhdose para éstas y pwa %as imhgenes sin mido el espectro 

utilizanido la transformada ihpida de Fourier, que era posteriomente compaado con el 

espectro original de la imagen. De este modo fueron probados cuales eran los efectos 

resultantes sobre el espectro, tanto individuales como secanenclaks, de aplica el filtro de 

mediana mCPvil, el filtro boxea-, el taper de coseno y de eliminar la media dentro de una 

subárea. Según su estudio, los efectos erm los ~ ~ p e r a d ~ s ,  esto es, el filtro de mediana 

móvil eliminaba el mido de alta frecuencia, y el filtro boxcar provocaba m Biaerte efecto 

resonante si la media dentro del subkea y el taper de coseno m se aplicaban. 

Para finalizar, ya que la coherencia cuadrada, al igual que e% coeficiente de 

r.~~&r.iSn, es ima técnica &a&stir.a, es nece~api_o) $ist&lecer 10s lE,%oes de ccfifidacia 

para los cuales la coherencia deja de ser representativa, para al* nivel de 

sipificanicia. En este trabajo, se han utilizado los niveles de significmcia deducidos por 
.- . 

Deman y Abbott [1988], ya que %a metodo%o@a seguid% como ya ha sido indicado, es 

similar a la desmollada por ellos. Ellos obtuvie~oaa los limites de confidencia para %os 

distintos intervalos de nimeros de onda usados, M, pwa un nivel de significancia del 

90%, a través del calculo de la coherencia caiiahada, entre muchos pares de imigenes 

aleatonias sintéticas no conelacionadas y con %a foma espectral Úq9i~piada. 
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3.4 Resultados 

Para cada una de las tres series de imágenes se ha representado el valor de la 

coherencia cuadrada en función del tiempo de separación para distintos intervalos de 

longitudes de onda, y para distintas subáreas. 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 km-') respectivamente, y los valores de coherencia para cada serie han sido 

unidos por una línea, para así reflejar de manera aproximada el tiempo en que las 

estructuras fitoplanctónicas superficiales pierden su correlación para las distintas escalas 

espaciales. 

Como tendencia general para la coherencia cuadrada de todas las series de 

imágenes aquí analizadas, se observa que a medida que el tiempo transcurre la 

coherencia disminuye para la mayoría de las subáreas. Además, para cada una de las 

series se observa también que para intervalos de longitud de onda menores (intervalos 

de número 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 más pequeño 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 subáreas, a excepción de la 6s, para una separación temporal de un día 

poseen un valor de la coherencia cuadrada que se encuentra por encima de los niveles de 

significancia establecidos @ara subáreas de 100x100 km y de 150x150 km). 

Extrapolando el valor de coherencia para la subárea 3 (que es la única que se mantiene 

por encima del nivel de significancia después de 6 días) se tiene que los valores para los 

cuales la coherencia deja de ser significativa están comprendidos entre 2 (para la 



Estimaciones de,variabilidades espacio-temporales a partir de datos CZCS 149 

Figura 3.6 - Coherencia cuadrada frente al tiempo para las imágenes CZCS de la serie correspondiente a 
Diciembrede 1983. 
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subárea 6) y 10 días, siendo el valor promedio (para aquellas subáreas que son 

coherentes después de un día) de 4.5 días, y la desviación esthdar de 2.7 dias. 

Para el intervalo de longitudes de onda intermedio (de 25 a 50 km), el número de 

subáreas cuya coherencia sigue siendo significante después de un día disminuye (lo son 

las subáreas 1,2, 3, 6 y 8), siendo de nuevo la subárea 3 la única que se encuentra por 

encima del nivel de significancia después de 6 días transcurridos. Para el resto de 

subáreas con coherencia significativa después de un día, esto es, para las subáreas 1,2,6 

y 8, esta deja de serlo después de 5,2,2 y 1 día, cuando lo hacían después de 6,4,2 y 4 

días para las longitudes de onda de 50 a 100 h. Por tanto, para este intervalo de 

longitudes de onda los valores para los cuales la coherencia deja de ser significativa 

--+A- - - - - -a -~a~-  1 xr  1Q di:=, s ie~dy  v&q prime& d,e 4.2 y !a G J L a i i  bUill~1bllUlUVU U l i U W  J 

desviación estándar de 3.5 días. Por último, para el intervalo de longitudes de onda 

menor (de 12.5 a 25 km), todas las subáreas han perdido la coherencia después de un 

día, a excepción de nuevo del subárea 3 que se mantiene por encima del nivel de 

significancia aun después de haber transcurrido un período temporal de 6 días. 

La segunda serie de datos (figura 3.7), tomada tres meses más tarde, esto es, en 

Marzo de 1984, presenta las siguientes características 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 subáreas 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 proporción de áreas con coherencias significativas disminuye respecto a la serie 

anterior. Para el resto de subáreas, los valores para los cuales Pa coherencia deja de ser 

significativa, se encuentran dentro de un rango que va desde 2 a 4.5 6% 

aproximadamente, siendo el valor promedio de 3.1 días y la desviación estándar'de 0.9 

días aproximadamente. 

Continuando con el siguiente intervalo de longitudes de onda, que va desde 25 a 

50 km, se observa que para éste, el número de subáreas para las cuales la coherencia 

sigue siendo significativa después de haber transcurrido un día ha disminuido, quedando 

sólo dos, la 3 y la 7, que la pierden después de haber transcurrido 4 y 3 días 
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Figura 3.9 - Coherencia cuadrada fiente al tiempo para las imágenes CZCS de la serie correspondiente a 
Marzo de 1984. 
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respectivamente, siendo por tanto su promedio de 3.5 días y la desviación estándar de 

0.5 días. Por Último, para el intervalo de longitudes de onda menores, que va de 12.5 a 

25 km, se observa que todas las subáreas han perdido la coherencia después de haber 

transcurrido un día, excepto la 3 que lo hace después de 3 días. 

Por último, para la tercera serie de datos (figura 3.8), que se corresponden con el 

mes de Octubre de 1994, únicamente fue posible seleccionar dos subáreas comunes al 

conjunto de imágenes 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 días aproximadamente para ambas subáreas. Esto da lugar a un 

promedio de 3.5 días para esta serie y una desviación estándar de un día. En cambio 

para ei iiiervdo de longitüdes de ~ i i d ~  hiteme&u, qw va de 25 a. 5Q km, paa ~i?:bas 

subáreas la coherencia deja de ser significativa después de aproximadamente 2.5 días. 

Por último, para el intervalo de longitudes de onda de 12.5 a 25 km ambas subáreas 

presentan un valor de la coherencia cuadrada que se encuentre por debajo del nivel de 

significancia después de haber transcurrido un solo día. 

3.5 Valoración 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 íos intervaios de 

longitudes de onda menores como se podría intuir a priori. Así, para las tres series se 

observa que salvo rara exepción para el intervalo de longitudes de onda más pequeiio 

(12.5-25 km), la coherencia cuadrada cae por debajo del nivel de significancia del 90% 

después de transcurrir un día. Sin embar-6-9, entre la escala mayor y la escala media, las 

diferencias entre este tiempo para ambas no son tan evidentes, aunque es ligeramente 

menor para la segunda. Únicamente, para la serie de Octubre de 1984, la diferencia es 

de un día, aunque se ha de indicar que para las series de Diciembre de 1983 y de Marzo 

de 1984, el número de subáreas que permanecen por encima del nivel de significancia 
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- Coherencia cuadrada frente al tiempo para las imágenes CZCS de la serie correspondiente a 
Octubre de 1984. 
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del 90% después de un día para el intervalo de longitudes de onda medio, en ambos 

casos, es menor que para el intervalo de longitudes mayor. 

Además, para las tres series aquí 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 oceanográfica del área de Cabo 

Blanco, que presenta una fuerte variabilidad mesoescalar, con la presencia de meandros 

y remolinos de distintos tamaños, como ya fue comentado en el capítulo anterior 

[Barton, 19871 .En general, para todos los intervalos de longitudes de onda implicados 

en este estudio, es importante resaltar que no hemos encontrado ninguna relación 

peculiar, digna de mención, entre los tiempos estimados y la división realizada para la 

rz@i de eshdio (Tzbk 3.2). 

En cuanto a la diferencia en los tiempos para cada una de las series aquí 

incluidas, se observa que las subáreas de la segunda serie de imágenes se encuentran por 

debajo del nivel de significmcia del 90%, para tiempos más cortos que la primera y la 

tercera serie (aunque esta última solo presenta dos subáreas libres de nubes), siendo 

además la proporción de subáreas con coherencias significativas más allá de un día 

mucho menor. Esto podría estar relacionado con los mecanismos fisico y10 biológicos 
- 

dominantes en cada serie. Así, mientras en las series 1 y 3 de imágenes 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, aún cuando 

las concentraciones de pigmento son altas y se extienden hacia el océano abierto, la 

presencia del filamento gigante no está bien definida (figura 2.20b) y el tamaño de las 

estructuras mesoescaiares es menor (dei orden de 50 lmj. La poaibks caüszs de este 

comportamiento fueron discutidas en el apartado 2.4.3 del capítulo anterior. 

Resulta interesante comparar los resultados obtenidos para esta región con 

aquellos obtenidos por Denmm & Abbott [1988, 19941 para otras áreas y regímenes 

oceanográficos. Así, 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 m& pequegiio es el htewalo de Bongigiades de 

onda considerado, por lo que parece ser ésta una tendencia general (figura 3.9). 

Suboioo 

'O 0 Coootol 
7 o 

0.0 

m 

1 0  

ura 3.9 - Resultados obtenidos por Denman & Abboa [1988] para el &ea de Vmcouver: a) 
Correlación c m d a  para un desplazamiento espacial nulo, ib) Coherencia cuadrada pwa longitudes de 
onda entre 50-100 km, cc) Coherencia cuadrada para longitudes de onda entre 25-50 lani, d) Coherencia 
cuadrada para longitudes de onda entre 12.5-25 h. 

En segundo lugar, Denman & Abbott realizaron su anhlisis, inicialmente para 

una región adyacente a la isla de Vancouver, situada en el margen oriental del Pacífico 

Norte [Denman & Abbott, 19881 y osteriomente %o hicieron para m &ea englobda 

Califomia. Para la primera, ellos seleccionaron algunas sub&eas cerca de la costa 

caracterizadas por presentar altas concentraciones de pigmento fitop%anctónico y otras 

subáreas alejadas de la costq que por el contrario mostraban bajas concentraciones de 

éste. De este modo, agruparon las subáreas dentro de dos categodas, m a  costera y otra 

ocehica, obsewanido -que ías~subai.eas ocebhxsas, mantienen -la coherencia durante m 

tiempo más largo que las subáreas costeras. En este trabajo, como ya se indicó, no fue 

posible establecer esta diferenciación, asemejhdose todos los tiempos a aquellos que 

obtuvieron D e m m  & Abbot para sus subáreas costeras (figura 3.9) 
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Para el análisis llevado a cabo en el norte de California, Denrnan & Abbott 

seleccionaron tres subáreas, dos de ellas estaban situadas en lo que ellos denominaron 

como regímenes activos, donde se manifestaron la presencia de filamentos persistentes 

que desde la costa se adentraban algunos cientos de kilómetros océano adentro, mientras 

que la subárea restante pertenecía a lo que denominaron como régimen tranquilo, 

encontrándose dispuesta entre las dos anteriormente descritas. De forma similar a lo que 

sucedía en la región de Vancouver, Denman & Abbott observaron que la coherencia se 

perdía el doble de rápido en los regímenes activos en comparación con el régimen 

tranquilo. Además, como en el caso anterior, los valores de coherencia que obtuvieron 

para sus regímenes activos, se asemejan más que los obtenidos para su régimen pasivo a 

los presentados en este trabajo. 

Es posible pensar que los tiempos aquí obtenidos son cortos, teniendo en cuenta, 

por ejemplo, las observaciones llevadas a cabo aquí y en otros estudios, que muestran la 

persistencia de remolinos y otras estructuras como filamentos más allá de los valores 

aquí presentados. Una razón para esto, podría ser debida a que el análisis llevado a cabo 

es euleriano y que cualquier movimiento de traslación y/o rotación de las estructuras de 

pigmento será 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 

límite inferior del tiempo de vida de las estructuras. 

Además, se ha de considerar que el fitoplancton es un trazador no conservativo, 

existiendo ia posibiiidad de que pueda generar varianza para ias iongitudes de onda aquí 

consideradas. Por tanto, sería interesante por ejemplo llevar a cabo un análisis similar al 

aquí realizado con imágenes CZCS, pero utilizando además imágenes de TSM 

coincidentes para observar si los procesos biológicos pueden ser los responsables de la 

formación y evolución de las estructuras fitoplanctónicas. Además es posible obtener en 

un solo día hasta cuatro imágenes de TSM, con lo cual se puede mejorar la resolución 

temporal de este análisis. Desafortundamente, para nuestra área de estudio no existen 
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imágenes A de resolución total coincidentes en el tiempo con las kigenes 

CZCS, no siendo éste el caso para otras áreas. 

De hecho en su segundo estudio, Deman & Abbott [%994]1 utilizaron mbos 

tipos de imágenes, encontrmdo e los tiempos de pkrdida de coherencia de las 

estructuras para datos y GZCS erm similaes, observmdo también que la 

coherencia cuadrada cruzada entre ambos tipos de datos era mhima para separaciones 

temporales nulas. Estas tendencias indican que Bos distintos procesos biológicos (como 

son el crecimiento, reproducción, muerte, etc) no son realmente importantes a la hora de 

fomar las estructuras de pigmento clorofilico observadas a estas escalas> viniendo pues 

éstas determinadas por los diferentes procesos Basicos (advectivos y difusivos), 

comporthdose el fitoplancton como m escda pasivo para las escalas aquí 

consideradas. finicamente para una de las subkeas correspondientes a m o  de los 

regímenes activos (la situada más al SW), Deman & Abbott observaron que el mixirno 

de la coherencia cuadrada cruzada entre datos A!THRR y CZCS o c d a  para m a  

oral de uuio o dos días, in&cmdo pues cierta evidencia de la influencia 

de los procesos biológicos. Se espera, que esta tendencia ocwa en pana rérgi113en de 

aflormiento costero donde el agua recién aflorada (Hiica en nui$.seHaites y con bajas 

-. - 
temperaturas) precede a %a alta biomasa fatop%anctó~ca. Con la puesta en órbita del 

sensor SeaWifs, se poMm malizar conj~mtamente secuencias de imigenes de color del 

océano y de TSM para el área de estudio tratada. 

Una aplicación inmediata de los resultados obtenidos es %a siguiente. Una 

práctica habitual llevada a cabo en teledetección, debido a los problemas que producen 

la presencia de nubes, aemsoles, etc, es la producción de irnigenes compuestas 

(fomadas a través de promedios espaciales y temporaks de varias imigenes). Así es 

importante conocer qué tipo de estructuras de fitoplancton se cowsewm al aplicar este 

tipo de operadores a las imigenes. Por ejemplo, si se cdcula el promedio de todas las 

escenas CZCS disponibles en un mes para el kea de Cabo Blanco (a% menos durante los 

penodos que aquí se han tratado), es evidente que las estructuras de pigmento con 

escalas espaciales menores de 100 km no son preservadas en la imagen final. 



158 Estimación de variabilidades espacio-temporales a partir de datos CZCS 

También relacionado con este aspecto, y que además presenta una gran 

importancia, está el hecho de que recientemente ha habido un gran desarrollo teórico y 

de análisis dirigido a la obtención de estimaciones regionales de producción primaria a 

partir de datos de satelite de color del océano, ya que ello implica una mejora 

considerable, en comparación con las estimaciones que se habían hecho hasta ahora, 

basadas únicamente en el uso de datos in-situ [Platt & Sathyendranat, 1988; More1 & 

Berthon, 1989; Balch et al., 1989a,b]. Los resultados aquí presentados ayudarían a 

elegir el promedio de datos de satélite adecuado para la estimación de la producción 

primaria, en áreas, como la aquí considerada, que son altamente productivas pero al 

mismo tiempo altamente variables. El no tener presente esta consideración, podría llevar 

a error en la estimación de la producción primaria mensual o estacional, utilizando datos 

de satélite. 

Otra aplicación de los resultados obtenidos, se refiere al diseño apropiado de la 

red de muestre0 para las cmpsaiias 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 último ejemplo de aplicación, las técnicas de asimilación de datos y los métodos 

de interpolación requieren estimaciones de las funciones de correlaci~n temporal y/o 

espacial [Bretherton et al., 1976; Denman & Freeland, P 9851. Este tipo de técnica y las 

ya mencionadas en el apartado 3.2, podrían ser utilizadas para obtener las funciones de 

correlación temporal y espacial para una determinada región a partir de los datos de 

c - o t A l ~ t e  n a c b u c u .  

Por último, como ya ha sido mencionado, este trabajo supone una continuación 

de un estudio similar llevado a cabo por Denman & Abbott [1988] en el área de 

Vancouver. Una de sus conclusiones fue extender su análisis a otras secuencias de 

imágenes y a otras regiones geográficas representativas. Bajo este estímulo se eligió el 

área de Cabo Blanco como área candidata, por las razones ya comentadas. El siguiente 

paso lógico, sería pues del mismo modo, utilizar otras secuencias de imágenes 

disponibles y extender este análisis a otras hreas del afloramiento del noroeste de África 

y a otras fuentes de datos. A la vista de los resultados comentados, es de suponer, que 
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otras áreas del afloramiento menos activas presenten, para las mismas escalas espaciales 

aquí tratadas, tiempos de decorreíacion mayores que los obtenidos para la región de 

Cabo Blanco. 





Capitulo 4 

Estimación de velocidades oceánicas 

superficiales -- a partir - ~ de datos AVHRR 

4.1 Introducción 

Un tópico de gran importancia en Oceanografia es el estudio de la circulación 

oceánica, y por tanto, de la medida de las velocidades de corrientes. En concreto, las 

- corrientes superficiales juegan un papel destacado en un buen número de actividades 

relacionadas con el océano como son las misiones de búsqueda y rescate, la contención 

de vertidos de petróleo y contaminantes tóxicos, el trazado óptimo de las rutas 

marítimas y el control y explotación de los recursos marinos [Breaker et al., 19941. 

Ya &S& e! i n i ~ i ~  & pri_mer~r e S @ ~ d i ~ r  ~ ~ e ~ ? ~ a i f i r n c  qce c ~ ~ ~ ~ ~ ~ & ~ ~  w -""" 
datos tomados in-situ e imágenes de satélite, se observó que existía 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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Esto ha acentuado el interés creciente por parte de la comunidad científica 

oceanográfica hacia el empleo de estos datos de satélite para calcular el flujo superficial 

oceánico, a partir del intrincado movimiento de las estructuras oceanográficas 

observadas en las imágenes de la superficie del mar. Este interés además se haya 

respaldado por los siguientes hechos significativos. En primer lugar, la resolución 

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 sinóptica del campo de velocidades para una región de interés, mientras que 

como es sabido los datos de satélite se caracterizan por su alta densidad espacial y 

repetición temporal. Por otro lado, el coste de las imágenes de satélite es relativamente 

bajo, sobre todo, si se compararan con ios derivados de 1% meí2'idsw cuweiieioliale; de 

velocidad y los problemas logísticos que éstas ocasionan. 

Esta idea de utilizar una distribución espacial y temporal de trazadores para 

estimar la circulación oceánica no se reduce al ámbito de los datos de satélite, sino que 

constituye un problema oceanográfico mucho más general. De hecho, la imagen que se 

tiene hoy en día de la circulación oceánica 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 parámetros observables para 

poder deducir otros que no lo son directamente. 

Por último, existen distintos trazadores oceánicos que son susceptibles de ser 

utilizados para estimar el flujo superficial y que se detectan a través de sensores 

remotos, generando una secuencia temporai de imágenes. 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 medio ambiente marino como son los 

contaminantes o la rodamina-B. 

A continuación, en el siguiente apartado se enumerarán los distintos tipos de 

métodos que se han desarrollado para determinar el flujo superficial a partir de una 
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secuencia de imágenes de satélite, para posteriormente describir en detalle aquellos 

empleados en este trabajo. Después se comentarfin íos resuitados obtenidos de apiicar 

dichos métodos a la región de estudio de interés, para finalizar realizando una 

valoración de los resultados obtenidos. 

