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1.1 Concepto de teledeteccion

Desde una perspectiva general, la teledeteccion, palabra derivada de la
traduccion francesa “télédéction” del vocablo anglosajén “remote sensing”
(percepcion remota), es la ciencia que estudia la adquisicion y analisis de

informacion de objetos o fenédmenos que se encuentran a una cierta distancia.

El ser humano esta intimamente familiarizado con la teledeteccion, ya que
depende de la percepcion visual para obtener la mayor parte de la informacion que
se genera a su alrededor. Sin embargo, al igual que los sensores, nuestros 0jos se
encuentran enormemente limitados por varias circunstancias. En primer lugar, sélo
son sensibles al intervalo visible de la radiacién electromagnética, desde 0,4 um
hasta 0,7 um, ademas, las perspectivas de vision estdn marcadas por la posicion
de nuestros cuerpos y por ultimo somos incapaces de crear una grabacién
duradera de lo que visualizamos. Como consecuencia de estas limitaciones, los
humanos hemos estado continuamente desarrollando los medios tecnoldgicos
adecuados para que aumente nuestra aptitud para ver y almacenar las
propiedades fisicas de nuestro entorno.

Desde las primeras fotografias aéreas tomadas desde globos en 1859 por
Tournachon cerca de Paris, la teledeteccion ha sido considerada como una
herramienta insustituible para observar, analizar, caracterizar y tomar decisiones

acerca de nuestro medio ambiente.

En las Ultimas décadas, la tecnologia de la teledeteccion ha avanzado en

tres frentes bien diferenciados:

1. Desde usos militares predominantemente, hasta una amplia variedad de
aplicaciones de analisis ambiental que relaciona problemas de
atmosfera, tierra y océanos.

2. Desde los sistemas fotograficos a sensores que convierten la energia de

muchas regiones del espectro electromagnético en sefales electrénicas.
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3. Desde globos, cometas o aviones hasta satélites.

En la actualidad, podemos definir la teledeteccion, como el uso de
sensores a bordo de satélites para observar, medir y registrar la radiacion
electromagnética reflejada o emitida por la Tierra y su medio ambiente para un
andlisis posterior que permita la extraccion de informacion. Otras muchas
definiciones se pueden encontrar en la literatura (Lillesand y Kiefer., 1979; Sabins,
1978; Asrar, 1989; Mather, 1987; Slater, 1980), lo que ha generado una especie de
indefinicion del término, que como comenta Colwell (1984), puede ser atribuido a la
rapidez con que se ha desarrollado esta técnica, ciencia o arte, preocupada mas
por la investigacion que por la docencia, y por tanto a la falta de reflexién sobre el

concepto y sus objetivos (Lopez y Caselles, 1991).

1.2 Aplicaciones de la teledeteccion

Las principales aplicaciones de la teledeteccién las encontramos en tres
areas de la ciencia: meteorologia y clima, oceanografia y ciencias de la tierra.
Veamos brevemente cada una de ellas.

1.2.1 Meteorologia y clima

Englobamos bajo este epigrafe los estudios que se realizan en la

atmosfera terrestre.

La meteorologia es quizés la disciplina cientifica que més pronto y con
mayor rapidez se ha aprovechado de las técnicas de teledeteccién. En la
actualidad es posible realizar previsiones del tiempo a corto y medio plazo gracias
a las imagenes generadas cada 30 minutos por los satélites geoestacionarios (p.
ej.. Meteosat, GOES). Algunos de los parametros fisicos que pueden estimarse

con observaciones espaciales y son Utiles para estudios de clima o previsiones
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meteoroldgicas son: temperatura (en superficie y a diferentes alturas), radiacion y
albedo. A partir de estas medidas, se puede extraer informacion del vapor de agua
atmosférico (Dalu, 1986; Schluessel, 1989; Arbelo et al., 1995d), balance
energético (Nufiez, 1993; Arvidson et al., 1985), precipitacién (Csiszar, 1996;
Browning, 1987), cambio climatico (Bates, 1993; Rasool, 1987; McGuffie y
Henderson-Sellers, 1987), etc.

1.2.2 Oceanografia

La vision sindptica que de los océanos nos ofrecen los sensores a bordo
de plataformas espaciales, no podria suplirse jam&s mediante el uso de
informacioén recolectada en campafas oceanograficas, boyas o barcos. Seria
impensable estimar diariamente, o cada semana incluso, las zonas e intensidad de
los afloramientos (Tenore et al., 1995; Njoku et al., 1985), las corrientes marinas
superficiales (Maul, 1978; Paluszkiewicz y Niebauer, 1984), las concentraciones de
clorofila (Gordon et al., 1983; Feldman, 1984-1986) o la fuerza y direccion del
viento (Guymer, 1987; Chang y Wilheit, 1979), si no dispusiésemos de la
observacién de los sistemas instalados en satélites. Los parametros mas
relevantes que pueden ser medidos desde el espacio mediante técnicas de
teledeteccion en las regiones visible, infrarroja o de microondas (pasiva o activa)
del espectro electromagnético, y de los cuales podemos obtener la informacién
relacionada son: temperatura superficial (infrarrojo térmico o microondas), color

(visible), pendiente (microondas) y rugosidad (microondas).

1.2.3 Ciencias de la tierra

Geologia, geomorfologia, biogeografia, cartografia son las principales
ciencias de la tierra que han hecho uso de la teledeteccion desde sus albores. No
en vano, las primeras fotografias aéreas, nacimiento de la teledeteccion, se

tomaron por parte de cientificos de estas areas.
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Estimacion de zonas deforestadas por el hombre (Amazonas) (Malingreau
y Tucker, 1987), la desertificacion del Sahel (Justice y Hiernaux, 1986; Malo y
Nicholson, 1990; Masselli et al., 1992), influencias de la lluvia en la vegetacion
(Hielkema et al, 1986; Arbelo et al., 1992b; Hernandez et al., 1996), son sélo

algunos de los ejemplos de aplicacion de la teledeteccion en estas disciplinas.

1.3 Determinacion de la temperatura superficial del

mar

Como acabamos de ver, la temperatura es uno de los parametros
relevantes en las investigaciones que realizan los cientificos de las distintas ramas

de la Ciencia que utilizan la teledeteccion.

La temperatura a la que nos referiremos a lo largo de la presente Memoria
hace referencia a la temperatura radiométrica de un cuerpo y no a su temperatura
termodinamica. Recordemos que la temperatura radiométrica es aquella que esta
relacionada con la radiancia emitida por un objeto y que viene dada por la Ley de
Planck. Esta temperatura puede ser medida mediante radiometria infrarroja, una

de las técnicas de la Teledeteccion que se realiza desde satélites.

La estimacion de la temperatura superficial del mar a partir de los datos
infrarrojo-térmicos, viene siendo realizada de forma rutinaria desde principios de
los afios 70. Este parametro es fundamental para estudios climaticos y
meteoroldgicos, ya que los océanos, que cubren el 70% de la superficie de la
Tierra, tienen una enorme capacidad de almacenar calor, por lo que pueden
intercambiar grandes cantidades de energia con la atmésfera. Ademas, el
conocimiento de la temperatura superficial del mar es muy importante para verificar
los modelos de circulacién oceanica y muchos de los fendmenos oceanograficos

gue se producen.
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Existen varios problemas que deben ser resueltos para obtener una
estimacion exacta de la temperatura superficial del mar desde satélites, estos son
los siguientes: la calibraciéon de los sensores, la limpieza de nubes y la correccion
atmosférica y de emisividad. De todos ellos hablaremos en el presente trabajo,
destacando en este momento, la correccion de la atenuacion que sufre la radiacién
gue alcanza al satélite, como consecuencia principalmente, del vapor de agua
atmosférico. Este es, sin lugar a dudas, el mayor inconveniente que se nos

plantea, y por ende uno de los objetivos basicos de esta Memoria.

La radiacion térmica que mide el sensor de un satélite proveniente de la

superficie terrestre se compone de la suma de varios términos (Figura 1).

—— Atmosférica ascendente

—— Emitida por superficie
Sol — — Solarreflejada

- - - Atmdsterica descendents

Sensor

\\\.‘.‘(‘»ﬂ\tmésfera

Superficie

Figura 1. Diagrama de los procesos fisicos involucrados en la transferencia radiativa a través de la
atmosfera para el intervalo de longitudes de onda que comprenden el infrarrojo térmico. La sefial
recibida por el sensor del satélite se compone de las cuatro radiancias diferentes que son mostradas.

Por un lado, tendriamos la radiancia emitida por la porcién de superficie observada
gue alcanza al sensor luego de ser atenuada por la absorcion y dispersion debida a
los componentes atmosféricos; la radiancia emitida por la propia atmdsfera en
direccion ascendente, como consecuencia de la temperatura a la que se
encuentran los gases que la constituyen, esta temperatura, normalmente, es
inferior a la temperatura de la superficie medida; la radiancia emitida por la
atmosfera en direccién descendente y que es reflejada por la superficie terrestre
hacia el satélite y por ultimo, la radiancia solar térmica reflejada por la superficie en
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direccion al sensor espacial, término que se suele despreciar en los calculos de la

temperatura superficial del mar por su escasa contribucién.

En la actualidad, podemos encontrar dos soluciones posibles para resolver

el problema de la correccién atmosférica en el infrarrojo-térmico:

1.

Si disponemos de los perfiles verticales de temperatura, humedad vy
concentraciones de gases en la atmésfera, mediante el uso de un modelo de
trasferencia radiativa (Rangaswamy y Subbarayudu, 1978; Price, 1980; Wienert,
1980; Kneizys et al., 1988) y la radiancia medida por el sensor del satélite,
podremos calcular la temperatura real de la superficie del mar. Aunque este
procedimiento resulta bastante preciso, pocas veces puede llevarse a cabo por
falta de radiosondeos de la zona a estudio. Los radiosondeos diarios suelen ser
lanzados desde la superficie terrestre y no pueden ser extrapolados sobre los
océanos, dada la gran variabilidad del vapor de agua en estas zonas. Ademas
hay otro problema afiadido al anterior y que no podemos obviar, esto es, la
diferencia en tiempo entre el pase del satélite y el lanzamiento de la radiosonda.
Una forma de salvar este inconveniente seria la utilizacién de los perfiles
verticales de humedad y temperatura que se pueden obtener a partir de
sensores remotos como el TOVS (Tiros Operational Vertical Sounder) de los
satélites NOAA (National Oceanic and Atmospheric Admisnitration) (Susskind y
Reutter, 1985; Prata, 1991; Reutter y Olessen, 1991), pero la precisién de los

mismos aun es insuficiente, generando errores demasiados elevados.

La solucién més recurrida para resolver el problema de correccion atmosférica
en el infrarrojo térmico, consiste en la utilizaciéon de varias medidas de radiancia
de la misma zona de la superficie (pixel), bien sea mediante métodos
multicanales, combinando la radiancia de dos o tres canales infrarrojos, o por
medio de técnicas multimirada, donde se observa la misma porcion del mar

desde angulos diferentes, permitiendo asi deducir los efectos atmosféricos.

La base tedrica de las técnicas multicanales o multimirada se fundamenta

en el principio de absorcion diferencial, que enunciamos de la siguiente manera: “la
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atenuacion sufrida por la radiancia emitida por la superficie del mar, R, al atravesar
la atmésfera es proporcional a la diferencia de radiancias medidas para un mismo
punto de la superficie, a dos longitudes de onda o dos angulos de vision diferentes,
Riy R/

R-Ri=yI[Ri-R] (1.1)

donde yes el coeficiente de proporcionalidad que depende de las transmisividades
atmosféricas en las condiciones i y j (McMillin, 1975; McMillin y Crosby, 1984).
Enfaticemos en la simplicidad del resultado de la expresion (1.1), que nos permite
corregir la radiancia de la superficie del efecto atmosférico disponiendo Unicamente
de medidas desde satélite.

Para el caso de las técnicas infrarrojas multiespectrales, el radiémetro
AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) de los satélites NOAA puede
ser considerado como su exponente bésico. Dicho instrumento dispone de tres
canales en esta regién del espectro electromagnético, uno en la banda de las 3,7
um y dos en la banda de las 10,5 um. Para el procedimiento que usa visiones
angulares diferentes con el mismo canal, existe otro radiometro distinto al anterior,
el ATSR (Along Track Scanning Radiometer) instalado en el satélite ERS
(European Remote Sensing Satellite), que permite dos observaciones, una al nadir
con angulos entre 0° y 21,6° y otra con valores mucho mayores, entre 52,4° y 55°
(UK ERS-1 Reference Manual, 1989)

1.4 Antecedentes y objetivos

Repasemos someramente el estado del arte de determinar la temperatura
superficial del mar desde satélites, los algoritmos mas importantes y sus
inconvenientes a la hora de ser aplicados en la region de la Islas Canarias.

Posteriormente presentaremos los objetivos que nos planteamos en esta Memoria.
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Los algoritmos multicanales actuales expresan la SST (Sea Surface
Temperature) como una combinacién lineal de las temperaturas de los canales 4 y
56 3, 4 y5 del AVHRR con coeficientes constantes, constituyendo la conocida
ecuacion split-window. Dichos coeficientes se suelen obtener empiricamente por
medio de regresiones estadisticas de conjuntos de medidas de la temperatura
superficial del mar tomadas “in situ” con temperaturas de satélite coincidentes. El
MCSST (MultiChannel Sea Surface Temperature) de McClain et al., (1985) es un
ejemplo tipico de dichos algoritmos. Este método usa la diferencia entre los
canales 4 y 5 del AVHRR para corregir el efecto del vapor de agua atmosférico
sobre las medidas de las temperaturas desde satélite. Sin embargo, el algoritmo
citado ha sido disefiado con el propdésito de producir estimaciones de la SST a
nivel mundial, por lo que su aplicaciébn en &reas geogréficas de condiciones
climaticas particulares produce desviaciones préximas a 0,5 K (Llewellyn-Jones et
al., 1984). No es por tanto recomendable, el uso de algoritmos lineales globales en
estudios regionales, puesto que se debe producir una considerable degradacion de
los resultados en zonas como Canarias, donde los coeficientes constantes pueden
ser inadecuados e inexactos.

Otro tipo de algoritmo mas reciente, que contempla una formulacién no
lineal en sus coeficientes, es el CPSST (Cross Product Sea Surface Temperature)
(Walton, 1988; Walton et al., 1990). Este procedimiento supone una cierta mejora
en la correccion del vapor de agua, pero soélo para regiones tropicales, con gran
humedad. Al igual que en el MCSST, sus coeficientes se obtienen por el

emparejamiento de medidas de boyas con temperaturas de satélite.

La combinacion de medidas realizadas por diferentes sistemas de
observacioén, especialmente del AVHRR y el TOVS ha dado lugar a un nuevo
método de determinacién de la temperatura superficial del mar. Estos algoritmos
usan las temperaturas aparentes de varios canales de ambos sistemas, por lo que
podrian ser clasificados dentro de las técnicas multicanales. Entre ellos citaremos
los méas relevantes, Aoki et al. (1982), Schluessel et al. (1987) y Ottlé y Vidal-

Madjar (1992). En la validacién, sus autores han encontrado errores del mismo
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orden de magnitud que el MCSST o el CPSST, por lo que su aplicaciéon no conlleva

a mejores resultados.

En esta Memoria establecemos una alternativa a los métodos actuales de
determinacion de la temperatura superficial del mar desde satélites. Nuestro
interés se centra en la determinacion de la temperatura superficial del mar en
Canarias, lo mas exactamente posible, haciendo uso para ello, Gnicamente de los
datos proporcionados por los satélites NOAA de 6rbita polar que son recibidos y
procesados diariamente en la estacion que dispone el Laboratorio de
Comunicaciones y Teledeteccion de la Universidad de La Laguna. Para ello se
desarrollara un algoritmo basado en la técnica split-window, con coeficientes
variables dependientes del contenido total en vapor de agua atmosférico (W)

(Figura 2), de la forma siguiente (Arbelo et al., 1996a)..
SST =T, +A(W) T, -T, ) +B(W, 6) (1.2)

donde T, y Ts son las temperaturas radiométricas de los canales 4 y 5 del AVHRR

respectivamente, y 8 el &ngulo de observacion cenital.

Aunque al desarrollar este método sélo se tuvo en cuenta su aplicacion al
area de Canarias, su utilizacion en cualquier otra region de Latitudes Medias o
Tropicales debe dar resultados satisfactorios, dada la adaptabilidad de sus
coeficientes a cualquier condicién atmosférica con un contenido minimo en vapor
de agua (Arbelo et al., 1996b). Este constituyente atmosférico sera obtenido, a su
vez, a partir de un algoritmo original optimizado para Canarias, que combina
linealmente tres canales infrarrojos del sensor HIRS-2 (High resolution InfraRed
Sounder mod 2). La precision en la determinacion de la temperatura superficial del

mar con la metodologia desarrollada se sitia por debajo de los 0,4 K.
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AVHRR HIRS

' '
ToyTs T)

A(W):A0+A1W
B(W, 8) = By + By W + B, W?

=

SST = A(W) (T4 - Ts) + BOW, 6 J

Figura 2. Esquema del método propuesto para la determinacion de la temperatura superficial del mar
desde los satélites NOAA, que combina la informacion de los canales 8, 11 y 12 del HIRS con los
canales 4y 5 del AVHRR.

1.5 Resumen del trabajo

A continuacion comentaremos el contenido de cada uno de los capitulos
en que se encuentra dividida la presente Memoria. La disposicion de los mismos
ha sido elaborada de acuerdo con el criterio que se podria seguir en la mayor parte
de los articulos de investigacion, estableciendo las diferencias oportunas entre el

desarrollo experimental y el tedrico, resultados, aplicaciones y conclusiones.

En el Capitulo 2 se describen las caracteristicas principales de los satélites
NOAA de orbita polar. Estudiaremos los sensores AVHRR y TOVS, especialmente
los canales situados en la region infrarroja del espectro electromagnético cuyas
radiancias, una vez convertidas a las temperaturas radiométricas correspondientes
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mediante las ecuaciones de calibracion, nos servirdn para la determinacion de la
temperatura superficial del mar y la estimacion del contenido total en vapor de
agua atmosférico sobre los océanos. Con ello, daremos un repaso a las técnicas
de pre-procesamiento tipicas que se deben seguir para alcanzar un producto final
de calidad, que en este caso seran los mapas de la temperatura superficial del mar

en el area de Canarias.

Continuaremos el Capitulo 2 relatando la instalacion y los inconvenientes
gue surgieron durante la puesta a punto de todos los subsistemas de la estacion
de recepcion en alta resolucién de los satélites NOAA, del Laboratorio de
Comunicaciones y Teledeteccién. Y terminaremos, con una descripcion vy
calibracion de nuestra herramienta béasica de validacion, el radiometro de
termometria infrarroja AGEMA TP80HRSC, utilizado en la campafia de recoleccion
de medidas “in situ” que nuestro grupo llevé a cabo a bordo del Buque de

Investigacion Oceanografica Taliarte durante el mes de Diciembre del afio 1994.

Comenzaremos el Capitulo 3 estudiando la atenuacién que se produce en
la radiancia monocromatica infrarroja que atraviesa un elemento diferencial de
volumen atmosférico mediante la ecuacion de transferencia radiativa,
considerando las hipétesis simplificadoras tipicas, esto es, atmdésfera libre de
aerosoles, en equilibrio termodinamico local y dividida en capas plano-paralelas.
Continuaremos con el caso en el que la radiancia inicial fuese la radiancia emitida
por la superficie terrestre y la radiancia final, la medida por el sensor a bordo de un
satélite, modificando la ecuacién de transferencia radiativa de acuerdo con estas
condiciones y ademas debiendo considerar una nueva hipétesis, la de que la
atmésfera esté totalmente libre de nubes. Analizaremos el efecto de los
componentes atmosféricos y la atenuacion que producen en la radiacion que
alcanza al sensor, centrdndonos en el vapor de agua como principal absorbente en

la region infrarroja del espectro electromagnético.

A partir de este desarrollo tedrico, deduciremos la ecuacion tipica de split-
window que se utiliza para la correcciéon atmosférica de las temperaturas tomadas

desde satélites y presentaremos la variacion de la misma que proponemos en esta
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Memoria junto con el método que se desarrollard para la determinacion del vapor

de agua sobre el mar.

En el Capitulo 4 se calcularan los coeficientes variables A(W) y B(W,8) del
algoritmo split-window propuesto en el capitulo anterior, justificando la forma lineal
y cuadratica de sus expresiones, respectivamente. Analizaremos y compararemos
los diferentes métodos que hemos desarrollado para la obtenciéon del vapor de
agua mediante el uso de diferentes fuentes de informacion: radiosondeos, canales
4 y 5 del AVHRR vy canales del HIRS-2. Ademéas también presentaremos los
métodos de otros autores, destacando el ITPP (International TOVS Processing
Package) de Simth et al (1985), por ser el primero que usamos con tal finalidad.
Concluiremos el capitulo resaltando la mejora de un 80% conseguida en la
determinacion de la temperatura superficial del mar cuando aplicamos el método
desarrollado por nosotros, que utiliza los canales 8, 11 y 12 del HIRS-2 para
obtener el W de los coeficientes variables del algoritmo split-window, en
comparacion con los resultados que se obtienen al usar el ITPP.

Hemos dejado para el Capitulo 5 la influencia que sobre las ecuaciones
tipo split-window tienen los gases atmosféricos, la dependencia angular y los
aerosoles. Para ello hemos desarrollado un algoritmo split-window con coeficientes
constantes optimizado para Canarias, mediante el método de simulacién, haciendo
uso de el cédigo de transferencia radiativa LOWTRAN 7 (Kneizys et al, 1988) y un
conjunto de radiosondeos de la zona. Continuaremos con la comparacion con
datos de simulacién y datos reales del algoritmo de coeficientes variables
propuesto en capitulos anteriores, mostrando y analizando las diferencias con los

métodos de otros autores.

La validacion con los datos tomados “in situ” durante la campafia realizada
en el Bugue Oceanografico (B. O.) Taliarte constituye el apartado final de este
capitulo, donde mostraremos que la exactitud alcanzada para el conjunto de

puntos de medida disponible supone un error de sélo 0,4 K.
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A raiz del proyecto de colaboracién que se establece entre el Instituto
Espafiol de Oceanografia y nuestro grupo en Junio de 1995, se comienza a realizar
un estudio en el que intentamos cuantificar la intensidad de algunos fenémenos
oceanograficos observables desde satélite (frentes, giros, filamentos,
afloramientos, etc.), y la temperatura superficial del mar, en relacién con las
diferentes especies de tlnidos que se capturan en Canarias. La metodologia
seguida, los resultados y discusion de los mismos conforman el Capitulo 6 de la
presente Memoria, donde a modo de introduccion, también se describen las

aplicaciones mas importantes de la Teledeteccion en la oceanografia pesquera.

Finalmente, el dltimo Capitulo de este trabajo, lo hemos dedicado a la
presentacion de las conclusiones mas interesantes que se pueden extraer de toda
la labor realizada.



Capitulo 2

DESARROLLO EXPERIMENTAL E
INSTRUMENTACION

En este capitulo presentaremos los satélites meteoroldgicos de érbita polar
NOAA vy describiremos los sensores que llevan a bordo, especialmente el AVHRR
y el HIRS-2 que son los que han sido utilizados en este trabajo para el desarrollo
de algoritmos para la determinacién de la temperatura superficial del mar. En el
segundo apartado daremos las caracteristicas mas importantes de la estacion de
recepcion del Laboratorio de Comunicaciones y Teledeteccion, comentando el
proceso de instalacion. A continuacion mostraremos el preprocesamiento al que
deben ser sometidos los datos de satélite antes de poder ser utilizados para la
determinacion de cualquier magnitud fisica, esto es, calibracién, navegacion y
eliminacién de nubes. También indicaremos la necesidad de realizar las
transformaciones geométricas de las imagenes, como Ultimo paso en el
tratamiento de las mismas. Finalmente, dedicaremos la Ultima parte del capitulo al
sistema de termometria infrarroja que ha sido utilizado en las campafias de
medidas de temperatura “in situ” a bordo de barcos, dando la funcién de
transferencia obtenida después de su calibracién en laboratorio y que ha sido

aplicada a los datos recolectados.
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2.1 Satélites NOAA

Los satélites meteorolégicos de oOrbita polar NOAA de la serie TIROS-N
(Television IR Operational Satellite-N) suministran informacién de la atmosfera,
océanos y superficie terrestre de gran importancia en nuestros dias en diferentes

disciplinas cientificas.

El primer satélite de la serie TIROS-N puesto en orbita fue el que dio
nombre a la serie, en el afio 1978. Desde entonces, y hasta el presente siempre ha

habido algun satélite NOAA observando nuestro planeta.

Las caracteristicas orbitales de estos vehiculos espaciales no han
cambiado substancialmente, manteniendo todos ellos una altura nominal de 833
km y un periodo orbital de aproximadamente 102 minutos, lo que da lugar a 14,1
Orbitas por dia alrededor de la Tierra. EIl USSC (United States Space Command)
suministra, diariamente, informacién exacta y detallada de los elementos orbitales
de todos los satélites NOAA operativos, a NESDIS (National Environmental
Satellite, Data and Information Service), centro al que cualquier usuario puede
solicitar los elementos orbitales o efemérides, como también son llamados.

Los principales sensores a bordo de los satélites operativos actualmente,
NOAA-12 y NOAA-14, incluyen el AVHRR para observacion de radiancias y
temperaturas globales tanto de dia como de noche, y el TOVS, utilizado para
obtener perfiles verticales de temperatura y vapor de agua en la atmosfera
terrestre. Otros sistemas instalados a bordo de estos satélites son el SEM, (Space
Environment Monitor), que mide el flujo de electrones y protones cerca de la Tierra,
y el sistema de localizacién y coleccién de datos ARGOS, que procesa y envia a
las estaciones de adquisicion diferentes datos recibidos de los transmisores
instalados en globos libres o cautivos, boyas oceanicas, animales, etc., distribuidos

alrededor del planeta.
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A continuacidn presentamos las caracteristicas mas importantes de los
principales sensores de los satélites NOAA, haciendo una descripcion mas
detallada de aquellos que se han utilizado en este trabajo, AVHRR y HIRS-2.

2.1.1 Sensor AVHRR

El radiémetro AVHRR es una mejora del VHRR (Very High Resolution
Radiometer) instalado a bordo de la serie de satélites operacionales ITOS, el
ultimo de los cuales fue el NOAA-5. EI AVHRR dispone de un sistema de barrido
perpendicular a la direccion de movimiento del satélite. La version montada en el
TIROS-N, NOAA-6, NOAA-8, y NOAA-10 tiene cuatro canales mientras que a
bordo de los NOAA-7, NOAA-9, NOAA-11, NOAA-12, NOAA-13 y NOAA-14 el
AVHRR tiene 5 canales.

Los anchos de banda espectral de los canales para los satélites de la serie
TIROS-N utilizados en este trabajo se muestran en la Tabla 1. Ademas también

Tabla 1. Anchos de banda en um y campos instantaneos de vision de los canales AVHRR

CANAL NOAA-11,12Y 14 IFOV (mr)
1 0,58 - 0,68 1,39
2 0,725-1,10 1,41
3 3,55-3,93 151
4 10,3-11,3 1,41
5 11,5-125 1,30

se ha afiadido una columna que contiene el campo instantaneo de vision, IFOV
(Instantaneous Field of View), en miliradianes, para cada canal. Las funciones de
respuesta espectral para cada satélite se pueden encontrar en la Guia para
Usuarios de los satélites NOAA, (Kidwell, 1995).
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El IFOV de todos los canales es aproximadamente de 1,4 miliradianes lo
gue conduce a una resolucion espacial en el nadir de 1,1 km para una altura
nominal de 833 km. La velocidad de barrido del AVHRR es de 360 lineas por

minuto.

La salida de datos analdgica de los sensores de cada canal se digitaliza a
bordo del satélite a una velocidad de 39.936 muestras por segundo y canal. Cada
paso de muestreo corresponde a un angulo de rotacién del sistema de barrido de
0,95 miliradianes. A esta velocidad de muestreo hay 1.362 muestras por IFOV. Un
total de 2.048 muestras (pixeles) estan contenidas en cada linea de barrido de la
Tierra para cada canal, lo que conduce a un angulo de barrido desde el nadir hacia

uno y otro lado de £55,4°.

Los canales infrarrojos del AVHRR se calibran durante el vuelo dirigiendo
el sensor hacia un cuerpo negro interno y el espacio exterior como referencia. No
sucede asi para el canal visible, cuya calibracién se realiza previamente a la
puesta en Orbita del satélite. Aunque de uno a otro satélite los instrumentos
cambian ligeramente los canales infrarrojos de todos ellos se han disefiado con
una temperatura diferencial equivalente de ruido, (NEAT), de 0,12 K a 300 K y una

relacion sefial/ruido de 3:1 a un 0,5% de albedo.

El modo normal de transmision del satélite, de la informacién recogida por
el radiometro AVHRR es la transmision directa y continua en tiempo real hacia la
Tierra, conocida con el nombre de HRPT (High Resolution Picture Transmision).
Ademas del modo HRPT, el satélite puede almacenar diez minutos de informacion
en uno de los dos grabadores de los que dispone a bordo. A estos datos grabados
a bordo se les denomina LAC (Local Area Coverage) y tienen exactamente el
mismo formato y resolucién espacial, (1,1 km), que los datos HRPT transmitidos
en tiempo real. La seleccién de la porcion del Planeta del cual se guardara
informacion en formato LAC que es con posterioridad, enviada a algunas
estaciones en Tierra, se lleva a cabo desde NOAA/NESDIS.
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Existe un Ultimo formato para los datos AVHRR, el GAC (Global Area
Coverage). Estos datos contienen informacion de todas las zonas observadas por
el radidmetro durante una 6rbita, (102 minutos), pero con una resoluciéon espacial
reducida, (4 km), respecto a la de los formatos anteriores. Sélo se graba una de
cada tres lineas AVHRR originales y se almacena un valor promediado de cada
cuatro muestras (pixeles) saltdndose la quinta, reduciendo asi el volumen de datos
y la resolucién de los mismos. Esta informacion soélo puede ser leida por
estaciones CDA (Command and Data Acquisition).

2.1.2 Sistema TOVS

El sistema TOVS contiene tres sensores separados, el HIRS-2 (High
Infrared Radiation Sounder), el MSU (Microwave Sounding Unit) y el SSU
(Stratospheric Sounding Unit). Un cuarto sensor, el SBUV/2 (Solar Backscattered
Ultraviolet System), utilizado para medidas de Ozono, fue afiadido al sistema a
partir del satélite NOAA-9.

El objetivo basico de la puesta en 6Orbita del sistema TOVS a bordo de los
satélites NOAA era producir sondeos atmosféricos. Sin embargo para obtener un
producto final de esas caracteristicas se hace necesario el desarrollo de un
software que transforme las radiancias infrarrojas y de microondas recibidas por
los diferentes sensores, en perfiles verticales de vapor de agua y temperatura.
Muchos otros parametros tales como ozono total, altura y cantidad de nubes, y
temperatura y presion de la tropopausa también se pueden extraer de la

informacion original una vez tratada.

Aproximadamente unos 50.000 sondeos, espaciados entre 80 y 300 km
unos de otros, se generan diariamente con los datos de dos satélites NOAA. Si
bien, este nUmero se reduce hasta aproximadamente 10.000 sondeos por dia,
después de un analisis objetivo aplicando las técnicas de deteccién de posibles
datos ruidosos que conducen a la eliminacién de aquellos considerados como
malos, redundantes o de dudosa credibilidad.
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2.1.2.1 HIRS-2

El HIRS-2 es una adaptacion de su predecesor el HIRS-1 y éste, a su vez,
una version mejorada del ITPR (Infrared Temperature Profile Radiometer) de 7

canales, que fue originalmente probado a bordo del satélite NIMBUS-6.

El HIRS-2 mide radiacién en 20 canales, uno en el visible y diecinueve en
la region infrarroja del espectro, desde longitudes de onda corta (4,3 um) hasta
longitudes de onda larga (15 um). El tamafio del campo de vision del HIRS-2 es de
1,25° lo que da lugar a un IFOV de 17,4 km directamente debajo de la trayectoria
(nadir) y de 58,5 km al borde de su rango de barrido. Este barrido abarca un zona
de 2.240 km y tiene un rango de 99° de izquierda a derecha en la direccién de
progreso del satélite, al contrario que el AVHRR, a una velocidad de 6,4 segundos.
El nimero de campos de vision instantdneos contenidos en cada linea de barrido
es de 56 elementos por los 2.048 del AVHRR (Aoki, 1985; Kidwell, 1995). Los
parametros tipicos de este sensor se pueden observar en la Tabla 2.

Tabla 2. Parametros méas importantes del instrumento HIRS-2 del sistema TOVS

Tiempo de barrido 6,4s
Angulo de barrido desde el NADIR +49,5°
Tiempo de cada paso 0,1ls
Angulo de paso 1,8°
Campo de visién optico (FOV) 1,25°
IFOV al NADIR 17,4 km

IFOV al final del barrido 54,5 km
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Tabla 3. Caracteristicas de los canales del HIRS-2

Long. Nivel del
N° N° Principales .
onda pico de
canal onda Gases o Proposito de la observacion de radiancia
central contribucién
HIRS central Absorbentes
(um) de energia
1 668 15,00 CO; 30 mb Sondeo de Temperatura:: Los canales en la ban-
2 679 14,70 CO; 60 mb da de las 15 um dan mucha mas sensibilidad
3 691 14,50 CO, 100 mb para las regiones relativamente mas frias de
4 704 14,20 CO, 400 mb la atmésfera que la que se consigue con los
5 716 14,00 CO, 600 mb canales en la regién de las 4,3 ym. Las radian-
6 732 13,70 CO,/H,0 800 mb cias de los canales 5,6 y 7 también se utilizan
7 748 13,40 CO,/H,0 900 mb para calcular altura y cantidad nubes.
8 898 11,10 Ventana Superficie  Temperatura de la superficie/deteccion de nubes
9 1028 9,70 O3 25 mb Concentracién de ozono total
10 1217 8,30 H,O 900 mb Sondeo de vapor de agua. Facilita la correccién
11 1364 7,30 H,O 700 mb del vapor de agua en los canales ventana y
12 1484 6,70 H,O 500 mb CO,. El canal 6,7 um detecta cirros delgados.
13 2190 4,57 N.O 1000 mb  Sondeo de temperatura. Los canales de esta
14 2213 4,52 N.O 950 mb banda son los mas sensibles a las regiones
15 2240 4,46 CO,/N,0O 700 mb relativamente mas templadas de la atmésfera.
16 2276 4,40 CO,/N,O 400 mb Estas radiancias son también menos sensibles
17 2361 4,24 CO, 5mb a las nubes que las de la region de las 15 pm.
18 2512 4,00 Ventana Superficie  Temperatura de la superficie. Mucho menos sensibles
a las nubes y el H,O que la ventana de las 11 um.
Usados junto al canal 8 para detecciéon de nubes y obtener
- la temperatura de la superficie bajo condiciones de cielo
19 2671 3,70 Ventana Superficie ) .
parcialmente nublado. El uso simultdneo de ambos canales
permite eliminar la contribucién de la radiacién solar
reflejada.
Deteccion de nubes. Se usa durante el dia con los canales
20 14367 0,70 Ventana Nube . .
de 4,0 y 11 pm para determinar zonas claras sin nubes.
2.1.2.2 MSU

El MSU es el sucesor del SCAMS (Scanning Microwave Spectrometer)

montado en el NIMBUS-6, el cual a su vez fue el descendente del NIMBUS-5

Microwave Spectrometer

(NEMS),

microondas lanzado al espacio.

primer sondeador de temperatura en
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El MSU es un radiémetro de Dicke de 4 canales que realizan medidas en
la region 5,5 mm del oxigeno (50,3 GHz, 53,74 GHz, 54,96 GHz y 57,05 GHz). El
rango dindmico del MSU va desde 0 K hasta 350 K, con una temperatura
equivalente de ruido de 0,3 K. La resolucion espacial al nadir es de 109 km, y el
ancho del barrido de 2.347,2 km (Rao et al., 1990; Colwell, 1983).