Tipos de 

En función del procedimiento utilizado para deducir la circulación superficial 

oceánica a partir de una secuencia de imágenes de satélite, se pueden distinguir dos 

tipos de métodos. Estos son: 

m 

1.- Métodos subjetivos: Para los cuales la velocidad se calcula a partir de la - 
m 
O 

identificación del desplazamiento de características oceanogáficas claramente - 
0 

m 

observables en una secuencia de imágenes, por medio de un operador o usuario E 

O 

debidamente entrenado. Dividiendo este desplazamiento pasa cada par de imágenes 
n 

E 

entre el tiempo de separación existente entre ambas se obtienen las velocidades. Uno de a 

n 

los primeros que usó un método subjetivo fue Ea Violette [1984] y tenía por objetivo n 
n 

estimar la velocidad en el giro del Mar de Alborán utilizando iania secuencia de 3 
O 

imágenes AVHRR. Un procedimiento similar h e  empleado por Vastano ¿k Borders 

[1984] para el estudio de los remolinos del frente de Oyashio que se haya situado en el 

Pacífico noronental y por Koblinsky et al. [1984] para el estudio de la Corriente de 

California. También ha sido utilizado por Crachell & Humg [11988] pasa determinar 

1-m -----A-- -..--L-:-I-- a- 1- ..-A- --,-¿-i ..a, T- I . . ,~ ,  ,. ,-e c..-:i,,,.,i,. r inaa1 A, 
143 LVIIICIILGD ~ U ~ G I I I L ~ ~ ~ C ~  uc la buala u l I C u i a 1  uc UIQLIUQ y pul ~ ~ > V G J A U V D A ~  LI~OOJ, uc 

nuevo en dos regiones de la Corriente de Califomia, usando secuencias de imágenes 

AVHRR y CZCS. 

2.- Métodos objetivos: Son independientes del usuario y generalmente producen 

un campo de velocidades espacialmente denso. Dentro de esta categoría de métodos se 

han distinguido dos subppos,  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 análisis y 

procesamienio de imágenes digitaies y reconocimiento deformas. 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 máximas 

(CCM), que se fundamenta en lo que se conoce en el lenguaje del procesamiento de 

imágenes como igualación o equiparación de plantilla [Pratt, 19781, que se describirá 

con más detalle en el próximo apartado. Wu & Pairman [1995] han hecho uso de un 

método similar al CCM pero que establece la equiparación de características puntuales 

claramente identificables entre las imágenes y explota la posible relación existente entre 

los desplazamientos de características cercanas. 

. , V.., Q- VA, r l n n n i  L,, ..,,a, ..,, ,,,,,; ,,,.,, a;,+;,+, a,,,;,,~, ,,,, h u u  UL 1 al ~ ~ 7 7 - r ~  llal uaauu b u l a  aylunu11akluu u l a u u b a  ukuuuullaua UUILLU 

método de máxima verosimilitud para verificación de la forma, que se apoya en el 

empleo de dos parámetros, el centroide y el radio promedio ponderado, como medidas 

de equiparación de los bordes detectados en dos imágenes secuenciales. Yan & Breaker 

[1993] desarrollaron un procedimiento que estima el flujo superñcial a través de la 

correspondencia de líneas. Por último, C6té & 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 ámbito general de la 

0ceanograf;a y la GeoJisica, y que han sido adaptados para poder tratar los datos de 

s~té!ife. .M, Kd!y [l?83] estimó el flujo superficial a p&~ir de una serie de imágenes 

AVHRR de la costa de California, combinando la ecuación 

temperatura y la ecuación de viento térmico. Esta ecuación 

temperatura viene dada por: 

de conservación de la 

de conservación de la 

donde T es la temperatura, v es la velocidad, K es un coeficiente de difusión turbulenta 

y S es un término sumidero y10 fuente. Además, Kelly [1983] asumía un flujo 

horizontalmente no divergente, lo que le permitía usar una función de comente, \V , de 

modo que ü = k x vw, quedando (4.1) como: 



Estimación de velocidades superjiciales a partir de datos A VHRR 165 

Vastano & Reid [1985] y Vastano et al. [1985] usaron una formulación parecida 

para calcular la topografia dinámica de parte del fkente de Oyashio y de una región 

oceánica cercana a Georges Bank, equiparando velocidades geostróficas a estimaciones 

obtenidas de identificar características de imágenes de TSM y del visible. Más 

recientemente, Essen [1995] estimó las corrientes superficiales geostróficas en aguas de 

la costa noruega, a partir de datos AVHRR utilizando la ecuación de viento termal, 

siguiendo el modelo de Kelly [1983]. 

Por otro lado, Wald [1980] resolvía (4.2) a través del método de las 

características, utilizando medidas in-situ para especificar el valor de la función de 

corriente. Stow [1985, 19871 sin embargo utilizaba un modelo numérico que requiere 

conocer los valores apropiados de en los límites de su dominio. Por último, Kelly 

[1989, 19921 utilizó un modelo inverso [Menke, 19841 para inferir las velocidades 

superficiales a partir de la ecuación de conservación de la temperatura usando una serie 

de imágenes de TSM del norte de California. 

-- 

4.3 Métodos empleados para el cálculo de las 

imágenes de satélite 

4.3.1 Método de las correlaciones cruzadas máximas 

WCM) 

- El método de las correlaciones cruzadas máximas 

El objetivo de este método es bastante claro, y consiste en encontrar la mejor 

equiparación entre regiones de una imagen, con regiones vecinas de otra imagen, 
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utilizando la correlación como medida del grado de semejanza entre ambas. De este 

modo, es posible estimar el desplazamiento sufrido por una región, empleando para ello 

dos imágenes tomadas en instantes consecutivos. Conocido éste y teniendo en cuenta el 

tiempo transcurrido entre ambas imágenes puede deducirse fácilmente cual es la 

velocidad a la que se ha desplazado el objeto en cuestión. 

Sin embargo, este método posee otras aplicaciones importantes además de la 

anteriormente citada, revelándose como una herramienta eficaz para lograr el 

alineamiento o registro espacial de dos imágenes de un objeto, tomadas en dos instantes 

distintos, o bien a través de sensores diferentes [Svedlow et al., 19781. 

. I n--- -A:--- -.-I-,:A,J,, ,,, .,,,,,,, c,,,.a,, ,,, .., ,,,,,, ,,, C,  -1 -LLA- r a a  C D L I I I I ~  vcluuuauca LUII IIIIagcuGo iulllauaa pul u11 DGIIDUI ICIIIULU, CI IIICLUUU 

CCM fue empleado por primera vez en Meteorología, teniendo por objetivo medir la 

velocidad del viento a partir del movimiento observado de las nubes. Para ello se 

utilizaban pares de imágenes consecutivas procedentes de satélites geosíncronos [Lesse 

et al., 197 1 ; Smith & Phillips, 19721. 

Para calcular el flujo superficial oceánico el método CCM fue utilizado por 

primera vez por Emery et al. [1986], que utilizaron imágenes consecutivas del sensor 

AVHRR, correspondientes al área de Vancouver. Posteriormente su uso se extendió a 

otras áreas y datos de satélite. Así, por ejemplo, García & Robinson [1989] hicieron uso 

mismo méfodo, y a  aplkindnln a im-! secuencia de imhsenes del sensnr 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 imágenes, procedentes del radiómetro de barrido denominado Multispectral 

Atrnospheric Mapping Sensor (MAMS), que presenta bandas en el visible y en el 

infrarrojo Útiles para este fin. 

Además, por último, 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., 1 986; Emery et al., 199 11 que opera en 

el rango de las microondas. 

- Estimación de velocidades oceánicas su~e@ciales a partir de una secuencia de 

imágenes de satélite a través del método CCM 

A continuación se detalla cómo el método CCM calcula el desplazamiento (o las 

velocidades) a partir de un par de imágenes consecutivas. Para ello, considérese en 

primer lugarun par de funciones reales bidimensionales, f (x,y) y g(x,y). Entonces, 

para un desplazamiento (x', y') las funciones de autocovarianza y covarianza cruzada 

de ambas vienen dadas respectivamente por: 

- 
m 

',,(x'.Y') = ~ [ ( f ( ~ . ~ ) - m ~ ) ( g ( x + x ' ~ Y  +Y1)-m,)] 
O 

(4.4) - 
0 

m 

E 

donde E[ ] es el valor esperado y mf y m, son las medias de las funciones: O 

Teniendo en cuenta lo anterior la h c i ó n  de cov~aniza cruzada nomalizada por 

la varianza, se define como: 

siendo las varianzas de f y g: 

cumpliéndose además que: 
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Si la función g es una réplica exacta de la funciónf, pero desplazada respecto de 

la primera una distancia (x, ,y,), esto es, si: 

entonces de (4.7) es fácil observar que: 

es decir, el coeficiente de correlación alcanza el valor máximo para el desplazamiento 

(x,,y,). Sin embargo, en la práctica, cualquiir par de señales correspondientes a un 

determinado parámetro fisico muestran un valor de ~ ( x , ,  y,) menor que 1, ya que la 

segunda señal no es necesariamente una réplica desplazada espacialmente de la primera, 

siendo el valor del coeficiente más pequeño cuanto más difieren las señales. Por tanto, 

la función de covarianza cruzada nos da información acerca de la similitud de dos 

señales para un desplazamiento espacial dado. Existen otra serie de funciones que dan 

una medida de la semejanza (o disparidad) de dos señales, como son la función de 

correlación, la función de correlación normalizada por la media, la suma de diferencias 

cuadradas y la suma de diferencias absolutas [Singh, 19911. Sin embargo la función de 

covarianza cruzada es la única empleada en este estudio, posponiéndose un análisis 

comparativo entre las distintas medidas como trabajo de investigación futuro. 

Si lo que se tiene es una secuencia de imágenes de satélite consecutivas y 

comgistrudus, u,mkas puedm cmsiderme c c m ~  IKI pzr de fimcicms bidime~?sionu!es 

reales y discretas. Entonces el objetivo del método CCM es dada una pequeña subárea 

de la primera imagen, f (i, j), tratar de determinar si la segunda imagen contiene una 

subárea similar, g(i, j ) ,  definida en una región algo mayor. A esta pequeña subárea de 

la primera imagen se le conoce con el nombre deplantilla y a la región algo mayor de la 

segunda imagen se le denomina área o ventana de búsqueda. Ambas se representan 

esquemáticamente en la figura 4.1, donde además también se pone de manifiesto que las 

coordenadas centrales de la plantilla y el área de búsqueda coinciden. 
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elemento 
- 

naa 4.1 - Geometría de la plantilla y la ventana de bhqueda. El cenpiro de la plantilla en la 
imagen 1 coincide con el de la ventana de búsqueda en la imagen 2. 

Para este par de imágenes, la versi6n discretizada de la h c i 6 n  de covaricaniza 

cruzada, que indica la semejanza entre f @,j) y g(i9 j) . viene dada por la siguiente 

matriz de coeficientes de correlación: 

Entonces, el desplazamiento espaciaí resulta de la biásgliaeda de la posición en 'ia cual el 

coeficiente de correlación dcanza su valor mhimo. Con este Cgesp%azmiento espacial y 

el tiempo transcurrido entre las imágenes se puede calcular la velocidad media para la 

región deseada. 

En la práctica, el procedimiento descito anterkmmente par8 ma peqiaeña 

subárea 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 goma que 

para cada una de éstas, hay definida un área de bíasqueda mayor en la segunda imagen. 

El hecho de que las plantillas estén juntas hace que las ventanas de bíasqueda se 
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superpongan unas con otras. Este esquema junto con las relaciones que existen entre la 

plantillas, la ventana de búsqueda, la matriz de correlación y el vector desplazamiento 

resultante se ilustran en la figura 4.2. 

ven ana de búsq eda t 1 
matriz de correlación 

red de plantillas 

Figura 4.2 - Representación gráfíca del método CCM. 

Ya que el cálculo de la matriz de correlación requiere un tiempo de cálculo 

elevado, una reducción significativa de éste puede lograrse implementando este método 

trabajando en el dominio del número de onda. Para ello, se hace uso de la siguiente 

propiedad de la transformada de Fourier en forma discreta (DFT) que dice que: 

donde o representa el operador correlación, ~ * ( k , , k , )  la conjugada de la DFT de 

f (i, j )  y ~ ( k , ,  k , )  la DFT de g(i, j) . Sin embargo, si el número de ceros que hay que 

añadir a la plantilla para equipararse cok el tamaño del área de búsqueda, con el objeto 

de calcular (4.14) es menor que 132, es más eficiente emplear (4.13) [González & 

Wintz, 19871. Además el uso de la transformada rápida de Fourier (FFT) requiere un 

dominio computacional de forma rectangular cuyo tamaño sea una potencia de dos y 
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que todos los pixeles del área de búsqueda, incluyendo aquellos correspondientes a 

nubes y tierra, sean usados en el cálculo de ésta. Sin embargo, el cálculo directo de la 

matriz de correlaciones a través de (4.13) no presenta este tipo de restiicciones 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 mido de pequeña 

escala presente en las imágenes, un filtro de mediana móvil de 3x3 píxeles de tamaño 

fue aplicado a cada una de ellas. Sin embargo, no se optó por emplear un filtro de paso 

alto como el filtro de gradiente, ya que al contrario de lo que afirma Emeny et al. 

[1986], la utilización de éste no produjo un campo de velocidades más coherente, que 

aquel que se obtiene directamente a partir de las imágenes originales. Por tanto, al igual 

que otros investigadores como García ¿k Robinson [í989], Wahi & Simpson j i  9901 y 

WU et al. [1992] las velocidades superficiales fueron calculadas directamente de las m 

- 
m 

imágenes originales, sin ningún preprocesamiento, salvo la aplicación del filtro de O 

- 
0 

mediana antes mencionado. m 

E 

o 
n 

- Presencia de tierra v nubes E 
a 

n n 

n 

En cuanto a la presencia de píxeles de nubes y tierra y su posible contribución al 3 
. O 

valor de (4.13) se ha adoptado el siguiente criterio desmollado por Wu et ~ 1 .  [1982]. 

Como se observa de (4.13) para calcular la matriz de coeficientes de correlación lo que 

se utilizan son íos vaíores de anomaiias y no vaiores absoiutos. De este modo, lo que se 

ha hecho en principio es calcular para cada plantilla el valor promedio, excluyendo 

aquellos píxeles que han sido previamente identificados como tierra o nubes. Entonces 

estos píxeles excluidos son reemplazados por el valor medio, asegiaa.mdo de este modo 

que no contribuyen en el cálculo de (4.13). 

Lo anterior solo resulta válido cuando la contaminación de la plantilla, resultado 

de la presencia de tierra y nubes, tiene un efecto minoritario. Para aquellas plantillas y 

ventanas de bíasqueda que están dominadas por nubes y10 tierra, la matriz de 

coeficientes de correlación posee poca representatividad a la hora determinar la 
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semejanza de estructuras oceánicas. Entonces con tal de evitar aquellas áreas que estén 

obviamente contaminadas io 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 píxeles 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 día al siguiente, el 

efecto de los pixeles contaminados lo que hará será reducir los valores de correlación 

que se obtienen. Por último, como indican Emery et al. [1991], en el caso de las nubes, 

es posible filtrar su influencia a partir de la observación de los campos de velocidades, 

ya qyp !OS U&C)T~S ~ P _ ! c ) c ~ & ~  nile se &tiefiefi efi Lreus son q a & l ~ ~ e ~ t r  YYW 

menos coherentes, que aquellos correspondientes a las estructuras oceanográficas. 

- Test de - sianificancia - 

Como ya se mencionó existen diversos procesos fisicos que afectan a la 

evolución temporal de las estructuras oceánicas superficiales, de modo tal que el 

coeficiente de correlación máximo es por lo general distinto de la unidad. Es posible 

incluso que para una determinada región no exista ninguna correspondencia entre las 

estructuras de un mismo área separadas un cierto periodo de tiempo. En estos casos el 

coeficiente de correlación máximo no da información acerca de la equiparación de 

estructuras observadas en imágenes consecutivas, ya que ésta simplemente no existe. 

. I 
e: p'E,to de estz&;st:izo, ;a si@...ple4;,eia c;; la. e~c;pxzeivn de 

estructuras no puede venir dada únicamente por el coeficiente de correlación, ya que es 

necesario comprobar cual es la probabilidad de que u .  determinado coeficiente de 

correlación pueda surgir por muestre0 aleatorio de una población no correlacionada. 

Esta cuestión se puede intentar resolver utilizando distintos procedimientos. 

El método más simple consiste en una aproximación heurística basada en elegir 

el umbral de correlación de acuerdo con el campo de velocidades observado. De este 
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modo, se ha de considerar que un umbral de comelación bajo p r ~ d ~ c i ~ h  m& vectores 

que un umbral mayor, mientras que un umbral de con-elación m& alto producirk un 

flujo espacialmente más coherente. Se trata por tanto de llegar a a compromiso 

adecuado al elegir el limite de conelación, de foma que prodwca u i ~ a  n h e r o  suficiente 

de vectores velocidad, y que estos sean espaciahente coherentes. 

ToEam&an eE QI [1990] y Kelly & Stmb [%992] usaron m procedimiento 

empírico alternativo que consistia en aplicar ee% m6todo CCM para pares de imhgenes 

separadas entre si por largos periodos temporales, de modo que las con-elaciones 

cplazadas obtenidas pueden ser consideradas como aleatonas, estableciendo éstas los 

niveles de significancia necesarios. 

Por último, otro método emp1eaCBO por a l p o s  investigadores consiste en hacer 

uso del hecho conocido en inferencia estadistics$ que argumenta que el siguiente 

estadístico: 

se distribuye se* una E de Shdent con N g~ados de libertad (GDk), siendo p el 

coeficiente de corirelación [Vargas Sabadias, 19951. Si los datos son independientes, N 

es igual al tamaño de la muestra menos 2. De m ser así, es necesario estimar N a partir 

de la propia muestra, maíizando para ello la función de autoconelació~a, ya que ésta da 

m a  medida de la dependencia espacial de la misma. Asi, IEmery ef al. [1986] 

determinaron los GDE a partir de la función de autocon-elación bidimensional promedio 
A- 4fiA-c 1-c. al~n+; l lcaci  cin1nrrrr;nmmAaci m a r a  I a  ; m n m n a  C ; a  nm&avmn. a l  i x c i n  A n  iia i i m & ~ a l  uu cvuw a w  ~ I C U I L U I ~  m w a w w w ~ ~ ~ a u u a m  pe~a  aes aaaaes,=,uaa. w a a a  w a a a u a h g w ,  v a  u m w  u w  w a  w i a u i e s a  

de correlación fijo para toda la hagen  no resulta apropiado [Ching, 19941, sobre todo si 

se tiene en cuenta que la correlacih depende de la estructura espacial y la v ~ ~ a  de 

las plantillas, siendo por lo general distintas para cada a a  de ellas. De este modo, Wu 

et QL [1992] proponen m método alternativo al utilizado por Emery e& al [1986] para 

establecer los GDE basado t m b i h  en la h c i ó n  de autocon-elación pero que establece 

m umbral de correlación por lo general diferente para cada a a  de las plantillas de la 

imagen. 
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En este estudio, para establecer los límites de correlaciones, se ha hecho uso de 

la aproximación heurística, que además es la más simple, tomando los valores 0.6 y 0.7 

como umbrales de correlación válidos. Como referencia, en la tabla 4.1 se muestran los 

límites de correlación utilizados por diferentes investigadores usando las distintas 

aproximaciones, observámdose que los valores aquí empleados ocupan un lugar 

intermedio entre los que se exhiben en la tabla. 

Umbral de correlación Referencias 

0.4 
0.6 y 0.7 
A ~ n n  
V.+ y V.O 

0.75 y 0.85 
0.4 y 0.6 
Variable 
0.4 

Emery et al. [1986] 
García & Robinson [1989] 
. 7 - 3 - ~ . .  - l L - . .  I r 4 AAA'I ioicmaiuan ei a r .  L ~ Y Y U J  

Wahl & Simpson [1991] 
Kelly & Strub [1992] 
Wu et al. [1992] 
Pope & Emery [1994] 

Tabla 4.1 - Umbrales de correlación empleados en diversos estudios. 