2.1.2.3SSU

El SSU es un sensor suministrado por el Instituto Meteoroldgico del Reino
Unido que emplea una técnica de absorcion selectiva para hacer las medidas en
tres canales. Este sistema esta basado en el SCR (Selective Chopper Radiometer)
del NIMBUS-4 y, en el PMR (Presure Modulation Radiometer) del NIMBUS-6. El
principal objetivo de este instrumento es obtener perfiles de temperatura de la
estratosfera (25 -50 km).

El SSU utiliza la técnica de modulacion de presion para medir la radiacion
emitida por el diéxido de carbono en la parte alta de la atmdsfera terrestre. Dispone
de una celda del gas dioxido de carbono en la trayectoria éptica que cambia su
presion de forma ciclica a una velocidad de 40 veces por segundo. Las
caracteristicas espectrales de cada canal, y por lo tanto de la funcién de peso que
lo caracteriza, vienen determinadas por la presion de la celda durante el periodo de
integracion. Asi pues, usando tres celdas a diferentes presiones (100, 35y 10 mb),
se obtienen tres funciones de peso con picos de maxima sensibilidad a tres alturas
diferentes (29, 37 y 45 km), (Rao et al., 1990; Colwell, 1983; Cornillon, 1982).

2.2 Estacion de recepcion TeraScan

El correcto funcionamiento de una estacion de recepcion de imagenes de
satélites en alta resolucion, como los satélites meteoroldgicos NOAA, pasa por la

localizacién adecuada de la antena, de forma que los datos transmitidos por el
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satélite puedan ser recibidos desde que este comienza a aparecer por el horizonte.
Para ello se necesita que la sefial no encuentre obstaculos entre la antena y el
satélite.

El sistema TeraScan del que dispone el Laboratorio de Comunicaciones y
Teledeteccion (LCT) del Departamento de Fisica Fundamental y Experimental
comenzd ha ser instalado en el edificio que alberga a las Facultades de Fisica y
Matematicas, antes de la finalizacion de las obras del mismo, en Mayo de 1993. La
ubicacion natural de la estacion debia haber sido el Centro Superior de Nautica y
Estudios del Mar en Santa Cruz de Tenerife, pero la situacion geografica de este
enclave impedia una recepcion 6ptima de la informacién de los satélites a
consecuencia de la cadena montafiosa localizada detras del edificio y que limitaba

la recepcion de mas un 50 por ciento de los pases.

Varios fueron los problemas con los que nos encontramos durante la
instalacion y puesta a punto de todo el sistema. Estos inconvenientes y su
resolucién condujeron a un retraso de seis meses en la puesta en marcha
definitiva de la estacion. Asi pues, no fue hasta Noviembre de 1993 cuando el LCT
comenz6 a operar de forma regular capturando, archivando y procesando la

informacion de los satélites NOAA en 6rbita.

A continuacion pasaremos a describir sucintamente las caracteristicas
mas importantes de nuestra estacion y los inconvenientes encontrados durante su
instalacion. No es objeto de esta Tesis un estudio técnico detallado de este
proceso, si bien, creemos conveniente reflejar estas dificultades para que quede
constancia del esfuerzo realizado para superar esta etapa previa a la investigacion

pero fundamental para el desarrollo 6ptimo de la misma.

2.2.1 Caracteristicas principales

El sistema TeraScan HRPT consta de una antena parabdlica de 1,2

metros de didmetro instalada sobre un preciso sistema giroscopico que la
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mantiene estabilizada (SeaTel, 1991). Todo este delicado conjunto ademas del
alimentador, el amplificador de bajo ruido (LNA) y el conversor de frecuencia de
banda-L (1,7 GHz) a I.F. (137 MHz), esta protegido del medio ambiente por un
“radomo” cerrado de fibra de vidrio. Esta configuracion confiere la seguridad
necesaria para un posicionamiento preciso de la antena, evitando un deterioro

prematuro de las partes mecanicas y circuiteria electrénica de la misma.

El equipamiento externo antes descrito queda enlazado con la unidad de
control de antena, el receptor y el “bit syncronizer” (SeaSpace, 1992) como se
muestra en la Figura 1 (Young, 1992), donde también podemos observar el resto
de componentes del subsistema servidor de antena; una estacion de trabajo SUN
SPARC 2 4/75. Otra estacion de procesamiento SUN IPX 4/50, dispositivos de
impresién y almacenamiento, y un moédem a 14.400 baudios que comunica el LCT
con el Centro Superior de Nautica y Estudios del Mar, completan el equipamiento
interno de la estacion.

La zona de cobertura espacial que abarca la estacién de recepcion del
LCT va desde el Canal de la Mancha hasta el Golfo de Guinea, con una anchura
de unos 2.800 Km. Una muestra de la regién cubierta por uno de los pases de los

satélites NOAA se puede observar en la Figura 2.

2.2.2 Instalacién

El primer gran inconveniente durante la instalacion fue la dificultad que
suponia la calibracién del cable de control de la antena debido a que uno de los
potenciometros de precision que debiamos ajustar para conseguir la calibracion,
estaba fuera del intervalo deseado, por lo que hubo que sustituirlo por otro con un
valor mayor.
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Figura 1. Diagrama de bloques del sistema servidor de antena

Las primeras imagenes recibidas por nuestra estacion fueron ruidosas.
Asi, pases de buena calidad, entiéndanse aquellos con una elevacion maxima
superior a 60 grados, que en principio debian suponer un total de 5.000 lineas
aproximadamente, apenas llegaban a las 2.000. Estas imagenes eran de muy
mala calidad por ser muy ruidosas, y pensamos que la cercania al Aeropuerto de
Los Rodeos, fuente de diversas sefiales de radiofrecuencias de comunicaciones y

ayudas a la navegacion, podrian estar perturbando la correcta recepcion. Por ello,
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Figura 2. Cobertura espacial del pase del satélite NOAA-12 de las 08:04:50 con una duracién estimada
de 15:40 min. y acimut de 100°. La elevacion maxima alcanzada por el satélite a su paso por nuestra

estacion fue de 82°.

hicimos un barrido en frecuencia con un analizador de espectros cedido por el
Laboratorio Movil de la Direccién General de Telecomunicaciones en Tenerife no
encontrando anomalias que perturbaran el enlace antena - satélite, y descartando
por tanto, la hipétesis de partida. En un segunda fase del problema, y una vez
eliminada la posibilidad anterior, se procedié al cambio del LNA por si este hubiese
sido dafiado durante una de las pruebas de seguimiento solar realizadas con la
antena para analizar su funcionamiento, pero tampoco esto resolvio el problema
del ruido en las imagenes AVHRR. Esto nos llevd a un andlisis del radio-enlace
satélite-receptor que nos sugirid6 un posible error en la focal de la antena
parabdlica, error que se confirmd, pues encontramos, para sorpresa nuestra, que
existia una diferencia de 14 cm entre la posicion correcta del LNA y la encontrada:
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los brazos que sustentaban el LNA tenian una longitud anémala provocando una

perdida de sefial que era la causa del problema del ruido en las imagenes.

Como tercer problema importante cabe citar la dificultad con la que se
producia el enganche de fase de la sefial I.F. procedente del conversor de
frecuencia por parte del sincronizador de bits. Supusimos que la causa podria ser
una mala orientacion en acimut o elevacion de la antena, pero una vez chequeado,
pudimos comprobar que no era esta la razon, sino el propio sincronizador de bits,

gue tuvo que ser reemplazado por otro nuevo.

2.3 Preprocesamiento de datos AVHRR y HIRS-2

Entendemos por preprocesamiento, todos los pasos que se deben realizar
con los datos recibidos del satélite, previamente a la utilizacion de los mismos para
inferir cualquier magnitud fisica caracteristica de la superficie o la atmosfera (por
€j., la temperatura), o para estimar la cantidad de algiin componente atmosférico
(por €j., el vapor de agua). Las etapas previas aludidas son, en nuestro caso

particular: calibracion, navegacion y limpieza de nubes vy tierra.

La informacion enviada por los satélites NOAA en formato HRPT contiene
los medidas de los sensores AVHRR y HIRS-2 usados en este trabajo. Estos datos
vienen dados en cuentas digitales con una resolucion de diez bits, lo que permite
una diferenciacion de 1.024 niveles diferentes de radiacion (visible o infrarroja). La
conversion de cuentas digitales a radiancias es el paso previo a la obtencion de la
temperatura radiométrica (canales infrarrojos) o tanto por ciento de albedo
(canales visibles o del infrarrojo préximo), que son las magnitudes basicas

necesarias para cualquier estudio fisico en teledeteccion.

Nosotros nos centraremos en la calibracion de los canales infrarrojos de

ambos sensores ya que son estos los usados para la determinacién de las
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magnitudes estudiadas en este trabajo: temperatura superficial del mar y vapor de

agua atmosférico.

Destaquemos el hecho de que esta calibracion no supone la correccion de
la atenuacion atmosférica, la correccion por angulo de observacion, longitud de la

trayectoria, ni cualquier otro fenémeno atmosférico.

2.3.1 Calibracion AVHRR

La calibracién que se realiza con el satélite en 6rbita es sélo para los
canales infrarrojo-térmicos (3, 4 y 5), ya que los dos canales visibles son calibrados
en el Laboratorio, antes del lanzamiento del satélite. El procedimiento de
calibracion es, de todas formas, muy similar al procedimiento de calibracion lineal
gue describiremos para los canales infrarrojo-térmicos pero con unos coeficientes
invariables validos para toda la vida del satélite. Muchos autores, sin embargo, han
observado una degradacion de los sensores visibles a lo largo del periodo de vida
del satélite y aportan posibles modificaciones a esos coeficientes (Rao y Chen,
1993; Brest y Rossow, 1992).

La calibraciéon de los canales infrarrojos del AVHRR es posible gracias a
gue la salida del instrumento se puede considerar linealmente dependiente de la
energia de entrada. Durante cada linea de barrido, el sensor observa el espacio
profundo (radiancia cero) y su carcasa interna, que se encuentra a una
temperatura aproximada de 290 K. La porcién de carcasa del satélite, vista por el
radiometro, se ha disefiado para que cumpla la funcién de un cuerpo negro de
calibracion. La temperatura de este cuerpo de referencia se determina por medio
de cuatro termémetros de resistencias de Platino (PTR), cuyas lecturas son
incluidas también en los datos de telemetria HRPT que se reciben en las
estaciones terrenas. Una descripcion detallada de como se extrae y procesa esta
informaciéon para obtener la temperatura del cuerpo negro se encuentra en
Lauritson et al. (1979).
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La salida de cada canal (cuentas) depende linealmente de la radiancia

detectada por el sensor. Asi pues, podriamos describir esta relacion como:
N=G[X +I (2.1)

donde N es la radiancia de la zona terrestre observada con un valor de cuentas X,

G es la ganancia del canal e | es la ordenada en el origen.
La ganancia de cada canal se calcula mediante la expresion:

Nesp —NT
G=—"— (2.2)
Xesp — XT

donde Nesp es la radiancia del espacio, NT es la radiancia del cuerpo interno de

referencia, y Xesp y X7 son los valores medios de las cuentas cuando el sensor
mira al espacio y cuerpo interno respectivamente. Por su parte, la ordenada en el

origen se determina a partir de:
li = Nesp =G Xesp (2.3)

La radiancia N se convierte a temperatura radiométrica, T, también

conocida como temperatura de brillo, utilizando la inversa de la funcién de Planck:

Toz— 2 (2.4)
( Cl[Us\ .
InL1+ J
N

donde v es el nimero de onda central de cada canal (cm'l), y C,y G, las

siguientes constantes:

C; =1,1910659 x 10° mW/m? srcm™
C,=1,438833cmK
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En realidad, la respuesta de los canales 4 y 5 del AVHRR es ligeramente
no lineal. Esta no linealidad es una funcién de las propiedades fisicas de los
detectores empleados en estos canales. Por esta razdn, la temperatura obtenida
mediante la calibracion lineal anteriormente explicada, debe ser corregida. Asi
pues, los valores de ganancia y ordenada en el origen determinados deben ser
modificados a través de la aplicacion de un factor de correccién a la radiancia del
espacio Neg,, que se obtiene de los datos de test realizados previamente al
lanzamiento. Este factor se calcula de forma que se minimice el error en la
temperatura en un intervalo de 225 K a 310 K. Tablas con los errores y valores
corregidos para Nesp de todos los satélites de la serie TIROS-N se pueden
encontrar en Kidwell, (1995). El factor apropiado de correccién se obtendra
realizando un interpolacion lineal con los coeficientes de esas tablas para la
temperatura a la que se encuentre en cada momento el cuerpo negro de

referencia.

2.3.2 Calibracion HIRS-2

La calibracion de los canales infrarrojos del HIRS-2 se realiza cada 256
segundos observando dos cuerpos de referencia internos y el espacio exterior. La
temperatura del denominado cuerpo caliente es 290 K y de 260 K a 270 K la del
cuerpo frio, ambas se determinan mediante cuatro termistores que hay en cada
uno de ellos. Debido a los grandes gradientes de temperatura que son inducidos
por efectos solares, la temperatura del cuerpo frio no se puede obtener con gran
exactitud, por lo que no es usada a la hora de la calibracién. Lauritson et al. (1979)
describen de forma clara como a partir de promedios de las temperaturas de estos

termistores se puede obtener la temperatura del cuerpo caliente de calibracion.

Al igual que en el caso de la calibracion para el sensor AVHRR, la
radiancia medida al observar una zona de la Tierra depende linealmente de la
energia (cuentas) recibida por el sensor. El algoritmo que se aplica para obtener la

radiancia es pues, analogo al aplicado para aquel sensor y viene dado por la
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expresion (2.1). De la misma forma se calcula la temperatura radiométrica de cada

canal usando la expresion (2.4).

2.3.3 Navegacion

Una vez realizada la calibracion de los datos de los sensores remotos, el
paso siguiente es la navegacién de estos sobre coordenadas terrestres. La
navegacion “grosera”, primera que se aplica, esta basada en los elementos
Keplerianos o efemérides de los satélites, que son recibidos diariamente desde
SeaSpace, empresa suministradora de la estaciéon de recepcion. Esta informacién
se actualiza regularmente en nuestro sistema, de manera que las desviaciones
gue se producen entre las lineas costeras de islas y continentes en las imagenes,
con respecto a las lineas generadas por la base de datos geografica de la que
dispone el sistema son pequefias, si bien apreciables, especialmente en regiones
insulares. Para conseguir una superposiciébn mas precisa, es necesario recurrir a
procedimientos automaticos de navegacion, basados en la correlacion entre la
escena del satélite y las fronteras tierra-mar conocidas, sobre un conjunto de cajas
definidas alrededor de las lineas de costa de zonas libres de nubes. Con este
método podemos conseguir una navegacién cercana a unos pocos kildbmetros,
siempre y cuando las cajas totalmente libres de nubes sean suficientes (Monaldo,
1996). Sin embargo, el método més preciso de navegacion se realiza mediante un
procedimiento interactivo muy sencillo, eficaz y que no conlleva demasiado tiempo
(Figura 3). Primero se ajusta el tiempo del reloj del satélite, cuya exactitud suele
ser de £ 0,5 s, que sumado a la inexactitud del reloj del sistema de recepcién
puede provocar traslaciones espaciales de mas de 13 km, (1 s se traduce en 6,6
km de error de localizacién). A continuacién se debe proceder a corregir las
inexactitudes que se producen en el sistema de control de posicionamiento del
satélite (“pitch”, “yaw” y “roll”), que son importantes especialmente en el caso del
“roll”, esto es, del balanceo que se produce en torno al eje tangente a la trayectoria
del satélite. Ya que el movimiento que se
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Figura 3. Escena parcial de un pase del satélite NOAA-12 (canal 4 AVHRR) del dia 22/12/96
correspondiente al Cabo Timiris, en la costa de Mauritania. La imagen de la izquierda tiene la linea de
costa (en blanco) superpuesta segun la informacién correspondiente a las efemérides, mientras que en

la de la derecha se ha realizado una navegacion interactiva adecuada.

genera en torno al eje transversal que define la trayectoria (“pitch”) se confunde
con la correccion temporal, mientras que la rotacion en torno al eje vertical suele

ser indistinguible.

2.3.4 Deteccidon nubes

Una vez navegada correctamente la escena de la imagen con la que se va
a trabajar, se procede a la exclusibn de los datos tomados con angulos de
observacibn muy grandes y a la deteccién y eliminacion de los pixeles
correspondientes a zonas de tierra y aquellos contaminados por nubes en los
datos AVHRR, para ello nos basaremos en el método propuesto por McClain et al.,
(1985).

La experiencia ha demostrado que la determinacion de la temperatura
superficial del mar se degrada cuando el angulo cenital del sensor se incrementa,
esto es, cuanto mas nos alejamos del nadir. Por esta razén, se eliminardn de todo

tratamiento posterior los datos con angulo superior a aproximadamente 53°.
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La busqueda de elementos de la imagen totalmente libres de nubes
requiere de la ejecucion de una secuencia de varios filtros. Cada pixel debe
satisfacer todos los criterios impuestos en los filtros para poder ser considerado
limpio de nubes. Los chequeos que relataremos a continuacion son validos para
imagenes diurnas, en el caso de datos de noche se requeririan algunos tests mas
gue no consideraremos por no haber utilizado este tipo de informacién en la

presente Memoria.

1. Diferencia en el canal 4. La presencia parcial de nubes a nivel de un pixel
puede cambiar la temperatura radiométrica. Si suponemos que la
temperatura de la superficie del mar varia suavemente, cualquier
variacién grande en una region local puede indicar la presencia de nubes.
En este primer test, se define una caja de 3x3 pixeles alrededor del pixel
considerado, y se realiza la diferencia de temperaturas del canal 4 entre
todos los pixeles de la caja y el central. Si la diferencia entre los valores
maximo y minimo esta por encima de un valor umbral, entonces el pixel
central puede ser considerado contaminado por nubes. El valor umbral
impuesto debe contemplar el hecho de que en la region estudiada se
producen continuos afloramientos que provocan grandes gradientes de
temperaturas. De manera que muchos pixeles no contaminados por
nubes seran interpretados erroneamente. Por lo tanto, el valor elegido

debe ser un compromiso que contemple ambas situaciones.

2. Diferencia en el canal 2. Si la diferencia entre los valores maximo y
minimo de albedo en el canal 2 supera, aproximadamente, el 2% en la
caja de 3x3 pixeles alrededor del pixel bajo consideracién, entonces
supondremos que este contiene nubes.

3. Maximo valor de albedo en el canal 2. Un albedo alto en el canal 2 puede
indicar presencia de nubes. A aquellos pixeles que hayan superado el
test 1 y el test 2, que detectan la presencia de pequefas nubes en el
interior de cada pixel, se les somete al analisis de su albedo con objeto

de poder detectar nubes grandes y uniformes del tipo de los estratos y
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zonas de reflejo solar o “sunglint” que impiden discernir si hay o no nubes
en ellas. Asi pues, todos aquellos elementos de la imagen que contengan
un albedo en el canal 2 superior al 8% los consideraremos nulos para
cualquier estudio posterior. Al igual que en el caso anterior, el valor
umbral considerado no es fijo, pudiendo ser variado dependiendo de las

condiciones meteoroldgicas en ese instante, la estacion del afio, etc.

(b)

Figura 4. Imagen de temperaturas aparentes del canal 4 del sensor AVHRR a bordo del satélite NOAA-
14. La imagen (a) muestra las Islas Canarias (en oscuro) con algunas zonas cubiertas por nubes (en
blanco). En (b) se presenta la misma, pero una vez aplicados los tests de limpieza de nubes. En este
caso se enmascaran en negro, todas las zonas de tierra y las nubes detectadas. Ademas, se han
eliminado de la imagen todos los datos con angulos de observacién superiores a 53°.

Una vez realizada la calibracién, navegacion y limpieza de nubes (figura 4),
s6lo restaria la aplicacion de un algoritmo de correcciéon atmosférica, para la
determinacion de la temperatura superficial del mar de aquellos pixeles que hayan
superado todos los procedimientos anteriores. El estudio, analisis, obtencion y

validacion de esos algoritmos se puede encontrar en los siguientes capitulos.

2.3.5 Post-procesamiento. Correccion geométrica

Después de haber obtenido la temperatura superficial del mar con los

algoritmos adecuados, el proceso final al que suele ser sometido una imagen de
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satélite es la correccibon geométrica. Entendemos por este término la
transformacion de la imagen para que tenga las mismas propiedades que un
mapa, esto es, escala y proyeccion (Mather, 1987). Una descripcion detallada de
los procedimientos que se deben seguir y sus posibles variantes se pueden
encontrar en (Colwell, 1983; Mather, 1987; Chuvieco, 1990; Segarra, 1991). Es
importante tener en cuenta que cualquier operacion de correccibn geométrica
puede suponer un ligero cambio en los valores originales de los elementos de la
imagen, razon por la que consideramos que esta tarea debe realizarse siempre
como Ultimo paso en el tratamiento . Con objeto de visualizar los cambios que
sufre la imagen original después de este procesamiento, presentamos el resultado
la misma imagen de la figura 4 corregida geométricamente, con proyeccion
rectangular (Figura 5). El método utilizado por nosotros utiliza una interpolacion
polinbmica por partes con la estrategia del vecino mas préximo. El conjunto de
datos de salida se divide en regiones cuadradas de 100 km de lado, y cada una de
ellas es cubierta por un par de polinomios bicuadraticos (polinomios bivariables de
orden 2 con 9 coeficientes), los cuales estan basados en nueve pares de datos del
conjunto de entrada (imagen sin corregir) y del de salida (imagen corregida). El

error encontrado es menor que 0,15 km .

Figura 5. Imagen de la figura 4 corregida geométricamente con proyeccion rectangular. Notese el
cambio de posicion que han experimentado los pixeles de la imagen anterior con respecto a la actual,
especialmente visible en la franja negra derecha que delimita los angulos de observacién superiores a

53° para los cuales no se realizarian calculos posteriores.
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2.4 Radiémetro de campo AGEMA TPT80HRSC

Los sensores infrarrojos de los satélites, en condiciones de cielo claro, sélo
observan la temperatura de la capa superficial terrestre. En el caso particular del
mar, esta capa es de apenas unos micrometros de espesor, por lo que cualquier
comparacion de la temperatura radiométrica que realizan los satélites con la
temperatura tomada tradicionalmente desde barcos o boyas oceanicas, que
normalmente utilizan termémetros de inmersién (termistores, termémetros de
mercurio especiales, etc.), supone cometer un error que puede variar entre -1°C y
+1°C (Schluessel et al., 1990).

La validacion de cualquier algoritmo que se desarrolle para una
determinacion exacta de la temperatura superficial del mar desde satélite, requiere
la comparacion de los valores de temperatura que predice la ecuaciéon que utiliza
los datos del satélite con un conjunto de datos tomados “in situ”, de forma que se

pueda dar una estimacion del error que se comete con el método propuesto.

Como mencionamos anteriormente, la comparacion debe hacerse
rigurosamente, emparejando magnitudes medidas de la misma manera. Asi pues,
en el caso de la temperatura, se requerira un radiémetro infrarrojo que obtenga la

temperatura del mar sin entrar en contacto con él.

Este razonamiento, condujo a la adquisicion, por parte del LCT, de un
instrumento con estas caracteristicas que nos permitiria realizar medidas “in situ”
de la temperatura utilizando radiometria infrarroja y evitando asi el problema
expuesto como sugieren varios autores (Schluessel et al., 1987; Wick, et al.,
1992).
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2.4.1 Caracteristicas técnicas. Modo de funcionamiento.

El radiémetro de infrarrojos AGEMA TP80OHRSC mide cuantitativamente la
temperatura radiométrica de los objetos que entren dentro de su campo de visidén

(Agema Thermopoint 80 Operator’'s Manual, 1993). Contiene las siguientes partes:

« Sistema 6ptico. Colecta la energia radiada por el objeto sobre el cual se
esta realizando la medida mediante un sistema de espejos Cassegrain.
Dispone de un campo de vision, FOV, de 2,5 cm a una distancia de 230

cm dando lugar a una relacion 90:1 entre distancia y tamafio de objeto.

¢ Filtro. Limita el intervalo espectral de operacién del instrumento a una

ventana de 8 a 14 micrémetros.

« Detector. Es una termopila que convierte la radiaciéon que pasa a través
del sistema optico vy filtro en una sefal eléctrica. Tiene una respuesta del

95% en un tiempo de 250 ms.

e Sistema de procesamiento de la sefial. Basicamente consiste en un
amplificador y un conversor analégico-digital controlados por un

microprocesador.

« Dispositivo de lectura y control. Nos permite visualizar las medidas de
temperatura con una resoluciéon de una décima de grado Centigrado y
elegir entre los diferentes modos de realizarla, asi como seleccionar la
emisividad del objeto del que se mide su temperatura en incrementos de

0,01, y la temperatura ambiente a la que se trabaja.

El instrumento focaliza la radiacién infrarroja emitida por el objeto en el
detector mediante el sistema de espejos. Cuando se pulsa el botdn de puesta en
marcha, el microprocesador posiciona un cuerpo negro de referencia interno

enfrente del detector, su temperatura es conocida por medio de un sensor interno.
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Seguidamente, se desplaza este objeto fuera del campo de vision para que la
radiacion infrarroja procedente de la superficie u objeto que se quiere medir
alcance al detector. Un amplificador aumenta el nivel de la sefial que genera la
termopila y la conduce a un conversor analégico-digital. El microprocesador
compara el valor de la sefial digital con los valores de calibraciéon almacenados
permanentemente en memoria. Usando los resultados de la comparacién, calcula
la temperatura que mas se aproxima a la sefial del detector. Los controles externos
gue modifica el usuario le diran al microprocesador que célculos debe realizar para

representar el valor correcto de temperatura.

2.4.2 Calibracion del radiémetro

A pesar de la auto-calibracion interna que realiza el radiémetro en cada
medida, la delicada instrumentacién de este equipo y las condiciones tipicas de
medidas para las que se adquirid, (medida de la temperatura superficial del mar a
bordo de barcos), requieren una re-calibracion externa continuada de los mismos
como sugiere Grassl y Hinzpeter, (1975). De esta manera, se procedié a una
calibracion del mismo en Laboratorio con un patrén calibrado segin las normas
estandares DIN 43760. Este patrén era un termémetro digital OMEGA modelo 869,
gue usa como detector una resistencia de Platino (PTR) de 100 Q con un

coeficiente lineal de temperatura de 0,00385 Q/°C.

La calibracién se llevé a cabo utilizando un controlador de temperatura
sumergido en un bafio de agua marina con una conductividad de 57,8 mS y a una
temperatura ambiente de 20°C. Se supuso una emisividad del agua de 0,99

(Masuda et al., 1988), que fue introducida en el radiémetro.

Variamos la temperatura desde 15°C hasta 31°C aproximadamente,
intervalo de temperaturas similar al que se encuentran las aguas del Océano
Atlantico en el Archipiélago Canario. El agua era removida continuamente para
poder romper la capa superficial y para que ambos instrumentos, el radiémetro y el

termdémetro patron sumergido, midiesen lo “mismo”. En estas condiciones se
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tomaron 24 pares de medidas que dieron lugar a la siguiente funcién lineal de
transferencia (Figura 6), con un error estdndar de estimacion de 0,1°C y un
coeficiente de determinacion del 99,97%,

T,.q =1004 T, —0,559 (2.5)

donde T,g es la temperatura medida por el radidmetro y Tprr la temperatura del

termdémetro de resistencia de platino.
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Figura 6. Recta de calibracién para el Radiometro AGEMA TPT80HRSC.



Capitulo 3

MODELO DE CORRECCION
ATMOSFERICA

En este Capitulo mostraremos la ecuacién de transferencia radiativa que
rige el comportamiento de la radiacion infrarroja que emite la Tierra, y atraviesa la
Atmoésfera antes de ser detectada por los sensores a bordo de los satélites.
Analizaremos el efecto de los componentes atmosféricos y la atenuacién que
producen en esta radiacion, centrdndonos en el vapor de agua como principal

absorbente en esta regién del espectro electromagnético.

Enunciaremos y deduciremos el principio de absorcién diferencial,
fundamento tedrico de la técnica de split-window para la correccidon atmosférica en
el infrarrojo-térmico de las imagenes de satélite. Y por ultimo, presentaremos el
modelo de correccion atmosférica, basado en esta técnica, que hemos
desarrollado para la determinacién de la temperatura superficial del mar en el area
de Canarias, y que presenta la particularidad de disponer de coeficientes variables,
dependientes del vapor de agua, que lo convierten en un algoritmo adaptable a
cualquier region de Latitudes Medias o Tropicales con un contenido minimo de

este componente atmosférico.
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3.1 Correccion atmosférica en el infrarrojo-térmico

3.1.1 Ecuacion de transferencia radiativa

La transmisién de la radiacién electromagnética a través de cualquier
medio dispersor, absorbente y emisor viene descrita por la ecuacion de
transferencia radiativa (Chandrasekhar, 1969; Kondratyev, 1969; Siegel y Howell,
1981; Schanda, 1986). En nuestro caso, el medio, es la atmésfera terrestre y la
radiacion considerada estara cefiida al intervalo espectral definido por el infrarrojo

térmico.

Antes de proceder a la presentacion de la ecuacion de transferencia
radiativa sera necesario puntualizar en que hip6tesis simplificadoras nos hemos
basado. En principio vamos a considerar una atmadsfera, libre de aerosoles. Si bien
estos no causan un efecto dispersor importante a las longitudes de onda
estudiadas, en algunos casos, como en los episodios de polvo sahariano que
invaden a las islas Canarias pueden suponer un problema muy importante y
enmascarar una correccion atmosférica adecuada. Asi pues, no encontraremos un
término que dé la contribucién de la radiacion dispersa en la ecuaciéon de
transferencia radiativa que resolveremos. Otra hip6tesis de la que partiremos sera
la de suponer una atmésfera en equilibrio termodindmico local, es decir, la
temperatura no cambia cuando la radiacion se transmite a través de la atmdsfera.
Esta consideracion es valida para capas que se encuentren por debajo de 50 km
de altura (Kondratyev, 1969), y nos permitird relacionar los procesos de emision y
absorcién atmosféricos por medio de la Ley de Kirchhoff (Liou, 1992). Por dltimo
consideraremos una atmésfera dividida en capas plano-paralelas, es decir, en
capas homogéneas tal que la transmisividad y radiancias atmosféricas dentro de
cada una de ellas sean independientes de la posicién horizontal, o lo que es lo

mismo, del angulo acimutal.

La variacién que experimenta la radiancia monocromatica R, para una

longitud de onda A, (Wm™sr'um™), cuando atraviesa un elemento de volumen
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diferencial de la atmésfera a lo largo de la direccion de propagacion, s, viene dada

por la expresion:

?: p K R +Ba(T)] (3.1)
S

donde p es la densidad de la atmdsfera, K, es el coeficiente de absorcién
atmosférica que depende de la temperatura, presiébn y concentracion de los
constituyentes, y B,(T), (Wm™sr'um™), es la funcién de Planck de radiacion del

cuerpo negro a la temperatura T que puede escribirse como:
Cl
B(T)=—F—F~— (3.2)
exp -1

con las constantes C; y C, como:

C:=1,1911 x 10* Wm?sr'ym™
C, =14388 K pm

Integrando la ecuacion (3.1) entre los puntos inicial, s;, y final, s,, de un
elemento de volumen atmosférico diferencial, ds, se obtiene, la ecuacién de
transferencia radiativa en su forma integral, que nos da la radiancia final, R,(s,), a
partir de la radiancia incidente, R,(s;), en funcion de las propiedades radiativas de

la atmésfera,

R,\(sz) = RA(Sl) D‘A(sl,sz) + jBA[T(s)] E)dr";ﬂ [ds (3.3)

Sy

En la expresion (3.3) se ha introducido una nueva magnitud, fundamental en la
solucién de la ecuacion, esto es, la transmisividad de la atmdésfera terrestre que

viene definida por:
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[ s
rA(sl,sz) =ex —jp(s) K, (s) EdsJ (3.4)

Sy

donde el término integral se define como el espesor éptico, [(s;,S,), entre los

puntos s; y s;:

H(s1,S;) = jp(S) K ,(s) [ds (3.5)

Sy

Retomemos la forma integral de la ecuacion de transferencia radiativa,
expresion (3.3), y analicemos cual es el significado fisico de cada uno de sus
miembros. El primer término de la derecha hace referencia a la atenuacion que
sufre la radiacion que atraviesa la atmodsfera como consecuencia de la absorcion
gue se produce por parte de los diferentes compuestos atmosféricos contenidos en
ella. Y el segundo sumando es la contribucion de la propia atmdsfera a la radiancia
final en forma de radiacion térmica emitida por las diferentes capas de la misma.

3.1.2 Absorcién atmosférica

Las regiones del espectro electromagnético donde los constituyentes
atmosféricos tienen una transmisién mas alta, permitiendo a los sensores situados
abordo de los satélites medir la radiacién emergente de la atmosfera procedente
de la superficie terrestre, se denominan ventanas atmosféricas.
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Figura 1. Transmisividad atmosférica para la atmosfera estandar de latitudes medias en Verano

calculada con el cédigo de transferencia radiativa MODTRAN.

A longitudes de onda pequefias, la atmésfera es casi opaca mientras que
en el visible y algunas partes del infrarrojo-térmico, existen regiones espectrales
con una gran transmisividad (Figura 1). Estas ventanas atmosféricas son el
resultado de la suma de las propiedades espectrales de todos los componentes

atmosféricos.

Las zonas del espectro donde los satélites NOAA miden la temperatura de
la superficie terrestre, 3,5-4,1 um y 10,5-12,5 um, se caracterizan por ser ventanas
atmosféricas con alta transmisividad, aunque no total, ya que existen algunos
compuestos, tales como el vapor de agua, dibéxido de carbono y ozono
principalmente, que producen una absorcion considerable que no podemos obviar
como se observa en la Tabla 1, tomada de Saunders y Edwards (1989). Estos
autores calcularon las transmisividades de los diferentes compuestos en los
canales del AVHRR utilizando el codigo de transferencia radiativa GENLN2. Otros

gases minoritarios como el metano, Oxido nitroso y mondxido de carbono
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Tabla 1. Transmisividad de los compuestos de la atmésfera U. S. estandar para los canales
del radiometro AVHRR-NOAA.

Compuesto Canal 3 AVHRR Canal 4 AVHRR  Canal 5 AVHRR

H,O 0,901 0,906 0,844
CO, 0,999 0,985 0,996
O3 0,999 1,0 1,0
N.O 0,979 1,0 1,0
CH, 0,977 1,0 1,0
HNO; 1,0 0,999 0,999
N, 0,993 1,0 1,0
CF.Cl, 1,0 0,994 0,994

también contribuyen a esta absorcién, aunque su efecto sélo sea relevante cuando
nos encontramos en atmésferas poco humedas, por ser su contribuciéon del mismo

orden de magnitud o superior a los compuestos antes citados.

Los resultados mostrados en la Tabla 1 indican claramente que el vapor de
agua es el constituyente atmosférico que mayor influencia tiene sobre la absorcién
atmosférica en las regiones espectrales estudiadas. Al contrario que los demas
compuestos, con una distribucién global cuasi-estable en todo el Planeta, el vapor
de agua presenta una variabilidad espacial y temporal muy acusada,
especialmente en regiones abiertas a los océanos como el Archipiélago Canario.
Este comportamiento debe ser tenido muy en cuenta a la hora de realizar una
buena correccion atmosférica de las imagenes de satélite, introduciendo una
parametrizacién adecuada de este compuesto en los algoritmos que determinen la
temperatura de la superficie terrestre, como se vera en un apartado posterior de

este capitulo.

La variabilidad espacial del vapor de agua hace referencia tanto al cambio
de concentracién que se produce horizontalmente en unos pocos kilbmetros como

a su distribucién vertical, encontrandose principalmente en las capas mas bajas de
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la atmdsfera, cerca de la superficie. La cantidad de vapor de agua en la troposfera

suele ser unos cinco 6rdenes de magnitud superior al de la estratosfera.

El Instituto Nacional de Meteorologia dispone de una estacion de
lanzamiento de radiosondas en Santa Cruz de Tenerife. Los datos generados por
estos dispositivos son perfiles verticales de presion, temperatura y humedad,
ademas de direccién y velocidad del viento. En la Figura 2 podemos observar dos
sondeos atmosféricos que muestran la gran variabilidad estacional y vertical de
este componente a estas latitudes, la cantidad total de vapor de agua para el perfil
de invierno representado es de 0,61 g/cmz, mientras que para el de verano se
encuentra un valor de 2,25 g/cmz, poniendo de manifiesto el aumento de humedad
gue se produce en verano como consecuencia del aumento de temperatura y la
mayor evapotranspiracion, esto es, la evaporacion del agua proveniente de
suelos, masas de agua y la transpiracion de la vegetacion (Delegido et al.
1991). Esta variacion temporal se hace patente incluso en pocas horas de
diferencia como se muestra claramente en la Figura 3, donde se ha representado

la cantidad de vapor de agua en forma de humedad relativa.

3.1.2.1 Coeficiente de absorcién del vapor de agua

El espectro de absorcion del vapor de agua en la ventana 8-13 pum
consiste en unas pocas lineas de absorcidn superpuestas a un espectro continuo
de absorcién, que da nombre a esta zona del espectro debido a la débil
contribucién de las lineas en comparacion con esta variacion monétona respecto a

la longitud de onda.
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Figura 3. Variacion de la humedad relativa en la atmoésfera durante 24 horas.

La naturaleza fisica de la absorcion continua en esta regién espectral sigue
presentando en la actualidad muchas controversias. Su desconocimiento se debe
fundamentalmente a la dificultad de reproducir experimentalmente en un
laboratorio las mismas condiciones de la naturaleza (Deepak et al., 1980; Varanasi,
1988; Grant, 1990). De ahi que existan diferencias sustanciales entre los distintos
modelos atmosféricos que se utilizan para simular las medidas desde satélite
(Rangaswamy y Subbarayudu, 1978; Price, 1980; Wienert, 1980; Kneizys et al.,
1988). A pesar de ello, todos parecen coincidir en la forma de expresar el

coeficiente de absorcién del vapor de agua como la suma de dos contribuciones:

K(A) = Kiineas(4) + Kcontinuo(A) (3.6)

donde Kjneas(A) €s el coeficiente de absorcion de las lineas y Keontinuo(A) €S €l
coeficiente de absorcion del continuo. En la regién del espectro de 8-13 um, donde

se encuentran los canales 4 y 5 del AVHRR (10,5-12,5 um), la componente
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dominante es la del continuo, mientras que en la ventana 3,7-4,1 um, (canal 3), las

lineas son mas numerosas e intensas que el continuo que alli aparece.

Siguiendo a Coll (1994), enunciaremos las principales caracteristicas del
continuo de absorcion mostradas experimentalmente y que lo diferencian del

espectro selectivo o de lineas:

a) El coeficiente de absorcién continuo aumenta suave y monétonamente con
respecto a la longitud de onda. Basandose en medidas experimentales,
diferentes investigadores proponen varias aproximaciones de la dependencia
con la longitud de onda utilizando funciones transcendentes (Roberts et al.,
1976; Clough et al., 1980).

b) El coeficiente de absorciéon continuo depende fuertemente del vapor de agua.
Segun Bignell (1970), podemos representar el coeficiente de absorcion a la
temperatura T, en funcién de la presion total, p, y la presion parcial de vapor de

agua, e, como

kcontinuo(/‘) = kl(/‘aT) p + kz(/]:T) € (37)

donde k1(A,T) es el coeficiente de absorcion por unidad de presion total y ko(A,T)
es el coeficiente de absorcién por unidad de presion parcial de vapor. Se ha
encontrado que el coeficiente ky(A,T) es mucho mayor que k;(A,T), Roberts et
al. (1976) proponen ki(A,T)/ ky(A,T)<0,001, de forma que k;(A,T) sélo seria
importante para concentraciones de vapor de agua muy bajas. En condiciones
atmosféricas normales, el segundo sumando sera el término dominante, que es
proporcional al contenido en vapor de agua. Esta es una diferencia muy
importante con respecto al coeficiente de absorcién selectivo, que no depende

de este componente.

c) El coeficiente de absorcién continuo presenta una dependencia negativa muy
acusada con la temperatura. Bignell (1970) midié una disminucién del 2% por

grado centigrado entre 21 y 45°C. En el intervalo de temperaturas entre 20 y
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100°C, Varanasi (1988) propone una dependencia con la temperatura de la
forma exp(dT), donde des una constante con dimensiones de temperatura con
un valor aproximado de 1800+200. Esto contrasta con la pequefia dependencia
gue existe entre las lineas de absorcién y la temperatura (Rothman et al.,
1987).

3.1.3 Radiancia medida por un satélite

En el primer apartado de este capitulo estudiamos la atenuacién que se
produce en la radiancia monocromatica que atraviesa un elemento diferencial de
volumen atmosférico mediante la ecuacion de transferencia radiativa. En el caso
de que la radiancia inicial fuese la radiancia emitida por la superficie terrestre y la
radiancia final, la medida por el sensor a bordo de un satélite, la ecuacién de
transferencia radiativa tendria que ser modificada de acuerdo con estas
condiciones. Deberiamos conocer perfectamente la estructura vertical de la
atmosfera para poder resolver correctamente la ecuacion, esto es, el perfil de
temperaturas, presiones y constituyentes atmosféricos, ademas de la emisividad

de la porcion de superficie de la cual se esta midiendo.

Las hipotesis simplificadoras que supusimos al principio del capitulo las
mantendremos en este caso particular, afiadiendo una condicidon necesaria para
garantizar que la radiancia medida por el sensor remoto provenga sélo de la
superficie y la propia atmésfera, es decir, supondremos una atmésfera totalmente
libre de nubes. Cuando hagamos un tratamiento de imagenes infrarrojo-térmicas
de satélite para determinar la temperatura de los elementos o pixeles que
contienen, previamente deberiamos haber hecho una limpieza total de nubes
mediante algoritmos desarrollados a tal efecto. En la presente Memoria hemos
utilizado una variacion del propuesto por McClain et al., (1985), ya descrito en el
apartado (2.3.4). Cabe citar, de todas formas, la gran cantidad de trabajos
realizados sobre este tema: Saunders y Kriebel, (1988), Simpson y Humphrey,
(1990), Thiermann y Ruprecht, (1992) y muchos otros.
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Con las consideraciones comentadas, la radiancia espectral que alcanza el
sensor situado a una altura h para una longitud de onda A, R,(h), con un angulo de
observacién @y por lo tanto, una direccion de propagacion de la radiacion ds =
dz/cos@, donde z es la altura respecto a la superficie terrestre, podemos deducirla

a partir de la ecuacién de transferencia radiativa (3.3), y se escribe,

Ri(h) =Ri(0) 1, (0,h,6) + IBA[T(Z)] Go"rA(z—hH)

0

[dz (3.8)

donde R,(0) es la radiancia espectral a nivel de la superficie, T(z) es la temperatura
de la atmosfera a altura z y 1;(z,h,8 la transmisividad espectral de la atmosfera
entre las alturas z y h en la direccion del angulo de observacién, que segun la

expresion (3.4), podremos poner como:

[on 1
dz'

r,(20.8) = exp - | p(2) K, (2) B2 | (3.9)

cos HJ

z

Asi pues, la radiancia que llega al satélite es la suma de la radiancia a nivel
de la superficie una vez atravesada la atmésfera, (primer sumando), y la radiancia
emitida hacia arriba, R,’(8), siguiendo la direccion de observacién del satélite, por

las diferentes capas de la atmésfera (segundo sumando).

Analicemos mas detalladamente la radiancia espectral a nivel de la
superficie, R;(0). Normalmente se considera que esta radiancia viene dada como
la suma de tres contribuciones diferentes, la radiancia emitida por la superficie,
R,;%(6), que depende de la emisividad y temperatura de la misma, la radiancia
emitida por la atmosfera hacia abajo que es reflejada por la superficie, R,(8), y la

radiancia solar reflejada por la superficie, R,* (),

Ri(0) =R;*(8) + R)(8) + Ri(8), (3.10)
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Hemos omitido la dependencia con el angulo de observacion acimutal por
simplicidad, ya que su importancia en el caso de la superficie del mar, que es el
gue nos interesa en este trabajo, desaparece al considerar reflexién especular. Por
su parte, la radiancia del sol reflejada, R,*(6), en el intervalo de longitudes de onda
10,5-12,5 pym, se puede ignorar, ya que es un término mucho mas pequefio que la
radiancia emitida por la propia superficie. Sin embargo, no ocurre lo mismo cuando
nos situamos en la ventana 3,7-4,1 um, donde la radiacién solar si es importante,
(Figura 4), y puede enmascarar la verdadera temperatura de la superficie por el
efecto del “sunglint” (Takashima y Takayama, 1986).

A su vez, la radiancia emitida por la superficie se puede escribir como

R,°(6) = &(6) BAT) (3.11)

donde &£(6 es la emisividad espectral de la superficie para el angulo de

observacion cenital, 6.

Masuda et al., (1988), han determinado tedricamente la emisividad de la
superficie del mar haciendo uso de un modelo geométrico que incluye la velocidad
del viento y el indice de refraccion del agua. En sus resultados se muestra que
esta magnitud permanece cuasi-constante para angulos de observacién cenital
inferiores a 40°. También encontraron una dependencia entre emisividad y

velocidad de viento. Si bien, posteriormente, en 1989, Barton et al. demostraron
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Figura 4. Distribucion espectral de la radiacion solar extraterrestre (directa) y de la radiacién solar que
llega a la superficie de la Tierra (transmitida). Célculos realizados para la atmoésfera estandar U.S.
1976 con el modelo LOWTRAN 7.

gue para velocidades de viento bajas (<10m/s) o viento en calma, esta
dependencia desaparecia y era posible considerar a la superficie del mar como

una superficie con reflexion especular. La velocidad promedio del viento en la zona
del Archipiélago Canario es de 8,5 m/s, encontrandose por debajo de los 10 m/s
considerados por Barton et al. (1989), lo que supone que la radiancia emitida por la

atmosfera hacia abajo y reflejada por la superficie se puede representar como:

Ry(6) = [1-&(O)] Ry () (3.12)

donde R,‘(6) es la radiancia emitida por la atmésfera hacia abajo, esto es
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r',(z2,0,0)
B—

Y P
R, (6 = IBA[T(Z)] [tz (3.13)
h

siendo 7,(z,0,0) la transmisividad de la atmdsfera entre la superficie y la altura z.

3.1.3.1 Magnitudes medidas por un sensor remoto

Desde el principio del apartado 3.1.2 hemos comenzado a hablar de
magnitudes espectrales y no monocromaticas, adaptando la ecuacion de
transferencia radiativa a las medidas que se realizan por los sensores remotos a
bordo de los satélites artificiales. Estos dispositivos realizan mediciones
radiométricas en bandas espectrales de cierta anchura caracterizadas por una
funcion de respuesta espectral o funcion filtro, fi(A), especifica de cada uno de
ellos. Esta funcion da idea de la sensibilidad de los detectores del sensor para

cada una de las longitudes de onda comprendidas en el intervalo definido.

En el caso de los canales 4 y 5 de los satélites NOAA ,que seran los utilizados para
el desarrollo de los algoritmos de correccidn atmosférica estudiados en la presente
Memoria, estas funciones filtro son las que se pueden observar en la Figura 5,
segun los datos tomados de Kidwell, (1995). Las diferencias existentes entre los
mismos canales para los distintos satélites NOAA son irrelevantes y por €so no son
mostradas.

Asi pues, teniendo en cuenta la funcién filtro de un sensor remoto, la sefial
medida por el canal i de un sensor en la direccion de observacion cenital 8, Si(6),
se puede expresar como la convolucién de la funcién respuesta normalizada del

canal con la radiancia espectral que alcanza al sensor a bordo del satélite, esto es:
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Figura 5. Funciones de respuesta normalizada de los canales 4 y 5 del AVHRR del satélite NOAA-14

S (6)= Ifi(/\)EIRA(h) [ (3.14)
0

A partir de Si(6) podriamos encontrar la temperatura radiométrica o

temperatura aparente del canal i, T;, a partir de la relacion

S ()= Ifi(/]) B, (T;) [dA (3.15)
0

Esta ultima expresion sugiere la posibilidad de transformar el resto de
magnitudes espectrales que intervienen en la ecuacion de transferencia radiativa

dada en (3.8), en las correspondientes magnitudes propias del canal de un sensor
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remoto, por medio de la funcién de respuesta espectral normalizada del mismo.

Asi pues, definimos la funcion de Planck ponderada para el canal i, B{(T), como

B,(T)= Ifi (}) B, (T) @A (3.16)
0

De forma similar, la transmisividad para el canal i, t,, se define a partir del

valor de la transmisividad espectral como

[t @heym,mm

r,(z,h,0)=2—— (3.17)
Ifi (A) B, (T) @A
0
mientras que la emisividad de la superficie viene dada por
in (A LE,(0)B,(T) LA
£.(0)=2— (3.18)

Jrone,mm
0

Las radiancias emitidas hacia arriba y hacia abajo por la propia atmdsfera,

promediadas para el canal i son:

R (6)= jfi(/\)m; (6) [dA (3.19)
0

R'(6')= jfi (HR, (8') @A (3.20)
0
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Con estas definiciones, ya estamos en condiciones de obtener la ecuacion
de transferencia radiativa integrada para la funcién respuesta espectral del canal.
Comencemos obteniendo la sefal registrada por el sensor remoto, Si(6), en
funciébn de las magnitudes ponderadas de canal. Teniendo en cuenta las
expresiones (3.8) y (3.10) podemos escribir:

S,(6) = _[fi (A) [b(gj(e) B,(T)+R, (6) I, (0,h,6) +R, (8)| @A  (3.21)
0

Para simplificar la resolucion de esta integral es conveniente hacer ciertas
aproximaciones en lo que respecta a la emisividad y transmisividad. Segun Becker
y Li, (1990), la emisividad se puede expresar, con un error inferior a 0,0002

respecto a la definicion (3.18), como

jfi (A&, (0)11,(8) B, (T) (@A
£.(8)="2

(3.22)

00

[t m,mm
0

Dado que la variacién de la transmisividad espectral con la longitud de onda en la
banda que contiene a los canales 4 y 5 del AVHRR, es mondétona y continua, la
influencia de la variacion espectral de B,(T), asi como la dependencia con la
temperatura, en la definicién de emisividad media en el canal i, &, son pequefas.

De forma que, en el intervalo de temperaturas habitual, se utiliza la aproximacion

£ = jfi (M) &, A (3.23)
0

con la que se comete un error en emisividad de 0,0001 (Coll, 1994). En relacion a
la transmisividad de canal, la variacion de esta con la temperatura a través de la

funcion de Planck es pequefia. Coll (1994) muestra que para el intervalo de
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temperaturas habitual, la variacion de 7 respecto a la temperatura es inferior a
0,005. Asi pues, una vez hechas las consideraciones anteriores, la ecuaciéon de
transferencia radiativa aplicada a un determinado canal i de un sensor remoto se

puede escribir
B,(T,) =[,(6) B, (M) +R"(6)] (7,(8) +R," () (324)

donde hemos expresado Si(6 como Bi(T;) de acuerdo con (3.15) y (3.16), y la

radiancia reflejada segun la expresién (3.12) como

Ri'(8 =[1-&(8)/R'(6) (3.29)

La ecuacion (3.24) relaciona la radiancia medida por el satélite, Bi(T;), con
la radiancia de cuerpo negro correspondiente a la temperatura real de la superficie
T, Bi(T), que es la magnitud que se desea determinar. Para obtener este ultimo
pardmetro necesitamos conocer la distribucion vertical de temperatura y vapor de
agua de la atmosfera, asi como la del resto de gases que contribuyen a la
absorcién y emision atmosféricas. También es imprescindible el conocimiento de la
emisividad de la superficie de la cual se desea conocer su temperatura. Para el
calculo de la transmisividad espectral y radiancia espectral ascendente y
descendente de la atmésfera, supondremos a esta dividida en capas plano-
paralelas, de forma que se puedan definir en cada capa valores medios de
temperatura, concentracion de gases y coeficientes de absorcion (Caselles, 1983)
que faciliten la integracion numérica extendida a toda la atmésfera de las
magnitudes resefiadas. A continuacion, realizariamos una convolucién sobre la
funcion filtro propia del sensor remoto que se ha utilizado. Con ello y partiendo de
la ecuacion (3.24) obtendriamos la funcién de Planck ponderada del canal i, Bi(T),

como:

B,(T)-R,' () -1,(8) R, ()
i(M) £ (0)T.(0) (3.26)
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y a partir de esta, mediante la funcién inversa de Planck se obtendria la

temperatura real de la superficie.

La ecuacion (3.26) constituye, en si misma, un método de correccion
atmosférica monocanal, pero requiere de un modelo de calculo de transmisividad
atmosférica para su resolucion. Varios han sido los autores y equipos de
investigacion cientifica dedicados a la dura tarea de desarrollar un cédigo de
transferencia radiativa que permita reproducir con fiabilidad el paso de la radiacion
a través de un medio tan complejo como la atmosfera. Las diferencias existentes
entre los diferentes modelos propuestos se refieren principalmente a los
coeficientes de absorcién utilizados y al método de calculo de la intensidad de
bandas de absorcién, que determina la diferente resolucion espectral con la que
realizan los célculos. Un modelo simple, que considera a la atmoésfera constituida
solamente por vapor de agua, puede encontrarse en Arbelo et al. (1992a). Sin
embargo, esta simplificacion no siempre es valida, teniendo que recurrir a modelos
mas completos y realistas. Entre ellos, cabe citar a los mas conocidos: LOWTRAN
7 (Kneizys et al., 1988), Modelo de Linea por Linea (Llewellyn-Jones et al., 1984),
GENLN2 (Edwards, 1987 y 1988) y el Modelo de Bandas (Barton, 1983 y 1985).
Todos ellos generan resultados similares como se puede encontrar en un estudio

comparativo hecho por Barton et al. (1989).

En la mayor parte de los calculos que requieren de un modelo de estas
caracteristicas realizados en este trabajo, hemos usado el modelo de
transmisividad-radiancia atmosférica LOWTRAN 7, que es uno de los mas
completos y utilizados que existen. Su intervalo espectral va desde 200 nm hasta el
infinito con una resolucién de 20 cm™. Se utiliza el coeficiente de absorcién
continuo del vapor de agua dado por los resultados experimentales de Burch y Alt
(1984), que estan en buen acuerdo con los recientes calculos empiricos de Grant
(1990). Se incluye el espectro de lineas y bandas del vapor de agua y restantes
gases atmosféricos. El programa dispone de seis modelos de atmdsferas estandar
y permite la posibilidad de introducir radiosondeos meteoroldgicos propios como
datos de entrada, determinando la variacion de la temperatura dentro de cada capa

de forma lineal y exponencial en el caso del contenido de vapor de agua. Este
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cédigo de transferencia radiativa puede tener en cuenta el efecto de los aerosoles
a través de los diferentes modelos que contiene y también permite modificar la
geometria de observacion y definir diferentes superficies caracterizadas por su

temperatura y emisividad.

Una descripcion de los aspectos generales del programa LOWTRAN 7 se
puede encontrar en el Apéndice A.

3.2 Fundamento teorico del split-window

El método de correccibn monocanal, si bien nos permite obtener la
correccién atmosférica con una buena precision, presenta un grave inconveniente
dificilmente resoluble, necesita del conocimiento de la distribucién vertical de
temperatura y gases atmosféricos, principalmente del vapor de agua, del area
objeto de estudio. Esta informacion, en principio solo estaria disponible si se
dispone de una estacion de lanzamiento de radiosondas préxima, lo que la
mayoria de las veces es imposible, sobre todo si se trata de una zona oceanica.
Esta deficiencia puede seguir siendo insubsanable, si aun disponiendo de
radiosondeos la diferencia en tiempo entre estos y la hora de paso del satélite es
superior a unas cuentas horas dada la alta variabilidad espacial y temporal que
presenta el vapor de agua como ya estudiamos en el apartado 3.1.2 de este

mismo capitulo.

Desde principios de los afios 70 se ha desarrollado una serie de técnicas
de correccién atmosférica que evitan la utilizacion de datos de radiosondeos o
cualquier otro tipo de informacion ajena a la proveniente de los satélites. Estas
técnicas fueron propuestas por Anding y Kauth (1970), McMillin (1971) y
Prabhakara et al. (1972). La esencia de sus metodologias radica en la
proporcionalidad existente entre la atenuacién que sufre la radiancia como
consecuencia de la absorcién atmosférica y la diferencia entre radiancias medidas

simultdneamente a dos longitudes de onda diferente, cada una de ellas sujetas a
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cantidades distintas de absorcion atmosférica, pero ambas dentro de una misma
ventana, lo que se conoce normalmente con el nombre de principio de absorcion
diferencial (McMillin, 1975). Esta diferente absorcion puede ser también obtenida
mediante medidas a una misma longitud de onda pero con dos &ngulos de

observacioén distintos (Saunders, 1967).

En el siguiente apartado describiremos detalladamente en que consiste el
principio de absorcion diferencial, que es el fundamento tedrico de la técnica de
correccién atmosférica utilizada en este trabajo y conocida como “split-window”.
Bésicamente esta técnica consiste en la utilizacion de dos canales situados dentro
de la misma ventana atmosférica (10,5-12,5 um) para poder estimar a partir de las

radiancias medidas, la verdadera temperatura de la superficie.

3.2.1 Principio de absorcion diferencial

Hagamos previamente un repaso histérico por los trabajos de los primeros
autores que estudiaron el problema de la correccién atmosférica haciendo uso

Unicamente de las medidas de los satélites.

Saunders (1967) estaba realizando medidas de la temperatura superficial
del mar con un radiémetro a bordo de un avioén, cuando observé que duplicando el
camino de absorcion recorrido por la radiacion proveniente de la superficie,
mediante observaciones a 0° y 60°, también se duplicaba el efecto de la atmdsfera.
Asi pues, tomando dos medidas del mismo punto, una a 0° y la otra a 60°, era
capaz de determinar el efecto atmosférico y corregir las medidas. En la practica
actual el efecto total solamente es aproximadamente proporcional a la longitud de
la trayectoria atmosférica. Saunders encontrd6 que para atmdsferas secas la
diferencia entre 55° y 0° daba la mejor estimacion a la atenuacion sufrida por la
atmosfera, mientras que para atmosferas humedas, 60° ofrecia mejores

resultados.
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Anding y Kauth (1970) propusieron un método basado en las diferencias
de absorcion atmosférica en dos longitudes de onda. Si fuésemos capaces de
encontrar dos longitudes de onda tales que la absorcién en una de ellas fuera
ligeramente superior a la de la otra, entonces existiria una relacion lineal entre la
temperatura de la superficie y las radiancias en esas dos longitudes de onda.
Siguiendo este razonamiento, Anding y Kauth (1970) elaboraron unas gréficas de
forma que para algunos pares de longitudes de onda, los puntos para un valor
determinado de temperatura superficial de mar, formaban una linea recta
independiente de las condiciones atmosféricas. Asi construyeron rectas de ajustes
por minimos cuadrados, para el intervalo de valores esperado de temperaturas
superficiales del mar. Estas gréaficas eran utilizadas posteriormente para interpolar
las medidas realizadas y obtener de esta manera la verdadera temperatura

superficial del mar.

McMillin (1971) partié de la ecuaciéon de transferencia radiativa y obtuvo
una relacion entre la radiancia de la superficie y las radiancias medidas a dos
longitudes de onda diferentes, demostrando de esta manera los fundamentos

fisicos de los resultados obtenidos previamente por Anding y Kauth (1970).

Prabhakara et al. (1972) usaron un método diferente para tratar la
dependencia de la funcion de Planck con la longitud de onda. Ellos utilizaron datos
del sensor IRIS (Infrared Interferometer Spectrometer) a bordo del satélite NIMBUS
4 para obtener sus medidas, por lo que sus resultados eran independientes de
cualquier modelo de absorcidon usado para simular las medidas. Nétese que el
gran inconveniente de las medidas simuladas en aquellos afios, era que dependian
del modelo de absorcion utilizado. Al no existir demasiado acuerdo entre los
diferentes autores, los resultados podian diferir considerablemente, aun en el caso
de que sélo se utilizaran para seleccionar longitudes de onda con diferente
absorcion total (Anding y Kauth (1970), Maul y Sidran (1972), Anding y Kauth
(1972)).

Con los trabajos descritos anteriormente estaban sentadas las bases que

condujeron a McMillin en 1975 a la formulacion del principio de absorcion
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diferencial. En su articulo mostraba que el fundamento fisico en que basaron sus
trabajos los autores anteriores era el mismo, independientemente si usaban un

método con dos longitudes de onda diferentes o dos angulos diferentes.

Antes de proceder al desarrollo del método de absorcién diferencial
debemos hacer una consideracion basica. En principio, y siguiendo los trabajos de
todos los autores ya citados, la superficie objeto de observacion por parte de los
sensores remotos a bordo de los satélites, serd la superficie del mar. Segln
Masuda et al. (1988), la emisividad de la superficie del mar puede considerarse
constante y proxima a la unidad para longitudes de onda correspondientes a las
ventanas atmosféricas en el infrarrojo-térmico. Asi pues, estamos en condiciones
de despreciar el efecto de la emisividad en la medida de la temperatura de la
superficie del mar, y suponer que es una superficie llana y homogénea con un
comportamiento cercano al de un cuerpo negro.

El principio de absorcién diferencial establece que la atenuacion sufrida
por la radiancia emitida por la superficie del mar, R, al atravesar la atmésfera es
proporcional a la diferencia de radiancias medidas para un mismo punto de la
superficie, a dos longitudes de onda o dos angulos de vision diferentes, Ry R;:

R-Ri=y [R-R] (3.27)

donde yes el coeficiente de proporcionalidad que depende de las transmisividades
atmosféricas en las condiciones i y j (McMillin, 1975; McMillin y Crosby, 1984).
Aunque a continuacion derivaremos la expresion (3.27), esta ha sido presentada
previamente para enfatizar la simplicidad del resultado final, que nos permite
corregir la radiancia de la superficie del efecto atmosférico disponiendo Unicamente
de medidas desde satélite.

Siguiendo a McMillin (1971, 1975) vamos a demostrar el principio de
absorcioén diferencial. Supongamos que la superficie es un cuerpo negro, y que la
medida se realiza en canales con anchos de banda espectral suficientemente

estrechos para considerar a los mismos caracterizados por una longitud de onda



68 Capitulo 3. Modelo de correccion atmosférica

central A. La radiancia registrada por un sensor puede expresarse por medio de la

ecuacion de transferencia radiativa siguiente:
R(A)=B,(T)&,(6)+R,' (8) (3.28)

donde R'(6), es la radiancia emitida por la atmésfera hacia arriba y viene dada por

la expresion

7,(z,h,6)
G—

f P
R, (6)= IBA[T(Z)] [z (3.29)
0

La resolucibn de esta integral no es trivial y debemos hacer algunas
consideraciones previas. Como vemos, la radiancia atmosférica ascendente
depende de la temperatura de la atmésfera a través de la funcién de Planck. En
principio, esta dependencia puede ser complicada, sin embargo, en la region
espectral considerada y a intervalos de temperatura pequefios podemos hacer
algunas simplificaciones. La aproximacion que haremos ha sido sugerida por
McMillin y Crosby (1984), y consiste en la linealizacion de la funcién de Planck,
esto es, el desarrollo en series de Taylor de primer orden de B,(T(z)) alrededor de
una temperatura de referencia. Esta es una buena aproximacién para el célculo de
la radiancia ascendente, ya que la mayor contribucion a esta proviene de las capas
mas bajas de la atmosfera, donde se encuentra concentrada la mayor cantidad de
vapor de agua. Esto conduce a suponer que no habra demasiadas diferencias
entre las temperaturas, T(z), involucradas en el calculo de la radiancia ascendente.
Sea T,, una temperatura de referencia con un valor parecido al de las capas bajas
de atmésfera, el desarrollo de Taylor de primer orden de la funcién de Planck viene

dado por

(o.M
B,[T(2)] =B,(T,) L#‘T)J

qT@)-T,) (3.30)
A

r
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Volvamos ahora a la expresién (3.29) y fijémonos en el segundo término
del producto integrando. Si consideramos que en la regién del infrarrojo-térmico
donde trabajamos, la absorcién atmosférica se debe casi por completo al vapor de
agua y despreciamos el efecto del resto de gases atmosféricos, la transmisividad,

n(z, h, 6), se puede expresar como
7,(2,h,8)=exp( K, W (z,h) Gsec )" (3.31)

tal que W(z, h) es el contenido total de vapor de agua de una columna vertical de

base unidad extendida entre las alturas z y h:

h
W (z,h) = jp(z') [dz' (3.32)

4

K, es el coeficiente de absorcion medio de la atmdésfera, y n es un parametro que
depende de la longitud de onda y condiciones atmosféricas. Segun esto, para una

ventana atmosférica con absorcion débil, (3.31) se puede aproximar por
7,(2h,8)=(1-K, W(z,h) sec 6)") (3.33)

A partir de (3.32) y (3.33) obtenemos que la derivada de la transmisividad respecto

de la altura es

dt,(z,h,0) Jr1,(z,h06) Elo"W(z,h)
oz JdW (z,h) oz

=K, Oo(z) [sec 6)" (3.34)

De forma que, sustituyendo (3.30) y (3.34) en (3.29), y resolviendo la integral, la
radiancia atmosférica ascendente en la direccién de @ se puede aproximar por la

siguiente expresion,

R, (6)=B,(T,') K, W [sec 6)" =B, (T, ) f1-7, (6)) (3.35)



70 Capitulo 3. Modelo de correccion atmosférica

donde T,' es la temperatura radiativa efectiva de la atmosfera en la direccion

ascendente, que viene definida por

h
_[T (2)0o(2) @iz

T, :0T (3.36)

y W (gcm® la cantidad total de vapor de agua en la atmésfera. T,' es la

temperatura a la que se puede considerar que esta emitiendo la atmdsfera en su

conjunto, teniendo en cuenta que la emisividad de la atmdsfera es (1— T, (6)) .

Introduciendo (3.35) en (3.28), la ecuacion de transferencia radiativa que
rige la radiancia medida por un sensor remoto (3.28) podremos expresarla més
sencillamente mediante

R(A)=B,(T),(0) +B,(T,) f1-7, (8)) (3.37)

Siguiendo a McMillin (1975), si se usan medidas a diferentes longitudes de
onda, se debe obtener la dependencia de la radiancia y la funcién de Planck con la
longitud de onda. Para dos longitudes de onda en la ventana 10-13 pym esto se
puede lograr haciendo un desarrollo en serie de Taylor de la funcién de Planck en

la longitud de onda para obtener

JB
BA(T):BAT(T)+#(T)EM ) (3.38)

donde A; es una longitud de onda de referencia. De la misma manera se puede
desarrollar la radiancia y B,;(T.'). Para medidas realizadas dentro de la ventana
atmosférica considerada, los valores de las temperaturas dadas por R(A), T y la
temperatura media de la atmdésfera son proximos entre si. Ademas, la dependencia

de 0 By(T)/d A con la temperatura es pequefa, de forma que si A y A, estan
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suficientemente préximas entre si, es posible despreciar la dependencia de ¢

B,(T)/J A con la temperatura obteniendo
Ri(/‘r):BA,U)ﬁai(9)+BA,(TaT)[€1‘TAi(9)) (3.39)

donde Ri(A,) es la radiancia medida a la longitud de onda A; que tiene la misma
temperatura aparente que la radiancia medida a A.. Para obtener la correccion
atmosférica, es necesario disponer de dos medidas con diferentes cantidades de
absorcion e iguales valores de temperatura media atmosférica. Considerando dos
longitudes de onda préximas entre si, A; y A5, y cercanas a A,, si hacemos A, igual a

A1, podremos escribir, a partir de (3.39), las dos ecuaciones

Ry(A)=B, (T)F, (6)+B, (T,") Eﬁl—r,l 1 (9)) (3.40a)

R,(1)=B, (N, (0)+B, (T, {17, (9)) (3.40b)

Si los procesos de absorcion en las dos longitudes de onda consideradas son
similares, T, sera independiente de las mismas y la podremos eliminar de las
expresiones (3.40a) y (3.40b) para obtener

1-7, (6)

1

r, (6)-1, (6)

B, M=Ry (A )+ EﬁRl(/\ )-R,(4 1)] (3.41)
gue como vemos es la misma expresion que presentamos cuando enunciamos el

principio de absorcion diferencial, (3.27), con y = [1— TA(H)]/[TA l(6?) —Ty, (9)}.