- Elección del tamaño de la ~lantilla v el área de búsaueda 

.- 

Dos parámetros de gran importancia a determinar en el cálculo de velocidades a 

través del método CCM son el tamaño de la plantilla y del área de búsqueda. Ambos 

& ~ j ~ s t ~ ~ e  & modo ' q ~ p  pe-ifm &sficr ~ n .  C Z ~ Q  Z1,c " & c ~ Z ~ , Z Z ~ , ~ S  

coherente y presente coeficientes de correlaciones cruzadas máximas que sean altos. No 

existe concordancia en el tamaño elegido por los distintos investigadores para estos 

parámetros. Esto se debe a que implícitamente dependen de distintos factores como son 

el área de estudio, el paráanetro geofisico utilizado como trazador, la separación 

temporal de las imágenes, etc (Tabla 4.2). 

No obstante, las siguientes consideraciones pueden ayudar a la hora de elegir 

correctamente estos parámetros. En primer lugar en cuanto al tamaño 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 

piantiiia debe poseer un tamaño óptimo que sea lo suficientemente grande como para 

contener estructuras oceanográficas distintivas que permitan usar correctamente el 

método CCM, pero al mismo tiempo lo bastante pequeño como para no producir un 

efecto de suavizado excesivo de las velocidades que se obtienen. Así, Kelly & Símb 

[1992] usaron una plantilla de 25x25 píxeles de modo que contenía características 

oceanográficas bien definidas con escalas de 5-10 h y al mismo tiempo les permitía 

obtener velocidades de desplazamiento para estructuras como filamentos de 20-40 km 

de extensión. 

--- 

Tamaño de plantilla Tamaño de área de búsqueda Referencias 

m 

22x22 32x32 Emery et al. [1986] - 
m 
O 

García & Robinson [1989] 20x20 40~40~72x72 - O 

12x12 22x22,32~32,64~64 Wahl & Simpson [1991] m 

E 

32x32 64x64 Wu et al. 119921 O 

25x25 3 5 ~ 3 5 , 4 0 ~ 4 0 , 4 5 ~ 4 5 , 5 5 ~ 5 5  Simpson & Gobat [1994] n 

E 
a 

Tabla 4.2 - Tamaños de plantilla y de áreas de búsqueda utilizadas en diferentes estudios. n n 

3 
O 

Se han empleado en este trabajo plantillas de diversos tcaínaiios con el objetivo 

de seleccionar aquellas que parezcan más adecuadas para el área de estudio. Se han 

mejores resultados. 

En segundo lugar, en cuanto al tamaño del área de búsqueda, ocurre que si la 

ventana de búsqueda es excesivamente grande el número de correlaciones cruzadas a 

calcular se incrementa, aumentando de forma considerable el tiempo de cálculo, 

pudiendo producirse además desplazamientos muy grandes, que son debidos a picos de 

correlación falsos, originados por la presencia dentro del área de búsqueda de 

estructuras similares a aquellas de la plantilla, pero que no están relacionadas con éstas. 

Por otra parte, si el área de búsqueda es excesivamente pequeña, puede ocurrir que las 
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estructuras a detectar se hayan desplazado más allá de los límites del área de búsqueda, 

de manera que ias correíaciones cruzadas mkimas no se corresponden con la advección 

de éstas, perdiéndose la posibilidad de estimar las velocidades máximas. Así Wahl & 

Simpson [1991] y Kelly & Stmb [1992] trabajando con imágenes de la Corriente de 

California fijaron el tamaño del área de búsqueda, teniendo presente que velocidades 

superiores a los 100 cm/s han sido raramente observadas en dicha región. 

Una opción posible para seleccionar el área de búsqueda es a través de la 

observación de los mapas de bordes que se obtienen mediante la aplicación de un 

operador laplaciano del gaussiano (LDG) a la imagen primitiva (Apéndice B). De este 

modo, comparando los bordes correspondientes a dos imágenes consecutivas es posible 

c=n=r,er & q ~ ~ ~ T e s  suLL,des por !m es@dce~ras e= im&reEeS y &iIi,&r 

cuales son las velocidades típicas. 

Puede ser útil además para seleccionar el tamaño del área de búsqueda la 

generación de una imagen que contenga los valores de correlaciones cruzadas obtenidos 

con el método CCM. Si se observa que los contornos de la función de correlación no 

forman bucles cerrados y se encuentran cortados en los bordes de las matrices de 

correlación, existen evidencias de que el tamaño del área de correlación es menor que la 

escala de movimiento del agua para ese área. De forma similar es posible determinar si 

el tamaño del área de búsqueda es demasiado grande. Este procedimiento permitiría 

elegir de forma dinámica el tamaño óptimo del área de búsqueda, de manera que éste 

variaría 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 tamaño de área de búsqueda 
----A--& ,.-A- l.. 
G U I I S L ~ I L C  pcua iuua ia iiiiagcii. 

- Limitaciones del método CCM 

El método CCM presenta algunas limitaciones que es necesario considerar. Al 

aplicar el método a una secuencia de imágenes, se asume que el parámetro físico que se 

obtiene con los datos de satélite (TSM, concentración superficial de clorofila, ...) se 

comporta como un trazador pasivo y conservativo del flujo, que es desplazado sin 
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cambios aparentes por advección horizontal, durante el intervalo de tiempo que separa a 

un par de imagenes consecutivas. El metodo, además, adopta la hipótesis de turbulencia 

congelada de Taylor. Ésta 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 %os gi-adientes de 

los parámetros físicos, obtenidos con los datos de satélite, permiten obtener 

directamente la velocidad media del flujo superficial [Wahl& Simpson, 19901. 

Sin embargo, además de la advección horizontal existen otros procesos actuando 

que podrían ser responsables de los cambios observados en una secuencia de imágenes. 

Para parámetros físicos o biológicos, como los que se obtienen a partir de las imágenes 
de ios sensores ~~V~~ y CZCS, esbs procesos p-üederi &scutfrse a p ~ i r  

de una versión simplificada de la ecuación que rige la evolución del parámetro, y que ,, 

- 
m 

tiene por expresión: O 

donde C es el parheti-o de interés (TSM, concentración de pigmento,...). Como se E 
a 

observa, ambas velocidades, horizontal y vertical, aparecen separadas, siendo Kh y K, 
n n 
n 

los coeficientes de difusión turbulentos horizontal y vertical y S un término 
3 
O 

sumiderolfuente. 

En - general. se asume que los procesos de advección y mezcla vertical no afectan 

al calculo de la velocidad con el método CCM, esto es, se toma el flujo oceánico como 

bidimensional y la velocidad vertical media, w, mla. Sin embargo en árreas de 

afloramiento costero intenso w esta lejos de ser nula y la suposición anterior no es 

correcta. Ahora bien, como argumentan Simpson & Gobat [1994], si se tiene en cuenta 

que el área de estudio de este trabajo abarca una zona donde el afloramiento costero 

ocupa una posición marginal, cuya extensión viene dada por el radio de deformación de 

Rossby, que es del orden de 15 km para 25" N, su influencia es por tmto reducida. Por 

otro lado, como afirman Simpson & Gobat [1994], aunque pueden existir áreas de 

convergencia o divergencia locales cerca de los filamentos, estos movimientos 
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verticales son pequeños en comparación con aquellos producidos por la advección 

horizontai. Así, Kadíto et. ai. [i991] observaron en áreas de convergencia velocidades 

verticales de aproximadamente 25 metros por día en 1988 para los filamentos de la 

Comente de Califomia, que comparadas con los valores de las velocidades advectivas 

horizontales medias medidas, que son del orden de 0.30 m S-', resulta en una razón entre 

las velocidades horizontales y verticales del orden de lo3. Por consiguiente, parece 

razonable ignorar los procesos verticales como primera aproximación. 

Para las escalas espaciales (del orden de la decena de kilómetros) y temporales 

(que van desde 6 a 24 horas) implicadas en el cálculo de las velocidades superficiales, 

Wahl & Simpson [1990], a través de simulaciones, y Kelly [1989], por medio de un 

.in.íl;a;c de SimP!e, we los procesos &ifUskos no a !as 
LUlLIllUlU 

velocidades estimadas por ellos. No obstante, a medida que el intervalo de separación 

entre las imágenes se incrementa más allá de 24 horas estos efectos pueden entrar a 

jugar un papel importante. En este trabajo, todas los pares de imágenes usados para 

estimar velocidades están separados por un máximo de 24 horas. 

Por otro lado, los parámetros que se emplean como trazadores del flujo no son 

verdaderamente conservativos, debido a la presencia de términos que actúan como 

fuentes y10 sumideros que pueden generar cambios locales. Así, para el caso de las 

imágenes AVHRR el intercambio de calor con la atmósfera 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 enfiiarniento espacialmente no uniformes, producidos por 

la presencia de nubes, los que podrían interferir en la estimación exacta de ias 

velocidades superficiales a partir de una secuencia de imágenes AVHRR. En el caso de 

la concentración superficial de pigmento clorofilico, es obvio que pueden producirse 

cambios locales que no muestren uniformidad espacial y que son generados por la 

propia dinámica biológica, además de la advección horizontal. En este trabajo se ha 

procurado, en la medida de lo posible, utilizar secuencias de imágenes AVHRR libres 

de nubes de forma que la incidencia de este factor sea mínima. Sin embargo, existe la 
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incertidumbre de que durante el intervalo de tiempo que separa a dos imágenes 

consecutivas, el irea de estudio se encuentre afectada por la presencia de éstas. Un 

conocimiento continuo del tipo y cantidad de nubes para una cierta región puede ser 

obtenido a partir de satélites geoestacionarios como el Meteosat. Sin embargo, en el 

trabajo presente no se disponía de esta información, que puede ser incluida en futuros 

estudios. 

Además de estos procesos, que aparecen incluidos en (4.16) afectando a la 

evolución del parámetro registrado por el satélite, otra posible fuente de error es la 

incapacidad del método CCM para tratar desplazamientos no lineales (esto es rotación) 

y deformaciones de las estructuras observadas. Estos problemas pueden minimizarse de 
..,,,, ,,,,,,m E, l..IT,.. ..+:l:-,".A,. -,-,.m A,. :-A-,.-,." -..i..-. "rrari-...ri:A- *,.-r̂ rr-.-.l valaa U ~ C U ~ C ~  a. ~ j l l  pl llll~l ~ u g a ,  ULIIILQLIUU paca uc 11uagcuca ~ U Y  a acpa a~lull LCIII~UI al 

sea lo más corta posible. Respecto a esto, Rmachi [1989] con el objeto de poder aplicar ,, - 
- 

el método CCM a imágenes separadas por LUI intervalo de tiempo mayor incluyó los 
m 
O 

- 

efectos de rotación usando un método para el registro de ésta. No obstante, este método 
0 

m 

E 

no se ha empleado en este estudio a1 ser bastante costoso desde el punto de vista O 

n 

computacional y ofrecer sólo una leve mejora en el cálculo de las velocidades [Wu et E 
a 

al., 19921. Por otro lado, Wu et al. [1992] han propuesto una segunda alternativa para 
n n 
n 

reducir estos efectos. Ellos sugieren reducir el tamcaño de la plantilla en aquellas áreas 
3 
O 

donde los efectos de rotación puedan ser importantes, por ejemplo, debido a la presencia 

de remolinos, siendo la reducción en el tamaño de la plantilla acorde con la escala de los 

re~i?c!inov presmtes. Esto supo~ctria lm tm125o de p!mti!!a wxi&!e increme~tmdo 

la complejidad del método. Por simplicidad, en este trabajo de tesis se ha empleado uni 

tamaño de plantilla constante, posponiéndose esta alternativa para trabajos futuros. 

Otra limitación 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 [Jahnie, 1995; Simgh, 1991; Wahl ¿k Simpson, 

19911, que se explica de forma gráfica con la ayuda de la figura 4.3. En ésta se 

representa una barra moviéndose a través de una abertura pequeña en comparación con 

las dimensiones de la misma. La figura 4.3a muestra la posición de la barra en el tiempo 
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tl y la figura 4.3b la posición el tiempo t 2  = tl+At, para el cual la b m a  se ha movido en 

dirección 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 única información que se puede obtener con certeza es 

de la velocidad perpendicular al contorno. Por tanto, este problema se presentará en 

aquellas regiones de la imagen que muestran gradientes fuertemente orientados del 

parámetro que se detecta remotamente, mientras que aquellas que presentan otro tipo de 

variaciones de la intensidad, como la presencia de esquinas o áreas fuertemente 

estructuradas no lo padecerán. Utilizando los valores de velocidad correspondientes a 

áreas próximas que no presentan este problema, se puede intentar corregir esta 

limitación para aquellas regiones donde se manifiesta. 

Figura 4.3 - Explicación gráfíca del problema de la abertura. 

Por último, otro factor que afecta a la exactitud de las velocidades estimadas es 

la resolución espacial del sensor y la posible existencia de algún error residual en la 

realización de la corrección geométrica. Dividiendo la resolución o el error procedente 
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de la corrección geométrica por el intervalo de separación entre imágenes consecutivas 

se obtiene ei menor vaior de veiocidad que será posibie obtener. Teniendo en cuenta que 

la resolución espacial de los píxeles de las escenas procedentes del AVHRR es de 1.1 

km en nadir, para imágenes separadas 6, 12 y 24 horas se tendrán 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 limitación está inversamente relacionada 

con la separación temporal entre las imágenes. Sin embargo, si la separación temporal 

entre las imágenes es grande, las estructuras que en ellas se observan comienzan a 

perder su identidad. En la práctica una separación temporal entre imágenes de 12-24 

horas parece ser un compromiso adecuado [Svejkovsky, 19881. 

Teniendo en cuenta el apartado anterior existe la posibilidad de que algunos de 
- 
m 
O 

los vectores velocidad producidos sean incorrectos, debido a las limitaciones del 
- 
0 

m 

E 

método CCM, quedando esto patente en algunas de las imágenes observadas. 
n 

E 
a 

Con el objetivo de aumentar la confianza en las estimación de los n 
n 
n 

desplazamientos observados se han desmollado algunos métodos que verifican la 
3 
O 

consistencia de los vectores velocidad producidos después de aplica el método CCM y 

seleccionar el umbral de correlación adecuado [Tokmakian et al., 1990; Emery et al., 

i99ij: 

Este filtro de coherencia espacial requiere para cualquier vector velocidad la 

presencia de al menos m vecino que no se desvíe en módulo y dirección más allá de 

ciertos límites. 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 

relación entre sus módulos sea de orden 2 y que sus direcciones no se desvíen más de 

40". 

Es evidente que este procedimiento tiene ciertas limitaciones que a continuación 

se indican. Así, si el número de vectores velocidad en una cierta región es escaso, este 
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procedimiento podría eliminar algunos correctos al no verificar el método. Además 
*---1-:L- -.- L ..-- - 3 - e- - 
L~UIKJI~XI en areas ue ruedes divergencias y rotaciones este iiih-o puede eliminar vectores 

velocidad válidos. 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 más o menos restrictivo, aumentando o 

disminuyendo el número de vectores que deben de ser consistentes vectorialmente, o 

bien la desviación en dirección y10 módulo permitida entre los vectores para su 

equiparación. 

4.3.2 Método de relajación de etiquetas (RE) 

- El método de re-iación de etiauetas 

El método CCM, tal como fue descrito en el apartado anterior, es un 

procedimiento que estima la velocidad superficial para una pequeña región oceánica sin 

considerar el valor obtenido para ésta en áreas cercanas, ya que el test de verificación de 

la coherencia vectorial únicamente actúa como un filtro, limitándose a eliminar los 

vectores que no satisfacen el criterio. Sin embargo, se han desarrollado dentro del 

campo del procesamiento de imágenes, métodos que explotan la posible interrelación 

existente entre los objetos presentes en una o varias imágenes, para intentar mejorar el 

resultado global. Estos se conocen como métodos dependientes del contexto o métodos 

contextuales [Themen, 19891. 

Parece evidente en principio que un método contextual podría ayudar a superar 

algunas de las limitaciones inherentes al método CCM, como sena la ambigüedad que 

supone determinar la velocidad correcta cuando la matriz de correlaciones cruzadas 

muestra un pico muy suave, o bien más 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 implícitamente la asunción de que existe una dependencia espacial al 
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menos entre los valores de velocidades superficiales próximos. lEni este caso esta 

dependencia espacial se traduce en suponer que ei flujo es espaciahente coherente o 

uniforme. 

Algunos métodos contextuales emplean una técnica conocida como relajación 

de etiquetas, que fue descrita por Rosenfeld et al. [1976]. La técnica de relajación de 

etiquetas consiste en asignar un conjunto de etiquetas a determinados objetos. Un objeto 

se refiere a una entidad bajo investigación y una etiqueta es una característica 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 

a&cUa& 4 !OS &jetVS pre~e&~,  ks&qdOsy y! ~cfijl~qt~ de exiyteI?fe, y 

las restricciones que hay entre las mismas cuando se conocen las relaciones entre los ,, 
D 

- 

objetos para un dominio dado. Esto se ilustra de forma gráfica en la f i p a  4.4 en la que 
- 
m 
O 

cada nodo representa un objeto al que debería asignársele una etiqueta. Las lineas que 
- 
0 

m 

E 

conectan a los nodos entre si simbolizan la relación entre objetos. O 

n 

E 
a 

El método de relajación pretende resolver el problema anterior de forma 
n 
n 

iterativa. En cada iteración la confidencia de las etiquetas viene influenciada, en primer 
n 

3 

lugar, por los nodos que se encuentran directamente relacionados. Sin embargo, como 
O 

muestra la figura 4.4, este influjo se propaga a otros mdos en posteriores iteraciones. 

Esto es! el método decide cual es la etiqueta correcta para iani objeto en función de su 

relación con aquellos cercanos, siendo ademárs la interpretación final globalmente 

correcta. 

Esta influencia entre objetos cercanos viene dada en términos de unafunción de 

compatibilidad que aumenta o disminuye la confidencia de las etiquetas de los objetos 

en consideración. 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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Rgura 4.4 - Propagación de la influencia en el método de relajación. 

Barnard & Thompson [1980] adoptaron esta técnica con el fin de analizar la 

disparidad existente entre imágenes consecutivas y el movimiento de los objetos 

presentes en estas escenas. Esto sirvió de apoyo, más recientemente, a Wu & Pairman 

[1995] que desarrollaron un método contextual para estimar velocidades oceánicas 

superficiales a partir de una secuencia de imágenes, que es precisamente el que se ha 

empleado en este trabajo de tesis. 

- Estimación de velocidades oceánicas superficiales a partir de una secuencia de 

imáaenes de satélite a través del método RE 

Cuando se tiene por finalidad obtener las velocidades superíiciales a partir de un 

par de imágenes de satélite consecutivas, los objetos vienen dados por características 

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 imágenes, y el primer paso consiste en seleccionar, aquellos puntos de la 

escena que puedan ser posibles candidatos para la equiparación de las estructuras. Esto 

se logra a través de un operador aplicable a las imágenes, sensible a la varianza local y 
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desarrollado por Wu & Pairman [1995]. Para ello, sobre un área de 5x5 píxeles y para 

cuatro direcciones distintas (horizontai, verticaí, y las dos diagonaies) se caicuia ía suma 

de las diferencias de los píxeles adyacentes en cada dirección. El valor del operador en 

el píxel de interés vendrá dado por el promedio de estas cuatro medidas. Para a s e p a r  

el carácter distintivo de los puntos usados por el método en la equiparación, solo se 

utilizarán aquellos píxeles para los cuales el valor del operador anterior se encuentra por 

encima de un umbral predefinido. 

En este apartado se seguirá la nomenclatura utilizada por Wu & Paiman [1995] 

y así las características puntuales detectadas en la primera imagen con el operador 

anteriormente descrito, que constituyen los objetos de acuerdo con el método RE, serán 

&iiomiriadás cürücier~s~icus yuíi~u¿iles 0 sililP~exlen~e iIlieiiks qide Lsqiue:~s 

identificadas en la segunda imagen serán denominadas candidatos. De este modo, a una ,, - 
- 

característica puntual ai, de coordenadas (xiaiyi), se le asigna inicialmente una serie de 
m 
O 

- - 
etiquetas ambiguas que son los vectores desplazamiento, r, = (xk - xi , yr - y¡) , 

0 

m 

E 

O 

resultado de su equiparación con los candidatos de la segunda imagen. Los candidatos, 
n 

E pertenecientes a ai, estarán constituidos por todas aquellas características puntuales que a 

se encuentren dentro de una región centrada en (xi,yi), cuyo límite 1, viene fijado por el n n 

n 

máximo desplazamiento que se pudiera esperar para el área de interés (figura 4.5). Por . 3 O 

I( 2 2 112 
consiguiente se cumple que 1 x, - xi ) + (y, - y, ) ] . 

Figura 4.5 - Asignación inicial de etiquetas. Los círculos 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 k ,  pertenecientes a un objeto, Qi, el método de 

relajación le asocia una probabilidad, Pik. La probabilidad inicial, pk, viene definida 

por alguna medida de semejanza o disparidad como las ya comentadas para el método 

CCM. Posteriormente, su estimación es mejorada sucesivamente por medio de un 

método iterativo, que analiza la compatibilidad entre las etiquetas asignadas al punto ai 

y sus vecinos. Si la compatibilidad para qk es alta, Pik. se incrementa, y si sucede lo 

contrario disminuye. 

La medida de semejanza usada por el método RE viene dada de nuevo a través 

del cálculo de la correlación cruzada entre una región centrada en el pixel 

correspondiente a ai, y otra de las mismas dimensiones centrada en cada uno de los 

puntos candidatos. Mediante este procedimiento cada etiqueta de Qi tiene asignado 

un peso wik , que se define como: 

0.0 si pik 5 O 
Wik = 

p, de otro modo 

donde pik es el coeficiente de correlación entre ai y el correspondiente candidato. 

En aquellas áreas donde predominen procesos físicos como el calentamiento o la 

mezcla, es posible que haya características puntuales que no sean equiparables a ningún 

candidato. Además, si para una característica puntual ninguna de las etiquetas presenta 

un peso wik alto, probablemente ninguno de los desplazamientos sea correcto. Teniendo 

en cuenta esto, se define un peso que corresponde a la etiqueta de no equiparación 

como: 

Una vez calculados los pesos, las estimaciones de la probabilidad inicial, p,: , se 

obtienen normalizando los mismos (incluyendo el caso para el que k = O). Esto es, 

Posteriormente el valor de las probabilidades iniciales de cada etiqueta puede 

modificarse a través de un procedimiento de relajación iterativo, que tiene presente su 
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relación con las etiquetas pertenecientes a características puntuales próximas, que se 

hallan a una distancia menor o igual a R (figura 4.4). Esto estal basada en la idea, valida 

para fluidos no turbulentos, de que las velocidades pertenecientes a características 

puntuales próximas no deben diferir demasiado en módulo y dirección. Se trata, pues, 

de una restricción sobre la uniformidad espacial del f i j o  que se rige a través del cálculo 

de un coeficiente de compatibilidad entre las etiquetas de una característica puntual y 

las pertenecientes a características puntuales próximas. 

a) b) 
Figura 4.6.- Compatibilidad entre etiquetas Ti, y Fhj pertenecientes a las 

características puntuales próximas ai y a, (adaptado de Wu & Pairnian [1995]). 

Wu & Pairman [1995] definen el coeficiente de compatibilidad entre dos 
- 

etiquetas, & y rhj , como: 

La compatibilidad en dirección viene dada por a, (i, k; h, j )  , que no es más que 

el coseno del ángulo que forman ambas etiquetas. De este modo, las dos etiquetas son 

totalmente compatibles en dirección cuando el ángulo que forman es de cero radianes y 

a , ( i , k ; h ,  j )  = 1, siendo completamente incompatibles cuando el ángulo es de x 

radianes y a, (i, k;  h, j )  = -1. 
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La compatibilidad en módulo viene dada por el segundo término, am (i, k; h, j) . 

Así, las dos etiquetas son completamente compatibles cuando ambas tienen la misma 

longitud, y por tanto, a, (i, k; h, j) = 1, mientras que son completamente incompatibles 

cuando la diferencia relativa en el módulo de las etiquetas es igual a la unidad, y por 

consiguiente, a, (i, k; h, j) = 0. 

El resultado es que el coeficiente de compatibilidad que engloba ambos efectos 

combinados, a(i,k;h, j) toma valores comprendidos en el rango [-1,1]. Para aquellas 

características puntuales que no se equiparen con ningún candidato, se define 

a(i,0; h, j )  = O, y al ser simétrico se tiene que a(i, k;h,0) = O. Este hecho se basa en que 

si una característica puntual no es equiparable a ningún candidato no influye en el 

movimiento de características puntuales vecinas. 

Las características puntuales alejadas deberían afectar en menor medida a la 

probabilidad asignada a las etiquetas, en comparación con las características puntuales 

más cercanas cuya influencia debe de ser en teoría mayor. De este modo, Wu & 

Pairman [1995] definieron un factor de decaimiento con la distancia, ~ ( i , h ) ,  que separa 

a las características puntuales ai y a h  como: 

P(i, h, = exp(-dih Id,) (4.2 1 )  

donde do es una constante de decaimiento, propiedad del flujo, y por tanto, dependiente 

de la posición. Por simplicidad Wu & Pairman 119951 tomaron un valor constante para 

do igual a Rl2. 

Teniendo en cuenta lo anterior el coeficiente de compatibilidad total viene dado 

por: 

c(i, k; h, j) = a(i, k; h, j) ~ ( i ,  h) (4.22) 

que como se observa toma valores comprendidos en el intervalo [-l,l]. 
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Este coeficiente permite introducir el soporte, Si", , para cualquier etiqueta, T i k ,  
en la enésima iteración, que además debe incluir la probabilidad de que las etiquetas 

pertenecientes a características puntuales próximas sean correctas, pt , como: 

1 si", = S." = 
cmaX,lS,oI lk 

siendo C una constante de relajación que gobierna las características de convergencia 

del modelo descrito. Los valores que S: puede tomar están comprendidos entre -1 y 1. 

m 

Por último, la probabilidad asignada a cada etiqueta, p: , es actualizada a través 
- 
m 
O 

- 

de: 0 

m 

E 

p;+' = P: (1 + si",) 
'F-P::(~ + s.") 

n 
n 

3 

Elección de arámetros para la estimación de velocidades oceánicas supe~ciales a . 

través del método RE 

Con el objetivo de estimar la probabilidad inicial, p i ,  se probaron diferentes 

tamaños de plantilla centradas en las características puntuales, ai, y cada m o  de los 

candidatos (12x12, 21x21, 25x25, 29x29 y 33x33 píxeles). De estos, el que rne~ores 

resultados producía tanto en la estimación de la probabilidad inicial, pi, como de la 

---t-t:i:a-a a,,,..~ a, .., A,-+, ,.:,,,, A, :a,..,:,,,, ,i ,,, .., ~ ~ - ~ ñ ~  A- ' ~ 2 ~ 2 2  
puuauuluau U G ~ J U G B  UG UII ~ I G I  LU IILULIGIU UG iLuaC.luu~cs, pik , C.IB UL IQ.UI(+IIV UC. ~ _ i ~ _ i _ i  

pixeles, que es mucho mayor que el seleccionado por Wu & Paiman [1995] que 

consistía en regiones de 12x12 píxeles de tmaño. 
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En cuanto al límite, I ,  de la región en la que es posible encontrar un posible 

candidato se tomó iguai a 37 píxeies, considerando el orden de magnitud de las 

velocidades observadas en esta región oceanográfica. 

Para el cálculo del coeficiente de compatibilidad se tomaron dos características 

puntuales, a, y ah como vecinas si la distancia, R, entre ellas era igual o menor a 12 

píxeles. Este valor fue encontrado como adecuado observándose que algunos más 

elevados no mejoraban los resultados obtenidos, incrementando el tamaño de los 

coeficientes de compatibilidad de forma innecesaria. Por otro lado, aunque la elección 

de la constante do del factor de decaimiento debería depender de las características del 

flujo, se ha seguido el mismo criterio que Wu y Pairman [1995] que por simplicidad la 

tomaron i y a l  a R/2, que en este caso corresponde a 6 pixeles- 

Por último, para la constante de relajación C que aparece en la expresión (4.23) 

y que controla la velocidad de convergencia del procedimiento iterativo, de modo que 

cuanto mayor es, más lento es el proceso de convergencia, se tomó un valor igual a 1.05 

[Wu y Pairman , 19951. 

Resultados 

EiI iiijQi<4& se ue~oeidz~es e211!zU!ads Utifizaj&j za& - ~ j o  de 

los métodos anteriormente descritos. Estos han sido aplicados a las imágenes 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 fiía que desde la costa se 

extienden cientos de kilómetros mar adentro, dominando el campo de temperaturas 

oceánicas superficiales. Por el contrario, en las series de Febrero de 1990 y 1991, 

aunque aún pueden apreciarse vestigios de las estructuras anteriores, la característica 

predominante es la presencia de pequeñas inestabilidades y filamentos de menores 



Estimación de velocidades superJiciales a partir de datos A VHRR 191 

dimensiones que se extienden a lo largo de la costa a intervalos aproximadamente 

regulares. 

Dada la vasta región cubierta por estas imágenes, han sido divididas en dos 

subáreas con el objeto de estimar las velocidades. La primera de ellas situada en la parte 

más septentrional de la región de estudio abarca la zona de Cabo Ghir y se corresponde 

aproximadamente con la región A mostrada en el apartado 2.4.3, mientras que la 

segunda está situada al sur de las Islas Canarias y ocupa una zona que coincide casi en 

su totalidad con la región C mencionada también en dicho apartado. Por brevedad y 

para distinguir ambas serán referidas como subárea norte y sur respectivamente. 

-- 

Fecha Satélite Órbita Hora 

29Mayo 1987 
30 Mayo 1987 
31Mayo1987 

7 Junio 1987 
8 Junio 1987 
9 Junio 1987 

16 Febrero 1990 
17 Febrero 1990 

5 Febrero 1991 
6 Febrero 1991 

NOAa 9 
NOAa 9 
NOAA 9 

NOAA 9 
NOAA 9 
NOAa 9 

NOAa 11 
NOAa 11 

NOAa 11 
NOAa 11 

Tabla 4.3.- Escenas de satélite utilizadas para calcular el flujo oceánico superficial. 

Es posible inferir de forma cualitativa el movimiento de las estructuras de TSM 

a través de la observación de los bordes detectados medio del operador LDG 

(Ap6ndice R). Para algunas de las escenas de la tabla 4.3 y cada una de las subáreas, se 

muestran en las figuras 4.7 y 4.8, superpuestos sobre la primera de las imágenes de cada 

par consecutivo, los bordes correspondientes a diferentes intervalos temporales. Los 

bordes de color verde indican de forma aproximada la posición inicial de los fientes 

térmicos, y los de color rojo su situación una vez ha transcurrido casi un día. 



Figura 4.7 - Mapas de bordes de la subárea norte calculados usando el 
operador LDG con CJ = 7 psra: a) Escenas del 29 y 30 de Mayo de 1987, y 
b) Escenas del 30 y 31 de Mayo & 1987. Ambos qarecen sobrepuestos 
sobre k primera de las escenas. El borde verde corresponde a la imagen 
inicial y el rojo a la ñnal. 
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Figura 4.8 - Análogo a figura 4.7 pero para la subárea sur y: a) Escenas del 7 y 8 
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 de forma bastante clara la presencia de los grandes 

filamentos observados en las series de 1987 y cómo evolucionan estas estructuras 

oceánicas superficiales a lo largo del tiempo. A través del seguimiento de algunas 

características claramente identificables en los bordes se puede estimar cuál es el orden 

de magnitud de las velocidades. Así se pueden observar desplazamientos que alcanzan 

hasta los 25 km en un solo día, 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 más 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 tamaño del área de búsqueda adecuado para estimar el 

flujo utilizando los métodos descritos en detalle para calcular velocidades. 

- Resultados de adicar el método CCM 

Por motivos de brevedad sólo se exponen aquí los resultados más relevantes 

obtenidos de aplicar el método CCM siguiendo las recomendaciones indicadas en el 

apartado 4.3 donde se describía el método. Sin embargo, en ocasiones se mostrarán 

además imágenes de las matrices de los coeficientes de correlación cruzadas y más de 

un campo de velocidades obtenido para un par de imágenes 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 imágenes 

utilizadas en este análisis se presentan en la figura 4.9. 

A la hora de presentar los resultados se ha adoptado el siguiente criterio que a 

continuación se describe: 1) una cruz señala que las correlaciones cruzadas no fueron 

calculadas porque toda o una parte significante de la plantilla (más del 25 % de ésta) 

estaba constituida por tierra o contaminada por nubes, 2) un cuadrado manifiesta que el 

método fue aplicado pero el valor de correlación máximo se encuentra por debajo del 

umbral establecido, 3) un rombo indica que la velocidad no satisface el criterio de 

consistencia vectorial con sus vecinos próximos, tal como se detalló en el apartado 4.3, 
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Figura 4.9 - Vientos duran$ los días 30 y 31 de Mayo de 1987 (parte superior) y durante los días 8 
y 9 de Junio de 1987 (parte inferior) (Van Carnp et al. [1991]). 
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y 4) una flecha se corresponde con un vector velocidad que supera todos los tests de 

validación anteriores. Estos resultados se superponen sobre las imágenes de temperatura 

de brillo del canal 4 correspondientes, que han sido realzadas usando técnicas de 

ecualización 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 subárea norte, que han sido 

obtenidos a través de las escenas de Mayo y Junio de 1987 enumeradas en la tabla 4.3. 

No hay imágenes de Febrero disponibles para esta área que además presenta un campo 

de temperaturas superficiales bastante uniforme durante este periodo del año. 

C c r n e ~ z ~ d e  c m  !u secuemia de tres ii,igc:es de =ají= de 1987, eíi 14 figiia 

4.10 se muestran los histograrnas obtenidos de aplicar el método CCM a las imágenes 

0.0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1.0 O 3 6 9 12 15 18 21 24 27 30 
CCM velocidad (cmk) 

-20 -16 -12 -8 -4 O 4 8 12 16 20 -20 -16 -12 -8 -4 O 4 8 12 16 20 
desplazamiento en x desplazamiento en y 

Figura 4.10 - Histograrnas para las velocidades advectivas superficiales mostradas en la figura 4.11 
de: a) las correlaciones cruzadas máximas por encima del umbral elegido, b) el módulo de la 
velocidad, c) el desplazamiento en la dirección este (negativa) - oeste (positiva) (en pkeles), y d) El 
desplazamiento en la dirección norte (positiva) - sur (negativa) (en píxeles). 
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A V H M  de los días 29 y 30 de Mayo de 1987 y en la f i p a  4.1 l a  lsas velocidades 

advectivas superficiales superpuestas sobre la primera de éstas escenas. Aunque el 

número de vectores resultantes, después de aplicar el umbral de correlación y el test de 

consistencia vectorial, es escaso, parecen indicar a l p a s  características notables del 

flujo en este área. En la figura 4.1 lb  se muestra la imagen de matrices de coeficientes 

de correlación calculada usando (4.131, que como se aprecia guarda bastantes analogías 

con la de temperatura de brillo del canal 4. En aquellos lugares donde los cambios en la 

temperatura superficial son producidos principalmente por advección los coeficientes de 

correlación suelen ser bastante altos, mientras que donde parecen ser otros los 

mecanismos dominantes presentan valores notablemente menores. 

7 - T - , ?  En ngura Lb.l A l l -  la, y efl la pMe S -upe ROP de la imagen, 1% es '=.asa veloci&&s 

obtenidas sobre la plataforma continental parecen evidenciar predominantemente un ,, - 
= 

flujo en dirección hacia el sur como cabría esperar cuando el afloramiento se encuentra 
m 
O 

- 

bien desarrollado como indican los datos de viento (figura 4.9). Hay un par de vectores 0 m 

E 

velocidad que apunta claramente en dirección hacia la costa y que en principio parecen O 

n 

sospechosos. La matriz de correlación de estos (figura 4.1 lb) muestra una estructura E 
a 

anómala sin presentar un pico bien definido, al contrario que la mayoría de los 
n n 

desplazamientos representados, por lo que su validez es en principio cuestionable. 
3 
O 

Sobre el filamento de cabo Gb, el níanmiero de vectores velocidad es 

r.~n-iri_er&lap.nte m a p  in&r.~n_d_~ i~q- & g - ~ ~ ~  ~eqp-nteante. En_ pe- ~p.nopa] &! 

mismo, el flujo se dirige claramente hacia fuera (~scP1mdo ligeramente en la dirección 

norte-sur con velocidades cercanas a los 20 cm S-', girando anticicl6niicamente 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 

tamaño, siendo afectado por la interacción con ellos. 

Por último, en la parte inferior de la imagen hay también a l p a s  muestras de un 

flujo paralelo a la costa en dirección sudoeste que se pone de relieve a través del 

movimiento de las pequeñas inestabilidades fácilmente identificables. 
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Los histogramas de la figura 4.10 ayudan a completar la interpretación de las 

velocidades mostradas en la figura 4.1 la. Así la figura 4.10a indica el elevado 

porcentaje de velocidades con una correlación alta. Tanto las velocidades (figura 4.10b) 

como los desplazamientos en ambas direcciones (figuras 4 . 1 0 ~  y d) muestran un rango 

extenso de valores e indican la adecuación de los parámetros 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 dirección este-oeste 

evidencian claramente el flujo hacia mar abierto mientras que en la dirección norte-sur 

están igualmente distribuidos en ambos sentidos dando muestras de nuevo, del carácter 

serpenteante del filamento. 

!u figAr2 4-12 se muesku?í, de E ~ ~ X J Q  les vect~res ve!~ci&d culcu12&s 

utilizando las imágenes del 29 y 30 de Mayo, pero en esta ocasión desplazando 

ligeramente la posición de las plantillas y áreas de búsqueda. Aunque tanto las 

velocidades como las matrices de correlación concuerdan bastante bien con el caso 

anterior se observan ciertas diferencias que conviene mencionar. 

De nuevo, aunque el número de vectores sobre la plataforma en la parte superior 

de la imagen es escaso, el flujo en la figura 4.12a apunta predominantemente en 

dirección sur, desapareciendo los vectores anómalos observados en el caso anterior, que 

apuntaban directamente a costa. Por otro lado, en el lugar donde se sitúa un filamento 

intermedio, descrito en el apartado 2.4.3 se observa que el flujo apunta directamente 

hacia el exterior de la plataforma. 