La expresion (3.41) relaciona las radiancias medidas por un satélite a dos
longitudes de onda diferentes con la radiancia emitida por la superficie con una

temperatura T. Para convertir estas radiancias en temperaturas y obtener de esta
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forma la versién basica de un algoritmo de tipo split-window, es necesario tener en
cuenta la linealizacién de la funcién de Planck respecto a la temperatura, que sera
valida, como hemos comentado anteriormente, para intervalos pequefios de
temperatura, esto es, 10 o 15 K. Esta suposicion es adecuada para todas las
temperaturas involucradas en la ecuacion de transferencia radiativa de partida, es
decir, la verdadera temperatura de la superficie, T, las temperaturas aparentes
registradas a cada longitud de onda, T; (i = 1,2) y la temperatura media
atmosférica, T,'. Con esta simplificacion podemos escribir la ecuacion split-

window, a partir de (3.41), como
T=T,+y [T, -T,) (3.42)
La ecuacion (3.42) podemos re-escribirla como
T-T, =y U1, -T,) (3.43)
Si denominamos a la diferencia (T, - T,) como AT, la ecuacién (3.43) puede verse

como un término simple de un desarrollo mas general (McMillin y Crosby, 1984)
dado por

T-T,=a, +a, AT +a, AT? +a, BT +.. (3.44)

Hasta ahora solamente hemos considerado dos medidas simultaneas para
obtener la temperatura de la superficie desde satélite. Resulta evidente pensar que
si dispusiésemos de muchas mas, el efecto atmosférico podria ser corregido mejor
aun. Asi pues, si tenemos n medidas simultaneas tomadas desde satélite,
podremos escribir (Deschamps y Phulpin, 1980)

n
T=a,+)a M, (3.45)
i=1
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donde se ha expresado la temperatura de la superficie, T, como una combinacién
lineal de n temperaturas aparentes tomadas desde satélite, T;. Los coeficientes a;

estan relacionados con la transmisividad de la atmésfera en los canales utilizados.

3.3 Modelo operativo propuesto

Para obtener el algoritmo de split-window partiremos de la ecuacion (3.37),
gue nos da la radiancia monocromatica medida por el sensor de un satélite.
Considerando que el canal de un sensor remoto esta caracterizado por una funcion
respuesta espectral y no por una Unica longitud de onda, la expresion (3.37) puede

ser convertida, segun las magnitudes espectrales medidas por el canal i como,
B,(T,)=B,(T)(1,(8) +B, (T, ) tfL-7,(8)) (3.46)

La transformacion de la expresion (3.46), que relaciona radiancias, a una
ecuacion donde aparezcan temperaturas requiere de la aplicacion de la
linealizacién de la funciéon de Planck, andlogamente a como hicimos en la

conversion de (3.41) en (3.42). De esta forma quedaria

1-7,(6)
T-T = o s Lt (3.47)

Escribiendo ahora la ecuacion (3.47) para cada uno de los canales infrarrojo-
térmicos de los satélites NOAA situados en la misma ventana atmosférica, esto es,

canales 4 y 5 del AVHRR, y restando una de la otra, obtenemos
T=T,+AdT, -T,) +B (3.48)
donde los coeficientes A y B han sido deducidos suponiendo que las temperaturas

medias atmosféricas, T..' Yy Ta', no son iguales. Las expresiones

correspondientes a estos coeficientes son
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__n@ (3.49)
7,(0)-15(6)
1-71,(6)) f1-7.(8
_ (1-7,(0)) 1-7,(9)) [6Ta4T _TaST) (3.50)

(T4(9) ~TIg (9))

Nétese que la expresion (3.48) seria la misma que (3.42) si hubiésemos
considerado, como en aquel caso, la aproximacion de que las temperaturas
medias atmosféricas para ambos canales fuesen iguales. Pero esta identidad no
se mantiene en muchas condiciones atmosféricas y por eso es mas correcto
expresar la ecuacién split-window para la superficie del mar como (3.48). La
expresion tedrica del coeficiente B fue deducida por primera vez por Maul (1983)
mientras que el A coincide con el dado por McMillin (1975), denominado yen la

expresion (3.43).

Es importante resaltar la dependencia de los coeficientes de split-window
con las transmisividades atmosféricas y el angulo de observacion, ademas de la
dependencia existente entre la diferencia de las temperaturas atmosféricas medias
y el coeficiente B. Esta intima relacion con la transmisividad se traduce, en
definitiva, en una dependencia con la humedad atmosférica, que como ya hemos
comentado es el factor determinante a la hora de una buena correccién del efecto
atmosfeérico sobre las medidas de temperatura desde satélite. Algunos autores han
realizado estudios en este sentido, encontrando relaciones muy interesantes entre
la cantidad de vapor de agua que existe en la atmdsfera y los coeficientes Ay B
(Minnet, 1990; Sobrino et al., 1993; Coll y Caselles, 1994).

La variabilidad atmosférica mostrada por estos coeficientes nos alerta
sobre el uso de algoritmos lineales, con coeficientes constantes, en areas de
condiciones climaticas particulares. Llewellyn-Jones et al. (1984) encontraron
desviaciones de 0,4 K cuando aplicaban un algoritmo global a un conjunto de datos
de Latitudes Medias. Asi, no es recomendable el uso de algoritmos lineales
globales en estudios regionales, ya que cabe esperar una cierta degradacion de los
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resultados en areas tales como las Islas Canarias, para la cual los coeficientes

pueden ser inadecuados e inexactos.

El modelo de split-window propuesto por nosotros para la determinacion de
la temperatura de la superficie del mar retiene, en sus coeficientes, la dependencia
con la transmisividad atmosférica a través de la cantidad total de vapor de agua

atmosférico, pudiendo expresarlo de forma general como
T =T, +AW) T, -T,) +B(W, 6) (3.51)

donde se puede observar que los coeficientes A y B son variables, dependientes
del vapor de agua, y en el caso del coeficiente B, existe ademéas dependencia con
el &ngulo de observacion 6. La justificacion de la forma elegida para este algoritmo

sera explicada y deducida con detalle en el siguiente capitulo.

Para finalizar este apartado debemos hacer notar la importancia del
método de correccion atmosférica alcanzado. El algoritmo propuesto, sera
desarrollado con el objeto de producir estimaciones precisas de la temperatura
superficial del mar para el area del Archipiélago Canario, zona de interés en el
presente trabajo, sin embargo, su aplicaciébn a cualquier regién de Latitudes
Medias o Tropicales debe dar resultados satisfactorios, dada la adaptabilidad de
sus coeficientes a cualquier condicién atmosférica con un contenido minimo de

vapor de agua.

3.4 Determinacion del vapor de agua

El algoritmo presentado te6ricamente en el apartado anterior contempla la
variabilidad atmosférica implicitamente a través de sus coeficientes, pero solo sera
operativo si disponemos Unicamente de medidas desde satélite para la
determinacion de la temperatura de la superficie del mar. Aqui surge la blusqueda

de alternativas a los radiosondeos tradicionales para la determinacion de la
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cantidad total de vapor de agua en la atmésfera que nos permitan estimar en cada
momento, los coeficientes de la expresion (3.51) para cada elemento o pixel de

una imagen de satélite.

El vapor de agua atmosférico ha sido determinado desde hace algunos
afos, por diferentes técnicas que utilizan datos de teledeteccién. La combinacion
de la informacion procedente de los instrumentos montados a bordo de los
satélites NOAA, especialmente los sensores del TOVS, ha permitido desarrollar
diferentes métodos de obtencion de este constituyente ademas de otros
parametros atmosféricos. Los dos procedimientos més usados en la actualidad por
gran parte de la comunidad cientifica dedicada a estos aspectos son el ITPP
(International TOVS Processing Package) desarrollado por Smith et al., (1985) y el
3l (Improved Initialisation Inversion Method) descrito en Chedin et al., (1985b). El
primero de ellos calcula la cantidad total de agua precipitable, los perfiles verticales
de temperatura y la temperatura de la piel de la superficie simultineamente
mediante una resolucion fisica de la ecuacion de transferencia radiativa, por su
parte, el 3l es un procedimiento que utiliza una metodologia fisico-estadistica para
obtener parametros meteoroldgicos similares al anterior. Ambos seran descritos

con mas detalle en el siguiente capitulo.

Otros autores han propuesto métodos mas sencillos, basados en
algoritmos simples, para estimar Unicamente el contenido total de vapor de agua.
Prabhakara et al., (1979), Chester et al., (1983) y Dalu (1986) usaron el principio de
absorciéon diferencial entre dos canales infrarrojos en la misma ventana
atmosférica (8-13 um) con este fin. Por otra parte, Schluessel (1989) obtuvo el
contenido de vapor de agua mediante la sinergia de los datos del AVHRR con los
del HIRS. En su trabajo, muestra las mejoras obtenidas con la adicion en las
regresiones, de las temperaturas radiométricas de los canales 4 y 5 del AVHRR
con respecto a aquellas en las que soélo consideraba los datos del HIRS, con ello

consiguié un error de sélo 0,3 g/cm? con observacion vertical sobre los océanos.

En el presente trabajo, se ha desarrollado un método alternativo para la
determinacion del vapor de agua, W, utilizando Unicamente las temperaturas
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radiométricas de tres canales infrarrojos del HIRS. Estos canales son el 8, 11y 12

y la expresion que los relaciona es,
W =alfTHg ~TH,, ) +b {TH,, ~TH,, | (3.52)

donde TH; son la temperaturas radiométricas correspondientes a los respectivos
canales. Los valores de los coeficientes, asi como la explicacion de la expresién
(3.52) se deducird en el capitulo siguiente, donde veremos las mejoras obtenidas
con respecto a los trabajos publicados anteriormente por otros autores y por

nosotros mismos (Arbelo et al., 1995d).



Capitulo 4

ANALISIS Y DETERMINACION DE LOS
COEFICIENTES SPLIT-WINDOW

En este Capitulo analizaremos los coeficientes variables de la ecuacion
split-window expuesta en el Capitulo anterior, justificando la forma de las
expresiones que dan lugar a los mismos. La dependencia de estos coeficientes
con el contenido total en vapor de agua atmosférico, nos conduce a la busqueda
del mejor método de estimacién de este parametro para la zona de Canarias, por
lo que presentaremos todas las técnicas desarrolladas con este objetivo, y la
intercomparacién de los resultados obtenidos. Mostraremos las ventajas e
inconvenientes de la utilizacion de los datos de radiosondeos, de la informacion de
los canales 4 y 5 del AVHRR, de la sinergia de datos AVHRR y TOVS y de
procedimientos fisico-estadisticos complejos. Dedicaremos la Ultima parte del
Capitulo a sefialar la mejora conseguida en la determinacién de la temperatura
superficial del mar cuando estimamos la cantidad de vapor de agua a partir del
algoritmo regional desarrollado a tal efecto.
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4.1 Determinacién de los coeficientes Ay B

En esta seccion vamos a determinar los coeficientes variables, Ay B, de la
ecuacion de split-window (3.51) presentada en el capitulo anterior. Para ello nos
basaremos en el estudio realizado por Coll y Caselles (1994) sobre la influencia de

los constituyentes atmosféricos en la ecuacion de split-window.

Coll y Caselles (1994) obtuvieron los coeficientes tedricos A y B dados por
las expresiones (3.49) y (3.50) para un conjunto de perfiles atmosféricos de
Latitudes Medias, con un contenido en vapor de agua que variaba desde 0,3 a 3,3
g/cmz, mediante la utilizacién del cddigo de transferencia radiativa LOWTRAN 7
(Kneizys et al.,, 1988). Las simulaciones se llevaron a cabo suponiendo
observacién vertical y considerando dos casos diferentes, esto es, una atmésfera
constituida solamente por vapor de agua y otra atmésfera que contenia todos los
gases atmosféricos. En sus Figuras 1 y 2 se pueden observar los resultados
obtenidos para ambos coeficientes en funcion de la cantidad de vapor de agua.
Cuando se considera solo vapor de agua, el coeficiente A muestra una
dependencia lineal con este componente, tomando valores que van de 1,5 para
atmosferas secas hasta 3,0 para atmoésferas con alto contenido en humedad. Sin
embargo, cuando se tiene en cuenta el resto de gases atmosféricos (CO,, Os, ...),
el comportamiento del coeficiente A frente al vapor de agua es muy diferente,
tomando valores grandes para atmdsferas secas (W < 0,5 g/cmz), ya que en este
caso, las transmisividades en los canales 4 y 5 del AVHRR llegan a ser muy
parecidas como consecuencia de un diferente mecanismo de absorcion
atmosférica, no debido al continuo del vapor de agua, sino al resto de gases fijos.
Saunders y Edwards (1989) ya estudiaron este hecho encontrando que la
absorcion debida a los gases fijos, especialmente el dioxido de carbono, era mayor

en el canal 4 que en el 5, lo que explica los valores elevados de A.

Arbelo et al. (1996a) evitaron el problema matemético que suponia la no

linealidad del coeficiente A con el contenido en vapor de agua atmosférico,
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tomando solamente los valores a partir de 1 g/cmz, y obtuvieron el ajuste lineal
dado por la siguiente relacion (Figura 1),

A(W)=195+0,33 W (4.1)

con un coeficiente de correlacion de 0,962 y un error estandar de estimacién de
0,08.

4.0

Coeficiente AW)

2.0

1 2 3 4 5
Vapor de agua (g/cm?)

Figura 1. Coeficiente A(W) como una funcién del contenido en vapor de agua, W, para un conjunto de
datos de radiosondeos. Todos los gases atmosféricos han sido tenidos en cuenta.

Analicemos ahora el comportamiento del coeficiente B. Para una
atmosfera compuesta solamente por vapor de agua, la diferencia entre las
temperaturas medias atmosféricas de ambos canales, T..' y Tas', €s positiva. En el
caso de atmoésferas secas se puede demostrar que esta diferencia es muy
pequefia, pero cuando va aumentando el contenido en vapor de agua atmosférico
también aumenta la diferencia entre las temperaturas T..' ¥ Tas', pudiendo tomar

valores de aproximadamente 1 K. Como consecuencia de esto, el coeficiente B
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toma valores negativos relativamente altos, del orden de -1,5 K, en estas
condiciones. En el caso que considerasemos una atmdsfera con todos los gases,
el efecto de estos predomina siempre que el contenido de humedad atmosférica
sea bajo, provocando valores negativos en la diferencia de las temperaturas
medias atmosféricas en cada canal, con valores de aproximadamente 0,5 K para
el coeficiente B (ver Figura 2 de Coll y Caselles, 1994). Por el contrario, si la
humedad atmosférica es grande, la diferencia entre To' y Tas' vuelve a ser
positiva, conduciendo a valores negativos del coeficiente B, si bien, algo mas bajos
gue cuando suponiamos una atmésfera constituida exclusivamente por vapor de
agua. A partir de este razonamiento y usando los valores dados por Coll y Caselles
(1994), Arbelo et al. (1996a) encontraron una relacién cuadratica entre el
coeficiente B y el vapor de agua, W. Ademas, los coeficientes de esta relaciéon no
eran constantes, como habian propuesto previamente Arbelo et al. (1995a), sino
gue dependian del angulo cenital de observacién del satélite, 6, de forma que se

obtenia la siguiente relacion (Figura 2)

B(W, 8) =B,(6) +B,(6) W +B,(6) W ? (4.2)
donde
B,(6) = -0,21+0,40913ec @ (4.2a)
B,(6) = -0,0364 +0,0888 [3ec 4 (4.2b)
B,(8) =-0,2219 +0,0748 Sec 8 (4.2¢)

con un coeficiente de correlacion de 0,955 y un error estandar de estimacién de
0,16 K.

Las ecuaciones (4.1) y (4.2) son validas paral < W <5 g/cmz; el angulo de
observacién se incluy6 para incrementar el intervalo de validez de las ecuaciones
(4.1) y (4.2), ya que Coll y Caselles (1994) s6lo habian considerado observaciones

al nadir en sus célculos.
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1.0

Coeficiente BW) (K)

-1.5 ‘

\ \
1 2 3 4 5
Vapor de agua (g/cm?)

Figura 2. Coeficiente B(W,8) en funciéon del contenido en vapor de agua, W. Todos los gases

atmosféricos han sido tenidos en cuenta. O 8=11,6° ® 8= 40,3°.

4.2 Métodos de determinacién del vapor de agua

Una vez obtenidas las expresiones correspondientes a los coeficientes
variables del algoritmo de split-window, (ecuacién 3.51), propuesto en el capitulo
anterior, necesitamos ahora encontrar un procedimiento eficaz, operativo y
adecuado para la determinacién del contenido total en vapor de agua atmosférico
gue nos permita obtener la cantidad de este componente de la atmdsfera, con la
misma resolucion espacial (1,1 km) que los datos de temperatura de los canales 4
y 5 del AVHRR. Nuestros trabajos nos condujeron a proponer la expresion (3.52)
dada en el apartado 3.4, pero antes de desarrollar y analizar esa relacion,
consideremos otras alternativas al método propuesto, estudiando las ventajas e

inconvenientes que conlleva su aplicacion.
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4.2.1 Datos de radiosondeos

El Instituto Nacional de Meteorologia (I. N. M.) dispone de una estacion de
lanzamiento de radiosondas en Santa Cruz de Tenerife. Este es el (nico
emplazamiento en Canarias desde el que se envian globos provistos de los
sensores de temperatura, presion y humedad adecuados para el conocimiento de
la estructura vertical de la atmdésfera. Estos dispositivos pueden alcanzar alturas de
30 km y superiores. Cada dia son lanzados dos, uno a las 12:00 y el otro a las
00:00 horas aproximadamente, y la informacién que generan es incorporada a la
red que coordina la Organizacion Meteorolégica Mundial (OMM) para la

elaboracion de mapas de prediccién y prevision del tiempo.

Los datos suministrados por los radiosondeos permiten la determinacion
de la cantidad total de vapor de agua que existe en la atmdésfera, sin embargo, al
tratarse de datos representativos de un area mas 0 menos pequefia, que
podriamos estimar en unos 100 km a la redonda, y limitados en el tiempo cada
doce horas, no satisfacen nuestra necesidad de informacién sobre todo el
archipiélago y especialmente a la hora de paso del satélite. Aun y asi, es
interesante presentar como se calcula el contenido en vapor de agua a partir de los
perfiles obtenidos, ya que esta informacion ha sido utilizada continuamente durante
la elaboracion del trabajo que se presenta en esta Memoria, y sera muy valiosa a la
hora de generar y validar el algoritmo que proponemos para obtener el vapor de

agua con datos de satélite.

La cantidad total de vapor de agua contenida en un elemento diferencial de
altura de una columna vertical de base unidad en la atmédsfera, podremos escribirla
como

dw, = p(z) iz (4.3)

4
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donde p(z) es la densidad de vapor de agua existente a la altura z (m). Si
extendemos ahora esa expresién a toda la altura de la atmdsfera, el contenido total

de vapor de agua, W dado en g/cmz, se puede calcular por medio de la integral

W = jp(z') [dz' (4.4)
0

La expresion (4.4) nos permite determinar la cantidad total de vapor de agua en la
atmosfera siempre y cuando conozcamos la densidad de este componente a las
diferentes alturas. Los radiosondeos suministrados por el I. N. M. no contienen
este pardmetro directamente, por lo que tendra que ser estimado a partir de las
medidas de temperatura (°C), humedad relativa (%), presion (mb) y altura (mgp)

dadas por los sensores de las radiosondas.

Hay muchas maneras diferentes de calcular el vapor de agua total,
nosotros presentaremos aqui la desarrollada por Arbelo et al. (1992a), que ha sido
adoptada después por el I. N. M. en Santa Cruz de Tenerife para completar su

base de datos climatoldgicos.

Segun la Ley de Dalton de las presiones parciales, la relacién que existe
entre la presion total del aire atmosférico, P, y la presion parcial del vapor de agua,

e, viene expresada por

—=W (4.5)

donde ny Y n1, son el numero de moles de vapor de agua y el numero de moles
totales en el aire atmosférico respectivamente. Por otro lado, si consideramos al
aire de la atmoésfera como un gas ideal, el nUmero de moles totales se puede
determinar, con buena aproximacioén, a partir de la ecuacion de los gases ideales,
mientras que el nimero de moles de vapor de agua se puede expresar como

ny =m,, /18.016, donde el denominador es la peso molecular del agua. Con
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estas consideraciones sobre la expresién (4.5), la densidad de vapor de agua en

g/cmzm se puede escribir como

_18016[&
RIT

p(z)

(4.6)

donde R es la constante universal de los gases (R = 0,08206 atm It / mol K), T es

la temperatura en kelvin y e, la presién de vapor de agua dada en atmésferas.

La presion de vapor de agua, e, esta relacionada con la humedad relativa,
H, parametro medido en los radiosondeos, a través de la presion de vapor de

saturacion, es, mediante la expresion

_H
e= 100 Le (T) 4.7)

donde ambas presiones vienen representadas en milibares y e(T) depende de la
temperatura exponencialmente como se observa en la Figura 3. Esta dependencia

ha sido obtenida empiricamente por Saucier (1983):
e, (T)= exp[l81638 +0,071676 [T —0,00038948 [T * (4.8)

Sustituyendo (4.8) en (4.7) y esta en (4.6), ya estamos en disposicién de poder
calcular la cantidad total de vapor de agua que hay en una columna vertical de
base unidad (1 cmz), dada por la integral (4.4) y utilizando solamente, datos
proporcionados por los radiosondeos. Notese que las magnitudes que se utilizan
en la integracion a toda la atmésfera, hacen referencia a las magnitudes medias de
cada una de las capas en las que se divide la misma, que vienen dadas por los
valores tomados por los sensores de la radiosonda en su ascension. Asi, a modo
de ejemplo, la temperatura de la primera capa o elemento diferencial de altura,
vendra dado por la primera temperatura tomada mas la segunda dividido por dos, y

analogamente para la presién de vapor.
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Figura 3. Variacion exponencial de la presién de vapor de saturacion del vapor de agua atmosférico,
es(T), con la temperatura.

El dato del contenido total en vapor de agua de la atmésfera, determinado
mediante la técnica antes descrita puede ser considerado siempre como valor de
referencia o validacion de cualquier otra metodologia que tenga como fin la
obtencién del mismo elemento atmosférico, a pesar de los errores que se cometen
con esta técnica. Sin embargo, su aplicacién operativa en un algoritmo para la
determinacion de la temperatura superficial del mar, como el que proponemos en
la ecuacién (3.51), resulta del todo impensable. El area de interés de este trabajo
cubre todas las aguas oceanicas que rodean al Archipiélago Canario, mientras
gue, como ya hemos comentado, la validez de los datos de radiosondeos esta
restringida a unos pocos kilometros cuadrados, especialmente en una zona como
esta, caracterizada por su diversidad microclimatica. Por lo tanto, a no ser que

nuestro interés se centre exclusivamente en la regién marina definida por los datos
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del radiosondeo lanzado desde Santa Cruz de Tenerife, la aplicacion de este

método para obtener los coeficientes de split-window (4.1) y (4.2) es rechazada.

En algunas regiones del Planeta, es usual el lanzamiento de radiosondas
por parte de buques oceanograficos o estaciones meteorolégicas fijas situadas en
alta mar. Durante algunas campafias oceanograficas (Schluessel et al., 1987;
Minnet, 1990), también suelen programarse radiosondeos atmosféricos. En estas
ocasiones, el algoritmo propuesto seria operativo con los datos de vapor de agua
gue puedan extraerse de esas medidas. Lamentablemente, no se da ninguna de
las dos situaciones anteriores en nuestro entorno, aunque es un objetivo de
nuestro grupo promover este tipo de acciones en el futuro.

4.2.2 Canales 4y 5 del AVHRR

Una aproximacién simple al problema de la determinacion del contenido
total en vapor de agua, se basa en la diferencia entre las temperaturas de los
canales 4 y 5 del AVHRR. La distinta absorcién a que estan sometidos estos
canales, situados en la misma ventana atmosférica, los hace adecuados para este
proposito, si bien, los resultados obtenidos hasta este momento, con errores del
orden de 0,5 g/cm2 sobre la superficie del mar (Prabhakara et al., 1979; Chester et
al., 1983; Dalu, 1986), resultan elevados para nuestro objetivo. Dado que los
métodos propuestos por los autores anteriores han sido desarrollados para unas
condiciones globales, no contemplando regiones geograficas o épocas del afio
particulares, nosotros hemos optado por la elaboracién de una técnica analoga a la
descrita por Dalu (1986) pero optimizandola, de forma que se reduzca el error en la

determinacion del vapor de agua para la region objeto de estudio, Canarias.

Para el desarrollo del algoritmo de determinacion del vapor de agua desde
satélite que propondremos en este apartado, hemos calculado teéricamente las
temperaturas radiométricas de los canales 4 y 5 del AVHRR de acuerdo con la
ecuacion de transferencia radiativa. Hemos usado el modelo de transferencia
radiativa atmosférica LOWTRAN 7 para obtener las radiancias atmosféricas de los
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canales 4 y 5, y a partir de ellas, derivar las temperaturas. En la simulaciéon de
estas medidas de satélite se ha utilizado el mismo conjunto de radiosondeos
descritos en Arbelo et al. (1995e), y que consiste en 30 perfiles atmosféricos, libres
de nubes, obtenidos por el I. N. M. en Santa Cruz de Tenerife. Los radiosondeos
presentados pertenecen al afio 1994, existiendo datos de casi todos los meses del
mismo que muestran la gran diversidad que caracteriza a las Islas Canarias. El
contenido de vapor de agua total para este conjunto de datos varia entre 0,27y 2,5
g/cmz. Al no disponer de las cantidades del resto de gases atmosféricos
distribuidos verticalmente en cada uno de los perfiles elegidos, se ha optado por
considerar que la distribucién de estos componentes es la misma que la que
aparece para las atmésferas estdndar de latitudes medias en invierno y verano
presentes en el LOWTRAN 7. La eleccién de invierno o verano se ha hecho, en
cada caso, segun su proximidad en las fechas. Se han considerado cuatro angulos
de observacion diferentes, 0°, 30°, 40° y 50°, y hemos supuesto que la temperatura
de la superficie coincide con la del nivel mas bajo del radiosondeo, siendo el rango
de temperaturas de 12,4 K, es decir, desde 289,2 hasta 301,6 K. En estas
simulaciones se ha supuesto que la superficie del mar es un cuerpo negro con
emisividad la unidad en los dos canales. Con estas, consideraciones disponemos
de un total de 120 valores diferentes de T, y Ts a partir de los cuales hemos
obtenido la expresion que relaciona el vapor de agua, W (g/cmz), con la diferencia

entre las temperaturas, T, - Ts, Y el angulo de observacion, 6,
W =1699({T, T, ) Gos 6 (4.9)

con una correlacion del 98,6% y un error estandar de estimaciéon de 0,25 g/cm?
(Figura 4). En comparacion con los resultados obtenidos por Dalu (1986), con un
error de 0,5 g/cmz, la optimizacién del coeficiente que interviene en la expresion
(4.9) para una regidon particular, parece que mejora los resultados

aproximadamente en un 50%.

Los resultados obtenidos, muestran que los canales 4 y 5 del AVHRR

pueden dar una estimacion satisfactoria de la humedad atmosférica, a pesar de



Capitulo 4. Analisis y determinacién de los coeficientes split-window 91

gue no fueron disefiados con este fin. El mayor inconveniente que presentan es
gue son muy similares y sus funciones de peso se encuentran muy proximas a la
superficie, de forma que no suministran suficiente informaciéon de la cantidad de
vapor de agua distribuida en las diferentes capas bajas de la misma: el canal 4 no
es lo suficientemente transparente al vapor de agua como para preservar el
maximo de informacién cerca de la superficie, y el canal 5 tiene una funcion de

peso demasiado baja comparada con la altura tipica a la que se encuentra este

componente.
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Figura 4. Contenido total en vapor de agua determinado por radiosondeos en funcién de la diferencia
entre las temperaturas radiométricas sintetizadas de los canales 4 y 5 del AVHRR vy el coseno del

angulo de observacion.
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4.2.3 Sensores MSU y HIRS

Una metodologia, muy diferente hasta las ahora descritas, para la
obtencion del vapor de agua, es la utilizacion de procedimientos fisico-estadisticos
basados en la resolucién de la ecuacion de transferencia radiativa, haciendo uso
de los datos generados por los sensores MSU y HIRS del sistema TOVS. Entre
ellos, cabe destacar por su amplia utilizacion e importancia, el desarrollado por el
Laboratorio de Meteorologia Dinamica en colaboracibn con el Centro de
Meteorologia Espacial de Francia, denominado 3l (Improved Initialization Inversion
Method) (Chedin y Scott, 1984; Chedin et al., 1985a, 1985b; Scott et al., 1984;
Wabhiche et al., 1984) y el ITPP (International TOVS Processing Package), llevado
a cabo por el CIMSS (Cooperative Institute for Meteorological Satellite Studies) de
la Universidad de Wisconsin, basado en el algoritmo desarrollado por Smith et al.,
(1985). Ambos fueron ideados con el objeto de complementar los datos que
generan las estaciones meteoroldgicas terrenas y marinas, para ser introducidos
conjuntamente en los modelos numéricos de prediccion del tiempo (NWP). Por
ello, estos métodos no simplemente determinan la cantidad de agua precipitable o
vapor de agua, sino también, muchos otros parametros meteoroldgicos y

climaticos.

4.2.3.1 Método 3l

Este procedimiento es un método fisico-estadistico que depende de una
aproximacién del tipo de “reconocimiento de patron”. La inversion de la ecuacién
de transferencia radiativa se realiza en dos pasos, y en ambos se utilizan las
medidas de los sensores del TOVS como fuentes de datos. El primer paso invierte
estas medidas de acuerdo al principio de “mejor perfil inicial” de entre una gran
seleccion de situaciones atmosféricas archivadas por adelantado y clasificadas en
grupos de acuerdo al tipo de masa de aire. Esta biblioteca de situaciones
atmosféricas, denominada TIGR (TOVS Initial Guess Retrieval data set), consiste

en miles de situaciones cuidadosamente muestreadas por métodos de analisis
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estadistico. El conjunto seleccionado de temperaturas radiométricas servira. en un

segundo paso, para inicializar el algoritmo de inversion.

La determinacion del vapor de agua se realiza para tres capas delimitadas
por los niveles de presion de 1000, 800, 500 y 300 milibares, y para la columna
total. Siguiendo a la inversion del perfil de temperaturas, las temperaturas
radiométricas asociadas con el supuesto inicial se corrigen de las desviaciones
entre el perfil de temperaturas inicial y la solucion final, obteniendo con ello la
cantidad de vapor de agua y la temperatura de la superficie simultdneamente.

No hemos tenido la oportunidad de utilizar, en ningin momento, el método
3l, para la determinacion del vapor de agua necesario en los coeficientes variables
de la ecuacion de split-window que propusimos. Por el contrario, el ITPP fue el
primer procedimiento que aplicamos para este fin (Arbelo et al., 1996a). La razén
de esta eleccion fue muy simple, la estacién de recepcion de los satélites NOAA de
la que dispone nuestro grupo, quedd instalada con un software de procesamiento
gue incluia entre sus operaciones este paquete, por lo que continuamos con su

utilizacion.

4.2.3.2 Método ITPP

El ITPP calcula la cantidad total de agua precipitable, los perfiles de
temperatura y la temperatura de la capa de piel de la superficie. Consiste en una
solucion fisica de la ecuacion de transferencia radiativa, haciendo uso de todos los

canales HIRS y MSU para resolver todos los pardmetros simultdneamente.

El procesamiento de los datos del TOVS comienza con la especificacion
de un perfil inicial, que incluye las observaciones de la superficie si se dispone de
ellas. Este perfil inicial se puede especificar de la climatologia o a través del uso de
coeficientes de regresion que pueden estar basados en radiancias sintetizadas o
en radiancias reales deducidas paralelamente con observaciones de radiosondas.
Los algoritmos que generan el perfil inicial desde la climatologia o por regresion

son internos al software. Una tercera opcion seria usar el analisis o prediccién que
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generan campos de perfiles de temperatura y vapor de agua, a partir de los cuales
se podrian crear los perfiles iniciales; en este caso, los campos de datos son
externos al software, como también lo son los datos de la superficie.

Las radiancias MSU y HIRS se obtienen para matrices de 3x3 campos de
vision (FOV) del HIRS, conduciendo a una resolucion espacial de 75 km; los datos
MSU han sido previamente interpolados a cada FOV del HIRS. Estos datos se
utilizan en un procedimiento de dos pasos que permite generar la solucion inicial,
estimar la contaminacién de nubes y producir la estimacién final de temperatura y
humedad.

En el primer paso se obtiene una estimacion inicial del perfil de humedad y
temperatura, para cada localizacion del sondeo, usando las temperaturas
radiométricas estratosféricas de los canales 1, 2 y 3 del HIRS y los cuatro canales
del MSU, ademas de los canales del vapor de agua medio y alto del HIRS (11 y
12). Con esta seleccion de informacion la estimacion estara relativamente libre de

errores debido a la contaminacién de nubes.

Las funciones de peso para el HIRS 1 y MSU 2-4 se utilizan como
funciones base para las temperaturas en la resoluciébn de la ecuacién de
transferencia radiativa, mientras que las HIRS 7 y 12 lo hacen para el vapor de
agua. Una vez que se alcanza la primera estimacién del perfil de temperaturas y
vapor de agua, se determina la altura y cantidad de nubes que afecten a las
observaciones infrarrojas. Después de que se haya logrado esto, se usan todos los
canales, excepto los HIRS 13-19 en caso nuboso, para calcular la temperatura

final de la superficie y los perfiles de temperatura y vapor de agua.

En el segundo y ultimo paso, donde se debe alcanzar el perfil final, se usan
las funciones de peso de los canales HIRS 1, 3y 7 y los MSU 2-4, como funciones
base de temperatura y las HIRS 7, 11 y 12 como funciones base del vapor de
agua. Como se utilizan tantas como 19 observaciones de radiancia diferentes para

obtener la temperatura de la superficie y los perfiles, el sistema de ecuaciones a
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invertir esta sobre-determinado y por lo tanto se estabiliza la solucién (Smith et al.,
1985).

Todos los métodos de inversion de la ecuacion de transferencia radiativa
desarrollados antes del 3l y el ITPP, estaban basados en procedimientos iterativos
(Smith, 1983; Susskind et al., 1984), lo que los hace computacionalmente menos
eficientes y mas inexactos que sus sucesores. La simultaneidad en la solucion, es

la principal ventaja del ITPP y el 3l.

Uno de los inconvenientes encontrados en la utilizacion de métodos como
el ITPP, es el tiempo de célculo necesario para producir la solucién final. Una
solucion con informacion muy interesante, pero en principio, y para nuestro
proposito, excesiva. Ademas, lo que realmente nos condujo a desechar
definitivamente este método de determinacién del vapor de agua, fueron los
errores tan grandes que encontramos cuando los comparamos con datos de vapor
de agua obtenidos mediante radiosondeos. Después de analizar los datos de 36
perfiles atmosféricos, tomados por el I. N. M. en Santa Cruz de Tenerife, de
diferentes dias del afio 1994 y procesar con el ITPP los datos TOVS,
correspondientes a los pases de los satélites NOAA-11, coincidentes en mayor
medida en espacio y tiempo con aquellos, Arbelo et al., (1995d) encontraron una
diferencia media entre ambos de 0,5 g/cm2 y una diferencia cuadratica media
(r.m.s.d) de 1,4 g/cmz. El ITPP producia una importante sobre-estimacion del
contenido en vapor de agua, y la r.m.s.d. era demasiado grande como para darnos
confianza sobre los resultados.

Estamos seguros de que los valores aportados por el ITPP, para el
conjunto de dias en estudio, mejorarian si se introdujeran datos de la superficie
para la determinacién de un perfil inicial mas adecuado a las caracteristicas
propias de la regiébn en cada momento, o si se generase una base de datos con
perfiles atmosféricos tipicos de Canarias que sustituyera la que por defecto tiene
incluida el ITPP. La primera solucién, conllevaria la utilizacién de informacion ajena

a los satélites NOAA, de la cual no disponemos para una aplicacién operativa del
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algoritmo de split-window propuesto para la determinacién de la superficie del mar,

y la segunda, posiblemente no nos garantizaria aun, poder prescindir de la primera.

4.2.4 Canales del HIRS-2

Una vez analizados los procedimientos anteriores y vistos los
inconvenientes que supone su aplicacién en la determinacién de la cantidad total
de vapor de agua sobre el mar, desarrollamos un método alternativo mediante
técnicas de teledeteccion por satélites para calcular los coeficientes A(W) y B(W, 6).
En este apartado explicaremos el procedimiento seguido hasta su consecucion, y
estudiaremos las mejoras conseguidas con respecto a los trabajos realizados

hasta el momento.

4.2.4.1 Seleccion de canales 6ptimos

La sensibilidad de la radiancia observada por los canales infrarrojos del
HIRS, es decir, las funciones de peso de los mismos, varian con la altura de
acuerdo con el contenido en vapor de agua y ozono de la atmésfera, ademas de la
temperatura atmosférica. Recordemos que se denominan funciones de peso
porque aparecen como “pesos” en las ecuaciones integrales que relacionan la
temperatura atmosférica con las radiancias observadas (Werbowetzki, 1981). Los
canales elegidos en este estudio, son dos de los tres canales HIRS sensibles al
vapor de agua, el canal 11 con una longitud de onda central de 7,3 um y el canal
12 situado en 6,76 um. El nivel de contribucién del pico de energia de cada uno de
ellos es aproximadamente de 700 y 500 mb respectivamente. El tercero de los
canales HIRS disefiado con el propdsito de servir como fuente de informacion para
la determinacion del vapor de agua atmosférico, canal 10, no ha sido considerado
en el presente trabajo porque nuestro objetivo es el de desarrollar un algoritmo
general, valido y operativo para todos los satélites NOAA actualmente en 6rbita,

tarea imposible si hiciésemos uso de este canal. La razén es muy simple, el canal
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10 dispone de una longitud de onda central de 8,17 um en todos los satélites de

la serie NOAA excepto en el 11,13 y 14 (Figura 5), donde
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Figura 5. Funciones de respuesta normalizadas del canal nimero 10 del HIRS para los satélites

NOAA-11y NOAA-12.

esta situada a 12,56 pm, y aunque las funciones de peso en todos ellos son
similares, con un nivel de contribucién del méximo de energia situado a unos 900
mb, no se puede garantizar que en unos y otros se esté midiendo lo mismo. Con
los dos canales seleccionados cubrimos gran parte de la atmésfera absorbente
excepto la capa mas baja de la misma, sin duda, la regibn mas importante en
cuanto a concentracion de vapor de agua se refiere. Para poder estudiar esta
zona, necesitamos un canal cuya longitud de onda caracteristica se encuentre
situada en una ventana atmosférica que sea lo mas transparente posible al vapor
de agua. El Unico canal HIRS que cumple estas condiciones es el nimero 8, con
una longitud de onda de 11,1 pm. Aunque disefiado en principio para dar
informaciéon de la temperatura de la superficie terrestre nosotros lo hemos
utilizamos, con excelentes resultados, como indicador del contenido en humedad

en conjuncioén con los otros dos canales, el 11y 12.
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4.2.4.2 La deteccién de nubes en spots HIRS

El principal problema con el que nos enfrentamos siempre que utilizamos
sensores desde satélites situados en la region infrarroja del espectro, son las
nubes. Estas se comportan como opacas a la radiacion infrarroja, por lo tanto, si lo
gue deseamos determinar es la temperatura de la superficie o el contenido total en
vapor en agua, debemos tener en cuenta que sélo sera posible, cuando tratemos
zonas de la superficie terrestre libres de nubosidad. Para realizar la limpieza de
nubes previa a la utilizacion de las temperaturas radiométricas de los canales HIRS
seleccionados, hemos optado por la aplicacion de un método que utiliza la
informacion proveniente de los canales del AVHRR. Esto se ha hecho asi, por los
pobres resultados que se encuentran en la eliminacién de “spots” del HIRS
contaminados de nubes cuando sélo se tienen en cuenta los datos de este sensor,
con una resolucién espacial al nadir de 17 km y de 58 km al borde de su rango de
barrido. Los métodos basados en datos AVHRR, (McClain et al, 1985; Saunders y
Kriebel, 1988; Simpson y Humphrey, 1990; Thiermann y Ruprecht, 1992) tienen la
ventaja de la gran resolucién espacial de este radidmetro (1,1 km) y estdn basados
en la aplicacion de diferentes tests consecutivos que garantizan la casi total
limpieza de nubes en las imagenes AVHRR. El procedimiento elegido por nosotros
es el desarrollado por McClain et al. (1985), descrito en el capitulo 2 de la presente
Memoria. Con este método también eliminaremos los datos HIRS sobre tierra y
aquellos que contengan una combinacion de tierra y mar, evitando asi, la variacién
de la emisividad en las radiancias medidas por el canal 8, pues la emisividad del
mar puede ser considerada como la unidad a la longitud de onda de este canal
(Masuda et al., 1988).

La ventaja que tienen los datos AVHRR sobre los HIRS para la deteccion
de nubes, se transforma en inconveniente cuando pretendemos utilizar los datos
del primero para detectar las nubes en los campos de vision del segundo. La
diferente resolucién espacial y el diferente mecanismo de barrido de ambos
sensores, uno de derecha a izquierda (AVHRR) y el otro al contrario (HIRS),
ademas de la degradacion de la posicion original del satélite en 6rbita, dan lugar a

un problema de geometria complejo para determinar cuales son los pixeles del
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AVHRR contenidos en cada spot del HIRS. Aoki (1980, 1985) resolvid este
problema y propuso un método de superposicibn de los campos de vision de
ambos sensores que nosotros hemos adaptado para determinar qué pixeles
AVHRR caen dentro de cada spot HIRS, permitiéndonos eliminar casi todos los

datos HIRS contaminados por nubes.

El método propuesto por Aoki (1985), muestra la relacion entre el sistema
de coordenadas del AVHRR y el sistema de coordenadas del HIRS, determinando
el primer y dltimo pixeles del AVHRR que estan contenidos dentro de cada campo
de vision del HIRS. El niumero de pixeles AVHRR en cada spot HIRS es de 300 a
450. El procedimiento tiene en cuenta todas las diferencias que existen entre
ambos sistemas de observacion, esto es, velocidad de barrido, longitud de la linea
de barrido, ejes de rotacion de los espejos y desplazamiento en la direcciéon de
barrido, generando unas expresiones complicadas con algunos pardmetros que
deben ser estimados a priori para cada satélite en particular dependiendo de la
degradacion de su posicion con el tiempo. Para no tener que aplicar expresiones
con parametros diferentes a cada satélite, y con el fin de simplificar las
expresiones propuestas por Aoki (1986), hemos supuesto algunas aproximaciones

gue nos conducen a las relaciones siguientes

X , —1024,5
X, =285GH2—" (4.10a)
AX
YA
Y, =2 4.10b
H = Ay ( )

donde (Xa, Ya) Y (Xu, Yn) son el nimero de pixel y nimero de linea de las
imagenes de cada sensor (A = AVHRR, H = HIRS), mientras AX e AY son las

relaciones entre las resoluciones espaciales de ambos sensores.
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4.2.4.3 Metodologia

Una vez resuelto el problema de las nubes en los campos de visiéon del
HIRS, pasamos a describir la metodologia seguida hasta la obtencién de la
expresion final, (3.52), que nos proporciona el procedimiento mas exacto desde
satélites, para la determinacion del vapor de agua sobre el mar, en la zona de
Canarias.

El objetivo que nos planteamos es el encontrar un ndmero suficientemente
fiable y representativo de datos HIRS sobre el mar, libres de nubes, de dias
diferentes y préximos al area de lanzamiento de radiosondas, que puedan ser
comparados con los datos de vapor de agua obtenidos a partir de los radiosondeos
de las 12:00 horas, que nos permita encontrar la expresiéon matematica que mas
se aproxime a ambos conjuntos. Partimos del examen visual de todos los pases
diurnos de los satélites NOAA-11 recibidos y archivados por el sistema de
recepcion del que dispone nuestro Laboratorio de Comunicaciones vy
Teledeteccion, correspondientes al periodo que va desde Diciembre de 1993 hasta
Septiembre de 1994, concretamente hasta el dia 13 de este ultimo mes, fecha en
la que dej6é de operar el radiometro AVHRR en el satélite NOAA-11. En una
primera fase, eliminamos todos aquellos pases con un &ngulo maximo de
elevacion bajo (< 40°), ya que provocaban una observacién de Canarias
demasiado distante y distorsionada, al aparecer el archipiélago en los bordes
laterales de las imagenes. En un segundo paso, procedimos a estudiar la
cobertura nubosa sobre las islas aplicando el algoritmo de McClain et al. (1985), y
buscando aquellas imagenes que tuviesen una menor cantidad de nubes,
especialmente entorno al area marina correspondiente al lugar de lanzamiento de
las radiosondas. Por ultimo, una vez determinadas las temperaturas radiométricas
de los canales 8, 11 y 12 del HIRS para el conjunto final de imagenes
seleccionadas, se procedid a la localizacion sobre el mar, del spot HIRS libre de
nubes mas proximo, en cada imagen, a Santa Cruz de Tenerife, donde el I. N. M.
tiene ubicada su estacion de lanzamiento de radiosondas. Un total de 50 x 3 datos
de temperaturas radiométricas de los canales HIRS correspondientes a 50 dias

diferentes, fueron el resultado de las tres etapas de seleccion anteriores.
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Las diferencias de tiempo existente entre ambos sistemas de medidas,
satélite y radiosondeos, variaban entre las 4 horas y 48 minutos del dia 20 de
Diciembre de 1993 y las 6 horas y 4 minutos del 25 de Agosto de 1994, valores
suficientemente razonables teniendo en cuenta que la diferencia cuadratica media
entre el contenido en vapor de agua tomado a las 12:00 GMT y el determinado por
el radiosondeo de medianoche es de 0,2 g/cmz, lo que indica, que para el conjunto
de dias elegidos, la variacion de humedad diaria no era muy acusada. Este valor
ha sido obtenido a partir de la comparacion de los datos de vapor de agua total de
los 100 radiosondeos diurnos y nocturnos correspondientes a todos los dias del
afno 1994 estudiados.

En la Figura 6 mostramos los valores de vapor de agua de ambos
conjuntos de radiosondeos (12:00 y 00:00 GMT) asi como las diferencias que se
encuentran entre cada pareja correspondiente al mismo dia de observacion.
Notese que el eje de abcisas hace referencia simplemente al nimero de dias de
observacion ordenados cronolégicamente, que no se corresponden en ningun
momento con el dia juliano. En cuanto a los valores de las diferencias, hemos
considerado interesante su representacién en la misma gréfica, o que nos permite
observar que estos, ademéas de no depender en absoluto de la cantidad de vapor
de agua que existe a las 12:00 o a las 00:00, son también, totalmente
independientes de la época del afio en que nos encontremos. Las variaciones
encontradas s6lo se deben a la inestabilidad atmosférica local existente en cada
uno de los dias.
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Figura 6. Valores de vapor de agua determinados a partir de los radiosondeos de las 12:00 y 00:00
horas GMT vy diferencias entre ambos, para 50 dias del afio 1994.

Con el objeto de seleccionar los datos de los dias con condiciones
atmosféricas mas estables, aquellos en que las variaciones de la cantidad de
vapor de agua no sobrepasen la cifra de 0,3 glcm® entre el radiosondeo de las
12:00 y el de las 00:00 horas, eliminamos todos los datos correspondientes a
diferencias superiores a esa cantidad, resultando finalmente un conjunto de 36
dias. Esta reduccién no ha supuesto perder la representatividad caracteristica de la
zona, ya que disponemos de datos de todos los meses estudiados con valores de
vapor de agua que van desde 0,5 g/cm2 hasta 2,5 g/cmz. La mayor parte de los
“spots” HIRS usados en la comparacion con los radiosondeos se encuentran
situados al sur de las islas de mayor relieve, como era facil de prever, dada la
escasa nubosidad que afecta a este area del océano, al resguardo de los vientos
alisios (Figura 7).
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Figura 7. Localizacion geografica de los 36 datos HIRS libres de nubes, sobre el mar, mas proximos a
la estacion de lanzamiento de radiosondas del I. N. M. en Santa Cruz de Tenerife, usados en la

intercomparacion con el vapor de agua atmosférico.

Con este conjunto de datos procedimos al estudio de la relacion entre las
temperaturas radiométricas de los canales 8, 11 y 12 del HIRS con el vapor de
agua calculado con los datos del radiosondeo de las 12:00 horas. Desde un punto
de vista fisico, supusimos que la combinacién lineal entre las diferencias de las
temperaturas de los canales HIRS, nos deberia dar la mejor regresion, ya que la
diferencia entre dos temperaturas atmosféricas a diferente altura, puede ser un
indicador de la cantidad de humedad contenida en la capa delimitada por ellas. De
esta forma analizamos todas las posibles diferencias entre las temperaturas de los
tres canales en funcién del vapor de agua, observando que todas ellas presentan
una variacion lineal con este componente aungque con menor dispersion de los
datos en los casos de (THg - THy;) vy (THy1;1 - TH1,) que en la diferencia entre los
canales 8 y 12 (Figura 8). Segun el analisis previo, la expresién que relaciona el
vapor de agua con las temperaturas HIRS debe ser una combinacion lineal de las

dos diferencias que muestran un mejor comportamiento lineal. Para corroborar
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esta hipétesis procedimos al andlisis estadistico de los datos, realizando todas las
regresiones lineales posibles con las variables THg, THiq,
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Figura 8. Diferencias entre las temperaturas radiométricas de los canales 8, 11 y 12 del HIRS en
funcién del contenido en vapor de agua.

THy,, (THg -TH14), (THg -TH1) v (THy; -TH3,) mediante un método de seleccion
hacia adelante, de forma que controldbamos la entrada de las mismas al modelo
una a una. El objetivo final era obtener el conjunto mas pequefio de variables
significativas que nos diesen como resultado la mejor regresion lineal maltiple, esto
es, aquella con una mayor correlacion lineal y un menor error estandar de
estimacion. Solamente en dos pasos, esto es, con la introduccion de dos de las
variables anteriores, se consiguid alcanzar el mejor modelo. En el primer paso se
introdujo la variable diferencia (THg -TH1;), ya que era la mas significativa al
presentar la mejor correlacion con el contenido total en vapor de agua atmosférico,

y por ultimo se afiadio a la expresion, la variable diferencia (THy; -TH3,) que
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resolvia la regresion. A partir de este momento, la adicién de cualquiera de las
variables restantes no suponia mejora alguna sobre el modelo, lo que resultaba
l6gico como consecuencia de que ya habiamos contemplado las tres temperaturas
radiométricas diferentes de los canales HIRS seleccionados. El modelo propuesto
gueda como

W =0,09445 ([TH ~TH,, ) ~0,05671({TH,, ~TH,, ) (4.12)

y presenta un error estandar de estimacién de 0,16 g/cm® (Figura 9) con una
correlacion del 99,47% (Figura 10).
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Figura 9. Errores cometidos por el modelo en funcién del vapor de agua.
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Figura 10. Comparacion entre el vapor de agua de los radiosondeos y el predicho por el modelo
propuesto a partir de los canales 8, 11y 12 HIRS.

El estudio realizado nos condujo a concluir que no podemos prescindir de
ninguno de los tres canales HIRS seleccionados en el apartado 4.2.2.1, todos ellos
suministran informacién necesaria y complementaria para la determinacion del
vapor de agua en la atmésfera.

4.2.4.4 Intercomparacion de modelos

En la comparacion del modelo obtenido, (4.11), con los algoritmos
propuestos por otros autores, hemos alcanzado una mejora notable en cuanto al

error de estimacioén y operatividad se refiere. Analicemos estos resultados.
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Arbelo et al., 1995d, utilizaron el mismo conjunto de datos descrito
anteriormente con idéntico objetivo, aunque cifiéndose a un modelo sdélo valido
para el satélite NOAA-11. En su trabajo muestran una ecuacién que relaciona las
temperaturas radiométricas de los canales 8, 10, 11 y 12 del HIRS vy el vapor de
agua obtenido a partir del radiosondeo de las 12:00 horas. La expresion que
proponen es

W =0,1383[{TH, ~TH, ) +0,0858 lfTH,, ~TH,,)
(4.12)
~0,0549 (fTH,, ~TH,, |

con una correlacion del 99,48% y un error estandar de estimacion de 0,15 g/cm?.
Notese en este caso la existencia de un cuarto canal HIRS, el canal 10, no
considerado anteriormente por las razones ya expuestas. También debemos
resaltar el hecho de que se trata de un modelo disefiado para un satélite en
particular, mientras que la expresion (4.11) representa un algoritmo general, valido
para cualquier satélite de la serie NOAA actualmente en 6rbita. Sin duda, la mejora
supuesta en correlacién y error, en la expresion (4.12) es irrelevante con respecto
al modelo general, mucho mas operativo, lo que conduce a la utilizacion, para
cualquier satélite, del modelo propuesto en la presente Memoria, ya que supone un
menor coste de tiempo, al tratar menor cantidad de informacién, con unos

resultados igualmente satisfactorios.

Uno de los trabajos mas citados e innovadores que tratan de la
determinacion del contenido total de vapor de agua atmosférico con medidas de
satélite es el desarrollado por Schluessel, (1989). Est4 basado en la sinergia de los
datos de temperaturas de los canales 4 y 5 del AVHRR con algunos canales HIRS
para el satélite NOAA-7. Para ello simulé las medidas de temperaturas de estos
canales para un conjunto de diferentes atmdsferas tipicas de regiones tropicales y
latitudes medias. El cédigo de transferencia radiativa utilizado fue desarrollado por
el mismo Schluessel, (1989), y estaba basado en consideraciones y modelos de
otros autores (Plass et al., 1973; Rothman et al., 1983; Grassl, 1976; Bignell, 1970;

Hanel, 1976; Downing y Williams, 1975). La mejor relacion lineal que encontrd
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entre el contenido total de agua precipitable y las temperaturas radiométricas de
los canales 4 y 5 del AVHRR, y 8, 10 y 11 del HIRS, producia un error de
aproximadamente 0,3 g/cm? sobre los océanos. Si comparamos este resultado con
el error alcanzado por nuestro modelo, 0,16 g/cmz, podemos observar claramente,
gue nuestro método supone una mejoria notable de los resultados ademas de una
simplificacion sustancial del algoritmo. Puede que la comparacion de los errores,
en este caso, no sea suficientemente significativa al haber sido hecha con
conjuntos de datos diferentes, pero ha habido dos circunstancias que han
provocado este hecho. Por un lado, la particularizacion del algoritmo de Schluessel
para el satélite NOAA-7, no operativo en estos momentos, y por otro, la
imposibilidad de conseguir los coeficientes de la expresion de este autor, o las

posibles actualizaciones de los mismos si las hubiese.

La adicién de los canales 8, 10 y 11 del HIRS, junto a los canales 4 y 5 del
AVHRR por parte de Schluessel (1989), para obtener la relacion que determina el
vapor de agua, supone una reduccion del error de estimacion en aproximadamente
0,2 glcm?, respecto de los trabajos de otros autores (Prabhakara et al., 1979,
Chester et al., 1983 y Dalu 1986), que so6lo consideran los dos canales AVHRR. Si
bien, para nosotros, eso supone la utilizacion de informacion redundante,
especialmente el uso simultaneo del canal 5 del AVHRR y el 8 del HIRS, con
respuestas y funciones de peso muy semejantes (Menzel, 1985). Esa redundancia
complica la expresion final, hace dificilmente operativo al método y no contribuye a
una mejor estimacion del contenido en vapor de agua atmosférico en el area de
Canarias.

Por (ltimo, realizaremos la comparacién del modelo propuesto con un
método mucho més sofisticado, que entre otros parametros atmosféricos, también
determina el vapor de agua total en la atmésfera, el ITPP, descrito en el apartado
4.2.3.2. Centraremos este estudio en una comparacion puntual, dia a dia, de los
valores de vapor de agua obtenidos aplicando nuestro modelo y los determinados
por el paquete ITPP para el conjunto de radiosondeos disponible (Tabla 1).
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Tabla 1. Datos de vapor de agua en g/cmz, obtenidos de los radiosondeos, mediante el paquete ITPP y
con el modelo propuesto, para el conjunto de dias disponible.

Radiosondeo ITPP MODELO Radiosondeo ITPP MODELO
1,04 0,72 1,13 1,16 2,34 1,36
0,75 0,36 0,96 1,61 2,20 1,45
1,35 1,48 1,39 0,87 3,60 0,56
0,72 1,77 0,99 1,79 2,26 1,69
0,96 0,51 1,12 1,43 2,85 1,35
1,15 0,89 1,26 1,39 3,32 1,42
1,43 1,71 1,58 1,89 2,62 2,07
1,11 0,67 1,30 1,99 8,39 2,01
1,11 0,86 1,24 1,54 1,46 1,69
0,50 2,16 0,44 1,77 1,30 1,84
0,88 1,11 0,89 1,91 2,10 1,60
1,28 1,24 1,16 1,57 1,92 1,34
1,13 2,06 1,22 2,51 1,71 2,33
1,14 1,88 1,16 2,26 1,54 2,23
1,86 1,84 1,76 1,06 2,01 0,82
0,67 2,84 0,69 2,08 1,30 1,91
1,22 2,58 1,08 1,95 1,29 1,89
1,34 2,21 1,43 1,91 1,29 1,93

La diferencia promedio que existe entre la cantidad de vapor de agua
calculada a partir de los datos de los radiosondeos y el ITPP es de -0,6 glcm®y la
desviacion estandar de 1,3 g/cmz, mientras que para el modelo propuesto se
obtiene una diferencia media de 0,0004 g/cm? con una desviacién estandar de 0,15
g/cmz, sensiblemente menor que el caso anterior. El ITPP produce una
sobreestimacién muy importante del contenido en vapor de agua real, y ademas, la
desviacion estandar es tan grande que no confiere suficiente confianza al método
(Figura 11).

Continuando con la intercomparacion de ambos procedimientos, resulta
interesante analizar la mejora conseguida en la determinacion de la temperatura
superficial del mar, cuando aplicamos el método que utiliza los canales 8, 11y 12
del HIRS, en comparacion con los resultados que se obtienen al usar el ITPP, que

fue la primera técnica empleada para obtener los coeficientes variables del
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Figura 11. Errores cometidos en la estimacion del vapor de agua mediante el ITPP.

algoritmo split-window presentado en este trabajo (Arbelo et al., 1995c). Para ello
deberiamos aplicar la teoria de propagacion de errores a la expresion del algoritmo
split-window desarrollado para la superficie del mar, SST,

SST =T, +A(W) T, -T;) +B(W, 6) (4.13)

considerando en cada caso el error que se comete en la determinacion del vapor
de agua, ademas del error de digitalizacion de las temperaturas radiométricas de
los canales 4 y 5 del sensor AVHRR. Comencemos analizando el error
radiométrico o de digitalizacion, que viene dado por la minima sensibilidad relativa
del sensor remoto. En términos de temperatura, este error es de AT; = 0,12 K
(Planet, 1988), mientras que el error ligado a la diferencia de temperaturas, (T, -
Ts), suponiendo digitalizacion diferente en los dos canales, serd A(T,- Ts) = [(AT4)2
+ (ATs)?Y? = 0,17 K (Coll, 1994). Si tenemos en cuenta que la propagacion del
error de digitalizacién en las imagenes de satélite corregidas atmosféricamente,
puede ser eliminada casi por completo suavizando la imagen diferencia de
temperaturas, (T4 - Ts), mediante filtros de mediana o media, sobre matrices
cuadradas de 3 x 3 pixeles (Barton, 1989), el error en la determinacién de la
temperatura del mar en nuestro caso particular, se debera, casi por completo, a la
imprecision con la que se determinan los coeficientes variables del split-window,
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qgue dependen del método utilizado en el calculo del vapor de agua. De manera
gue centraremos el andlisis en este Ultimo aspecto, considerando idealmente que

éste el Unico error que se comete.

Supongamos una diferencia tipica entre las temperaturas radiométricas de
los canales 4 y 5 del AVHRR, esto es, 1 K. Ademas consideremos observacion
vertical con 8= 0°. Para tener en cuenta la variabilidad atmosférica de la zona de
estudio, analizaremos dos situaciones diferentes, caracterizadas por contenidos en
vapor de aguade 1,0y 2,5 g/cm2 respectivamente. En el caso de que aplicasemos
el método del ITPP, el error cometido en el vapor de agua era de 1,3 g/cm?, lo que
conduce a un error en la SST situado entre 0,9 y 1,5 K (Tabla 2), dependiendo de
la humedad considerada, mientras que si el error es de 0,16 K, como el generado
por el procedimiento desarrollado, la imprecisién se situaria entre 0,1 y 0,2 K
(Tabla 2). Los resultados reflejan, para la situacion considerada, aproximadamente
un 80 % de mejora de un método respecto al otro, fundamental para la

operatividad de nuestro algoritmo split-window de correccién atmosférica.

Tabla 2. Error en la determinacion de la SST, en K, debido al error en el vapor de agua segun el
método utilizado y a la cantidad de vapor de agua presente en la atmésfera. Se ha supuesto una
diferencia en las temperaturas radiométricas de los canales 4 y 5 del AVHRR de 1 K y observacién

vertical, 8= 0°.

Cantidad de vapor de agua
Método utilizado
1,0g/cm® 2,5 glcm?

ITPP 0,9 15

HIRS 8,11y 12 0,1 0,2




Capitulo 5

RESULTADOS Y VALIDACION DEL
METODO

Comenzaremos este Capitulo explicando los dos procedimientos mas
comunes que se utlizan para la obtencion de las ecuaciones split-window,
mediante simulacién o haciendo uso de datos reales. Basandonos en el primero de
ellos elaboraremos un algoritmo optimizado para Canarias, que nos servira para
estudiar los principales factores que afectan a este tipo de ecuaciones, destacando

la dependencia angular, y el efecto de los gases atmosféricos y aerosoles marinos.

En la segunda parte del Capitulo realizaremos la intercomparacion del
algoritmo de coeficientes variables desarrollado, con algoritmos presentados por
otros autores, discutiendo los diferentes resultados que se encuentran y las causas
posibles de estos. Finalizaremos con la presentacion de la campafia experimental
que se realizd6 a bordo del Bugue Oceanografico Taliarte y que sirvié para la
recoleccion del conjunto de medidas “in situ” que ha permitido la validacion de la
metodologia propuesta.
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5.1 Andlisis del método split-window mediante el

desarrollo de algoritmos regionales

Los coeficientes constantes de las ecuaciones de split-window en los
algoritmos lineales globales representan unos valores medios a escala mundial, de
forma que su funcionamiento no es adecuado en zonas determinadas donde no se
tiene una gran variabilidad climatica. Sin embargo existe la posibilidad de utilizar
algoritmos lineales con coeficientes adecuados para zonas mas reducidas. Este
procedimiento de optimizacién de algoritmos ha sido propuesto por Minnett (1990),
y consiste en la construccién de una serie de algoritmos regionales distintos,
manteniendo la linealidad de los mismos. Las Islas Canarias y la zona del Océano
Atlantico que las rodea, debe ser considerada como una region de condiciones
climaticas particulares, para la que es necesario desarrollar un algoritmo regional
optimizado para la determinacidon de la temperatura superficial del mar. En las
secciones siguientes consideraremos el algoritmo final obtenido asi como los
principales factores que lo afectan, pero antes, vamos a comentar los dos métodos

tipicos que podriamos aplicar para llegar a él.

5.1.1 Métodos de obtencidn de algoritmos split-window

Existen dos procedimientos alternativos para obtener el conjunto de datos
necesarios a partir de los cuales desarrollar un algoritmo de split-window para la
determinacion de la temperatura de la superficie: el método empirico y el método

de simulacion.
5.1.1.1 Método empirico
El procedimiento empirico requiere la recoleccion de medidas de alta

calidad con termdmetros “in situ”, tales como los situados en boyas oceanograficas

fijas o a la deriva, en barcos, etc., que sean coincidentes con medidas desde
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satélite. Con este conjunto de datos se realiza un andlisis de regresion que
produce los coeficientes de la ecuacion split-window. La gran ventaja de este
método es la utilizacion de datos reales de satélite en conjuncion con datos reales
de medidas “in situ”, que contemplan las verdaderas caracteristicas de la
atmésfera interviniente y de la superficie observada. En cambio, existen muchos
inconvenientes que conducen a una escasa aplicacion de este procedimiento,
entre ellos cabe destacar los estudiados por Dalu y Liberti (1988) y Minnett (1990)

gue relacionamos a continuacion:

1. La medida de satélite se refiere a la temperatura radiativa, la cual, después de
ser corregida del efecto de la atmésfera, puede ser considerada como la
temperatura de la piel del mar, mientras que las temperaturas “in situ”,
generalmente, son tomadas a una profundidad que varia entre unos pocos
centimetros y varios metros, que segun las condiciones meteoroldgicas
existentes, pueden no tener nada que ver con la temperatura registrada por los

sensores remotos (Robinson et al., 1984).

2. Lavariabilidad espacial y temporal de los campos de temperatura superficial del
mar introducen grandes incertidumbres en la comparacion de medidas de
diferente naturaleza. La medida desde satélite es un promedio espacial cuasi-
instantaneo, mientras que la medida “in situ” puede ser una medida puntual en
el espacio, un promedio temporal o un promedio espacial y temporal a lo largo

de la trayectoria seguida por un barco.

3. Es dificil conseguir un conjunto suficientemente extenso de medidas “in situ”
coincidentes en tiempo y espacio con las medidas desde satélite: el mayor
inconveniente con que nos encontramos son las nubes. Por eso se suelen
tomar medidas de temperaturas libres de nubes aunque hayan sido realizadas
con varias horas de diferencia respecto al pase del satélite. McClain et al.,
(1985) estim6 que menos de un 2% de los datos de temperaturas de los
satélites NOAA eran validos para ser introducidos en la regresion que diera los

coeficientes.
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4. La presencia de nubes no detectadas por los algoritmos de limpieza de nubes

en los datos de satélite es otra fuente de error.

5. Los posibles errores de calibracion de los sensores remotos asi como de los
termdémetros utilizados en las medidas “in situ”, conduciran a unos coeficientes

split-window erréneos.

5.1.1.2 Método de simulacién

El procedimiento alternativo al método empirico, utiliza un modelo
numérico de transferencia radiativa atmosférica, con un conjunto de perfiles
atmosféricos que permiten simular las medidas desde satélite para un gran
namero de condiciones diferentes. Las medidas simuladas junto con los valores de
temperatura superficial de mar asignados previamente, nos van a permitir
determinar, por medio de un analisis estadistico de regresion, la expresion del
algoritmo de split-window. La gran ventaja de la simulacion por ordenador es que
evita todos los inconvenientes del método empirico y ademas, permite realizar
experimentos controlados para investigar el comportamiento de los algoritmos
desarrollados en respuesta a las variaciones en la informacién de entrada, esto es,
cantidad total de vapor de agua, &ngulo de observacion, perfil de temperaturas,
emisividad de la superficie, cantidad y tipo de aerosoles presentes, etc. Sin
embargo, este método no esta exento de desventajas, principalmente asociadas al

modelo de transferencia radiativa utilizado. Minnet (1990) enuncia tres:

1. Los errores pueden surgir de un conocimiento inadecuado e incompleto de las
propiedades espectrales de los constituyentes atmosféricos y de su
dependencia con la temperatura y la presion, lo cual es especialmente relevante
en el espectro continuo del vapor de agua como ya estudiamos en capitulos
anteriores (Grant, 1990). Y también de las aproximaciones numéricas que se

realizan en el modelo, principalmente en el efecto de los aerosoles.
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2. Los errores cometidos en la determinacion de los parametros atmosféricos

mediante radiosondas provocaran errores en los datos de satélite simulados.

3. La exactitud de los coeficientes de la expresion obtenida mediante simulacién
es dificil de verificar apropiadamente, ya que las medidas de satélite simuladas
hacen referencia a medidas de temperatura de la piel del mar, esto es, de una
capa que apenas alcanza unos pocos micrometros de espesor, mientras que la
mayor parte de las medidas realizadas “in situ” se obtienen de capas mas
profundas.