Por último, en ei fiiarlieiiiü de Cabo Gkiir Ias veiueidades mssiim id6iiiieii 

estructura que en el caso anterior, aunque justo en su posición final se observan algunas 

diferencias. En primer lugar se aprecian un par de vectores sospechosos que apuntan 

hacia el sur y que no aparecían en la imagen de la figura 4.1 1. Analizando la matriz de 

correlaciones correspondiente a estos vectores (figura 4.12b) se observa que muestra 

dos picos de correlaciones máximos; uno de ellos situado en la posición correcta 

mientras que el otro justo en la dirección opuesta presentando una correlación 

ligeramente mayor. Sin embargo, justo en el extremo final del filamento de cabo Ghir 



Figura 4.11 - a) I q - -  de tempemtura de bdlo del canal 4 del 29 
de Mayo de 1987 con las velocidades advectiw superñcides 
superpuestas. b) Matrices de correlaciones crudas calculaáas para 
el par de imdpenes del 29 y 30 de Mayo. 
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(figura 4.12a1, hay varios vectores velocidad espacialmente coherentes que no aparecían 

en la figura 4.1 1 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 imágenes del 30 y 31 de mayo de 1987, tiene bastantes similitudes con el del 

par anterior, aumentando la confidencia sobre alguna de las características del flujo 

comentadas anteriormente. De nuevo se observa, incluso con más nitidez, el flujo en 

dirección 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 h a 1  hacia el 

norte que remarca la presencia de ian remolino anticiclónico, y el módulo de las 
- 1 _ _ 1 3 - 3 - -  3 -  .-..-_._ - -  - - - - - - - - -  - 1 - -  - A  ----  --1 ve~ociuaues ue nuevo es Cercanu a los LU cm s . 

m 
D 

= m 

Por último, una característica antes mencionada y que hora  se muestra O 

- 

fuertemente reafirmada es el flujo paralelo a la costa en dirección sudoeste que aparece 0 m 

E 

en la parte inferior de la imagen como ian denso conjunto de velocidades espaciahente 
O 

n 

coherentes. Estas velocidades podrían ser una parte importante del flujo incidente sobre E 
a 

la parte más oriental del archipiélago cmanio y las velocidades estimadas se encuentran n n 

entre 15 y 20 cm S-'. 3 
O 

Sin embargo, al igual que en el caso anterior algunos vectores velocidad indican 

i~q- &p--r.& que pae-e en C Q E ~ ~  & 1- o~n&n-ia ~ G P :  ̂&Pi:a p - ~ p e p ~  pus e! f i ~ i ~  

oceánico. 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 anómala sin la presencia de un pico de correlación máxima bien 

definido. Por otro lado, intentos realizados con el mismo par de imágenes (no 

mostrados) pero que tenían desplazadas ligeramente la posición de las plantillas y áreas 

de búsqueda no mostraron estas velocidades aparentemente erróneas. De cualquier 

modo no han sido escogidas porque otras caracteristicas importantes del flujo no 

aparecían definidas tan claramente. 
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La otra secuencia de imágenes para esta subárea norte está separada por un 

periodo de siete días respecto de la anteriormente analizada. Aunque la presencia del 

filamento de cabo Ghr para esta secuencia de imágenes es evidente, en este caso solo se 

pudo estimar el flujo oceánico superficial cerca de la plataforma costera y en la base del 

filamento por problemas de contaminación por nubes (figura 4.14a y b), con lo cual el 

número de vectores velocidad resultante es pequeño. 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 imágenes de esta secuencia formado por las escenas de los 

días 8 y 9 de Junio de 1987 (figura 4.14a), como para el segundo par que está 

constituido por las imágenes 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 módulo de las velocidades, 

que ahora se encuentra cercano a los 30 cm S-', y que podría estar relacionado con los 

vientos de mayor fuerza para estos días, en comparación con los de final de Mayo, tal 

como se refleja en la figura 4.9. Se podría decir en este caso por tanto que una 

importante contribución 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 áreas de búsqueda empleadas para esta secuencia son mayores que para la 

anterior con el objeto de poder hacer frente al incremento en módulo de las velocidades. 

Para la subárea sur se han analizado cuatro secuencias. Dos de ellas coinciden 

temporalmente con las secuencias de la subárea 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 

oceanográficas observadas en las imágenes de principio y mitad de año, sobre todo 

relacionado con las escalas predominantes. 



Figura 4.13 - a) Imagen de temperatura & brillo del canal 4 del 30 
de Mayo de 1987 con las velocidades advectivas superñciales 
mpymtas .  b) Matrices de correlaciones d a s  calculadas para 
el par de i a e n e s  del 30 y 3 1 de Mayo. 
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EYgaro 4.14 - a) Imagen de taqemhm de brillo del casal 4 da1 8 de 
Junio de 1987 con las vslocidades advedvaa superficiales -. 
b) Imaggi&@qmatm& brillo del canal4 del 9 &Junio de 1987 con 
las velocidades advectivas superfieíaie8 stpqwsw. 
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0.0 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1.0 O 4 8 12 16 20 24 28 32 36 40 
CCM velocidad ( c d s )  

-24 -20 -16 -12 -8 -4 O 4 8 12 16 20 24 -24-20 -16-12 -8 -4 O 4 8 12 16 20 24 
desplazamiento en x desplazamiento en y n 

Figura 4.15 - Igual a la figura 4.10 pero para el par de imágenes del 8 y 9 de Junio de 1987. a 

n n 

Para esta subárea las primeras velocidades que se muestran corresponden al par 3 O 

de imágenes del 30 y 31 de mayo de 1987, describiéndose solo los resultados para 

aquella parte de la región que no se encuentra contaminada por nubes (figura 4.16). 

Destaca sobre todo un herte flujo en dirección noroeste con velocidades que superan 

los 20 cm S-' en el lugar donde se encuentra iani gran filamento que presenta la misma 

orientación. Ligeramente más al sur y sobre la plataforma costera Ias 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 s u  del gran filamento se puede apreciar 

la presencia de otro, desviándose en sus inmediaciones el flujo hacia el exterior, 

apuntando en dirección 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 

imágenes, pero se han cambiado los paánrietros al aplicar a estas el método CCM. 
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Ambas evidencian resultados similares y en cierto sentido son complementarias, y así 

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, están 

reflejados mejor los vectores del extremo final del gran filamento. Esto podría indicar la 

ventaja que supone el empleo de plantillas y áreas de búsqueda de distinto tamaño para 

una misma imagen, sin embargo, el grado de dificultad aumenta en términos del diseño 

de algoritmos que puedan considerar estos factores. 

Las siguientes velocidades pertenecen a la secuencia de Junio de 1987 y está 

formada por las escenas de los días 7, 8 y 9 de junio. El primer par de imágenes se han 

utilizado para generar las velocidades que se presentan en la figura 4.17a donde se 

a n r e r i a n  ~ ~ r a r t e t ' í c t i r a c  Ae1 f l i ~ i n  c i m i l a r e c  2 1gc A P C P & ~ C  9 f i n ~ l ~ ~  de As:, uyIVVI-I V L L I U V C V l l Y C l V U Y  U V A  * A Y  " U Y I I I I C L L V U  IUU U Y U W l L C U O  U I I I I L L I W . ,  
J 

continúa presente el gran filamento al sur de cabo Bojador y el flujo hacia el exterior 

asociado a éste con velocidades similares en módulo, 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, quizá de mayor intensidad para aquel situado más al norte, con velocidades 

cercanas a los 20 cm S-', y cuya presencia ya había sido detectada en la secuencia de 

Mayo. 

Para el siguiente par de imágenes no se advierte el flujo hacia el exterior del 

filamento situado más 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 
-:+..,A,, ,,,.-. A, n n 1 7 h l n  ni.r.m..n -nrnnn hnhnr .ir. 1;na-n nnmi..:n 1, ,A,C~-:X- A- 
ai~uauua b a b a  UG uamua, aLuqub pcuubb uauw LUI 1 1 5 ~ 1 ~  U ~ ~ I I U I U  cm la ullGilCabluu UG 

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 último, en la 

parte inferior de la imagen hay evidencias de un flujo en dirección oeste que no se 

manifestaba en las velocidades calculadas con el par anterior, en el lugar ocupado por 

un pequeño filamento. 



Figura 4.16 - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 del 30 de mayo de 1987 
con las velocidades advectivas superficiales superpuestas caicuiadas con: a) una 
plantilla de 29x29 píxeles y un &ea de búsqueda de 65x65 píxeles, y b) una 
plantilla de 33x33 píxeles y uu &ea de búsqueda de 79x79 píxeles. 
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Fjgura 4.17 - a) imagen de temperatura de brillo del anal 4 del 7 & Junio de 1987 
con laa vciocidadts advectim superficiales a p p e & s .  b) Imagen de kqmaba 
de t d l o  del canal 4 del 8 de Judo de 1987 con las velocidades advectvas 
supcrfiaa-. 
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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 dirección hacia el polo y que 

presentan velocidades cercanas a los 10 cm S-'. Dada la escasez de estos y su situación 

justo cerca del borde de la escena, es difícil establecer cual es su origen. Sin embargo 

podrían 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 rotación ciclónica del viento 

observada al sur de 18"N, que podría generar una contracorriente costera que reemplaza 

las corrientes hacia el Ecuador. 

Las siguientes secuencias de esta subárea sur pertenecen a los periodos de 

febrero de 1990 y 1991. Las imágenes de ambas secuencias revelan características 

oceanográficas similares, donde abundan las inestabilidades y filamentos de pequeña 

escala que se encuentran sobre la zona frontal situada en el borde de la plataforma 

continental. Aún a pesar de esta semejanza, las características del flujo parecen diferir 

notablemente tal como se refleja en la figura 4.1 8. 

Para el par de imágénes 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-', situándose estos vectores sobre las pequeñas perturbaciones que surgen en la zona 

fiontal. Más hacia el exterior se observan otras perturbaciones de escala algo mayor que 

parecen despiazrirse kacia Ecuador si se aiieíi& a los enig-uos veciures 

detectados para este área. Estas circunstancias parecen indicar una dinámica compleja, y 

es difícil establecer sin otro tipo de datos y un mayor número de imágenes cuales son 

las causas posibles que originan la situación descrita. 

Para el último par de escenas del 5 y 6 de Febrero de 1991 (figura 4.18b) la 

tónica del flujo es bastante diferente a la observada para el par de imágenes anteriores. 

En el área 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 comparación 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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observan velocidades mucho mayores que apuntan hacia el exterior superando los 20 

cm S-' y que luego giran ciclónicamente, 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 

10 cm S-'. 

- Resultados de a-dicar el método RE 

Aunque el método CCM y el RE utilizan la correlación 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 selección de las 

características puntuales y los candidatos como ya se comentó en el apartado 4.3.2. 

Como ejemplo, para la subárea norte y para las escenas pertenecientes a los días 29 y 30 

de Mayo de 1987, se muestran en la figura 4.19 superpuestas sobre las imágenes de 

temperatura de brillo de la banda 4, las características puntuales y los posibles 

candidatos correspondientes a este par de imágenes. Estos puntos candidatos se 

corresponden a su vez con las características puntuales a utilizar para deducir las 

velocidades con las escenas de los días 30 y 31 de Mayo. 

Dada la alta densidad de vectores velocidad que genera este método se ha 

adoptado el siguiente criterio para su representación. Cada vector se dibuja con una 
* r 3 -.. -..- A- 1-1 A 1 : 1 - - - -  ------ -1 LL- 3 -  r i n n  K iinea roja indicanao su vngen G V I ~  uri purr~v oiari~v. l i i  igual que para ei rrie~ouv e e ~  

las velocidades aparecen superpuestas sobre las imágenes 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 aplicar 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 subárea norte, en las 

figuras 4.20 y 4.21 se muestran los resultados de aplicar el método a cada uno de los 

pares de imágenes de esta secuencia. Los vectores que se obtienen después del 
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Figura 4.21 - imagen de temperatura de brillo del canel 4 del 30 de Mayo de 
1987 can las velocidades a6vectivas superflcidtes supapuestas: a) del 
etiquetado inicial, y b) Desp& de 10 iteracones. 



4.22 - Imagen de temperahmi de briiio del casal 4 del 7 de Judo de 1987 can las 
velocidades advectivas sUperñccialc8 superpuestas: a) Después del etiquetado inicial y b) 
Desputs de 10 iteraciom. 
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I. 

Rgura 4.23 - Imagen de temperaatra de brillo del canal 4 del 5 de Febrero de 1991 
con las velocidades adveotivas superficiales superpuestas: a) Después del etiq+ado 
inicial, y b) Despds de 10 iteraciones. r. 
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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 aún no se ha aplicado ninguna técnica de filtrado. Así, se pueden apreciar algunas 

de las características del flujo ya comentadas anteriormente. En la parte superior de las 

figuras 4.20a y 4.21a y sobre la plataforma continental resalta iani flujo en dirección 

hacia el Ecuador, que ya se vislumbraba en los resultados del método @@M. En el lugar 

donde se encuentra emplazado el filamento de cabo Ghk, las velocidades apuntan 

mayoritariamente hacia el exterior y dan muestras del serpenteo del filamento en la 

dirección norte-sur, para dirigirse hacia el norte en el extremo final del mismo. Por 

último, en la parte inferior de ambas figuras predomina el flujo paralelo a la costa en 

dirección sudoeste, que es más coherente espacialmente para la figura 4.21a. 

Después de aplicar diez veces el procedimiento iterativo paece observarse ,, 

globalmente una mayor uniformidad en el flujo resultante, al compararlo con las 
- 
m 
O 

velocidades iniciales, acorde con las restricciones impuestas por el método RE (figura 
- 
0 

m 

E 

4.20b y 4.2ib). Sin embargo, a pesar de esto y de que en el etiquetado inicial aparecen O 

vectores claramente sospechosos, no se observan mejorías respecto d flujo resultante 
n 

E 
a 

después del etiquetado inicial, e incluso es relativamente fálcil identifica vectores que n 
n 
n 

aparecían inicialmente como espacialmente coherentes e hipotéticmente correctos, y 
3 
O 

cuya dirección y10 módulo es modificado después de aplicar este procedimiento 

iterativo, generando características en el flujo resultante no acordes con lo que cabría 

esperas. 

Para la subárea sur se han seleccionado como ejemplos un p a  de imálgenes de 

Junio de 1987 y el otro de Febrero de 1991 (figura 4.22 y 4.231, siendo en general los 

resultados similares a los descritos para Ba subkea norte. Los vectores derivados 

después del etiquetado inicial guardan de nuevo bastantes analogías con los obtenidos 

con el método CCM, reflejando un flujo paralelo a la costa sobre la plataforma y 

dirigido hacia el exterior en el lugar donde se emplazan los grandes filamentos. 

Dado que este procedimiento selecciona los lugares idóneos para su aplicación, 

revela algunos aspectos del flujo no advertidos con el método anterior, para el que la 
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posición de la plantilla no viene impuesta por ningún criterio, a excepción de la fila y la 

columna en que se empieza a desarrollar el procedimiento. Así en los filamentos de 

menor escala situados en la parte inferior de la figura 4.22 y en las perturbaciones de 

pequeño tamaño 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 tamaño experimentado por estas 

pequeñas estructuras entre dos imágenes consecutivas. 

Después de 10 iteraciones con el método RE, los resultados para la subárea sur 

vuelven a mostrar las mismas peculiaridades que para la subárea norte, de forma que 

aunque el resultado sea espacialmente coherente, sin embargo, de nuevo se observan 

v e ~ f ~ r e ~  qce ~ a b i l n ,  SU &-~cciófi ~ i ~ n , q ~ ~  ya ipjcialm,enfe m ~ c k & z q  ~zz&Tí ,st i~a~ de! 

flujo razonables, y solo se observa de forma marginal mejoras en la calidad de los 

vectores deducidos. 

Para el resto de pares de imágenes 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 parecían más significativos. De este modo se evita una 

extensión innecesaria en la descripción de los resultados obtenidos con el método RE. 

4.5 Valoración de resultados 

El uso de métodos objetivos robustos y sencillos basados en la correlación como 

medida de semejanza, ha permitido estimar el flujo oceánico superficial en la región 

oceanográfica del Noroeste de Áfica, para unos pocos pares de imágenes concretos que 

reunían las condiciones adecuadas para su aplicación (presencia de estructuras 

oceanográficas relevantes, ausencia de nubes y aerosoles, ...). 

Los resultados obtenidos son relevantes a pesar de la escasez de imágenes 

disponibles, y amplían la descripción hecha en el capítulo 2 sobre la dinámica de la 
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zona de interés, analizado el movimiento algianias veces intrincado de las estructuras 

oceanográficas observadas en las escenas de satélite. Ambos métodos revelan 

características del flujo que cabría esperar asociadas a las estructuras oceanográficas 

más destacadas como son los centros de afloramiento y los filamentos, pero además 

ponen de relieve peculiaridades que serían dificiles de obsewm con un método 

subjetivo, como es la presencia de corrientes en dirección hacia el Polo, o de corrientes 

costeras importantes en áreas 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 

imágenes, éstas se encuentran entre 20 y 30 cm S-'. No existen desdichadamente datos 

simuitáneos de veiocidades medidos con otros dispositivos que permitan reaiizar un 

contraste directo. Sin embargo, y aunque las medidas de velocidad no coincidentes ,, - 
- 

temporalmente tampoco son muy abundantes en este kea, éstas parecen mostrar valores 
m 
O 

ligeramente mayores que pueden oscilar entre 40 y 50 cds- '  [Barton et al., 19971. Estas 
- 
0 

m 

E 

discrepancias podrían estar motivadas por el gran tma.50 de la plantilla usada en este O 

n 

estudio y por el empleo de imágenes sqmadas entre sí 24 horas. Esto puede producir un E 
a 

fuerte efecto de promediado en la velocidad. Kelly & Strub [1992] en la Corriente de 
n n 
n 

Califomia y con medidas casi simultáneas de velociddes obtenidas a través de ADCP y 
3 
O 

boyas lagrangianas, observaron también una subestimación en las velocidades 

deducidas a partir de pares de imágenes AVHRR, concluyendo que ésta es inherente a 

1% hipótesis i?si.,a paz &dCck 12 ~P]QC&~ 2 plpOi_p & _A'v_LBBBBB. S p ~ z  fie~p~a",~ 

llevar a cabo un estudio más detallado que considere este importante aspecto en Ramos 

trabajos relacionados con este tema. 

A pesar de que el método de relajación de etiquetas (RE) es un procedimiento 

contextual, que en principio ayudaría a solventar algunas de %as limitaciones inherentes 

al método de las correlaciones cruzadas rnáullmas (CCW, asumiendo homogeneidad en 

el fiujo, los resultados después de un cierto nimero de iteraciones no muestran mejorías 

respecto de los que se obtienen después del etiquetado inicial y de los que se logran con 

el método CCM. Aun así, es prematuro establecer la invalidez del método RE y sería 

necesario un estudio más exhaustivo para conocer las causas de este comportamiento 
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inapropiado y la posibilidad de introducir modificaciones que ofiezcan mejores 

resultados. Los posibles cambios podrían afectar a la forma de los coeficientes de 

compatibilidad utilizados y al procedimiento empleado para identificar las 

características puntuales y los posibles candidatos, ya que éste responde solo a 

caracteristicas locales que no abarcan la extensión total de la plantilla. 

De este modo, el método CCM después de establecer el umbral de correlación y 

el test de consistencia vectorial genera resultados que parecen los más apropiados. 

Además, el empleo de las imágenes de matrices de correlación y de los histograrnas de 

las velocidades, aumenta la confidencia de los resultados obtenidos ayudando a 

identificar los vectores sospechosos y permite la selección óptima de los parámetros 

emp!ea!os per e! métedo. 

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 analogías con los del método CCM, y en ciertos casos presentan 

ciertas caractensticas del flujo válidas no evidenciadas por el primero de los métodos 

descritos. 

Por último, en la actualidad es bastante fácil acceder a imágenes AVHRR 

consecutivas cuya separación temporal es de tan solo unas horas. Esto sin duda 

mejorará los resultados que se obtengan, tanto en calidad como en densidad de vectores 

velocidad utilizando los métodos aquí empleados y además permitirá introducir 

modificaciones a los mismos. Todo esto ayudará a describir la oceanografia dinámica de 

!as agis ~üper f i " i de~  de !a re@Sii del ilorceste de Afiea. 



Conclusiones y principales aportaciones 

A continuación se exponen de forma abreviada aquellas conclusiones de este 

trabajo que merecen destacarse, así como las principales aportaciones realizadas. 

Y! pr;,?cip2! !qp de este &&&i;o J es n;uizá !a q!ic2c~~c & técicus cirLqtitut;,va, 

su mayoría desarrolladas dentro del campo del procesamiento de imágenes, a los 

datos de satélite de aplicación oceanográfica registrados con sensores remotos. El 

resultado de aplicar estos métodos ha permitido obtener nuevos parámetros de 

interés oceanográfico (tasa de pérdida de correlación de estructuras oceanográficas 

y estimación de velocidades superficiales) y al mismo tiempo ha servido de ayuda 

para la interpretación de las imágenes de satélite. 

2. Con el objeto de describir el área de estudio, se han revisado todas las escenas 

AVHRR existentes en nuestro archivo de imágenes entre los años 1987 y 1993 y 

tres secuencias de escenas CZCS correspondientes a los años 1983 y 1984. De estas 

se han obtenido las imágenes de temperatura de brillo, el gradiente de esta 

magnitud, la temperatura corregida y la concentración de pigmento fitoplanctónico. 

Su analisis detallado ha permitido extraer las siguientes conclusiones, algunas de 

las cuales, motivado por la escasez de imágenes o la irregularidad en su 

adquisición, no dejan de ser meras hipótesis iniciales o conjeturas acerca de la 

dinámica oceanográfica en esta región. 

2.1. Las imágenes reveian que el afloramiento costero es un fenómeno 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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localmente reforzados. En las imágenes AVHRR del área de estudio resaltan 

dos: 'úno que se encuentra aí 'Norte en ia región de Cabo Gnir (~~'N-SS'N) 

mientras que el otro se observa al sur de Cabo Bojador (23S0N-25S0N). 

Mientras que existen diversos factores que podrían ser responsables del primero 

de los centros, la topografia del fondo parece ser determinante para la presencia 

del segundo. 

2.2. La zona de transición entre el afloramiento y el océano abierto es brusca y 

presenta una alta actividad mesoescalar y variabilidad, con la presencia de 

remolinos ciclónicos y anticiclónicos y filamentos de afloramiento que son unas 

estructuras estrechas y elongadas que transportan el agua aflorada lejos de la 

plataforma continental. Para facilitar su descripción, se ha dividido el área de 

estudio en diversas zonas que reúnen ciertas peculiaridades. 

2.3. La zona A que es la situada al norte del área de estudio se caracteriza por la 

irregularidad de su topografia submarina y línea costera. Esta podría 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 podría 

también estar involucrado en la generación de esta estructura. Además de éste, 

se observan ocasionalmente al norte uno o dos filamentos de tamaño intermedio 

que al contrario que el anterior, se desplazan comente abajo pudiendo ser 

finalmente absorbidos por el filamento de Cabo Ghir. Por último, también se 

aprecian en esta zona unas estructuras de pequeña escala, que se extienden a lo 

!zg= de 18 z c ~ u  k e ~ t d .  Sus escgl?,uu caz~t&sticu c ~ k i c i , ~ ~  qarpnfcm-pn?e CQE 

aquellas descritas para las inestabilidades fiontales, que han sido observadas en 

otros lugares similares como es el área de afloramiento de la costa de 

Califomia. 

2.4. 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 geometría 

costera irregular y una plataforma continental estrecha y abrupta, destacando al 
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norte y sur de la misma un cambio macado en la topografia del fondo, que 

decrece notablemente. Esto puede tener íkertes repercusiones sobre la 

oceanografia de este área. Se suelen detectar en esta región uno o dos filamentos 

cuya presencia parece estar estrechamente vinculada a la existencia de uni 

remolino ciclónico que puede alcanzar hasta 100 larni de dihetro. Además, 

situado al sur de este remolino se obsewa otro anticiclónico de mayores 

dimensiones, que alcanza hasta 200 km de diámetro en las imágenes 

observadas. Ambas estructuras parecen estar relacionadas con la topografía 

submarina que puede ser responsable de su génesis y10 apresamiento. En 

aquellas escenas donde se ha observado el remolino mticiclónico el ciclónico 

también se encontraba presente. Ambas esQHlactwas parecen ser recurrentes y 
gersisteriies, e-v-id e-nc icas de hecho en o~uos donde se hani 

analizado datos in-situ históricos. 

2.5. La zona C que está comprendida entre Cabo Bojador y Cabo Babas, al 

contrario que las dos anteriores presenta m a  plataforma extensa y de pendiente 

suave, sin obsewarse irregularidades apreciables en la topogafia del fondo, de 

modo que este factor no parece influir en la variabilidad observada en esta 

región. Se obsewan perturbaciones con dos escalas c l a a e n t e  diferenciadas 

que pueden ser debidas a procesos de inestabilidad ftontal y bmoclínica de la 

corriente. Esto viene apoyado por los experimentos n~~~~béricos realizados por 

~ I ~ L ~ Q S  k-wes~gad~os. _A_ p~p-2 & 8% Lm6g-p~ a ~ a l i ~ a & ~  pEeCE: 1,&~r 

indicios de que la inestabilidad fiontal juega UD papel importante en la 

variabilidad de esta área tal corno indican las e s ~ c ~ a s  dipolares y los 

remolinos anticiclónicas obsewados hacia finales de aiío, asi como los vestigios 

obsewados a principios de ~1.50. Debido al nniianniero reducido de imágenes 

malizadas estas conclusiones deben de ser interpretadas con cautela, y uni 

análisis más exhaustivo podrá ayladar a verificar estas aseveraciones. 

2.6. La zona D que comprende al área de Cabo Blanco posee mas características 

oceanográficas especiales, producidas por el efecto combinado de la Corriente 

de Canarias y la presencia del afloramiento durante todo el aiío, lo que da lugar 
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a que se observen masas de aguas con altas concentraciones de fitoplancton a 

distancias de ai menos 300-500 ian de ia costa. Un giro cicionico permanente 

situado al sur de cabo Blanco puede contribuir de forma importante a la 

advección de las masas de agua explicando la formación de una estructura en 

forma de filamento gigante claramente observable en numerosas imágenes. 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 ultimo, este área presenta una 

alta actividad mesoescalar, observándose la presencia de meandros y remolinos 

de diversas escalas. 

Se ha analizado la variabilidad espacio-temporal en el área de cabo Blanco a partir 

de tres series de imágenes CZCS tomadas en diciembre de 1983, marzo de 198.4 y 

octubre de 1984, utilizando para ello técnicas de análisis espectral cruzado que 

permiten estimar el valor de la coherencia cuadrada. De este estudio se han extraído 

las siguientes conclusiones: 

3.1. Como tendencia general se ha visto que para todas las series analizadas la 

coherencia cuadrada disminuye a medida que el tiempo transcurre para la 

mayoría de las subáreas. 

3.2. La coherencia cuadrada deja de ser significativa por lo general antes para los 

intervalos de longitudes de onda menores. Así, salvo raras excepciones, para el 

intervalo de longitudes de onda más pequeño (12.5-25 km) la coherencia 

cuadrada cae por debajo del nivel de significancia del 90% después de haber 

krnsc*mkh m sele Ula. Entre !a escda media (25-50 km;) y !a escda mayor 

(50-100 km) sin embargo estas diferencias no son tan evidentes siendo el 

tiempo estimado de 4 días para la escala mayor y de 3 días para la escala media. 

Sin embargo, es necesario añadir que el número de subáreas que mantienen su 

coherencia por encima del nivel de significancia después de un día es menor 

para el intervalo de longitudes de onda medio. 
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3.3. Para las tres series los tiempos obtenidos son bastante cortos, coincidiendo 

aproximadamente con los obtenidos por Deman y Abbott por lo que ellos 

denominan como regímenes activos. Esto puede estar relacionado con la alta 

variabilidad mesoescalar de esta área, concordando con estudios anteriores. 

3.4. Se observa además que las subáreas de la segunda serie, correspondientes a 

marzo de 1984, presentan tiempos más cortos con iani nivel de signiificancia por 

encima del 90 %, si se comparan con los obtenidos para las otras dos series. 

Además, para esta serie la proporción de subáreas con coherencias significativas 

más allá de un día es mucho menor. Esto puede estar reelacionado con los 

mecanismos fisico y10 biológicos dominantes para cada serie. 

4. Se han utilizado las mejores secuencias de imágenes de satélite que se encontraban ,, 

disponibles en el archivo de escenas AVHNt para inferir el flujo superficial del 
- 
m 
O 

océano. Los procedimientos empleados han sido el método de las correlaciones 
- 
0 

m 

E 

cruzadas máximas (CCM) y el método de relajación de etiquetas (KE) que se O 

n 

caracterizan por su sencillez y robustez, y porque emplean la correlación como E 
a 

parámetro de semejanza entre imálgenes para calcular el flujo superficial. El 
n n 
n 

hdamento de ambos métodos se trata en detalle. De su aplicaci6n a las imágenes 
3 
O 

seleccionadas se pueden extraer las siguientes conclusiones: 

A 1 El m ó t n A n  P P A B  n r n A i i ~ e  i im t-mmmn A e  x ~ e l n r i A a A e c  ~ c m a r i a l m ~ ~ i t ~  r n h e v e m t ~  
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después de aplicar un umbral de correlación y un test de consistencia vectorial, 

que concuerda con las características del flujo que cabría esperar en el &ea de 

interés. El estudio de las matrices de correlación y de los histogrmas de 

velocidades que se generan al aplicar este método, ayudan a identificar los 

resultados enheos  y la selección adecuada de los papámetros necesarios. De 

este modo, SU USO aumenta la confidencia en los resultados obtenidos. 

4.2. El método RE que es un procedimiento contextual y que en principio ayudaría 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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Los vectores que se obtienen tras el etiquetado inicial ofkecen resultados 

aparentemente más fiables que después de aplicar el procedimiento iterativo, y 

en cierto sentido complementan al flujo derivado del método CCM, ya que éste 

se aplica indiscnminadamente a la imagen completa. Las causas de este 

comportamiento no se conocen y es necesario un estudio más exhaustivo que 

permita establecer la validez del método. 

4.3. Algunas de las características del flujo observadas coinciden con las que se 

podrían en principio esperar para un área de estas características, como son la 

presencia de vectores velocidad de mayor o menor intensidad paralelos a la 

costa bajo la acción de vientos favorables para observar el afloramiento, o 

Ancmlorlnm;nn+nci rinm i i n o  r i n m m n n n n t n  n r n A n m ; n o n t n  h o A o  nl n e á m n n  0h;ar)rr nn 
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el lugar donde se encuentran emplazados los filamentos, que pueden presentar 

un intenso serpenteo en la dirección norte-sur o bien apuntar directamente al 

exterior. Otras en cambio no son tan evidentes, y podrían pasar inadvertidas si 

se usa un método subjetivo, como es la probable existencia de comentes sobre 

la plataforma continental que apuntan en dirección hacia el Polo norte. 



Areas de futuras investigaciones 

Como resultado del trabajo realizado que aquí ha quedado expuesto han surgido 

nuevos interrogantes y líneas de actuación que pueden servir de base para la realización 

de investigaciones futuras. A continuación se enumeran las que se suponen como más 
. . -- -- c -&:- -- -. >lg~uuiau v m. 

1. Análisis de un mayor número de imágenes de satélite de color del océano y de 

temperatura de la superjicie del mar del área de estudio. La descripción de la región 

de interés se ha hecho en base al reducido número de imágenes disponible en el 

archivo, que fueron adquiridas con distintos criterios y gran irregularidad, a pesar de 

lo cual se han mostrado evidencias de estructuras oceanográficas cuya importancia 

no había sido resaltada y se han realizado interpretaciones y comparaciones con 

estudios teóricos, experimentos numéricos y otros tipos de datos. Sin embargo, para 

establecer conclusiones definitivas sena necesario analizar un mayor número de 

imagenes que se adquirieran regularmente y que ahmaran un nkmero minho de 

años. Esto ayudaría a resolver algunas incógnitas como serían: 

a) Determinar cual es la variabilidad de los centros de afloramiento identificados, así 

como cuáles son sus tiempos de residencia y periodos característicos. 

b) Establecer, de modo más concluyente, el carácter recurrente de los remolinos 

ciclónicos y anticiclónicos de gran tamaño (-100 km) observados cerca de la zona 

de transición costera al sur del archipiélago canario, y analizar cuáles son los 

tiempos de permanencia, así como los periodos característicos, en los que ocurre 

la desaparición y reaparición 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 fiontal y baroclina de la 

corriente. 

d) Reafirmar el carácter permanente del filamento gigante de Cabo Blanco y 

caracterizar su variabilidad estaciona1 e interanual, tratando de desvelar el 

importante papel jugado por el giro ciclónico permanente situado al sur de cabo 

Blanco. 

2.  Desarrollo y aplicación de técnicas de análisis de imágenes más elaboradas. 

Algunos de los procedimientos aquí empleados para poder extraer la información 

relevante de las imágenes de satélite son susceptibles de posteriores refinamientos, 

así como también es necesario el desarrollo de nuevos métodos que permitan tratar 

de _fnma efectiva 1 1 1  mayor niímern de imkgenes de satélite; Alguno de 10s q e c t n s  

a considerar en el futuro son la irnplementación de: 

a) Métodos que permitan detectar la presencia de píxeles contaminados por nubes de 

forma más fiable y automática [Torres et al., 19971. 

b) Métodos de interpolación, de promediado estadístico, segmentación, extracción de 

características invariantes y reconocimiento de formas, que permitan obtener 

mapas de los parámetros oceanográficos de interés de forma ininterrumpida. 

c) Métodos de análisis estadístico multivariante como el conocido análisis en 

componentes principales, que ha sido ampliamente utilizado en el procesamiento 

de imágenes para extraer de forma eficaz información de grandes conjuntos de 

datos. 

3. Uso sistemático de otras fuentes de datos. Parece evidente que además de un mayor 
,.:,,A A, ;,Xmn,n" ., -1 APm~-n l ln  AD n,,PI,nP -P+,,~,-,@ +Cm.,hi,An e@ ;mT\tP@P;,.,,qihlP 
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contrastar y complementar los datos de satélite utilizados con otras fuentes de datos. 

El importante papel jugado por el viento en la dinámica superficial de esta región 

hace necesario su utilización para una correcta interpretación de las imágenes de 

satélite, como se ha puesto de manifiesto. Por otro lado, parece existir una buena 

correspondencia de los datos aquí tratados con los obtenidos con otros sensores 

remotos como es el caso del altímetro [Tejera, 19961. Sena pues adecuado el uso 

conjunto de ambos tipos de datos. Además la evidencia de las características 
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oceanográficas aqui descritas en los trabajos donde se malizan datos históricos, 

sugiere una reexaminación de estos a la liaz de las obsewaciones realizadas. Por 

último, la estructura vertical del océano permanece inaccesible a los datos de satélite 

aquí usados. Es por ello que se hace necesario la utilizacih de datos in-situ en 

conjunción con los primeros, lo que sin duda producirá un conocimiento mucho mas 

completo sobre la oceanografía de esta región. 

Extensión del estudio sobre las escalas temporales caracteristicas a toda la región 

del afloramiento del NO de Áfiice. El estudio aquí realizado se ha limitdo a la 

utilización de tres secuencias de imágenes CZCS pertenecientes al área de Cabo 

Blanco. El siguiente paso sería la aplicación a otras secuencias de imágenes de color 

dei océano, a otras regiones dei aflormieniico y ademh ia utiiización conjunta con 

datos de satélite de TSM. Esto ayudaria a establecer la posible conexión existente m 
D 

- - 
m 

entre los procesos fisicos y biológicos que ocurren en la superficie del océano. O 

- 
0 

m 

E 

Refinamiento de los métodos emplecsdos para estimar el flujo supe@cicsl ocednico. 
O 

g 
n 

Los procedimientos aquí empleados para estimar velocidades, basados en la 
a E 

correlación como medida de similitud, admiten ciertas modificaciones que poMm n n 
n 

dan lugar a mejoras en los resultados obtenidos. Al mismo tiempo el desarrollo y 3 
O 

comparación con métodos basados en otras aproximaciones (diferenciales, 

energéticos, ...) y la búsqueda de integración en los resultados pueden genera 

m& r ~ h ~ r t a  &! flgin 
J W .  

Utilización de imdgenes de TSM mds cercanas temporalmente para calctdla~. 

velocidades supe$ciales oceánicas. En este estudio solo se disponía de imágenes 

procedentes del sensor AVI4RR separadas entre sí 24 horas, mientras que en la 

actualidad se pueden obtener, bajo condiciones atmosféricas óptimas, hasta cuatro 

imágenes en un solo día. Esto permitirá además modificar los métodos utilizados 

para calcular el flujo, de forma que puedan usar más de dos imágenes para inferir las 

velocidades su~erficiales con un mavor mido de certidumbre. 
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Apéndice A 

Transferencia radiativa 

A.l Ecuación de transferencia radiativa 

En teledetección en el infrarrojo y el visible la magnitud relevante determinada 

por los sensores remotos, y que tiene en cuenta tanto la dirección en que se propaga la 

luz como su potencia asociada, es la radiancia ~ ( a ,  S ) .  Ésta se define como: 

siendo P ( A , ~ )  la potencia registrada por el detector del sensor remoto cuando éste está 

orientado para recibir los fotones procedentes de una dirección f ,  A es ei &ea fisica dei 

detector, MI es el ángulo sólido definido por el campo de visión de éste, y por último, 

AA. es el rango de longitudes de onda aceptadas por el sensor. 

La propagación de esta radiancia para los medios aquí considerados, como son la 

atmósfera y el océano puede ser determinada haciendo uso' de la ecuación de 

transferencia radiativa (ETR) independiente del tiempo, ya que es razonable asumir que 

la variación temporal de los parámetros atmosféricos u oceánicos es insignificante en 

comparación con el tiempo tomado por la radiación en atravesar los medios aquí 
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tratados. Así para un elemento de volumen dacio situado en un medio concreto, se 

cumple que (figura A. 1): 

donde L(A, ?,i) es la radiancia espectral para la longitud de onda h , en la posición 7 y 

viajando en la dirección 5 ,  c(d,?) es el coeficiente de atenuación volurnétrico espectral, 

suma de los coeficientes de absorción, a(d, r') , y de dispersión voluinétricos, b(d, ?), 

L. (A, i ,  f )  se conoce como la función trayectoria y da cuenta del incremento de radiancia 

debido a la dispersión dentro del elemento de volumen, y F * ( A , ? , ~ )  es una función 

fuente que da cuenta de la emisión interna de radiancia dentro del elemento de volumen. 

Figura A.l - Cambio en radiancia al atravesar un elemento de volumen. 

En este trabajo, se han tomado los ejes x e y en un plano horizontal, y el eje z 

dirigido hacia abajo. La dirección de un fotón viene dada por un ángulo polar o cenital, 

8 ,  y un ángulo acimutal, cp , como se indica en la figura A.2, de modo que si éste está 

viajando en la dirección especificada por el vector unitario 5,  las componentes de 5 son 

(sen 8 cos cp, sen 8 sen cp, cos 8) .  Así, si el fotón se mueve en dirección descendente O S 8 S 90°, 

mientras que para fotones en dirección ascendente 90" s 0 S 180" . 
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Figura A.2 - Definición de coordenadas. 

Además, para los medios aquí tratados, se asume que son horizontalmente 

homogéneos y es tn ic~ados  en capas plano paralelas, lo cual resulta adecuado siempre 
m 

que el ámgulo cenital no sea excesivamente grande. Esto supone que: - 
m O 

y de este modo la ecuación (8.2) queda: 

C O S ~  dL(h,z,e,<p) = -c(h,z)~(~,z,e,<p) + L.(A,z,~,<~) + ~ . ( ~ , z , @ , < p )  (A-4) 
dz 

5 

siendo z la altura, y (9,cp) los ángulos polar y ceaiital respectivamente, que indicani la . " 

dirección en que viajan los fotones. 

La fianción trayectoria, en general viene dada como: 

donde ~ ( h ,  z,B',~I',B,<~) es la función de dispersión volumétrica, que es la fracción de 

potencia dispersada de la dirección (e', y~') a (8, cp) por unidad de longitiad y hgulo sólido 

y ~ ( h ,  Z, e', (p', 8, cp) = p(h, Z, e', cp', e, <p)/b(h, Z) es la función de &se de la dispersión 

volumétrica, indicando el símbolo E al conjunto de todas las direcciones (la esfera 
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unidad). Integrando P(A, Z ,  O', cp', O ,  c p )  sobre todas las direcciones (ángulos sólidos) se 

obtiene el coeficiente de dispersión b(h, Z )  ya mencionado, esto es: 

- - - o o 

Teniendo en cuenta (AS), e introduciendo una nueva magnitud, el espesor 

óptico, 2, que se define como: 

la ETR dada por la ecuación (A.4) queda: 

+ F. (A, r, 0, cp)lc(k r) 

donde o. (A ,  T )  = b(h, T)/c(A, T )  es el albedo de dispersión simple, que indica la probabilidad 

de que un fotón sea dispersado cuando interactúa. 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 aquí. 

Figura A 3  - Sistemas de coordenadas utilizados en la 
ETR de medios plano-paralelos, donde r es el espesor 
óptico, T la temperatura y p la presión. 