5.1.2 Algoritmo split-window optimizado para Canarias

Para la obtencién del algoritmo regional optimizado hemos optado por el
método de simulacién, que ya ha sido adoptado en un gran numero de
investigaciones con resultados satisfactorios (Deschamps y Phulpin, 1980; Barton,
1983; Llewellyn-Jones et al, 1984; Barton et al., 1989; Minnet, 1990; Sobrino et al.,
1991; Coll et al. 1993; Sobrino et al., 1993). Ello nos evitara tener que disponer de
un conjunto suficientemente representativo de medidas “in situ” con el consiguiente
y minucioso control de calidad de las mismas y el procesamiento de un gran
ndmero pases de satélites correspondientes a las medidas. No obstante, debemos
decir, que es el Unico método que en estos momentos podemos aplicar con
fiabilidad, dada la escasez de buenas medidas de la temperatura superficial del
mar con la que cuentan los diferentes institutos de investigacion marina del
Archipiélago que tradicionalmente se han dedicado a esta labor, durante el periodo
gue va desde finales de 1993 hasta la fecha, que es para el que se dispone de
medidas desde satélite simultaneas por parte de nuestro grupo.

La construccién del algoritmo regional supone la simulaciéon de un ndmero
de medidas de temperaturas radiométricas de satélite con suficiente peso
estadistico para que sean representativas de las caracteristicas climaticas de la
zona de estudio. Nosotros hemos utilizado el modelo de transferencia radiativa
atmosférica LOWTRAN 7 en unién de un conjunto de perfiles atmosféricos de
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temperatura, presién y humedad, para calcular las radiancias y transmisividades
atmosféricas que intervienen en la ecuacién de transferencia radiativa, a partir de
las cuales se podra determinar la temperatura radiométrica de cada canal.
Recordemos que este procedimiento ya ha sido descrito en el Capitulo 3 de la

presente Memoria.

Se han utilizado las funciones respuesta de los canales 4 y 5 del
radidmetro AVHRR de los satélites NOAA para realizar la convolucion sobre las
radiancias espectrales calculadas y poder disponer asi de la medida de radiancia
realizada por cada uno de los canales elegidos. Realizando ahora la inversion de la
funcién de Planck para cada uno de los canales, que vienen caracterizados por un
namero de onda central efectivo, v, podremos obtener las temperaturas

radiométrica aplicando la expresion,

{ 1911x10~° ujﬁJ
In| 1+ 1
Bi (Ti)

donde B;i(T;) es la radiancia medida por el satélite y viene dada en mwW m?srt cm.
Los numeros de onda centrales para el AVHRR del satélite NOAA-14 son v, =
929,3323 cm™ y s = 835,1647 cm™, validos para el intervalo de temperaturas 270
K<T<310K.

Las simulaciones han sido llevadas a cabo considerando solamente el
efecto atmosférico sobre las temperaturas obtenidas mediante teledeteccion, es
decir, hemos supuesto que la superficie, en este caso el mar, es un cuerpo negro,
por lo tanto, la emisividad en ambos canales es la unidad, & = & = 1. Se ha
demostrado que el efecto de la emisividad es muy pequefio, (Dalu, 1985; Sobrino
et al., 1991), por lo que la consideracién hecha no introduce errores apreciables y
ademds, simplifica significativamente los calculos, al evitar el tener que realizar la

estimacion de la radiancia atmosférica reflejada por la superficie que aparece
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multiplicada por (1 - §(8) en la ecuacion de transferencia radiativa (ecuaciones
(3.24) y (3.25)).

El conjunto de perfiles atmosféricos utilizado fue obtenido desde la
estacion de lanzamiento de radiosondeos del I.N.M. en nuestra isla. Un total de 30
perfiles de temperatura, humedad y presion, divididos verticalmente en un maximo
de 34 capas cada uno, forman la base de datos medio-ambiental de que
disponemos para caracterizar la region canaria. Los radiosondeos usados
pertenecen a los lanzamientos de las 12:00 horas, por lo tanto son todos datos
diurnos. Los treinta dias elegidos abarcan todas las estaciones del afio 1994 y se
corresponden con dias de cielo despejado durante la toma de datos de la
radiosonda. La gran variabilidad en el contenido total de vapor de agua de los
datos seleccionados nos garantiza la diversidad anual que caracteriza nuestro
clima. El intervalo de valores de este componente varia entre 0,27 g/cm2 y 2,5
g/lcm?®. Lamentablemente, las sondas meteoroldgicas usadas diariamente por el
I.N.M., asi como por el resto de paises pertenecientes a la OMM, no disponen de
sensores que permitan determinar simultdneamente, con los datos tipicos del
perfil, las cantidades del resto de constituyentes atmosféricos presentes, es decir,
CO,, Ozono, CO, N,O y Metano principalmente. Estos gases, a excepcion del Os,
suelen ser medidos solamente cuando se realizan campafias experimentales en
proyectos internacionales. Sin embargo, la importancia que ha adquirido el Os
Ultimamente, ha conducido a su medida semanal por parte del I.N.M. y resto de
institutos meteoroldgicos de la mayor parte de los paises. La falta de informacion
diaria de estos gases nos conduce inevitablemente a la utilizacion de perfiles
estdndar de estos componentes, que han sido tomados de los que dispone el
programa LOWTRAN 7 para Latitudes Medias en Invierno y Verano (Figuras 1, 2y
3) dependiendo de la proximidad en el tiempo del dia considerado a una u otra

época del afo.
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Figura 1. Perfiles de ozono de las atmdsferas estandar de latitudes medias.
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Figura 2. Perfiles CO, de las atmoésferas estandar de latitudes medias.
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Figura 3. Perfiles estandar del resto de gases de las atmdsferas de latitudes medias.

Se han considerado varios &ngulos de observacion en la construccién de
nuestra base de datos de simulacion, con valores de 0°, 30° 40° y 50°. Angulos
superiores al maximo considerado conducen a trayectorias de absorcion
atmosférica elevadas y por lo tanto, a grandes correcciones por el efecto de
atmésfera. Estos casos no se tienen en cuenta normalmente cuando se realiza un
estudio de la temperatura superficial del mar a partir de imagenes desde satélite,

siendo eliminados a priori y considerandolos como datos no validos.

Para simular las caracteristicas de la superficie del mar, hemos supuesto
gue la temperatura de esta es funcion de la temperatura del nivel mas bajo de
cada perfil atmosférico (Barton et al., 1989; Minnet, 1990), de manera que
consideramos tres valores diferentes para la misma, la temperatura del aire a nivel
de la superficie, To, To + 2,5 Ky Ty - 2,5 K. Con estos margenes de temperatura
superficial del mar para los 30 dias seleccionados, disponemos de un intervalo de
variacion de 17,4 K, desde 286,7 K hasta 304,1 K. Esta variabilidad es vélida para
la region que nos ocupa. Fijémonos en que el area total considerada abarca

aproximadamente unos 250.000 km? de superficie ocednica donde se producen los
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mas diversos fendmenos oceanograficos, desde el afloramiento en la costa
noroccidental africana (temperaturas mas frias) hasta las estelas que se originan a
sotavento de las islas de mayor relieve durante épocas estivales (temperaturas

mas calidas).

Con las consideraciones hechas previamente hemos simulado un total de
360 valores diferentes de temperaturas radiométricas de los canales 4 y 5 del
AVHRR, a partir de los cuales obtendremos la expresion final del algoritmo regional
optimizado para la determinacion de la temperatura superficial del mar en el area
de Canarias (Arbelo et al., 1995e).

Una vez en este punto, y como paso previo a la presentacion de la
ecuacion final del algoritmo split-window regional, procedamos a realizar un
andlisis de los factores que mas influyen sobre este tipo de algoritmos: gases

atmosféricos, dependencia angular y aerosoles.

5.1.2.1 Efecto de los gases atmosféricos

Analicemos primeramente la influencia de los constituyentes atmosféricos
fijos en relacion con el vapor de agua. Para ellos hemos realizado los calculos
descritos anteriormente considerando en un caso (a), que la atmdésfera estaba
constituida unicamente por vapor de agua (Arbelo et al., 1995b), y en el otro (b),
por vapor de agua y el resto de gases fijos indicados. Con estos dos conjuntos de

360 simulaciones obtenemos sendos algoritmos split-window (Tabla 1 y Figura 4).

Tabla 1. Coeficientes de las regresiones lineales de (T - T,) frente a (T4 - Ts) de los conjuntos de datos

simulados, caso (a) sélo vapor de agua y caso (b) todos los gases.

Coef. A Coef. B (K) r o (K)

Caso (a) 1,64 -0,37 0,96 0,16
Caso (b) 1,80 0,03 0,93 0,21
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Figura 4. Regresiones lineales de las medidas de satélite simuladas. a) Conjunto de datos suponiendo

sélo vapor de agua. b) Considerando vapor de agua y resto de gases.
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En la comparacion de las dos ecuaciones de split-window obtenidas se
puede observar una mayor dispersion de los datos, aproximadamente del 25% en
el caso que mejor reproduce la realidad, esto es, aquel en el que son considerados
todos los gases atmosféricos incluido el vapor de agua (Figura 5). Esta
consideracion es especialmente importante para el caso de atmésferas secas ((T,4
- Ts) < 1K), como apuntaron Coll y Caselles (1994), ya que se traduce en una
pérdida de capacidad de los algoritmos tipo split-window para la determinacion de

la temperatura de la superficie del mar.

La justificacién de este hecho se debe a que el método split-window se
basa en la absorcion diferencial del vapor de agua, de manera que la diferencia
entre las temperaturas de los canales 4 y 5 AVHRR es una medida de la humedad
atmosférica y por tanto nos permite corregir las imagenes de satélite en el
infrarrojo térmico del efecto del vapor de agua. Sin embargo, la aproximacion de la
ecuacion split-window no tiene en cuenta en ningiin momento el efecto de

atenuacion que puede sufrir la radiacién infrarrojo - térmica debida al resto de

1.0
a
3
§ *X *
Llj *
0.0 1.0 2.0 3.0

T, - Ts (K)

Figura 5.a. Errores en la temperatura superficial del mar estimada a partir de las ecuaciones split-
window obtenidas mediante simulacion para el caso (a), donde sOlo se considera una atmdsfera

constituida por vapor de agua.
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Figura 5.b. Errores en la temperatura superficial del mar calculada a partir de las ecuaciones split-
window obtenidas mediante simulacién para el caso (b), donde se tienen en cuenta todos los gases

incluido el vapor de agua.

constituyentes atmosféricos. El efecto de los gases fijos es opuesto a la absorcién
relativa del vapor de agua en la region espectral considerada (Coll y Caselles,
1994).

5.1.2.2 Dependencia del 4ngulo cenital

Estudiaremos a continuacion la necesidad de tener en cuenta la
dependencia del &ngulo de observacién cenital en los coeficientes de las
ecuaciones de split-window. Para ello generaremos cuatro algoritmos split-window
mono-angulares con los datos de las simulaciones descritas al principio de este
apartado (caso b), uno para cada uno de los angulos indicados, 0°, 30°, 40° y 50°.
Los coeficientes de estos algoritmos asi como el error estandar de estimacion se

pueden encontrar en la Tabla 2.
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Tabla 2. Coeficientes de los algoritmos split-window mono-angulares y error de estimacion.

Angulo 8 Coeficiente A Coeficiente B (K) Error (K)
0° 1,67 0,05 0,16
30° 1,76 0,04 0,18
400 1,73 0,13 0,19
50° 1,84 0,13 0,23

Se puede observar la variacion que existe entre los coeficientes y el &ngulo
cenital. Andlogamente se encuentra que el error de estimacion aumenta cuando lo
hace el angulo de observacibn como consecuencia del crecimiento de la

atenuacion atmosférica.

Para investigar la magnitud del efecto del dngulo cenital en el caso de
coeficientes optimizados para una region especifica, hemos aplicado cada una de
las ecuaciones split-window obtenidas al resto de conjuntos de medidas simuladas
para los demds angulos. Los errores resultantes se muestran en la Tabla 3, donde
se puede apreciar que el no tener en cuenta apropiadamente la dependencia del
angulo cenital puede conducirnos a errores proximos a las 3 décimas de kelvin,
inaceptables si se desea una determinacién exacta de la temperatura superficial

del mar.

Tabla 3. Errores cometidos en la temperatura por no haber tenido en cuenta la dependencia con el

angulo de observacion cenital. Se muestra el error medio y la desviacion estandar, ambos en kelvin.

Datos de simulacion (6)

Algoritmos (6) 0° 300 40° 5Q°
0° -0,07+0,16 -0,13+0,16 -0,23+0,17
300 0,08 £ 0,18 -0,06 +0,18 -0,17+£0,18
400 0,14 £ 0,19 0,06 £ 0,19 -0,12 £ 0,19

50° 0,3+0,24 0,19+0,23 0,13+0,23
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Otros autores (Minnet, 1990; Llewellyn-Jones et al., 1984), encuentran
errores aun mayores que los presentados por nosotros al realizar estudios
similares, pudiendo alcanzar valores de hasta 1 K. Ellos se refieren a algoritmos
optimizados para regiones mucho mas grandes que la definida por nosotros, de
ahi que encuentren una dependencia mucho mas acusada con el angulo.

Para solventar en lo posible el problema que nos ocupa, consideraremos la
siguiente variacion de la ecuacion de split-window clasica:

SST =T, +A[T, -Ts) +B [T, -Tg) [(sec(8) -1) +C (5.2)

donde se ha tenido en cuenta explicitamente la dependencia con el angulo cenital
mediante la inclusién de un término que contiene la secante. Esta expresion y otras
similares donde interviene la secante del angulo de observacion aparece en la
mayoria de los algoritmos mas recientes para determinacién de la temperatura
superficial del mar (May y Hoyler, 1993; May, 1993; Walton, 1988; Walton et al.,
1990; Barton, 1985; Barton et al., 1989; Antoine et al., 1992). Realizando la
simulacion de las 360 medidas de satélite para el caso de todos los gases
atmosféricos, y un analisis de regresion lineal multiple obtenemos los coeficientes
para la ecuacioén (5.2) (Arbelo et al., 1995e¢):

SST =T, +1650T, -T;) +0,39 [T, —T;) [(ec(F) -1) +0,09 (5.3)

con un coeficiente de determinacion de 0,95 y un error estandar de estimacion de
10,18 K.

5.1.2.3 Influencia de los aerosoles marinos

Para el analisis del efecto de los aerosoles marinos en el método de split-
window usaremos nuevamente el cédigo de transferencia radiativa LOWTRAN-7
(Kneizys et al., 1988). Con él hemos simulado las radiancias ascendentes para,

posteriormente, determinar las temperaturas radiométricas bajo condiciones de
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cielo claro, de los canales 4 y 5 del sensor AVHRR correspondiente al satélite
NOAA-14. Los modelos de atmdsferas usadas han sido los de Latitudes Medias en
invierno y verano (McClatchey et al., 1971). En los célculos de las radiancias
hemos tenido en cuenta “scattering” mdltiple y cuatro &ngulos de observacion
diferentes (0°, 30°, 40° y 50°).

El LOWTRAN-7 considera que las variaciones de la turbiedad atmosférica,
en ausencia de anomalias estratosféricas, se encuentran confinadas a los
primeros kilémetros por encima del nivel del mar. Las variables que tendra en
cuenta el modelo seran: el tipo y cantidad total de aerosoles, la temperatura de la
superficie y el “rango” meteorolégico en la superficie (Slater, 1980). Cuando
cambiemos este Ultimo pardmetro en el codigo, se interpretara como una
alteracion de la concentracion de aerosoles cerca de la superficie, el nUmero de
aerosoles en la columna vertical y hasta cierto punto, la distribucién vertical de
aerosoles dentro de los primeros kildbmetros de la atmdsfera. En nuestro caso
realizaremos los célculos suponiendo 5 valores diferentes del “rango”
meteoroldgico de la superficie (40, 30, 20, 10, y 5 km) que suponen cinco
espesores opticos distintos para la atmdésfera de invierno y otros tantos para la de
verano (Tabla 4). El modelo de aerosoles utilizado por nosotros ha sido el “navy
maritime” (Gathman, 1983).

La distribucién en tamafo de aerosoles usada en este modelo, y las
propiedades fisicas y 6pticas de los materiales de estos aerosoles estan basadas
en medidas hechas en islas y barcos en el norte del Océano Atlantico, Mar
Mediterrdneo y Océano Pacifico, por lo que pueden ser consideradas como
condiciones tipicas existentes sobre los océanos (Shettle y Fenn 1979; Junge et
al., 1969, Junge , 1972).

Los tres componentes de este modelo consisten en: (a) los aerosoles de
“fondo”, dependientes de la masa de aire caracteristica, que a su vez es

practicamente insensible a los cambios en los pardmetros meteorolégicos locales,
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Tabla 4. Variaciéon del espesor 6ptico de aerosoles a 0,63 um con el “rango” meteorolégico de la
superficie considerado para las atmosferas de Latitudes Medias en Invierno y Verano. Valores
calculados a partir de los datos de transmisividades generadas por el LOWTRAN-7 teniendo en cuenta
estas atmosferas con y sin aerosoles. La determinacion a esa longitud de onda especifica se debe a
su correspondencia con la longitud de onda central del canal 1 del AVHRR, utlizado para las

estimaciones de 7a desde satélite.

“Rango” Meteorolégico de Espesor optico de aerosoles, 74(0,63 pm)
la superficie (km) Invierno Verano
40 0,16 0,18
30 0,22 0,23
20 0,32 0,33
10 0,62 0,61
5 1,11 1,07

(b) aerosoles marinos producidos por condiciones de vientos fuertes y recientes,
gue suelen permanecer durante bastante tiempo en la atmésfera, y (¢) grandes
nucleos de sal marina. En nuestras simulaciones hemos considerado que la masa
de aire caracteristica tome el valor por defecto del codigo (i.e. 3), y la velocidad de

viento promedio en la zona, 8,5 m s™.

Una vez simuladas las T, y Ts en las condiciones descritas anteriormente,
han sido utilizadas en la ecuacién de split window dada por la expresion (5.3),
obtenida para atmdsferas libres de aerosoles. De esta manera podemos comparar
el valor de SST con los valores prescritos en la simulacion para las temperaturas
de la superficie, T (Tinviemo = 272,2 K'Y Tyerano = 294,2 K), tal que la diferencia AT = T
- SST nos daré el error introducido por los aerosoles en el algoritmo split-window.
Siguiendo los trabajos de varios autores (Griggs, 1985; May et al, 1992; Rao,
1992), comprobamos que la diferencia comentada esta bien correlacionada con 17
x sec(6) y no con 15. Realizando un estudio paralelo para cada uno de los dos
conjuntos de datos simulados de los que disponemos, uno para la atmésfera de
Latitudes Medias en Invierno y otro para la de Verano, ambos con 20 datos (4
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angulos x 5 “rangos” meteoroldgicos de la superficie) obtendremos los resultados
mostrados en la Tabla 5.

Tabla 5. Regresiones de los errores que se introducen por los aerosoles en el algoritmo regional de
split-window (5.3), en funcion del espesor éptico de aerosoles.

Atmoésfera Pendiente  Corte con eje (K) r° o (K)
Lat. Medias. Invierno 2,011 0,007 0,998 0,04
Lat. Medias Verano 1,640 0,274 0,984 0,10

Donde destaca el alto grado de correlacion entre ambas magnitudes para las dos
atmosferas. Nuestro interés, sin embargo, se centra en la obtencién de una
expresion que pueda ser aplicada de forma operativa durante cualquier época del
afio, para lo cual procedimos a la union de todos los datos y al analisis de

regresion consecuente. La ecuacion lineal obtenida (Figura 6) en este caso es:

AT =183 [(r, [$ec(H))+014 (5.4)

con un coeficiente de determinacién de 0,982 y un error estandar de 0,11 K, lo
gue supone una minima pérdida de correlacion con respecto al peor de los casos
anteriores (Tabla 5).

La expresion (5.4) supone la posibilidad de corregir el efecto de los
aerosoles marinos si se considera como un término adicional en cualquier
algoritmo split-window. Para conseguir esto, serd necesario que las estimaciones
del espesor Optico de aerosoles puedan ser realizadas utilizando Unicamente
medidas desde satélite, y esto es posible con la informacién de los canales 1y 2
del radiémetro AVHRR (Durkee et al., 1986; Frost, 1988; Griggs, 1985; Rao et al.,
1989; Rao, 1992; Porter, 1993; Ignatov et al. 1995). En nuestro caso hemos

utilizado el procedimiento descrito por Durkee et al. (1986), que calcula el espesor
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Figura 6. Variacion de la SST en funcion del espesor Optico de aerosoles a 0,63 um para el modelo
“navy maritime” y atmadsferas tipicas de Latitudes Medias.

Optico de aerosoles a la longitud de onda central del canal 1 AVHRR (0,63 um),
razon por la que hemos trabajado hasta este momento con dicha longitud de onda.
Una descripcion detallada de la metodologia seguida asi como su validacion con

medidas in situ en el area de Canarias puede encontrarse en Exposito et al. (1995,
1997).

5.2 Intercomparacion de algoritmos

En esta seccion, se presentan y discuten los resultados de la aplicacion del
algoritmo split-window de coeficientes variables propuesto en el Capitulo 3 vy

desarrollado en el Capitulo 4, expresién (4.13). Primeramente, se chequeara el
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método frente a un conjunto de medidas de satélite simuladas, y luego,
utilizaremos datos reales para comparar los resultados que producen diferentes

algoritmos split-window.

5.2.1 Datos simulados

Hemos utilizado un conjunto de datos de temperaturas radiométricas
simuladas de los canales 4 y 5 del AVHRR, para estudiar la capacidad de las
expresiones (4.1) y (4.2) de generar los coeficientes split-window apropiados para
obtener la temperatura superficial del mar en diferentes condiciones atmosféricas.
Este conjunto es el mismo que describieron Coll y Caselles (1994). En él se usan
como datos de entrada al codigo LOWTRAN 7 (Kneyzs et al., 1988), diferentes
perfiles atmosféricos de Latitudes Medias de diferentes contenidos en vapor de
agua, considerando el resto de gases atmosféricos propios del cédigo. Para cada
perfil, se han tenido en cuenta tres temperaturas superficiales del mar y cuatro
angulos de observacién. La emisividad de la superficie fue considerada como 1, ya
qgue su influencia es muy pequefia para angulos de observacién inferiores a 40°
como ya hemos comentados a lo largo de la presente Memoria. Asi pues, se

obtuvo un conjunto de 156 puntos simulados (T, T4y Ts).

Para cada uno de estos puntos se conoce perfectamente su angulo de
observacion y contenido en vapor de agua, de manera que podemos calcular los
coeficientes split-window A(W) y B(W, 8), que se corresponden con las expresiones
(4.1) y (4.2) respectivamente. Los valores obtenidos para A(W) varian entre 2,1y
3,4, mientras que para B(W,8), el intervalo se encuentra entre -0,71 y 0,55 K.
Usando los coeficientes calculados y las temperaturas radiométricas de T,y Ts, se
calcula la temperatura de la superficie del mar, SST, y se compara con la prescrita,
T. La Figura 7 muestra la diferencia entre las temperaturas prescrita y calculada,
(SST - T), frente a la diferencia entre las temperaturas radiométricas, (T4 - Ts). El
valor medio de la diferencia representada es de -0,04 K y la desviacion estandar,

+0,3 K. El algoritmo produce una sobre-estimacion despreciable en la temperatura
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de la superficie, y la desviacidon estandar es suficientemente pequefia para dar

confianza al método propuesto.
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Figura 7. Comparacion del método propuesto con las temperaturas radiométricas simuladas.

5.2.2 Comparacion de algoritmos con datos reales

Los resultados obtenidos por nuestro algoritmo han sido comparados con
aquellos obtenidos por otros algoritmos split-window para la temperatura superficial
del mar, los cuales son presentados en la Tabla 6. Se ha seleccionado y
procesado un numero de escenas de pases de satélites NOAA del &rea de
Canarias y de diferentes fechas, para la comparacién. En todos los casos se ha
realizado el pre-procesamiento de los datos como se ha descrito previamente en
el Capitulo 2, de forma que la aplicacién de los algoritmos split-window para la
determinacion de la temperatura superficial del mar sélo se realiza sobre aquellos
datos AVHRR y HIRS-2 que hayan superado todos los tests de eliminacion de

nubes y zonas de tierra.
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Tabla 6. Algoritmos split-window para la temperatura superficial del mar usados en la comparacion.

Algoritmo Ecuacion split-window

MCSST T =1,0561T4 + 2,542(T4 - Ts) + 0,888(T4 - Ts)(sec 8- 1) - 16,98
Sobrino et al. (1991)* T =T4+ A(W)(T4- Ts)

Coll et al. (1994) T=Ts4+[1,0+0,58(Ts - Ts)](Ta- Ts) + 0,51

Este trabajo T=Ts+ (1,95 + 0,33W)(T4 - Ts) + (Bo + BsW + BaW?)

* A(W) es un coeficiente que depende de W y se calcula por interpolacién en la Figura 5 de Sobrino et
al. (1991).

Se han utilizado datos HIRS-2 y AVHRR para aplicar el algoritmo
desarrollado en esta Memoria, mientras que el MCSST y el algoritmo de Coll et al.
solo usan datos del radidmetro AVHRR. Para la determinacién de la temperatura
superficial del mar con el método de Sobrino et al. se requiere ademas, del perfil
atmosférico vertical de humedad. Hemos sustraido las temperaturas obtenidas con
nuestro algoritmo a las temperaturas calculadas con los demas algoritmos
estudiados. La Tabla 7 da informacion relevante respecto de los datos de satélite
usados para la comparacion, y los resultados de la comparacion en términos del
valor medio y el intervalo de las diferencias entre las temperaturas. A continuacion

analizaremos los desacuerdos entre los diferentes algoritmos.

El método de Coll et al. es un algoritmo que tiene caracter global. Es una
ecuacion split-window cuadratica que considera implicitamente la variabilidad
atmosférica mundial. El coeficiente A no es constante sino que se supone depende
linealmente de la diferencia de las temperaturas radiométricas en si misma, esto
es, A = ag + a; (T4 - Ts), mientras el coeficiente B permanece constante. Los
coeficientes numéricos de este algoritmo fueron obtenidos empiricamente usando
temperaturas “in situ” de la superficie del mar coincidentes con datos AVHRR. En
Caselles et al. (1995), el algoritmo se aplicé a un conjunto de datos de la
temperatura superficial del mar provisto por el Centre de Météorologie Spatial
(CMS) de Lannion en Francia, compuesto de 348 puntos recolectados en el Mar

Mediterraneo y el Océano Atlantico Norte. Este conjunto
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Tabla 7. Diferencias entre el algoritmo propuesto (expresion (4.13)) y los tres algoritmos seleccionados
para varios conjuntos de datos del satélite NOAA-12. Para cada dia de estudio se muestran los valores
medios de T4 - Ts , el intervalo de angulos cenitales de observacion y el contenido en vapor de agua

obtenido mediante el radiosondeo mas préximo en el tiempo y aplicando la ecuacion desarrollada con

los canales HIRS-2 (expresion (4.11)).

17 Diciembre de 19948

Angulo cenital 8=49,4°-50,5°

W(HIRS) =2,3gcm™

Namero de puntos: 25 T.-Ts=2,1K W(radiosondeo) = 1,9 g cm™
Coll et al Sobrino et al. MCSST

Diferencia media (K) 0,6 1,7 0,17

Intervalo (K) [0,47,0,72] [1,61,1,91] [0,07, 0,22]

18 Diciembre de 1994%

Angulo cenital §=33,4°-34,4°

W(HIRS) =2,3gcm™

Namero de puntos: 32 T.-Ts=2,0K W(radiosondeo) = 1,7 g cm™
Coll et al Sobrino et al. MCSST

Diferencia media (K) 0,3 1,4 0,4

Intervalo (K) [0,16, 0,40] [1,26, 1,55] [0,37,0,40]

18 Diciembre de 19948

Angulo cenital 8=12,8°-14,2°

W(HIRS) =2,1gcm™

Namero de puntos: 12 T.-Ts=1,7K W(radiosondeo) = 1,6 g cm™
Coll et al Sobrino et al. MCSST

Diferencia media (K) 0,3 1,0 0,5

Intervalo (K) [0,23, 0,33] [0,63, 1,09] [0,45, 0,51]

19 Diciembre de 19948

Angulo cenital §=22,0°-23,0°

W(HIRS)=1,9gcm™

Namero de puntos: 14 T.-Ts=1,6K W(radiosondeo) = 1,9 g cm™
Coll et al Sobrino et al. MCSST

Diferencia media (K) 0,4 0,8 0,4

Intervalo (K) [0,31, 0,38] [0,75, 0,89] [0,42, 0,45]

20 Diciembre de 1994%

Angulo cenital 8=40,3°-40,7°

W(HIRS)=1,7gcm™

Namero de puntos: 7 T.-Ts=1,7K W(radiosondeo) = 1,8 g cm™
Coll et al Sobrino et al. MCSST

Diferencia media (K) 0,5 11 0,3

Intervalo (K) [0,38, 0,58] [0,87,1,17] [0,21, 0,44]

1 Pase matutino. § Pase vespertino.

de datos se describe con detalle en Antoine et al. (1992). La comparacion entre las
temperaturas de la superficie del mar medida y las obtenidas por el algoritmo
producen una diferencia cuadratica media de 0,6 K alrededor de un sesgo de 0,17
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K. En la comparacién con el algoritmo que hemos desarrollado encontramos una
diferencia media para todos los dias de la comparacion de 0,4 K con una
desviacién estandar de +0,15 K. Para angulos inferiores a 35° existe gran similitud
en los resultados de ambos algoritmos presentandose las menores diferencias
entre ambos. Asi, el coeficiente A variable de Coll et al. permite a su ecuacion split-
window adaptarse adecuadamente a la variabilidad del contenido en vapor de agua
sobre el mar que rodea Canarias, aunque produce una estimacion inferior de la
temperatura de la superficie del mar con respecto al nuestro. Esta infra-estimacién
de la temperatura de la superficie se hace aun mas patente cuando estudiamos los
conjuntos de datos con angulos de observacion superiores a 35° donde este
algoritmo parece no ser capaz de alcanzar tan buenos resultados, véase la
diferencia de 0,6 K para el 17 de Diciembre de 1994 en la Tabla 7. Sin duda, la
razon no es otra que la no dependencia angular del mismo, que seguro mejoraria
las determinaciones y se acercaria a las estimaciones del propuesto por nosotros.
Sin embargo, su autor explica la no inclusién de este tipo de términos ya que son
tipicos en el caso de la superficie del mar y el objetivo final de su algoritmo era la

determinacion de la temperatura de la superficie terrestre (Coll, 1994).

El algoritmo MCSST (Multi-Channel Sea Surface Temperature) esta
basado en el procedimiento descrito por McClain et al. (1985), con los coeficientes
numéricos calculados mediante regresion estadistica entre las temperaturas del
mar medidas “in situ” y temperaturas radiométricas de los canales 4 y 5 del
AVHRR coincidentes en espacio y tiempo dentro de unos margenes. Es un método
tipo split-window lineal, aunque en las Ultimas versiones se introducen ciertas
modificaciones. La més importante es la inclusién de un factor diferente de la
unidad que multiplica a la temperatura del canal 4 AVHRR cuya finalidad es la
correccion de un error sisteméatico dependiente de la temperatura de la superficie,
gue ha sido encontrado cuando se comparan las medidas desde satélites con las
realizadas por boyas marinas (Strong y McClain, 1984). También se incluye un
término adicional con la secante del &ngulo de observacion cenital para tener en
cuenta esta dependencia. El algoritmo usado en esta comparacion es una version
revisada y dada por May y Hoyler (1993). Este algoritmo ha sido disefiado para

poder ser utilizado a escala global y el error que se le atribuye en estas condiciones
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es de 0,7 K (May, 1993). Cabe esperar que si se aplica a areas particulares como
la region de las Islas Canarias los resultados no sean demasiados satisfactorios,
generando temperaturas mas bajas que las reales. De hecho, para el conjunto de
datos seleccionados se encuentra una ligera diferencia en la temperatura
superficial del mar de aproximadamente 0,3 K, similar a la mostrada por Llewellyn-
Jones et al (1984). Sin embargo, si nos fijamos en las observaciones con angulos
bajos, la diferencia media con nuestro algoritmo se eleva hasta casi 0,5 K, como
ocurre para el pase del dia 18 de Diciembre 1994 por la tarde, mostrando un efecto
contrario al que hallamos en el caso del algoritmo de Coll et al., esto es, la
capacidad del algoritmo global MCSST de estimar convenientemente la
temperatura de la superficie del mar para angulos pequefios se degrada. No pasa
lo mismo para angulos grandes, donde el MCSST y nuestro método se acercan
bastante, dada la inclusion de términos dependientes del angulo en ambos.
Fijémonos por ejemplo, en el conjunto de datos correspondientes al dia 17 de
Diciembre de 1994, donde @ es aproximadamente 50°, la diferencia media en este

caso se reduce a 0,17 K.

El modelo de Sobrino et al. se disefié con el propésito de tener en cuenta
la dependencia atmosférica de la ecuacion split-window. Con esta premisa,
calcularon los coeficientes para un determinado nimero de atmaosferas tipicas de
climatologia y los tabularon como una funcién del contenido en vapor de agua, W.
Para la aplicacién de este algoritmo es necesario el conocimiento del contenido
total en vapor de agua, a partir del cual se interpolara el coeficiente split-window
apropiado de los valores climéaticos. Es importante destacar que Sobrino et al.
(1991) tomaron el coeficiente B como nulo, lo que se debe en parte al hecho de
gue los autores no incluyeron los gases atmosféricos fijos en las simulaciones de

transferencia radiativa que utilizaron para obtener los coeficientes.

Para la determinacion del coeficiente A hemos usado los radiosondeos
atmosféricos registrados por el ILN.M. en Santa Cruz de Tenerife. Los
radiosondeos son lanzados diariamente a las 0:00 y 12:00 horas, asi que se ha
utilizado siempre el radiosondeo méas préximo en el tiempo al pase del satélite para

cada uno de los conjuntos de datos estudiados. Los valores del contenido en vapor
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de agua calculados a partir de los datos de los radiosondeos también se pueden
encontrar en la Tabla 7. Usando los resultados dados por Sobrino et al. (1991) en
su Figura 5, se calcul6 el coeficiente A, produciendo valores que variaban entre
1,88 y 1,98 para el conjunto de datos seleccionado. En términos de la temperatura
obtenida, la diferencia con el algoritmo propuesto en este trabajo esta proxima a
1,3 K, como se muestra en la Tabla 7. Estas diferencias podrian ser explicadas ya
gue, normalmente, la cantidad de vapor de agua sobre el mar es mayor que sobre
tierra y también por la diferencia en tiempo y espacio que se produce entre el
sondeo desde satélite y el lanzado desde Tierra. Utilizando datos HIRS-2 libres de
nubes para las imagenes estudiadas, el contenido total en vapor de agua obtenido
sobre el mar es significativamente mayor, en la mayor parte de los casos, que el
obtenido desde los radiosondeos, con diferencias que alcanzan los 0,6 gcm™. Sin
embargo, para los datos correspondientes a los dias 19 y 20 de Diciembre de 1994
esta diferencia no existe, por lo tanto, la causa de diferencias tan grandes entre
ambos algoritmos no puede ser explicada con el mismo razonamiento. Pensamos
gue en la construccion de este algoritmo, se deberia haber tenido en cuenta el
resto de gases atmosféricos, y no soélo el vapor de agua, considerando de esta
forma la adicion del término independiente o coeficiente B, que corregiria en gran
medida la infravaloracion que produce en la estimacion de la temperatura
superficial del mar en este area.