Un parámetro óptico importante relacionado con la ETR es la transmitancia que 

se define a través de: 

t i  (r.0) = exp[- z /cos~]  (A.9) 
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si 8 190" y corno: 

(A. 1 O) 

En este trabajo la ETR se aplica para tratar tres situaciones diferentes: 1) 

Tmnsjkrencia radiativa en el visible en el agua, 2) transferencia mdiativa en el visible 

en la atmósfera, y 3) transferencia radiativa en el infiamojo en la atmósfera. 

- Proviedades Óvticas inherentes fP81) v moaieckades Ópticas aparentes (PQA) 

Las cantidades a(A),  b(A), c(A), p(h,W,<pr, 8, <p) y aquellas que se deducen a partir 

d e  éstas, como son @,(A) y P ( ~ , B ' , ~ ' , o , ~ ) ,  reciben la denominaci6n d e  propiedades 

ópticas inherentes OI), indicando que su v d o r  en m punto deteminado d e  m medio 

es  invarimte a todos 10s cambios en la d is tr ibucih  d e  radimcia en ese punto 

[PreisendoPfer, 19771. Además de  éstas, otras dos PO1 impoHltmtes, sobre todo e n  

transferencia radiativa en el visible e n  el agua, son el coeficiente de retrodispersión, 

b,(h) y el coeficiente de dispersión hacia Hehnte, b f ( k ) ,  que se definen como: 

Por otm lado, se conocen como propiedodes Ópticas qorentes (POíi) aquellas 

cuyo valor en ian punto dado d e  aani medio  no es  BW%rbBHamte a %a distribuci6n d e  radimcia 

e n  15%. Entre estas POA destacan %a ivadiancia plana espectral en dirección 

descendente, E, (z ,  A) ,  y la irradiancia plana espec&vtal en dirección ascendente, E, (z, A ) ,  

(A. 1 a) 
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correspondiendo 9, (Eu ) al conjunto de direcciones descendentes (ascendentes). Otras 

POA importantes son la irradiancia escalar en dirección descendente, E, ,  y la 

irradiancia escalar en dirección ascendente, E,, que se definen como: 

(A. 13) 

siendo la irradiancia escalar total, E, : 

Además, de estas POA se deducen muchas otras. Algunas, por su importancia, se 

es igual a: 

o los coeficientes de atenuación dzjüsos para irradiancias, que se definen como: 

y los cosenos espectrales promedios: 

(A. 15) 

(A. 16) 

(A. 17) 
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Transferencia radiativa en el visible en el agua - 

Los principales procesos involucrados en la transferencia de luz visible en el mar 

son la absorción y dispersión. Aunque presentes, los procesos de emisión interna, como 

son la fluorescencia o bioluminiscencia han sido ignorados, ya que el primero es un 

fenómeno importante producido por los pigrnentos clorofilicos, pero solo alrededor de 

685 nm, no afectando a la señal registrada por el CZCS, mientras que para el segundo 

pocos estudios cuantitativos se han hecho [Mobley, 19941 y en principio tampoco 

parece que afecte a la señal adquirida por el CZCS. Teniendo en cuenta esto, la ETR 

dada por (A.4), pero utilizando la función de dispersión volumétrica en vez de la 

función de fase, para una masa de agua isotrópica estratificada queda (por razones de 

simplicidad se omite en las expresiones que aparezcan a continuación la dependencia ,, 

con la longitud de onda de forma explícita, y solo cuando la falta de ésta sea causa de = m 
O 

confusión, será incluida): - e m 

E 

dL(z9 = -C(Z)L(Z, e, e) + 1 , P(Z, e', m', e, &(z, e', cp')d~' (A. 18) 
O 

COS e 
dz R n 

E 
a 

n n 

- La ley de la diveraencia uara irradiancia 
3 
O 

En numerosas ocasiones en óptica hidrológica se trabaja con irradiancias en vez 

de con radiancias. Esto se hace por diversos motivos. En primer lugar, se han realizado 

muchas más 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 

subsuperfícial~ R. = O)= ~ ( 0 ) :  y el coeficiente de atenuación dihsa para hadimcia en 

dirección descendente, ~ ~ ( z ) ,  están estrechamente relacionados con la teledeteción del 

océano en el visible y con algunas clasificaciones ópticas 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 información direccional 

contenida en la distribución de radiancia. 
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Si se integra (A. 18) sobre todas las direcciones, se obtiene para cada uno de los 

términos de esta expresión lo siguiente: 

(A. 19) 

A,,A, . , 
uuiluG E, y Ed s m  143 i~xkmeias eii direeeioii ziseeideiite y cteseeiideiite 

respectivamente, y E, = E o ,  +Eod es la irradiancia escalar, que es suma de las 

irradiancias escalares en dirección ascendente y descendente. De este modo se obtiene: 

que se conoce como ley de Gershun o ley de la divergencia para irradiancia [Mobley, 

1 9941. 

- Relaciones entre POI v POA 

ci, ,..,A,, ,l..+,,, .:+:le" ,+..a 
36 p G U 6 1 1  "VLGllGl ~ G l ~ ~ l u l l G ~  U C W 3  GlluG !zis POI y POA a piiir de Izis 

ecuaciones de doble flujo para irradiancia [Gordon & Morel, 1983; Nykjaer, 1988; 

Mobley, 19941, o también a través de la ley de Gershun vista anteriormente. De esta 

última se deduce una relación de interés que ha sido utilizada para desarrollar un modelo 

de reflectancias válido para aguas del caso 1 por More1 [1988]. Así, partiendo de la ley 

de Gershun es fácil transformarla y obtener: 

Por otro lado, al poder expresarse el cociente E, ( Z ) / E ~ ( Z )  como: 
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se tiene finalmente: 

que es la relación usada por Morel [1988], y que ~ o m o  se obsewra liga d coeficiente de 

absorción, una POI, con algunas POA ya definida cona anterioridad. 

La relación anterior es exacta en ausencia de hentes internas. Sin mbargo a lo 

largo de los años se han venido desmollmdlo re%aciones aproximadas entre diversas PO1 

y PGA. A!g;?uo de éstas a s l ~ m m  1w.i o r é ~ n  &nmoog&oo en el sentido que e1 cmficiente 

de absorción, a ,  y el coeficiente de retrodispersibn, b,, son independientes de la 

profundidad. Para aplicaciones con el CZCS esta suposición es razonable ya que la sefial 

que llega al CZCS proviene de los primeros 10-20 metros de Ba superficie del mar que 

generalmente están bien mezclados. 

De especial Pnitergs en teledetección en d visible es la reflectmcia de imadimcia 

justo debajo de la edcie del mar, R(Z = O)= ~ ( 0 ) .  Teniendo en cuenta la definición de 

R(Z) dada por (A.151, resulta razonable pensar que R(O) deberia ser directamente 

proporcional a b, que indica que cantidad de fotones en direcci6n descendente se 

convierten en fotones en dirección ascendente hacia la superficie del oc&a~apio, e 

inversamente proporcional a Q que veta a los fotones la posibilidad de ser 

retrodispersados. Por tanto se tiene que: 

dePeñiQiendu la const$rlte de propOrc~uina~~ad a de 1% &s@ibdZi6n de &Q 

del ángulo cenital solar, condiciones de l~mkosidad del cielo, estado del m%, forma de 

la h c i ó n  de fase para la dispersión, etc. As& More% & ~ r i e w  [197'7] aaitihm~b el 

método de dispersión de orden sucesivo por m 1ad0, y Gordon [%975] y E r k  11% 11 

utilizando el método de Montecado por otro, mostraron que a = 0.33 para el sol en el 
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cenit y para una superficie del mar en calma. Aunque se han desarrollado relaciones más 

complejas para R(O) [Kirk, 1984; More1 & Gentili, 19911 la relación que se ha utilizado 

en este trabajo es: 

A.3 Transferencia radiativa en eP visible en la 

atmósfera 

Al igual que para el océano en el visible, los procesos que juegan un papel 

fundamental en la transferencia radiativa de la atmósfera en el visible son la absorción y 

la dispersión de la radiación. De este modo la ETR, dada por (A.8) para un medio libre 

de fuentes internas es: 

Tanto el albedo de dispersión simple, o,, como la función de fase de dispersión 

volumétrica, P, dependen de la altura (o espesor óptico). Sin embargo, en este trabajo se 

considerará la atmósfera como homogénea omiti-éndose la variación de ambas 

w, < 1 (es decir, que hay alguna absorción). De este modo (A.26) queda: 

Existen diversos métodos para resolver la ETR en la atmósfera [Hansen & 

Travis, 19741. Quizás el más sencillo de todos ellos es el método de dispersión de orden 

sucesivo, que ha sido usado por Gordon [1991] para ilustrar el problema de la 

corrección atmosférica de los datos del CZCS. Este método se explica brevemente a 

continuación. 
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- El método de dispersión 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 expresión (8.27), es posible expresar la 

radiancia mediante m desarrollo en serie de potencias en o,, quedando: 

donde ~('1, L('), ~ ( ~ 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: 

dd") 
a 

cose- - - -L(") + jp~("-') '  dQr n 

d~ n 
n 

que convierte una ecuación integro-diferencial como es la ETR, en un conjunto de , 

ecuaciones diferenciales ordinarias a las que se deben de buscar sus conc8iciones límites 

para solucionarlas. Así, como la atmósfera es iluminada desde arriba por una radiancia 

incidente, L,, (O, 8, q ~ ) ,  se tiene que la condición limite supenon: (para z = O) es: 

donde debido a que la radiancia incidente sobre la parte superior de la atmósfera es 

únicamente aquella debida a los rayos del sol, se tiene: 

L, (0,0,q) = F,G(COS@ - C O S B , ) ~ ( ~  - q,) (8.3 1) 

siendo 8, y cp, los ángulos cenital y acimutal con los que inciden los rayos solares y 6 

la función 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 atmósfera, y depende de la distancia que 

separa a la tierra del sol, siendo expresada a través de: 

donde e = 0.0167 es la excentricidad de la órbita de la tierra, D es el día 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,) = 189.96,187.02,186.8 1,153.09 mW 1 cm2 pm sr 

Por otro lado, la condición límite inferior @ara r = r, ) viene dada, tomando una 

superficie del mar reflejante, de modo que: 

~(")(r,,t3,,q,) = p(0,) L (" ) (T , ,B , ,~~)  para todo n (A. 3 3) 

siendo (ei, vi) la dirección del fotón incidente, (8, = n - Oi, (p, = vi ) la dirección del fotón 

reflejado, y @,) la reflectancia de Fresnel para un ángulo de incidencia Bi , que para luz 

no polarizada y una superficie aire-mar en calma, tiene por expresión: 

estando 8, y 8, relacionados a través de la ley de Snell (msene, = seno,), donde m es el 

índice de refracción del agua de mar) y 8, el ángulo que forma el rayo refiactado con la 

normal al plano de incidencia. Esta &,) es casi independiente de la velocidad del 

viento para ángulos no muy a le~ad0~ de nadlr [Austin, 19741. 

- Auroximación de disuersión simule 

Aún a pesar de que el espesor de la atmósfera terrestre es demasiado grande 

como para que la teoría de la dispersión simple sea completamente válida (esto es, que 

los fotones sean dispersados a lo sumo una sola vez antes de llegar al sensor remoto), 
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Gordon [í978] sugiió que dicha aproxirnacibn resn%ta ser suficiente, en cumto al 

problema de la corrección de los efectos amosf6ricos de las irnhgenes de sddite se 

refiere. 

Esta aproximación se traduce en halizw e% desmoBBo en serie de %a r d m c i a  

&do por (A.28) para la primera potencia de o,. Por tanto: 

= L(O)(T,B,~) + ~ o ~ ( 1 ) ( ~ 9 0 9 m )  (A.3 5) 

$i además se considera cie osehca  negra o totalmente absorbente para 

simplificar el problema (esto es, no hay rdimcia en dkixcci6na ascendente procedente 

del limite infkrior), la ecuación para do) se resuelve y da: 

do) lT a - F xLnce - \&ftn - vo) exp(-TbQs~\ Y \C9V9.,,) - ,"\-4"U" o j  1-f' Y (-4.36) 

quedando la ecuación para dl) como: 

L;)(T. a v) = Fo tos Q,P@, vo 3% d o<p(- 
cos e, - cose 

\ 

L ~ ( T , o , ~ )  = 'O ~ ~ ' o ~ ~ ' o ~ ~ o ; ' ~ ' J  (eWP[-7/CQS~o] - eqf-r /~~~O])  (18.39) 
cose, -cose 

donde los subína8ices u y d se refieren a radimcia en direccibn ascendente y descendente 

respectivamente, y T, es e% espesor óptico totd de la atm6sfera. IEntowces con (A.36), 

(A.38) y (A.39) y teniendo en cuenta (A.35) se obtiene Ba radimcia total. Si se torna 
- - I ,.._ i >.+AL 

e + 8, no hay contribución de L'"] (ti& esglde la radiasicia solar diie&a) a %a'&disncia 

total y entonces L, y L, vienen d os mu%tiplicmdo (18.3 8) y (18.39) por o,. Si admárs 

se a s m e  una a$mÓsfera ticamente fina (7, ccii) %as exponencia%es se pueden 

desmollar en una serie de potencias en T1 y resulta: 
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- Radiancia en dirección ascendente en la Darte su~erior de la atmósfera 

Evidentemente, para observaciones del océano con satélites en el visible, el 

parámetro registrado por el sensor es la radiancia en dirección ascendente en la parte 

superior de la atmósfera, esto es, L, (0,0,<p). Sin embargo, la expresión (A.36) obtenida 

en el apartado' anterior no es dei todo correcta, ya que no se han inciüido aigüños 

procesos importantes de la transferencia radiativa en la atmósfera, en cuanto al problema 

de la corrección atmosférica de los datos de satélite en el visible se refiere. 

En primer lugar, se ha ignorado la influencia del ozono (o3), que da lugar a una 

absorción apreciable de radiación en el visible. Su mayor contribución se produce a 

alturas por encima de los 20 a 25 km, y por tanto como primera aproximación, su efecto 

se puede simular asumiendo que se encuentra confinado en una capa por encima de la 

atmósfera. Como la radiancia dispersada tiene que atravesar dos veces esta capa de O3 

antes de llegar al sensor, quedará atenuada por un factor de transmitancia, t ,  (80 ,O), 

igual a: 

t, (8, ,e) = exp[-=, (l/cos0, + l/cos~)] (A.42) 

de modo que en la expresión (A.36) se debe sustituir Fo por: 

F,' = ~ , t ,  (e,, 0) = Fo exp[-= (l/cose0 + l/cos0)] (A.43) 

siendo F; la irradiancia solar extraterrestre reducida por dos viajes a través de la capa de 

ozono [Gordon et al., 19831. 

En segundo lugar, para obtener (A.40) se consideró una superficie oceánica 

negra, lo cual no es muy realista, apareciendo en L , ( o , ~ , ~ )  únicamente la contribución 
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de radiación solar directamente dispersada por la atmósfera (figura A.4). Si se torna una 

superficie oceánica plana reflej ante surgen dos nuevas contribuciones a L, (O, 0, cp) : 1) 

Una proveniente de rayos solares que son primero dispersados y posteriormente 

reflejados en la superficie del océano (figura 8.5) y 2) Otra procedente de rayos solares 

que en cambio son primero reflejados y posteriormente dispersados propagándose hacia 

la parte superior de la atmósfera (figura 8.6). 

De este modo la radiancia en dirección ascendente que alcanza la parte superior 

de la atmósfera es: 

cioncie 

cosa, = f cose cose, - senOsene, coscp (8.45) 

como se deduce de las figuras A.4, A.5 y A.6. 

aI 

Figura A.4 - Luz solar directa dispersada hacia el sensor. 
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Figura A S  - Reflexión de luz solar dispersada hacia el sensor. 

Figura A.6 - Dispersión de luz solar reflejada hacia el sensor. 
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Además, como la raaiancia que llega al sensor puede haber sido &§persada tanto 

por moléculas de aire (dispersión ti o Raykigh) como aerosolles (dipersih tipo Mie) 

resulta conveniente expresar L, (O, O, P) como: 

~~(o ,@,<p)  = ~~(09'9<p)+ La(09@9<p) (A.46) 

con 

P'o % 
L, (o, e, e)  = - O O X  "' ~~x~~-P+b6P+~~@oPPx6+Pl (A.SSY) 

cos Q 

donde x se refiere a moléculas de aire (r) o aerosoks (a). 

Por último, hay una componente de la radimcia que a h  no se ha tenidlo en 

cuenta, y es aquella que deja o abandona ia superficie del mar9 L,, y que es %a que lleva 

la información sobre %as propiedades óp~cas  del agua. Esta radimcia es atenuada por la 

atm6sfera a través de m factor de trasmitmcia t@), de modo que la radimcia que %lega 

al semor es ~(B)L,. Entonces con las aproximaciones tomadaas, finalmente %a radiada 

total recibida por el sensor se expresa como: 

4 = L~ + L, + r(@)~, (A.48) 

IEn la teledetección del océano en el imfimojo (entre 3 y 14 pm de longitud de 

onda) se aceptan como vál%idas las siguientes aproximaciones: 

1.- B;rn primer 11.1ga.r: %a transferencia radiativa en estas %ongitudes de onda es 

hdamentahente proceso de emisi6n-absorcB6n9 pudiéndose ignorar %os 

efectos de dispersión produci os por laas mo%écu%as de .aire y aerosoles. 

2.- La atmósfera se encuentra. en condiciones de equilibrio local temodiw&-nico 

[Goody & Yianag, 198911, permitiendo éstas definir en cada punto de la misma 

una temperatura local. Bajo estas c k c m s t m c i ~  el coeficiente de emisión en 
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cada punto de la atmósfera, ~ (h ,  T), puede ser relacionado con el coeficiente de 

absorción, a(h, T) , a través de la ley de Kirchhoff, cumpliéndose que: 

E(&, T) = a(h, T) (A.49) 

y el término de emisión, ~ . ( h , r , ~ , ~ ) ,  puede calcularse a través de la ley de 

Planck, según la cual la radiancia emitida por un cuerpo negro a una 

determinada temperatura, puede expresarse en términos de la longitud de 

onda, como: 

donde T es la temperatura absoluta expresada en grados Kelvin, h es la 

cmstmte de ?!uln,ct, k e h constante de Boltnian y c es la velocidad de la 

luz. Teniendo en cuenta (A.49) y (ASO) el término fuente se expresa a través 

de: 

~ . ( k , e , < p )  = a ( k ) ~ , ( h ,  ~ ( r ) )  (AS 1) 

donde B,(~,T(T)) es la radiancia de un cuerpo negro a una temperatura T y a 

una altura z en la atmósfera. 

- Además, por conveniencia en el análisis de la ETR, tomamos como ángulo polar, 

8, aquél que forman la dirección en que viajan los fotones con la parte negativa del eje 

z. Con estas modificaciones, la ETR dada por (A.8) queda como: 

. ¿&(lb, T,%T) 
C O S ~  = L(L, r ,e, p) - B, (1, ~(r)) 

dr 
(A. 52) 

Ésta es una ecuación diferencial de primer orden. Para resolver las componentes 

ascendentes y descendentes de L para la atmósfera que tiene un espesor óptico z, se 

requieren dos condiciones límites. La condición límite para la parte superior de la 

atmósfera (PSA) (T = O ) es: 

~,(h,o,~,<p)  = ~ , ( ~ , ~ , e , < p )  (A.53) 

donde el subíndice d se refiere a radiancia en dirección descendente mientras que el 

subíndice inc se refiere a radiancia incidente en PSA. Y como solo llegan rayos de sol a 

la parte superior de la atmósfera, se tiene que: 
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L,,(h,o,e,<p) = B,@, ~ , ) c o s @ , ~ ,  (8.54) 

donde To es la temperatura radiante del Sol, 8, es el ángulo cenital de los rayos solares y 

Qo es el ángulo sólido subtendido por el Sol sobre la Tierra, que es igual a 6.6x10-' sr. 