5.3 Validacion con medidas “in situ”

Para verificar los métodos de determinacion desde satélites de las
temperaturas superficiales, se hacen necesarias comparaciones de estas con
medidas de la temperatura de la superficie tomadas “in situ”, que generalmente se
realizan por barcos, boyas fijas 0 a la deriva. En la mayor parte de los estudios de
verificacion (McClain et al., 1985; Bernstein y Chelton, 1985) se utilizan los datos
de la temperatura del mar medidos a una cierta profundidad, normalmente entre 1
y 7 metros. Sin embargo, la naturaleza de estas medidas es totalmente diferente a
la que se realiza por parte de los sensores de radiacion infrarrojo-térmica a bordo
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de los satélites. Estos Ultimos detectan la temperatura radiativa emitida por una
delgada capa superficial, “la piel del mar”, cuyo espesor apenas puede llegar a
alcanzar 1 mm. De manera que para la realizacion de una buena verificacion o
validacion de los algoritmos que obtienen la SST desde el espacio, se necesita una
comparacion con medidas de campo realizadas con radiémetros infrarrojo
similares a los montados en los satélites. La recoleccién de datos de este tipo es
muy dificil y laboriosa, necesitando el proceso de una o dos personas
continuamente. Gracias a los miembros del Grupo de Comunicaciones y
Teledeteccién se pudo llevar a cabo una campafia de medidas de temperatura de
la piel del mar con un radiometro en aguas de Canarias (Herrera et al., 1995),
datos que seran utilizados para la validacion del algoritmo de coeficientes variables

desarrollado en la presente Memoria.

A continuacién haremos un analisis més profundo de la necesidad de tener
en cuenta el conocido “efecto de la piel del mar” (skin-effect), seguiremos con la
descripcion de los segmentos del crucero con medidas realizados durante la
campafia y el método de medida empleado, para terminar con los resultados

obtenidos en la verificacion del algoritmo propuesto.

5.3.1 Diferencia entre las temperaturas “bulk” y “skin”

Antes de comenzar, comentemos la utilizacion de los términos
anglosajones en el encabezamiento del presente apartado. La traduccién literal de
“bulk” al castellano no explicaria el significado que los cientificos oceandgrafos le
dan a la palabra. “Bulk” hace referencia a las medidas de la temperatura superficial
del mar que se realizan por barcos o boyas con sensores de temperatura
sumergidos a una pequefia profundidad, desde centimetros a metros, y dan
informacion de la temperatura de la capa de mezcla del mar. Mientras que “skin”,
como ya comentamos, se refiere a la temperatura de la piel del mar, esto es, de la
capa superficial que se encuentra en contacto con el aire, y que sélo puede ser

medida mediante radiometria infrarroja.
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Para verificar la correcta precision de los algoritmos para la SST no se
puede seguir obviando la diferencia existente entre la temperatura de la piel del
mar y la medida a una cierta profundidad. El flujo de energia térmica a través de la
superficie se produce generalmente desde el mar hacia el aire, lo que produce una
disminucién de la temperatura de piel con respecto a la de la capa de mezcla entre
0,2 y 0,5° C tipicamente, aunque se han alcanzado diferencias superiores a 1,0° C.
Si bien este fenébmeno se conoce desde 1947 (Woodcock y Stommel, 1947), y ha
sido estudiado tedricamente desde 1967 (Saunders, 1967), solo recientemente,
cuando los radiémetros a bordo de los satélites han alcanzado una exactitud y
estabilidad adecuadas, se ha empezado a tener en cuenta.

Muchos han sido los autores que han estudiado la diferencia que se
produce entre estas dos temperaturas, unos en el campo (Hasse, 1963; Saunders,
1973; Grassl, 1976; Paulson y Simpson, 1981; Hepplewhite, 1989; Coppin et al.,
1991; Schluessel et al., 1990; Emery et al., 1994; Donlon, 1994), y otros en el
laboratorio (Hill, 1971; Katsaros, 1977) utilizando gran variedad de diferentes
técnicas que incluyen, termdémetros de mercurio (Hasse, 1963), radibmetros de
precision (Schluessel et al.,, 1990; Emery et al., 1994; Donlon, 1994), y mas
recientemente scanners térmicos de precision (Jessup, 1992). De todos estos
trabajos se concluye que la diferencia de temperaturas “skin-bulk” toma un valor
medio tipico de -0,4 K con extremos que pueden superar 1 K (Schluessel et al.,
1990; Donlon, 1994). Uno de los problemas méas grandes asociados con este tipo
de medidas es la disponibilidad de sistemas basados en los radiémetros de
precisién adecuados y el verdadero conocimiento de la emisividad del agua de mar
(Donlon, 1994).

Desde el punto de vista tedrico, también se pueden encontrar muchos
trabajos que intentan estimar este fendmeno, unos basandose en los procesos que
se producen en la superficie de contacto aire-mar (Saunders, 1967; Wu, 1985;
Saunders, 1973), otros en modelos de difusion (Hasse, 1971) y algunos en
modelos de renovacion de la superficie (Soloviev y Schluessel, 1994; Soloviev et
al., 1994; Eifler, 1992). Sin embargo, tales modelos son en la actualidad

inadecuados para predecir la diferencia con la exactitud que requiere la correccion
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de las medidas de la temperatura superficial del mar desde satélite, especialmente

en condiciones de gran insolacién y poco viento (Soloviev et al., 1994).

Se ha demostrado que el efecto de la piel del mar potencia la generacion
de CO, oceénico (Robertson y Watson, 1992) y por lo tanto los algoritmos split-
window globales que se usan en la actualidad y que han sido generados
empiricamente mediante regresiones con medidas “in situ” tomadas de la capa de
mezcla, (bulk), pueden conducir a grandes errores (Wick et al, 1992; Yokohama y
Tanba, 1991).

De todo lo expuesto anteriormente, concluimos que en cualquier campafia
gue se lleve a cabo con el proposito de validar los algoritmos desarrollados para
determinar la temperatura superficial del mar desde satélites, el pardmetro de
validacion relevante, esto es, el parametro que se ha de tener en cuenta en la
comparacion con las medidas simultaneas desde satélite, es la temperatura de la
piel del mar medida con radiémetros infrarrojo-térmicos. Razén por la que nuestro
Laboratorio cuenta en la actualidad con un dispositivo de estas caracteristicas, que

ya ha sido descrito en el Capitulo 2.

5.3.2 Camparia experimental en el Bugue Oceanografico Taliarte

El motivo principal que nos impulsé a la realizacion de una campafia
experimental para la recoleccion de medidas “in situ” en el &rea de Canarias, fue la
falta de medidas de calidad en esta zona del Atlantico Norte, que impedian la

validacion del algoritmo desarrollado.

Existen en la actualidad, muchas bases de datos de temperatura del mar
emparejadas con datos de satélite a escala global y de Latitudes Medias (McClain
et al., 1985; McClain, 1989; Castagne et al., 1986; Antoine et al., 1992; Yokohama
y Tanba 1991), que se usan para validar los distintos algoritmos operativos de
SST, permitiendo determinar el error de estimacion en condiciones reales. Pero el

porcentaje de estos datos que se encuentran para nuestra zona de interés es casi
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nulo. Ademas, dichos conjuntos de datos no contienen las medidas de los canales
HIRS-2 utilizados por nuestro algoritmo para obtener la cantidad total de vapor de
agua atmosférico, W, del cual dependen nuestros coeficientes. Y por supuesto, las
medidas de temperatura “in situ” de estas bases de datos se refieren a
temperaturas de la capa de mezcla tomadas por boyas o barcos con sensores

sumergidos.

Durante el periodo que fue desde el 17 hasta el 20 de Diciembre de 1994
se realizd6 nuestra primera campafia oceanografica a bordo del Buque
Oceanogréfico Taliarte. Durante la misma se llevaron a cabo diferentes

experiencias de medidas de la temperatura superficial del mar.

La instrumentacién utilizada los dias que dur6 la recoleccion de datos,
constaba de un radidmetro AGEMA TP80HRSC para la medida de la temperatura
de la piel del mar, dos termémetros reversibles, con una botella Nansen donde
acoplarlos, que nos permitirian realizar medidas de la temperatura de la superficie
del mar a diferentes profundidades ayudandonos de la maquinilla correspondiente,
una estacion de recepcion secundaria para recibir la transmision APT de los
satélites NOAA y poder seleccionar aquellas areas libres de nubes hacia las cuales
nos dirigiriamos para realizar las medidas, y un sistema de posicionamiento global,
GPS, para registrar exactamente las coordenadas geogréaficas de las medidas

realizadas.

Antes de comenzar la campafia, se realiz6 una seleccion de los posibles
pases de satélites que nos interesaban, generando informes de la hora de paso,
duracion y dngulo de observacion con respecto a la estacion terrena del LCT. De
manera que cuando estuvimos a bordo, nuestra Unica preocupacion era estar en
algun lugar libre de nubes en el momento proximo al barrido del satélite. Segun lo
comentado, se seleccionaron los cinco mejores pases del satélite NOAA-12 en los
cuatro dias que duraria la campafia. EIl NOAA-12 era el Unico satélite de su serie
gue estaba en condiciones de suministrarnos la informacion de los canales 4 y 5
AVHRR y 8, 11 y 12 HIRS-2 que necesitdbamos para la futura validacion, ya que

su antecesor, el NOAA-11 habia dejado de operar desde el 13 de Septiembre de
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1994, y los NOAA-9 y NOAA-10 no nos conferian la suficiente confianza, dado el

envejecimiento de sus sensores.

Los segmentos del crucero donde se realizaron medidas (Tabla 8), se

corresponden con los siguientes trayectos:

Desde el centro del canal Tenerife-Gomera hasta Los Cristianos.
Los Cristianos - Los Gigantes (ida y vuelta).
En direccién al Hierro hasta el Puerto de la Estaca.

Valle Gran Rey - Playa Santiago.

o M b PE

Desde Playa Santiago en direccién hacia Tenerife.

Durante los recorridos descritos se registro la temperatura de la piel del
mar con el radiometro. Las medidas se tomaban desde la proa del barco y
dirigiendo el campo de vision del radidmetro hacia adelante para evitar recibir la
radiacion reflejada por el propio casco. Otra consideracion importante que se tuvo
en cuenta fue la de tomar las medidas con angulos de observacion inferiores a 40°
- 45° para prevenir una variaciéon de la emisividad. Asi, supusimos que esta
magnitud permanecia constante, tomando un valor de 0,99. Este dato se
registraba en el radibmetro antes de comenzar a operar. Hay que recordar la
dificultad que conlleva la realizacion de este tipo de experiencias dado el continuo

balanceo al que se ve sometido el barco por el oleaje.
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Tabla 8. Descripcion de los segmentos del crucero para los cuales se realizaron medidas de

temperatura de la piel del mar con radiémetro.

Hora inicial Posicion inicial Hora final Posicion final Longitud
Ndmero (local) Latitud (local) Latitud aproximad
Fecha Longitud Longitud a (km)

1 18:00 27°58,24' N 20:04 28°02,05' N 28
17/12/94 16° 55,07’ W 16°43,93' W

2 08:40 28°02,77' N 12:02 28°03,37' N 35
18/12/94 16° 46,62' W 16° 45,45 W

3 19:16 27°45,92' N 20:24 27° 46,62’ N 13
18/12/94 17°41,87 W 17°53,80' W

4 19:20 28°03,87' N 20:24 27°59,87' N 16
19/12/94 17° 20,34’ W 17°11,50' W

5 09:44 28°01,10' N 10:12 28° 00,90 N 8
20/12/94 17°10,23' N 17°05,40' W

El radiometro media de forma continua durante 2 minutos, con una periodo
de muestreo de 0,25 segundos, la medida al cabo de este tiempo era la media de
los 480 muestreos realizados. La operacion se interrumpia solamente para
recalibrar el sensor y anotar el promedio temporal de esos dos minutos.
Simultdneamente, pero en el Puente de Mando, otra persona realizaba
anotaciones, también cada dos minutos, de las coordenadas geogréficas, para
luego poder emparejar correctamente las medidas “in situ” y las del satélite. El
ndmero total de medidas realizadas en los 5 recorridos fue de 217. Cada una de
estas medidas hacia referencia a un promedio espacial, por el desplazamiento del
barco, y a un promedio temporal, por el muestreo del radibmetro, pero aun no se
podian emparejar con medidas de satélite, ya que dentro que cada campo de
vision o pixel de una imagen AVHRR, podriamos tener contenidos varios datos “in
situ”. Asi, luego de procesar adecuadamente los dos conjuntos de temperaturas
(satélite y barco), disponemos de un total de 96 medidas, lo que supuso la
realizacion de otro promedio espacial dentro de cada pixel que contenia

aproximadamente 2,3 medidas “in situ” cada uno. Evidentemente, este nimero es



146 Capitulo 5. Resultados y validacion del método

sélo orientativo puesto que los pixeles AVHRR no son todos iguales, sino que

dependen del &ngulo de observacién cenital del satélite.

La cobertura nubosa del area de Canarias durante la campafa varié
ostensiblemente durante los cuatro dias, comenzando el dia 17 con cielo casi
despejado en todo el Archipiélago para concluir el dia 20 con gran inestabilidad y
numerosas nubes. A pesar de esto, conseguimos realizar la toma de datos
siempre en zonas libres de nubes, y s6lo 6 medidas tuvieron que ser desechadas
por esta causa, lo que supone un 6,25% del total.

A las temperaturas tomadas durante la campafia se les aplicd la
calibracion dada por la expresion (2.5) del Capitulo 2, para obtener el conjunto de
medidas “in situ” que seria utilizado en la validacion del algoritmo desarrollado. A
partir de este momento, cada vez que nos refiramos a las temperaturas “in situ”
estaremos hablando de las temperaturas ya corregidas segun (2.5). El intervalo de

temperaturas que se han encontrado es de 4,2 K, desde 293,2 K hasta 297,4 K.

Durante la campafa tuvimos la oportunidad de realizar otro tipo de
medidas de la temperatura, nos referimos a la medida de la diferencia entre la
temperatura medida por el radidmetro y la que mediria un termémetro sumergido a
aproximadamente 1 m de profundidad. Los resultados encontrados se muestran en
la Tabla 9, donde también se encuentran las medidas del mismo efecto realizadas
con posterioridad a la campafia en la Costa Sur de la Isla de Tenerife y en el Litoral

de Santa Cruz de Tenerife.
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Tabla 9. Medidas del efecto de la piel del mar realizadas en diferentes fechas y zonas. AT es la
diferencia, en grados centigrados, entre la temperatura medida por el radiometro (skin) y la obtenida

por el termémetro sumergido a 1 metro de profundidad (bulk).

Localizacién geografica Touk °C)  Tsin (°C) AT (°C)
18 Diciembre 1994 Los Gigantes (Tenerife) 20,7* 19,7 +1,0
20 Diciembre 1994  Playa Santiago (La Gomera) 20,5* 19,9 +0,6
27 Marzo 1996 El Médano (Tenerife) 18,8° 18,3 +0,5
18 Mayo 1996 Playa Las Teresitas 19,3° 18,7 +0,6
(Tenerife)
26 Agosto 1996 Playa Las Teresitas 23,08 22,8 +0,2
(Tenerife)

* Termémetro reversible.® Termémetro de resistencia de Platino.

De los resultados de la Tabla 9, podemos comentar que no pueden llegar
a ser representativos de una zona o época especial, dado el reducido nimero de
medidas. El valor promedio resultante de las cinco experiencias es de +0,58 °C,
con un valor maximo de +1,0 y un minimo de +0,2 °C. Estos valores se encuentran
dentro los méargenes encontrados por otros autores (Schluessel et al., 1990;
Donlon, 1994). Cabe destacar el hecho de que durante la realizacion de las
medidas, las condiciones meteoroldgicas locales no favorecian la formacién de la
termoclina diurna (Schluessel et al., 1990; Chavez, 1983), lo que hubiese
conducido a un calentamiento de la capa mas superficial o piel del mar con
respecto a la temperatura unos centimetros por debajo, en la columna de agua. De
ahi el que todas las diferencias sean positivas, puesto que el fenédmeno
predominante era la evaporacion del agua en la superficie de contacto mar-aire

gue provoca un enfriamiento de la misma (Schluessel et al., 1990).

5.3.3 Validacion del algoritmo

Hemos aplicado nuestro algoritmo split-window de coeficientes variables
dependientes del vapor de agua, a los 90 pares de temperaturas T4, Ts para las

cuales disponemos de las correspondientes medidas “in situ” obtenidas durante la
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campafia oceanografica. El error real de estimacion del algoritmo propuesto se
determinard4 a partir de la diferencia, 8T, entre la temperatura predicha por el
mismo, SST, y la temperatura de la piel del mar de la correspondiente medida “in
situ”, Ty, realizada con el radidbmetro infrarrojo. A partir de cada una de estas

diferencias calcularemos el error medio y la desviacion estandar.

Los resultados obtenidos muestran un error medio de -0,03 K y una
desviacion estandar de 0,4 K, lo que supone que nuestro algoritmo infravalora la
temperatura superficial del mar en una cantidad despreciable o lo que es lo mismo,
este valor tan bajo del error medio demuestra la perfecta adecuacion de nuestra
ecuacion a las condiciones meteorologicas encontradas durante la campafa. El
error total, que se calcula tomando la raiz cuadrada de los cuadrados del error
medio y la desviacion estandar, produce un valor de 0,4 K, que se puede
considerar como el menor error real con el que, hasta el momento, se ha
determinado la temperatura superficial del mar en Canarias con datos de los
satélites NOAA.

La Figura 8 muestra las temperaturas “in situ” para cada uno de los
trayectos de la campafa experimental a bordo del B. O. Taliarte, asi como la

temperatura estimada con nuestro algoritmo mediante la ecuacion (4.13).

Por ultimo, y para corroborar el estudio de intercomparacion de algoritmos
realizado en el apartado (5.2.2), hemos aplicado el conjunto de datos de validacion
a los algoritmos desarrollados por otros autores. Ademas de los ya estudiados, Coll
et al. (1994), MCSST (May y Hoyler, 1993) y Sobrino et al. (1991), hemos
seleccionado otros tres por su importancia: Castagne et al. (1986) y Antoine et al.

(1992) por tratarse de estudios regionales referidos al Océano
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Figura 8. Series de medidas de la temperatura de la piel del mar para los diferentes dias de la
campafia experimental. a) 17/12/94; b) 18/12/94 mafiana; c) 18/12/94 tarde.
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Figura 8. (Continuacion). d) 19/12/94; e) 20/12/94.

Atlantico Norte, y el CPSST (Cross Product Sea Surface Temperature) propuesto
por Walton, (1988) y Walton et al, (1990) y actualizado por May y Hoyler (1993), al
corresponderse con un algoritmo no lineal global, pero con un coeficiente A
variable que introduce conceptos distintos de la absorcién diferencial clasica. En la
Tabla 10 mostramos los resultados obtenidos con cada uno de los algoritmos,
incluyendo el propuesto por nosotros.
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Tabla 10. Errores obtenidos sobre el conjunto de datos de validacion por los diferentes algoritmos split-

window.
Error Desviacion Error
Algoritmo Medio (K) Estandar (K) total (K)
Ecuacion (4.13) -0,03 0,4 0,4
MCSST -0,4 0,4 0,6
CPSST -0,4 0,4 0,6
Coll et al. (1994) -0,5 0,4 0,6
Castagne et al. (1986) -0,7 0,5 0,9
Antoine et al. (1992) -0,8 0,4 1,0
Sobrino et al. (1991) -1,3 0,5 1.4

En las Figuras 9 - 15 presentamos el error real de cada algoritmo para el

conjunto de datos de validacion, frente a la temperatura tomada “in situ”.
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Figura 9. Error real de estimacion del algoritmo desarrollado en esta Memoria (ecuacion (4.13))

Temperatura "in situ" (K)
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Figura 10. Error real de estimacion del algoritmo operativo de NOAA-NESDIS, MCSST.
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Figura 11. Error real de estimacién del algoritmo CPSST.

Figura 12.
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Figura 13. Error real de estimacion del algoritmo de Castagne et al. (1986).
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Figura 14. Error real de estimacion del algoritmo de Antoine et al. (1992).
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Figura 15. Error real de estimacion del algoritmo de Sobrino et al. (1991).
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Comentemos los resultados que se encuentran en las Figuras anteriores y
en la Tabla 10. Centraremos la discusion en los algoritmos afiadidos con respecto
a la intercomparacion realizada en el apartado (5.2.2), ya que los comentarios y
conclusiones alcanzados para los demas siguen siendo vélidos en este momento,
al haber tomado como referencia en aquel caso, el algoritmo dado por la expresion

(4.13), que es el que mejores resultados proporciona.

El algoritmo CPSST (Figura 11), esta basado en la expresion general
propuesta por Walton, (1988) y actualizada por May y Hoyler (1993), y tiene la

forma:

CPSST =alT +&[ﬁ ~Ts +9)
ST T dmg e, +f 48 g

(5.5)
+h{T, -Ts) isec 6 -1) +i

donde los coeficientes constantes se obtienen mediante un proceso de
minimizacién sobre un conjunto de medidas de satélite emparejadas con las
correspondientes medidas de boyas. Este es un algoritmo desarrollado para la
determinacion de la temperatura superficial del mar globalmente, y como se puede
observar no es lineal. En la comparacién con el conjunto de datos de validacién
podemos observar que presenta una de las menores desviaciones estandar de la
Tabla 10, lo que significa que la estructura del cociente, que equivaldria al
coeficiente A de la ecuacion clasica split-window, contribuye a una buena
adaptacion del modelo a las condiciones climatolégicas de Canarias,
especialmente a la variacion espacial del vapor de agua. Sin embargo, el error
medio de aproximadamente 0,4 K, que se introduce por sistema en la
determinacion de la SST, hace inviable la aplicacion de este algoritmo a estas

Latitudes siempre que se requiera una mejor exactitud.

Respecto a los algoritmos de Castagne et al. (1986) y Antoine et al. (1992),
desarrollados para servir como algoritmos operacionales por el CMS de Lannion,

en Francia, fueron obtenidos de forma totalmente experimental mediante la
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utilizacién de datos tomados por barcos y boyas. Aunque en sus trabajos muestran
la validez de sus ecuaciones split-window para toda la zona de cobertura de
recepcion de imagenes de los satélites NOAA desde su estaciéon en Lannion, que
incluye al Archipiélago Canario, la base de datos que les sirvi6 para generar los
coeficientes, sélo contempla medidas de la zona del Golfo de Vizcaya y el Mar
Mediterrdneo. Esta parece ser la razén por la que estos algoritmos regionales, no
se adecuan convenientemente a la regiéon que nos ocupa, produciendo en ambos
casos, errores totales de estimacibn muy elevados provocados por errores
sistematicos superiores a los 0,7 K. También hay que hacer notar la dependencia
negativa del error que se encuentra en ambos cuando aumenta la temperatura

medida “in situ”.

Todos los algoritmos presentados en la Tabla 10, a excepcion del primero
y ultimo, han sido obtenidos mediante regresion de datos de satélite con las
correspondientes medidas “in situ” registradas por los sensores de boyas o barcos
tomadas a una cierta profundidad, por lo que en ningin momento han contemplado
la posible diferencia que existe entre esta y la verdadera temperatura que miden
los satélites, esto es, la de la piel del mar. Sin embargo, el algoritmo dado por la
ecuacion (4.13), al estar basado en el método de simulacion evita este posible
error aunque pueda introducir otros debidos al modelo utilizado. Lo ideal hubiese
sido disponer de un conjunto suficientemente representativo de temperaturas de la
piel del mar tomadas con radidmetros a bordo de barcos, que se correspondiesen
con la gran variedad de condiciones meteoroldgicas que se dan en Canarias a lo
largo de un afio, pero no se dispone por el momento de esa base de datos, que

pretendemos ir generando poco a poco en las futuras campanas.

El algoritmo de la ecuacion (4.13) puede ser considerado como una
algoritmo valido para Latitudes Medias y Tropicales por la forma como se han
construido sus coeficientes, sin embargo, resulta ser un algoritmo regional, desde
el momento en que el contenido total en vapor de agua atmosférico, W, del cual
dependen estos, se estima a partir de una ecuacibn empirica desarrollada
especialmente para la zona de Canarias. Esta versatilidad del método, y su

adaptabilidad a casi todas las regiones marinas del Planeta donde se pueda
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determinar el vapor de agua por el mejor procedimiento del que se disponga, nos

garantizara resultados satisfactorios en casi cualquier region.



Capitulo 6

APLICACIONES

En este Capitulo se muestra un ejemplo de las aplicaciones mas
importantes que puede tener la determinacion de la temperatura superficial del mar
desde satélites en el area del Archipiélago Canario, esto es, la oceanografia
pesquera. Presentaremos un estudio realizado en colaboracidon con el Instituto
Espafiol de Oceanografia que relaciona los fendmenos oceanograficos
observables desde los satélites NOAA y las capturas de Thunnus obesus.
Mostraremos ocho eventos diferentes y su incidencia en el rendimiento pesquero
en funcién de la temperatura para el periodo Enero - Septiembre de 1994. Como
ejemplo ilustrativo de algunas de las situaciones analizadas y estudiadas se
presentan ocho imagenes en color del area de Canarias, de la temperatura
superficial del mar obtenida con el algoritmo de coeficientes variables elaborado.
Concluiremos el Capitulo comentando el interés de algunos sectores de la
Comunidad Canaria por productos relacionados con la SST, describiendo otras

dos aplicaciones del trabajo realizado al medio marino.
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6.1 Introduccién a la teledeteccion de la oceanografia

pesquera

Varios son los parametros geofisicos que se deben considerar en
cualquier investigacién que se realice en oceanografia pesquera, donde el medio
ambiente regional juega un papel tan importante. Fiuza (1990) cita la importancia
gue tiene sobre los niveles de productividad primaria que se generan en las capas
superiores de los océanos, el conocimiento de la radiacion solar incidente y la
cubierta de nubes, asi como la velocidad y direccién del viento. Ademas también
comenta que no se pueden obviar los niveles de salinidad, el perfil vertical de
temperaturas, el color del agua del océano y la localizacién de frentes y giros.
Desde un punto de vista quimico se tendria que considerar la distribuciéon de
nitratos y fosfatos junto a los niveles de acidez del agua, parametros
fundamentales para la supervivencia de la fauna marina. Y sin duda, desde un
enfoque biolégico no podremos olvidar, la necesidad de conocer la relacién
existente entre predador y presa, los niveles de contaminacion y los tipos y
localizacién de plancton, que también tienen su influencia sobre la productividad de
las pesquerias. Esta larga lista de pardmetros ambientales ilustra la complejidad
de las relaciones que deben ser bien entendidas en la investigacion de las

pesquerias.

La teledeteccion desde satélites es una herramienta indispensable para
medir algunos de los parametros descritos previamente. Seria imposible una vision
sindptica de los campos de temperatura superficial del mar sin el uso de los
satélites meteoroldgicos, como tampoco resultaria sencillo el estudio y localizacion
de giros, frentes y corrientes superficiales con datos tomados exclusivamente

mediante barcos, boyas, etc.

Otro pardmetro importante en el estudio de la oceanografia pesquera, que
también puede ser medido desde el espacio, es el color del océano. Varias
aplicaciones de los datos suministrados por el sensor CZCS (Coastal Zone Colour

Scanner) a bordo del extinto Nimbus 7 se pueden encontrar en Robinson (1992) y
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en Barale y Schlittenhardt (1993). Sin embargo, no existia en el momento de
realizacion de este trabajo, satélite alguno con caracteristicas similares a este,
aunque si proyectos futuros que incluirian sensores de segunda generacion para
medir el color del mar. Entre ellos cabe destacar el SeaWiFS (Sea-viewing Wide
Field-of-view Sensor), varias veces a punto de ser puesto en 6rbita con el satélite
SeaStar pero objetivo no realizado hasta el momento, el japonés OCTS (Ocean
Colour and Temperature Scanner) en el satélite ADEOS (Advanced Earth
Observing System), el de la NASA (National Aeronautics and Space
Administration), MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) y el
sistema de la Agencia Europea del Espacio, MERIS (Medium Resolution Imaging

Spectrometer).

El color del océano es el pardmetro basico, relacionado con las
pesquerias, que podemos medir desde el espacio. Genera informacién de las
areas de produccion bioldgica mas importantes en las cuales se puede acumular la
biomasa, como pueden ser las fronteras mar-arrecife, bancos de arena, cumbres
submarinas, zonas de afloramientos, y ademdas también ofrece informacién de
algunas caracteristicas fisicas (giros, corrientes, chorros, etc.) donde el
zooplancton y las poblaciones de peces se acumulan para alimentarse,
reproducirse y desarrollarse. Sin embargo, mientras esperamos la puesta en érbita
de un nuevo sensor de color, las imagenes de la temperatura superficial del mar
obtenidas a partir del AVHRR son la dnica fuente de la que disponemos para

investigar el comportamiento de algunas especies marinas.

6.2 Relaciobn entre fendmenos oceanograficos

observables desde satélite y las capturas de tunidos.

Con objeto de relacionar la distribucién de los recursos de tdnidos, en
funcion de sus rendimientos pesqueros (captura por unidad de esfuerzo), y la
temperatura superficial del mar, asi como otros fendmenos oceanograficos

(frentes, giros, filamentos, afloramientos, etc.), se establece desde Junio de 1995
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un proyecto de colaboracion entre el Instituto Espafiol de Oceanografia de
Canarias y el Laboratorio de Comunicaciones y Teledeteccion de la Universidad de
La Laguna. El objetivo a corto plazo de dicho acuerdo era cuantificar, si fuera
posible, la intensidad de cada uno de estos fenébmenos y el parametro temperatura

en relacion con las diferentes especies de atunes que se capturan en Canarias.

Para ello se disponia de datos puntuales de captura de tanidos en el area
de las Islas Canarias para el afio 1994, asi como de todas las imagenes
archivadas por el LCT de los satélites NOAA durante el mismo periodo. El estudio
se centr6 en la especie Thunnus obesus (Lowe, 1839), ya que en este afio se
habian alcanzado las cifras de capturas mas importantes en la historia de la
pesqueria en Canarias, 9.325 toneladas de un total de 15.667 para todas la
especies (Delgado de Molina et al., 1996). Estas capturas se produjeron en gran
medida. propiciadas por el desarrollo de la pesca sobre “manchas”, modalidad que
consiste en agregar al atunero cafiero un cardumen de atunes que son
desplazados por las aguas del Archipiélago mientras se procede a su pesca. Esta
variedad de pesca comenzé a realizarse en 1992 y se desarrollé6 plenamente en
1994 en el area de las Islas Canarias. Gracias a esta técnica pesquera, se
consiguié extender la temporada de pesca desde Abril hasta finales de Diciembre.
La principal especie capturada con la modalidad de pesca sobre “manchas” es el
patudo (Ariz et al., 1995; Delgado de Molina et al., 1996).

Son numerosos los trabajos en los que se han mostrado estudios de las
poblaciones de tinidos mediante el uso de técnicas de teledeteccion (Laurs y Lynn,
1977; Fiedler y Bernard, 1977; Laurs et al., 1984; Petit, 1991; Stretta, 1991,
Santiago et al., 1993; Ramos et al., 1995; Ramos et al., 1996; Ariz et al., 1997). Sin
embargo, los algoritmos utilizados para estimar la temperatura superficial del mar
en estos, no tienen en cuenta las caracteristicas climéticas de las regiones
analizadas, pudiendo conducir, en la mayor parte de los casos, a estimaciones
imprecisas que podrian enmascarar los fenémenos oceanogréaficos que interesan.
A modo de ejemplo, supongamos la utilizaciéon de un algoritmo split-window global
con un error de estimacion de 0,7-0,8 °C, muchos de los gradientes térmicos

entorno a esa cifra podrian no ser detectados y un porcentaje elevado de capturas
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guedarian sin explicacién aparente. Asi pues, es de vital importancia la utilizacién
de algoritmos de correccién atmosférica que produzcan datos de calidad, como
sugieren Sloggett et al. (1995). De ahi la importancia del trabajo llevado a cabo en
esta seccién, donde se ha utilizado el algoritmo split-window desarrollado vy

validado en Capitulos anteriores (ecuacion 4.13).

6.2.1 Comportamiento de los tunidos con la temperatura

Los tlnidos poseen una temperatura interna superior a la del agua que los
rodea. Esto se debe a la elevada actividad muscular que desarrollan de la cual se
desprende gran cantidad de calor. Calor que conservan en gran parte debido al
sistema termorregulador de intercambio con el medio del que disponen estas

especies y ciertos tiburones.

Entre las diversas ventajas que se han sefalado, directamente
relacionadas con el mantenimiento de una temperatura relativamente calida y
estable, cabe destacar la de permitir una independencia en relacion con las
variaciones exteriores de la temperatura y facilitar, en consecuencia, los

desplazamientos en medios con caracteristicas distintas (Graham, 1975).

El mecanismo termorregulador o sistema vascular de intercambio de calor
desarrollado por los tinidos puede situarse en tres diferentes zonas del cuerpo, por
lo que se distinguen tres tipos: sistema lateral de intercambio de calor (SIL),
sistema central de intercambio de calor (SIC) y sistema visceral de intercambio de
calor (SIV) (Sharp y Dizon, 1978). El SIL es caracteristico de todas las especies de
tunidos y se encuentra mas o menos desarrollado en funcién de la evolucién
filogenética de la especie. Este desarrollo del SIL va unido a una reduccion de la
importancia del SIC (Sharp y Pirages, 1978), que esta practicamente ausente en el
patudo Thunnus obesus (Lowe, 1839) y es inexistente en el atdn rojo Thunnus
thynnus (Linnaeus, 1758). La presencia o ausencia de SIC permite distinguir dos
grupos de tunidos (Gibbs y Collette, 1976): un grupo con afinidad por aguas

templadas o grupo atin rojo y atin blanco Thunnus alalunga (Bonnaterre, 1788),
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gue no posee SIC, y un grupo rabil Thunnus albacares (Bonnaterre, 1788), con

afinidad por aguas tropicales (Auxis, Euthynnus y Katsuwonus).

La especie objeto de estudio en este trabajo es el patudo, que estaria en
una situacion intermedia entre los dos grupos comentados, debido al nulo
desarrollo de su SIC y a la presencia, como en el atin rojo, de un sistema de
intercambio de calor visceral. Esto permite a esta especie, a pesar de tratarse de
tunidos eminentemente tropicales, ser capturado en aguas del Archipiélago
Canario en épocas distintas a las de los tlnidos tropicales en sentido estricto: rabil
y listado Katsuwonus pelamis (Linnaeus, 1758). Ejemplos de ello pueden
encontrarse en la bibliografia (Ariz et al., 1987; Santana et al., 1987; Delgado de
Molina et al., 1990).

6.2.2 Metodologia

Para el presente trabajo se emplearon los datos de captura de Thunnus
obesus efectuados por los barcos de cebo vivo superiores a 50 TRB, que faenaron

en aguas de las Islas Canarias y proximas a las mismas durante 1994.

Las imagenes de satélite analizadas se corresponden con todos los pases
del satélite NOAA-11 durante el periodo que abarca Enero-Septiembre de 1994.
De todas ellas se preseleccionaron aquellas en las que la cobertura nubosa sobre
el Archipiélago era inferior al 50% y en las que se habian realizado operaciones
positivas de pesca. De este Ultimo conjunto, y luego de una limpieza de nubes
adecuada y la correccién geométrica oportuna, se procedié a un andlisis visual
exhaustivo en el que se emparejaron datos de capturas con temperaturas
superficiales del mar, eliminando aquellas imagenes para las que no se disponia
de datos de SST libres de nubes. La seleccion final condujo a un total de 34
imagenes de dias diferentes de todos los meses del afio 1994 estudiados, excepto
de Febrero. El numero total de capturas que se sefialaron en estas escenas
parciales del NOAA-11 fue 100, cantidad suficientemente representativa para el

estudio propuesto.
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Con objeto de analizar las condiciones oceanograficas y las temperaturas
superficiales, se representaron los datos de captura sobre las imégenes,
empleando una escala de tres niveles de captura: minimo (hasta 1.500 kg), medio
(desde 1.500 hasta 5.000 kg) y maximo (méas de 5.000 kg).

Igualmente se consideraron los eventos oceanograficos sub-
mesoescalares que aparecian relacionados con capturas de patudo. Los eventos

considerados fueron los siguientes:

Afloramiento (AF): Tipico de la Costa Noroccidental Africana y debido a la

direccién de los vientos predominantes y el efecto de rotacion de la Tierra.

* Frentes (FR): Relacionado con estructuras frontales de diferente temperatura
gue la zona hacia la que avanzan. Suelen estar provocados por corrientes

marinas superficiales o el régimen de vientos existente.

« Filamentos (Fl): Englobamos en este evento, las excursiones de agua fria que
provenientes del afloramiento dan lugar a una forma filamentosa, mas o menos

sinuosa, de varios kildmetros de longitud.

* Giros (GI): Remolinos de agua con dimensiones observables desde satélite con
un gradiente de temperatura suficientemente grande para poder ser distinguido
de los alrededores.

e Estelas (ES): Masas de aguas tranquilas que normalmente se forman al
suroeste de las islas de mayor relieve al estar protegidas de los vientos alisios.
Tienen una temperatura algo superior al resto como consecuencia del

calentamiento solar.

* Nubes (NU): En este epigrafe se engloban todos aquellos datos de capturas

gue aparentemente se han realizado al borde de nubes.
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* Borde de bolsa calida (BB): Frontera de una masa de agua mas caliente que los

alrededores.

* Interior de bolsa calida (MB): Interior de una masa de agua mas calida que la

gue la rodea.

¢ (SF): Aqui se incluiran los datos que no han podido ser relacionado con evento

alguno.

Para los céalculos de rendimientos en funcién de la temperatura y del
evento, se consideraron las capturas en kg efectuadas en cada uno de los puntos,
asi como la temperatura en grados centigrados obtenida a partir de la aplicacién

del algoritmo split-window desarrollado.

6.2.3 Analisis de los resultados

Se ha estudiado la distribucién de los 291.161 kg de patudo capturados en
las 100 pescas realizadas los 34 dias correspondientes al conjunto final de
imagenes seleccionadas. El periodo temporal abarca desde el 28 de Enero de
1994 hasta el 13 de Septiembre de 1994. En la Tabla 1 mostramos la distribucion
de los datos analizados por meses y segun los eventos asociados en cada caso. Si
comparamos las capturas de patudo realizadas por la flota y las analizadas en las
imagenes, encontramos que, en general, se ha conseguido en el conjunto de datos
a estudio, una cobertura proporcional a la importancia de las capturas realizadas

en toda Canarias.

Los resultados de los estudios realizados muestran que el patudo (BET) ha
sido capturado dentro de un intervalo de temperaturas que va desde los 14,6 °C a
los 25,5 °C (Figura 1), realizandose el 91% de las operaciones positivas de pesca
dentro del intervalo de temperaturas entre 17,0 °C y 23,9 °C (Figura 2).
Curiosamente, se consiguieron el 91% de las capturas para el mismo margen de
temperaturas, desde 17,0 °C a 23,9 °C (Figura 1).
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La captura media mas elevada por intervalo de temperatura, se
corresponde con valores de SST entre 23,0 °C y 23,9 °C, donde las cuatro

operaciones positivas de pesca realizadas producen una valor medio de 7.250 kg

(Tabla 2, Figura 3).
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Figura 1. Distribucién de las capturas absolutas de patudo por intervalo de temperatura para las 34

imégenes analizadas.
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Figura 2. Distribucion del nimero de pescas analizadas segun la temperatura superficial del mar.
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Tabla 1. Distribucion de datos por meses, niumero de imagenes, nimero de puntos de pesca, captura
en kg y fenédmenos oceanogréficos relacionados con cada pesca.

N° N° puntos  Captura Eventos oceanograficos
Imagenes de pesca (kg) AF FR FI GI ES NU BB MB SF
Enero * 1 3 3.050 1 1 1
Marzo 3 4 5.700 1 1 3 1
Abril 4 13 26.000 6 6 1 2 4
Mayo 5 21 76.500 3 3 6 1 8 3 4
Junio 3 18 41.010 5 3 3 3 1
Julio 3 12 26.400 7 4 1 5 1
Agosto 11 21 94.000 9 1 1 4 1
Septiembre 4 8 18.500 2 1 2 1 4
Total 34 100 291160 34 19 6 9 9 26 7 7 24

* Febrero no aparece en la presente Tabla debido a la falta de imagenes de los satélites NOAA libres
de nubes, para los puntos donde se realizaron operaciones positivas de pesca de patudo.

Tabla 2. Distribucion del numero de pescas, capturas en kg y capturas medias por intervalos de
temperatura de un grado centigrado.

Temperatura °C Numero de pescas Captura (kg) Captura media (kg)
14,0- 14,9 1 900 900
15,0 - 15,9 0 0 0
16,0 - 16,9 4 9.500 2.375
17,0-17,9 7 21.700 3.100
18,0 - 18,9 13 22.150 1.704
19,0 - 19,9 23 68.200 2.965
20,0 - 20,9 15 45.500 3.033
21,0-21,9 20 45.711 2.286
22,0-22)9 9 31.500 3.500
23,0-23,9 4 29.000 7.250
24,0 - 24,9 3 14.000 4.667
25,0-25,9 1 3.000 3.000
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Figura 3. Captura media de BET por intervalo de temperatura de 1 °C.

En el andlisis de la situacion de las pescas y los distintos fenédmenos
oceanograficos observables desde satélite, hemos encontrado capturas de BET
asociadas a todos los eventos considerados previamente. Como podemos
observar en la Figura 4, no todos los fendmenos que se encuentran mediante
técnicas de teledeteccion y que estéan relacionados con zonas de pesca del patudo,
se repiten mensualmente. So6lo para el mes de Junio de 1994 se consiguen
capturas de esta especie asociadas a los ocho eventos relacionados. En el lado
opuesto, encontramos que en los meses mas frios estudiados, Enero y Marzo, se

realizan pescas emparejadas a sélo dos y tres fendmenos respectivamente.

A continuacién comentaremos cada uno de los eventos y las pescas
asociadas a ellos por separado, destacando las condiciones en que se han
producido. Los parametros que hemos considerado para cada fenédmeno son la
temperatura media del mismo, la captura media asociada con €l y el nimero de

ocasiones en que se ha observado el evento cada mes (Tabla 3).
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Figura 4. Nimero de eventos oceanograficos asociados a capturas de BET durante 1994.

Tabla 3. Datos de la temperatura y captura media por y por fenémeno considerado.

FENOMENOS OCEANOGRAFICOS
Afloramien.| Frente Filamento Giro Estela Nube Borde Medio Sin feném.
(AF) (FR) (F1) (Gl) (ES) (NU) (BB) (MB) (SF)
Mes °C| kg | °C| kg|°C| kg| °C| kg| °C| kg| °C| kg| °C| kg| °C| kg| °C| kg
Ene |14,6 | 900 18,4 11500 18,5 | 650
Mar 17,6 11200 17,6 | 1200 19,2 [1500( 17,6 | 1200
IAbril | 17,2 {2333 17,2 [2333 19,6 |3000| 18,6 |2250| 18,6 | 3000 17,7 (1375
May |[18,4 (2667 19,1 (3667 21,0 14000 19,9 [5500( 19,9 [2938 20,0 | 5167 | 21,7 [3875] 19,9 | 3333
Jun 20,0 (2000 20,0 (2167 20,0 [2167 | 21,0 | 2000 | 21,3 [2333| 21,4 [4000 | 20,9 |3000| 19,7 [5000| 21,4 | 1169
ul 19,0 |2100] 19,2 |2675] 19,3 | 2900 21,4 (3000 20,1 {2600 21,6 [2200
IAgo | 19,2 |3444( 20,4 [5500 24,0 (3000 23,1 (5750 25,5 (3000 23,2 [5667
Sep |20,5(2250( 22,1 |3000 21,6 (3500 22,1 [ 3000 21,9 (1750
VALORES MEDIOS
ITotal |18,3(2112]19,4 |2935|19,7 |2533( 21,9 |3000( 20,3 |3067| 20,1 |2967] 20,4 [3542| 22,1 3519 20,4 | 2324
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La temperatura media mas baja, 18,3 °C, se ha obtenido junto a
fenédmenos de afloramiento (AF), en los que se alcanz6 un rendimiento medio por
dia de pesca de 2.112 kg. Mientras que las temperaturas mas elevadas se han
encontrado en medio de masas de agua mas caliente que los alrededores (MB),
con un valor medio de 22,1 °C y un rendimiento medio en estas localizaciones de
3.519 kg.

En cuanto a los rendimientos pesqueros medios, los valores mas grandes
se consiguieron en los bordes de masas de aguas calientes (BB) y en el interior de
las mismas (MB), 3.542 y 3.519 kg respectivamente. El fendbmeno oceanogréfico
submesoescalar asociado a los rendimientos medios mas bajos fue el afloramiento
(AF), con un valor promedio de 2.112 kg. También cabe sefialar, que en aquellas
pescas no emparejadas aparentemente a fendmeno alguno (SF), el rendimiento

medio por dia de faena muestra una cantidad baja, 2.324 kg.

Después de este andlisis general, particularicemos cada evento.

« Afloramiento: Las pescas realizadas en el area del afloramiento tipico de la
region, se han repetido durante todo el periodo estudiado. La temperatura
media de los puntos de capturas varia ostensiblemente, desde 14,6 °C hasta
20,5 °C, pero no sélo por la época del afio considerada sino también por la
ubicacion del barco respecto al fené6meno, ya que hemos considerado bajo este
supuesto las pescas al borde (Figuras 6, 9, 10 y 12) o en el interior del mismo
(Figura 8,11).

* Frentes: Este fendbmeno Unicamente dej6 de observarse en las imagenes
analizadas correspondientes al mes de Enero. La temperatura media de
captura relacionada con frentes se encuentra entre los 17,2 °C de Abril y los
22,1 °C de Septiembre. Respecto a las capturas medias, los valores variaron
desde los 1.200 kg de Marzo a los 5.500 kg de Agosto. En las imagenes de las
Figuras 6 y 12 se observan marcas de pescas realizadas en frentes del

afloramiento.
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Filamentos: Solamente se han detectado filamentos en los meses de Junio y
Julio (Figuras 6, 7 y 9), con rendimientos medios de 2.167 y 2.900 kg asociados
a temperaturas superficiales medias de 20,0 °C y 19,3 °C respectivamente.
Destacamos el dia 1 de Julio de 1994 (Figura 9), con cuatro pescas realizadas
al borde Norte del filamento que permiten discernir perfectamente los meandros
del mismo.

Giros: En las imagenes NOAA del conjunto seleccionado correspondientes a los
meses de Mayo, Junio (Figura 7) y Agosto de 1994, se encontraron operaciones
positivas de pesca relacionadas con giros célidos de temperaturas medias entre
los 20,7 °C y los 24,1 °C. En relacion con la variaciéon de la cantidad de pesca
asociada a este evento poco frecuente, se consiguieron valores medios desde
los 2.000 hasta los 4.000 kg.

Estelas: Se analizaron estelas al sur de las islas durante los meses de Marzo,
Abril, Mayo, Junio y Julio, con temperaturas que variaron desde los 19,2 °C de
Marzo hasta los 21,4 °C de Julio. En cambio, los rendimientos medios oscilaron
entre los 1.500 kg de Marzo y los 5.500 kg de Mayo con una temperatura media
de 19,9 °C. Algunos ejemplos de pescas cercanas a estelas se muestran en las
Figuras 5, 6y 8.

Nubes: El estudio de las capturas realizadas en relacion con este fenomeno
debe realizarse con cierta precaucion, ya que las nubes, a diferencia de la
mayoria de los otros eventos submesoescalares oceanogréaficos considerados
en este trabajo, pueden ver modificada su estructura y posicion en periodos
relativamente cortos de tiempo. Algunos autores (Santiago et al., 1993)
justifican las agregaciones de nudcleos pesqueros bajo los bordes de nubes
como consecuencia del gradiente térmico que se establece entre la zona de
sombra y la expuesta a la radiacion solar, ademas de la diferente luminosidad
de ambas partes. Sin duda, puede que los tunidos se sientan indefectiblemente
atraidos por esa circunstancia (Figuras 7 y 8), ya que para los datos analizados,

encontramos que los rendimientos medios mas elevados (5.750) kg) se
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corresponden con pescas realizadas durante el mes de Agosto en bordes de
nubes.

* Bordes de bolsas calidas: Este hecho se ha constatado en siete ocasiones. Las
temperaturas medias encontradas variaron desde los 18,6 °C a los 22,1 °Cy
los rendimientos medios alcanzados estuvieron comprendidos entre los 3.000 y
los 5.167 kg. Cabe sefialar la imagen de satélite correspondiente al dia 13 de
Septiembre de 1994 (Figura 12) donde se aprecia claramente este fenébmeno.
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Figura 5. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 25 de Marzo de
1994, a las 17:28 GMT. Esta imagen ha sido obtenida a partir de los datos de los canales 4 y 5 del
sensor AVHRR y de la ecuacién split-window desarrollada en la presente Memoria. Fue navegada y
corregida geométricamente con proyeccion rectangular. Las zonas negras indican nubes o zonas
terrestres que han sido eliminadas mediante los algoritmos de limpieza adecuados, antes de proceder
a la obtencién de la SST (el procesamiento de las restantes imagenes es el mismo, por lo que
obviaremos comentarios posteriores). Las capturas de Thunnus obesus (Lowe, 1839), han sido
marcadas mediante circulos blancos o negros, de diferente tamafio: pequefio (hasta 1.500 kg),
mediano (desde 1.500 hasta 5.000 kg) y grande (mas de 5.000 kg). El Unico dato mostrado esta
asociado a una estela al sur de La Palma.



174 Capitulo 6. Aplicaciones

.13 -

BET (")

Figura 6. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 23 de Junio de
1994, a las 17:30 GMT. Capturas realizadas al borde de la estela generada al sur de la Isla de Gran

Canaria y en areas de afloramiento.
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Figura 7. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 24 de Junio de
1994, a las 17:17 GMT. Los circulos blancos pequefios y medianos, proximos entre si, se
corresponden con una campafa experimental llevada a cabo por el grupo de tunidos del IEO en
Canarias a bordo del M/P Brisas del Atlantico (Delgado de Molina et al., 1996). La marca blanca
grande hace referencia a una pesca realizada con la modalidad de mancha. Los puntos de pescas

restantes se sitan al borde de un giro calido entre Gran Canaria y Fuerteventura.
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Figura 8. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 30 de Junio de
1994, a las 17:44 GMT. Cinco pescas aparecen indicadas en la presente escena y se relacionan con

diversos fendmenos submesoescalares: afloramiento, estela, borde de nubes y filamento.
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Figura 9. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 1 de Julio de
1994, a las 17:32 GMT. Los circulos describen perfectamente la forma curvada del filamento que surge
desde el afloramiento
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15

Figura 10. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 20 de Agosto
de 1994, a las 17:21 GMT. Dia con dos capturas superiores a los 5.000 kg, aunque asociadas con
circunstancias bien diferenciadas. La que encontramos al Norte, entre las islas de Tenerife y Gran
Canaria, con coordenadas (29° Norte. 16° Oeste), se refiere a pesca realizada sobre mancha,
destaquemos el hecho de que ademas no esta relacionada con fenémeno submesoescalar resefiable.
El otro punto se encuentra proximo a la Costa Africana, al borde del afloramiento, la captura
alcanzada fue de 5.500 kg, la mayor emparejada con este evento para los dias estudiados.
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Figura 11. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 4 de
Septiembre de 1994, a las 17:37 GMT. Imagen con grandes diferencias de temperatura en pocos
kilometros. Un dato de capturas en medio del afloramiento.
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Figura 12. Mapa de la temperatura superficial del mar para la zona de Canarias del dia 13 de
Septiembre de 1994, a las 17:27 GMT. Capturas realizadas al borde del afloramiento, con un gradiente
térmico superior a 3 °C en apenas 10 kilometros.
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« Interior de bolsas calidas: Se realizaron pescas en el interior de masas de agua
mas caliente que sus alrededores durante los meses que van de Mayo a
Agosto. La temperatura més alta de todas las analizadas, se encuentra
asociada a un bolsa de agua cdlida de 25,5 °C y situada a 29° Norte y 16°
Oeste. En esa zona se pescaron 3.000 kg de patudo el dia 21 de Agosto de
1994,

* Sin fendmeno resefable: De los 100 datos de capturas analizados, un 24% se

encuentran sin explicacion aparente en funcién de los fendmenos estudiados.

6.2.4 Discusion

Podriamos distinguir tres intervalos de temperatura diferentes para

caracterizar al patudo:

1. El margen de “temperaturas éptimas de pesca”’, que situaremos entre 17,0 °C y
23,9 °C.

2. El intervalo de “temperaturas de pesca’, que en el presente estudio se
encuentra comprendido entre 14,6 °C y 25,5 °C.

3. El intervalo de “temperaturas de distribucion”, que no conocemos exactamente
aunque podriamos considerarlo mas amplio que el intervalo de temperaturas de

pesca.

Todos los fendmenos submesoescalares analizados han producido
rendimientos importantes de Thunnus obesus durante el periodo estudiado del afio
1994. Si bien las capturas medias realizadas en la zona del afloramiento son bajas,
no podemos obviar que siempre hubo pesca asociada a dicho evento durante
todos los meses de los que se dispuso de buenas imégenes, lo que nos permite
reafirmar que las areas de afloramiento se encuentran entre las mejores zonas de
pesca de tunidos, por ser regiones limitrofes entre masas de agua de diferente
temperatura, con gradientes proximos o superiores a los 2 °C. En general, todas

las areas con eventos asociados a estructuras térmicas frontales (frentes,
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filamentos, afloramientos, bordes de bolsas célidas, bordes de nubes) podemos
considerarlas como las zonas 6ptimas de pesca de BET. La excepcién la tenemos
en las grandes pescas realizadas en el interior de masas de aguas calidas y en
aquellas zonas en las que no habia ningn fenébmeno resefiable, sin embargo,
existen capturas efectuadas sobre “manchas” asociadas a estos fenébmenos. Estos
hechos, unido al avanzado sistema termorregulador que posee el patudo, parecen
indicar que el comportamiento de esta especie, seguramente marcado por la
temperatura del agua y diversos eventos submesoescalares en los que se produce
acumulacion de alimento, esta ligado a un comportamiento gregario desconocido
por el momento, lo que posibilita que esta especie permanezca formando
cardimenes agregados a barcos (“manchas”) durante épocas en las que su

captura no era habitual en la zona de Canarias hasta el desarrollo de esta técnica.

6.3 Otras aplicaciones al medio marino

La disponibilidad de una estacién de recepcion en tiempo real de imagenes
de los satélites NOAA de 6rbita polar y el desarrollo, por parte de nuestro grupo, de
algoritmos precisos para la determinacion de la temperatura superficial del mar en
Canarias, ha propiciado el interés de algunos entes ajenos a la Universidad por

productos relacionados con este parametro ambiental.

En concreto citaremos la ayuda prestada a una empresa dedicada a la
pesca deportiva profesional ubicada en la Isla de La Graciosa. Durante el Verano
de 1995 se les informd, en tiempo real, de la localizacién de frentes o gradientes
importantes de temperatura en su zona de pesca, a donde se dirigian
posteriormente en busca de una especie muy codiciada internacionalmente, el
marlin azul. EI LCT dispone de todas las capturas realizadas en aquellas fechas,
asi como de las temperaturas tomadas “in situ” en el momento de las capturas.
Dichos datos deben aun ser analizados rigurosamente de forma analoga al caso

de los tanidos.



Capitulo 6. Aplicaciones 183

Por dltimo, comentar los datos de temperatura superficial del mar de la
zona comprendida entre las islas de Tenerife y La Gomera, suministrados en
formato digital al Instituto Canario de Cetaceos para el estudio y seguimiento de la
colonia de ballenas “piloto” que desde hace unos afios ha sido detectada en dicha
region.



Capitulo 7

CONCLUSIONES
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1. Como primer paso para la correccion atmosférica de las medidas de la
temperatura tomadas desde satélites se ha desarrollado un método de correccién
monocanal (ecuacién 3.26). Si bien éste nos permite obtener la temperatura
superficial del mar con una buena precisién, presenta un grave inconveniente,
necesita del conocimiento de la distribuciéon vertical de temperatura y gases
atmosféricos, principalmente del vapor de agua, del area objeto de estudio. Esta
informacién, en principio, sélo esta disponible para las zonas donde se dispone de
una estacién de lanzamiento de radiosondas, lo que no suele ocurrir en medio del
océano. Esta deficiencia puede seguir siendo insubsanable, si aun disponiendo de
los perfiles verticales que generan los radiosondeos, la diferencia en tiempo entre
estos y la hora de paso del satélite es superior a unas cuentas horas, debido a la
alta variabilidad espacial y temporal que presenta el vapor de agua. Por ello,

debemos buscar una alternativa a este procedimiento.

2. El método de correccién atmosférica que proponemos en la presente
Memoria esta basado en la técnica split-window. La dependencia que existe entre
los coeficientes split-window y las transmisividades atmosféricas y el dngulo de
observacién, se traduce en una dependencia con la humedad atmosférica, factor
determinante a la hora de una buena correccién del efecto atmosférico sobre las
medidas de temperatura desde satélite, por lo que la ecuacidbn que hemos
desarrollado retiene, en sus coeficientes, la dependencia con la transmisividad
atmosférica a través de la cantidad total de vapor de agua atmosférico (ecuacién
4.13).

SST =T, +A(W) T, -T, ) +B(W, )

Las expresiones que hemos encontrado para estos coeficientes son (ecuaciones
4.1y4.2).

A(W)=195+0,33 W
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B(W, 8) = (-0,21+0,4091 Bec 8) +(-0,0364 +0,0888 [Sec 6) W
+(-0,2219 +0,0748 Bec ) W 2

3. Para la determinacién del vapor de agua, W, se ha desarrollado un
método original optimizado para Canarias y alternativo a los existentes, utilizando
Unicamente las temperaturas radiométricas de tres canales infrarrojos del HIRS-2.

Estos canales son el 8, 11 y 12 y la expresion que los relaciona es (ecuacion 4.11),
W =0,09445[{TH, ~TH,,) ~0,05671(TTH,, ~TH,, |

gue presenta una correlacion del 99,47%, con un error estandar de estimacion de
0,16 g cm™.

4. El algoritmo de la ecuacion (4.13) puede ser considerado como un
algoritmo valido para Latitudes Medias y Tropicales por la forma como se han
calculado sus coeficientes, sin embargo, resulta ser un algoritmo regional, desde el
momento en que el contenido total en vapor de agua atmosférico, W, del cual
dependen estos, se estima a partir de una ecuacibn empirica desarrollada
especialmente para la zona de Canarias. Esta versatilidad del método, y su
adaptabilidad a casi todas las regiones marinas del Planeta donde se pueda
determinar el vapor de agua por el mejor procedimiento del que se disponga, nos

garantizara resultados satisfactorios en casi cualquier region.

5. En cualquier campafia oceanografica experimental que se lleve a cabo
con el propésito de validar los algoritmos desarrollados para determinar la
temperatura superficial del mar desde satélites, el pardmetro de validacion
relevante, es decir, el que se ha de tener en cuenta en la comparacion con las
medidas simultaneas desde satélite, es la temperatura de la piel del mar (“skin

temperature”) medida con radiébmetros infrarrojo-térmicos. Por ello, el algoritmo
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gue proponemos ha sido validado utilizando una base de datos de 90 medidas de
esta temperatura que fueron tomadas “in situ” con un radiébmetro de termometria
infrarroja, durante la campafia realizada a bordo del Bugue Oceanografico Taliarte.
El error de estimacion que se ha obtenido es de 0,4 K, mostrandose como el
menor para el area de Canarias, en la comparacion con algoritmos recientes de

otros autores.

6. Como aplicacion inmediata del algoritmo split-window elaborado se
estudio la intensidad de diversos fendmenos oceanogréficos submesosescalares y
el pardmetro temperatura, en relacion con las capturas de Thunnus Obesus en
Canarias. Encontrandose que todos las &reas con eventos asociados a estructuras
térmicas frontales (frentes, filamentos, afloramientos, bordes de bolsas calidas,

bordes de nubes) pueden ser consideradas como zonas 6ptimas de pesca de BET.
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APENDICE A

LOWTRAN 7

En este Apéndice describiremos los aspectos generales del programa de
calculo de radiancia y transmisividad atmosféricas LOWTRAN 7, lo que nos
permitird conocer el potencial que ofrece para la simulacién de las medidas de
satélites. No entraremos en los detalles de cédmo realiza los calculos, ya que
creemos que los mismos quedan completamente especificados en los manuales
de todas las versiones generadas hasta el momento (Kneizys et al., 1980, 1983,
1988).

A.1 Descripcién general

LOWTRAN 7 es un programa de computadora que calcula la radiancia y/o
transmisividad para una trayectoria especificada a través de la atmésfera. Para los
calculos de transmisividad utiliza un modelo de bandas monoparamétrico que
evalla las lineas de absorcién de las especies atmosféricas seleccionadas.
También se incluyen en el modelo la absorcion del continuo, la dispersion
molecular y la absorcion y dispersién debida a los aerosoles. Por su parte, en los
calculos de la radiancia se pueden considerar las contribuciones de las siguientes

fuentes:

¢ Emisién atmosférica
« Radiancia solar y/o lunar monodispersa en la trayectoria
¢ Irradiancia solar directa a través de una trayectoria hasta el espacio

« Dispersioén solar miltiple y/o radiancia emitida en la trayectoria
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El modelo trabaja en el intervalo espectral que varia entre 0 y 50.000 cm™,
o en longitudes de onda no mas alejadas que las 0,2 pm. La resolucién espectral
con que el LOWTRAN 7 realiza los calculos es de 20 cm™, aunque puede ser
interpolada cada 5 cm™. Esta baja resolucién espectral es suficiente para realizar
las simulaciones de las radiancias medidas por los sensores abordo de los

satélites NOAA y es la responsable del nombre del modelo.

Una de las mayores ventajas del programa es la rapidez con la que se
realizan los célculos, sin duda, debido al modelo de bandas monoparamétrico que
utiliza en combinacién con la baja resolucién espectral. El cddigo tiene en cuenta
los efectos causados por la refraccion atmosférica y la curvatura de la Tierra.
Supone a la atmdsfera dividida en 34 capas, desde 0 a 100 km de altitud. Cada
uno de los parametros fisicos que considera, presion, temperatura, absorcion
molecular, coeficientes de extincién, etc., son definidos para cada una de estas
capas. LOWTRAN 7 incluye varios modelos de atmésferas estandar, aerosoles,
nubes y lluvia, permitiendo la posibilidad de sustituirlos por modelos propios como

podrian ser los perfiles generados por los radiosondeos.

La introduccion en el programa de un paquete de geometria de propdsito
general permite gran flexibilidad al usuario y la definicién de diferentes tipos de

observaciones de manera sencilla y rapida.

LOWTRAN 7 fue desarrollado en el Air Force Phillips Laboratory con el
objetivo de responder a las necesidades de una amplia variedad de problemas de
investigacion relacionados con las ciencias atmosféricas, y es la Ultima version
disponible de la serie de programas que lleva su nombre.
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A.1.1 Modelos de atmdsferas

LOWTRAN 7 ofrece dos formas de poder definir los pardmetros
atmosfeéricos: datos meteorolégicos suministrados por el usuario o uno de los
modelos de atmoésferas estandar que contiene. Las atmosferas estandar nos
permitiran realizar simulaciones cuando no dispongamos de los datos atmosféricos
necesarios. Estas contienen informacion de una atmésfera dividida en 34 capas,
con 1 km de espesor desde 0 a 25 km, 5 km de 25 a 50 km y por ultimo, dos
capas, una hasta los 70 km de altura y otra hasta los 100 km. Cada modelo
contiene los siguientes datos definidos en cada capa: presion, temperatura y
concentraciones (ppmv) de 11 moléculas con modelos de bandas: H,O, O3, CO,,
CO, CHy, N,0O, O,, NH3, NO, NO, y SO,. Los modelos de atmdésferas incluidos son:

1976 US Standard Atmosphere.

Tropical (15° N).

Latitudes Medias en Verano (45° N, Julio).
Latitudes Medias en Invierno (45 ° N, Enero).

Subartica en Verano (60° N, Julio).

o ok wbd

Subatrtica en Invierno (60° N, Enero).

El usuario también puede crear sus propios perfiles atmosféricos siempre
gue se desee modelar casos que no estén cubiertos por los modelos genéricos. De
esta manera es posible introducir informacién de radiosondeos y resto de gases ya
definidos, o mezclar datos de los perfiles estandar con los que nosotros

introduzcamos.

A.1.2 Consideraciones geomeétricas

Las consideraciones geométricas de la trayectoria de la radiacion a través
de la atmdésfera son muy importantes, ya que determinan las contribuciones de las

capas de cada modelo al total. EI LOWTRAN 7 considera que el indice de
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refraccion de la trayectoria varia continuamente con esta, suponiendo esto una

mejora con respecto a versiones anteriores del mismo programa.

Las trayectorias atmosféricas que permite definir el programa son:

1.Trayectoria horizontal.
2.Trayectoria entre dos alturas.

3.Trayectoria hasta el espacio.

La trayectoria horizontal se considera como una trayectoria corta a presion
constante, de forma que se desprecia la curvatura de la Tierra y se ignora el indice

de refraccion.

La trayectoria entre dos alturas se puede definir mediante cuatro métodos
diferentes: (a) altitud inicial, altitud final y angulo cenital, (b) altitud inicial, angulo
cenital e intervalo, (c) altitud inicial, altitud final y longitud de la trayectoria, y (d)
altitud inicial, altitud final y &ngulo con respecto al centro de la Tierra. Fijense que
para (b) y (c), LOWTRAN 7 calculara la altitud final o el angulo cenital suponiendo
gue no hay refraccion atmosférica y procediendo entonces como en (a). Los
métodos (b) y (c) deben ser usados por lo tanto, cuando los efectos de refraccion
no sean importantes. El método (d) deberia ser usado cuando se conozca
perfectamente la configuracién geométrica de la fuente y el receptor pero no ocurra
lo mismo con el angulo cenital como consecuencia de la refraccién atmosférica.

La trayectoria hasta el espacio define un camino que termina por encima
de la atmdésfera modelada, esto es, a alturas superiores a 100 km. Se puede
considerar usando una de las dos siguientes entradas de datos: (a) altitud inicial y

angulo cenital o, (b) altitud inicial y altitud final.
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A.1.3 Modelos de aerosoles

El LOWTRAN 7 contiene varios modelos de aerosoles que se diferencian
en la distribucién vertical y el tipo de particulas. El programa clasifica a los
aerosoles, segun la altitud a la que se encuentren, de la siguiente forma:

1. Aerosoles de la capa limite (0 - 2 km).
2. Aerosoles de la troposfera alta (2 - 10 km).
3. Aerosoles de la baja estratosfera (10 - 30 km).

4. Aerosoles de las capas altas (30 - 100 km).

Las propiedades de las particulas que predominan en cada una de estas
regiones son promediadas y se incluyen en los modelos atmosféricos estandar.
Los dos parametros de interés primario son los coeficientes de extincion y
absorcion.

Para la capa limite (0 - 2 km), estan disponibles cuatro modelos de

aerosoles: rural, urbano, maritimo y “Navy maritime”.

El modelo rural describe los aerosoles tipicos que se encuentran en
regiones continentales alejadas de zonas urbanas e industriales. Estos aerosoles
se supone que estan compuestos de una mezcla del 70% de substancias solubles

en agua y un 30% de particulas de polvo.

El modelo urbano es una mezcla de aerosoles rurales con compuestos del
carbono derivados de la combustién de industrias y vehiculos, el porcentaje de
unos y otros es del 80% y el 20% respectivamente.

El modelo maritimo es bastante diferente a los ya descritos. Los aerosoles
marinos estan compuestos principalmente por particulas de sal del mar producidas
por la evaporacion de las gotas de agua que han sido arrancadas de la superficie.

Este modelo puede ser apropiado para caracterizar las masas de aire que se
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mueven desde el océano hacia regiones terrestres en condiciones de viento

moderado.

El “Navy maritime” esta compuesto del mismo tipo de particulas que el
anterior pero tiene la ventaja de que considera una dependencia con el viento. Esta
relacion queda parametrizada mediante dos términos que se deben incluir en los
célculos, la velocidad media diaria del viento y la velocidad actual del mismo.
Ademas, también viene caracterizado por un tercer componente que controla la
influencia de aire continental en la composicion final y que puede tomar valores

entre 1 y 10 dependiendo de la importancia de este ultimo.
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