Por otro lado, la condición límite p a a  la parte inferior de la atmósfera (PN) 

( T  = T,) viene dada por: 

L. (Lr ,  ,e,<p) = &(Lr,, P)L,(L r1 ,%<p)+ (l - &(19 r ,  9 ~ ) ) ~ ~  ( h r ,  ,%<p) (A.55) 

donde el subíndice a se refiere a radiancia en dirección ascendente, Le, a la radiancia 

procedente de la superficie del mar y E la emitmcia de la superficie del mar. 

Sujeto a c"ndici"ñes lirrlites, la súiuci&i f omla 1 pa-a las ra&&3cias cE 

dirección ascendente y descendente viene dada mltiplicando (A.52) por exp(-.c/l*), 
,, - 

P 
n 

(A. 5 6 )  E 

Ld (A, r9  P. 'P) = Ld ('909 <plexd- '/P) 
a 

n 

- Radiancia en dirección ascendente en la parte superior de la atmósfera 

A partir de (A.56) se obtienen la radimcia en dirección ascendente en la PS8 y 

!a radhcia er! dirección descende~te e?n, 12 sqerficie de! _P. C' PM qiie vienen dslrtas 

por: 

donde para simplificar se han suprimido la dependencia con la longitud de onda y el 

ángulo acimutal. Y ya que la radiancia se atentia exponencialmente, es preferible 
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expresar estas ecuaciones en función de la transmitancia, t, que viene dada por (A.9) y 

(A. 1 0) quedando: 

En el infrarrojo en la atmósfera se suelen utilizar coordenadas de presión (ver figura 

A.3) de forma que (A.58) queda: 

condiciones límites dadas por (A.54) y (A.55) la radiancia en la PSA, que sería el 

El significado físico de esta ecuación se discute a continuación. El primer 

término a la derecha es la radiancia de la superficie del mar, trasmitida hasta la PSA; el 

seguido tkmino es !a radimcia so!= directa yUe ha atravesado !a atmSsfera, se ha 

reflejado en el océano y es transmitida hasta la PSA, el tercer término es la radiancia 

emitida por la atmósfera a distintos niveles, reflejada en el océano y transmitida hasta la 

PSA y el último término es la radiancia emitida por la atmósfera a distintos niveles y 

transmitida hasta la PSA. De forma abreviada, entonces, la ecuación anterior puede 

expresarse como: 

Lt = LES + LEA + LRS + LRA (A.61) 

donde los surnandos se corresponden con cada uno de los términos anteriormente 

descritos. 



Apéndice B 

Filtrado de imágenes 

B.l Filtros para mejora y realce de las imágenes 

Cuando se pretende llevar a cabo un análisis cuantitativo de las imágenes de 
E 

O 

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 imágenes mejorando la a 

n 

posibilidad de detectar ciertas estructuras. Además, por otro lado, este tipo de técnicas 
n 
n 

puede también dar lugar, a partir de una imagen original, a una nueva imagen donde la . 

información contenida es útil, aunque esencialmente distinta a la presente en la imagen 

original. 

Básicamente, el tipo de técnicas utilizadas en este trabajo para lograr los 

propósitos mencionados anteriormente, se podrían a_Enipar en tres categonas: 

operadores puntuales, de modelización del histograma y operadores espaciales [Jain, 

19891, y estos últimos 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 

píxel después de aplicar el operador sólo depende del valor o valores originales de los 

propios píxeles, y no del contexto ni la distribución de probabilidad de los píxeles 

observados en la imagen. En este sentido son llamados también operadores de memoria 

nula, de modo que dado un valor del píxel, u E [O, L], es modificado por este operador por 

una transformación del tipo: 

v =  f(d (B.1) 

siendo v el valor del píxel resultante. 

El algoritmo (1.72) utilizado en este trabajo para calcular la TSM podría 

considerarse como un operador de esta naturaleza ya que su aplicación es independiente 

del resto de los píxeles de la imagen. 

B.3 Modelización del histograma 

Resulta bastante útil en ocasiones considerar las intensidades de una imagen 

como si fueran variables aleatorias con una función de densidad de probabilidad 

determinada. Esta función de densidad de probabilidad contiene información global 

acerca del contenido o apariencia de una imagen. Ahora bien, por lo general esta última 

no se conoce y debe de ser estimada a partir de la propia imagen mediante el cálculo del 

histograma. De este modo, modificando el histograrna de una imagen es posible cambiar 

su aspecto realzándolo. Para lograr esto lo que se hace es extender los niveles de bajo 

contraste de las imágenes que presentan un estrecho histograma, como ocurre en el caso 

de las imágenes de satélite aquí utilizadas. 

Existen diversas técnicas para realzar imágenes que utilizan esta aproximación. 

En este trabajo ha sido utilizada la conocida como ecualización del histograma, cuya 
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finalidad es tratar de obtener para la imagen resultante un histograma uniforme. El 

método consiste en dadas las intensidades de los píxeles de la imagen, u, como variables 

aleatorias con una función de densidad de probabilidad continua, pu (U), y una función 

de distribución, FU (U,) = P(U I U,), se define una nueva variable aleatoria, v, tal que: 

Esta nueva variable tiene la propiedad de estar distribuida uniformemente, esto es, 

p , (~)=  1 .  Para que esta aproximación pueda ser utilizada con imágenes digitales tiene 

que ser formulada de forma discreta. Para ello, consideramos a la imagen formada por L 

niveles de grises ui de probabilidades pu(ui)donde i = 0,1, ....,L-- 1. Estas probabilidades 

son determinadas del histograma de la imagen, y por tanto: 

- 

siendo h(ui) el número de pixeles que presentan un nivel de gris ui. 
0 

m 

E 

O 

E 

La imagen final también estará formada por E niveles de grises v,! que vienen a 

dados por: 

siendo vmi, el menor valor de v. En este caso la función de densidad de probabilidad de 

En la figura B.l se muestra una imagen de satélite de temperatura de brillo de la 

banda 4 en escala de grises sin ecualización de histograma (izquierda) y la imagen 

resultante después de aplicarle esta técnica (derecha). 
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Figura B.l - Imagen de temperatura de brillo del canal 4 sin ecuaíizar (izquierda) y ecuaíizada 
(A,.-,.-l.-\ 
( UGl Gbiia). 

B.4 Operadores es arciales lineales 

Este tipo de operadores forman la intensidad del píxel de salida en la posición 

(m,n) mediante operaciones espaciales realizadas sobre las intensidades de los píxeles 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 máscara espacial. 

Estos filtros reemplazan cada píxel de la imagen por un promedio ponderado de 

los píxeles vecinos. Esto es: 

donde x(m,n) e y(m,n) son las imágenes de entrada y salida, W es la ventana elegida y 

a(k,l) son los pesos de los filtros. Quizá el más común de estos filtros sea aquél que 

tiene todos los pesos iguales, quedando: 



dendo en este caso a(k,l) = l/Nw y Nw el número total de pfxeles en la ventana W. 

El uso de estos fiítros &á indicado para eliminar el niido existente en las 

imagenes. Ahora bien, al mismo tiempo -tan un problema y es que de su a p l i d n  

resulta una imagen más bomrsa que la originaZ haciendo que h Wes y detalles de la 

~ ~ u n & s p e c t o m 8 s d i f u s o , ~ ~ h c a l i d a d d e h ~ Y a q u e  

h c O r r e c t a ~ i O n & b o r c t e s y ~ e s u n ~ & v e d e l ~ j o q . q u f ~  

presenta, otro tipo de filtras han sido ritilizados, que elimllian ruido intentando &jar 

bordes y &talles de h hagen itizll-s. En la íigura B.2 se presenta una imagen de 

hxqmtma supdicial del mar (TSM) con una escala de falso color antes ( i i e rda )  y 

desipués (derecha) & aplicarle un fltro ds media m&vii con un esmafio de 3x3 píxeles. 

Figura B.2 - Imagen de TSM en escala de Ealso color antes (izquierda) y despdes de aplicarle un 
filtro de media móvil de 3x3 pkeles de tamaño. 

Estos filtros se emplean cuando se de= mnocer el valor e n &  del @ente de 

una imagen. Este se define camo: 

siendo su m@üd 
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y su dirección: 

8 = arctg - ["a] 
Para calcular &/dm y &/dn es necesario la aplicación de dos filtros ortogonales 

definidos en las direcciones m y n respectivamente. Algunos de los más utilizados 

comúnmente en el procesamiento de imágenes se indican en la tabla B.l [Simpson, 

1 9901. 

Nombre Máscara Máscara Factor de Factor 
Ml M2 normalización espacial 

Roberts 

Prewitt 

Isotrópico 

Kirsch 

Tabla B.l - Filtros de gradiente más utilizados en el procesamiento de imágenes digitales. 
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Los pesos de las máscaras M, y M, (ver tabla B.l) surgen respectivamente como 

resultado de aproximar mediante diferencias finitas aujam y aujan y de aplicar cierto 

suavizado. Así por ejemplo, el operador de Sobel y el de Prewitt se obtienen de la 

misma aproximación en diferencias finitas. La diferencia en sus pesos estriba en que el 

filtro de Sobel enfatiza el píxel central a la hora de realizar el suavizado. 

Para obtener el gradiente en un píxel determinado es necesario dividir los 

productos de convolucionar la imagen con las máscaras M, y M2, por el número de 

diferencias que calcula cada máscara. Así por ejemplo, el operador de Sobel realiza 

cuatro diferencias por lo que el factor de normalización será cuatro.. Por último, el 

madiente se calcula dividiendo el resultado anterior por el factor espacial mostrado en la 

tabla B. 1. 

- 
m 
O 

Un requisito necesario para poder utilizar estos filtros es contrastar su - O 

m 

E 
efectividad para la determinación de gradientes presentes en las imágenes de satélite. 

O 

o 
Este se ha realizado utilizando imágenes de la Corriente de California a las que se les n 

E 

añadieron distintos porcentajes de ruido aleatorio [Simpson, 19901. De este análisis a 

n 

resultó que los operadores que presentan un mejor comportamiento son el isotrópico y el 
n 
n 

de Prewitt, y por tanto son los que han sido utilizados en este trabajo. 
3 
O 

En la figura B.3 se muestran los resultados de aplicar las máscaras M, y M2 del 

filtro de gradiente isotrópico 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 determinación exacta de 

la posición de los bordes en las imágenes. En el ámbito del procesamiento de imágenes 

un borde estaría constituido por aquellos píxeles donde hay un cambio marcado en la 

intensidad o brillo. Así por ejemplo, las estructuras frontales oceanográficas se 

manifiestan en las imágenes de temperatura de la superficie del mar y de clorofila por 



Figura B3 - Imagen d t a n t e  de aplicar a la imagen de la figura B.1 a) la máscara Mi del fltro 
isotrópioo, b) la máscara Mz, e) d gradiente total y d) los gradim superiores a O.l°C. 

un fiierte cambio en la intensidad de los píxeles vecinos y por tanto pueden ser 

representadas efectivamente mediante bordes. 

En este trabajo ha sido elegido un procedimientoy que previo a la detección de 

los bordes mhimh los efectos del ruido y que recibe el nombre de Laplaciano del 

Gawsiano (LDG) m & Hildreth, 19801. 

Marr & Hildreth [1980] argumentaron que un filtro óptimo que realiza esta tarea 

de suavizado debe de contemplar las siguientes consideraciones fisicas. En primer lugar, 
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una razón 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 debería de ser suave y 

limitado en banda en el dominio de las frecuencias. Esta condición se puede expresar 

diciendo que la vaniama fiecuencial del filtro, Bk, debería de ser pequeña. 

En segundo lugar, el filtro debe verificar m a  restricción en cuanto a su 

localización espacial, en el sentido que los píxeles resultantes de aplicar el filtro 

deberían de surgir como m promedio suave de aquellos pr~xinraos entre sí, y no de 

píxeles extensamente dispersados. Por tanto el filtro debería de ser suave y localizado en 

el dominio espacial. Esto se puede expresar diciendo que la vaianza espacial del filtro, 

Ax, debería de ser pequeña. 

Ahora bien, estos dos requerimientos 

frecuencia1 son mutuamente exclusivos y 

de localización en los dominios espacial y 
m 

= m 

están relelacioI-Iad0~ por m principio de 
O 

- 
0 

incertidumbre que establece que A/CAX 2 44, siendo la distribución Gaussiana la hita 
m 

E 

O 

que optimiza estas dos consideraciones. La expresión para este operador en dos g n 
E 

dimensiones viene dada por: a 

n 

(B. 1 O) 3 

O 

El operador G(x,y) es simétrico circularmente y su efecto de suavizado puede ser 

controlado a través del parámetro o (figura B.4). Este operador es pues, 

convolucionado con la imagen f (x ,  y )  para producir la imagen suavizada: 

L ~ Y )  = G(~,Y)*.~%Y) (B. 1 1) 

Después de la aplicación 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 expresión: 

Allí donde se encuentra un borde, habrá m 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 reswnen, la base conceptual del procedimiento aquí mostrado para detectar 

bordes consiste en suavizar primero la imagen mediante un operador Gaussiano, para a 

continuación aplicar el operador Laplaciano. Ahora bien, este proceso secuencia1 es 

innecesario, ya que aplicando la regla de derivación para convoluciones, el Laplaciano 

de la imagen suavizada, resultado de convolucionar f (x, Y) y G(X, Y ) ,  puede ser obtenido 

como la convolución de f ( x , ~ )  con el Laplaciano de G(X, y). Esto es: 

siendo el Laplaciano de G(X, y )  por tanto: 

(B. 14) 

Ya que lo que es realmente significante para detectar bordes mediante la 

aplicación de este operador es la identificación de los pasos por cero de la imagen 

resultante, el término constante (i/no4) suele ser reemplazado por un factor de escala 

arbitrario, K, siendo pues la expresión más general para este operador: 

Un aspecto importante a tener en cuenta es cual debe de ser la extensión espacial 

del operador LDG. Teóricamente, al igual que la distribución Gaussiana, el alcance del 
>- -  r no -- :-c-:&- AL--- L:-- -.- -..- -1 00 -7oL A-1 L.,;- l,, ,..,-,., p -.,,,mm 

VpCX¿¿UUr LJJU GS lIIlIIlIlV. m l V 1 a  ~1~11, y a  y u ~  GA 77.1 10 UGI aba u a j w  la bw v a  uauooiuiiu 

cae dentro de tres desviaciones standard de la media @o), esto da una cierta idea acerca 

de cual debe ser su extensión. 

De la expresión (B. 15) se puede mostrar con facilidad que la extensión máxima 

del lóbulo central del operador es w = 24% (figura B.4). Por tanto, para poder detectar 
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bordes adecuadamente la dimensión del filtro debería de estar en el rango de 3w a 4w 

[Huertas & Medioni, 19861. 

Figura B.4 - Parámetros asociados al filtro LDG (adaptado de Huertas & Medioni [1986]). 

En la p=kciica, la COiiStr¿iCCióll del qjera&jT iEehjíe jGdmsoii & Hi!kctE;, 

19851: 1) Asignación de valores al factor de escala K (en este trabajo se ha tomado para 

K un valor igual a 1024), 2) aproximar al número entero más próximo los valores del 

operador, 3) extender el área de aplicación del filtro para incluir todos los valores 

enteros no nulos, procurando que el tamaño total de la máscara sea un número impar 

p - 2  asegKZ 14 apfic~cibn simética del f;,!t:c, y 4) m&?ipu!&r los x.lu!ores de! ~perador 

una pequeña 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 parámetro o (e =2,3,5,7 y 9). Como se observa, para o =2 el 

resultado es muy ruidoso y gran cantidad de bordes de pequeña 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 varámetro o i d e s  a snb 2. bb 3. cb 5 ,  db 7 Y e) 9. 
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medida que este parámetro se incrementa, las es$-iactwas más pequeñas desaparecen y 

cuando 0 =9 solo las estmcturras de mayor escala permanecen. En definitiva el operador 

LDG se comporta como un filtro de paso de banda. Para pequeños valores de o ,  el paso 

de banda del filtro está centrado a altos n h e r o s  de onda. A medida que o se 

incrementa, la frecuencia a la cual el paso de banda se encuentra centrado decrece, así 

como la extensión del paso de banda. 

En el apartado anterior hemos analizado las propiedades de algunos filtros 

iinedes, que se cmcierizan porque el valor del pixei en la imagen resu'itante es una 

combinación lineal o promedio pesado de los pixeles de entrada dentro de una ventana m 

= 

determinada. Ea elección de los pesos depende de las propiedades de dicho filtro, y la 
m 
O 

- 

teoría de estos filtros está bien desmollada. Ahora bien, como se ha puesto de 0 m 

E 

manifiesto en el apartado B.4 estos Piltms no cumplen los requisitos adecuados para 
O 

n 

llevar a cabo ciertas tareas dentro del procesamiento de imágenes. E 
a 

n 

Por este motivo se han venido desarrollando algunos filtros m lineales que 3 
O 

cubren las deficiencias o bien no presentan los atributos negativos observados en los 

filtros lineales. Sin embargo, la teoría de estos filtros no se conoce tan exactamente, ni 

El único filtro no lineal utilizado q u í  ha sido el filtro de mediana, que pertenece 

a una clase más extensa de filtros no lineales conocidos como filtros de rango 

[Schalkoff, 1989; Hodgson et al., 19851. Todos estos filtros estasi 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 filtro se obtiene tomando 

el valor de un pixel situado en una deteminada posición en la lista de ordenamiento. 

Así, dada una ventana o máscara que contiene N pixeles, éstos pueden ser 

dispuestos en orden creciente, de modo que se tiene la siguiente lista ordenada: 
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( ~ , f 2 , f 3 , . . . > f , ~ . * * f N }  

donde A f; A+, . 

Pues bien, el píxel en la imagen de salida, g(x,y) será uno de la lista tal que: 

&Y) = 4[f ( x , ~ ) ]  = f, l l i l N  (B.16) 

indicando el subíndice i la posición seleccionada dentro de la lista de ordenamiento. Así, 

por ejemplo, eligiendo i=l obtenemos el filtro de valor mínimo, en el que el primer 

elemento de la lista es elegido. Esto es: 

&,Y) = min[f(x,y)] = ~ , [ f ( x , y ) ]  = f ,  (B-17) 

Si por el contrario se toma i=N se obtiene el filtro de valor máximo, que viene 
3 - 3 -  uauu y ur . 

~ ( x , Y )  = max[f (x,Y)] = 'N [ f  ( x , ~ ) ]  = f N  ( B W  

El filtro de mediana da para el píxel de la imagen de salida en cambio, el valor f, 

de la lista siendo m: 

que corresponde a la posición de la mediana. Por tanto para este filtro: 

(B. 19) 

Como se puede observar, en este caso concreto N debe ser impar para 

corresponderse la mediana con algún valor de la lista. 

El filtro de mediana posee una serie de propiedades que hacen su uso 
-------A i.1- &e-+- nbn, Gitw-c l k c m l - e  E, ,&mor liinm- es I I ~  Gltrn rnhlictn 
l ~ b ~ 1 1 1 ~ 1 1 ~ ~ ~ 1 ~  UGLlLCi 4 V U V D  I I L U V 3  L L L L W C I L W ~ J .  Y L L  y l r i r i w i  iub-, uri riiuv i v u n u r v  

cuanto a la supresión de ruido de una imagen cuando las características de éste no son 

conocidas, como ocurre en general con las escenas provenientes de satélites [Astola et 

al., 19901. Además 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., 

19851, lo cual es un requisito esencial para el análisis llevado a cabo aquí. Y por último, 

se ha observado que la utilización de un filtro de mediana mejora los resultados 

obtenidos al aplicar un filtro para detectar bordes basado en el paso por cero de la 



segunda derivada [Bovik et al., 19871, como es el caso del fíko LDG descrito en el 

apartado anterior. 

En este trabajo m ha seleccionado una vmbua aadmda de 3x3 para el fdtm de 

mediaaa. Otros tipos deventanashsidout i l izadospel~  demediana [8oviket 

al., 1987; Ho- a al, 19851, aunque el tipo adrado es el elegido I& 

haentemente. En k figura B.6 se presenta una imagen de TSM que resulta de q b  

estefdtmdernediana. 

Pipn B.6 - Imagen resultante de aplicar un 
ñItro de mediana a la imagen de TSM de k 
figura B.2. 
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