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Resumen

En este trabajo se han analizado diferentes variables relacionadas con la sequ��a, de-

gradaci�on de tierras y cambios en la temperatura del suelo.

Las variables meteorol�ogicas como la temperatura del aire y la precipitaci�on fueron

prove��dos por SENAMHI-Per�u. Los productos de ��ndice de vegetaci�on de diferen-

cia normalizada (Normalized Di�erence Vegetation Index, NDVI) cada 30 d��as y la

temperatura de la super�cie del suelo (Land Surface Temperature, LST) con base

cada 8 d��as del sensor MODIS/Terra, ambos productos con 1 km de resoluci�on es-

pacial se obtuvieron del servidor USGS. Sin embargo, la presencia de datos ruidosos

en la serie temporal del NDVI, causado principalmente por la contaminaci�on de las

nubes y la variabilidad atmosf�erica, puede generar resultados err�oneos. Los m�etodos

de iteraci�on espacio-temporal y el �ltro de Savitzky-Golay fueron empleados para

reducir ruidos y reconstruir series temporales del NDVI de alta calidad. Mientras,

los valores de la LST con errores mayores que 2 K fueron removidos al ser evaluados

por su control de calidad.

El ��ndice de condici�on de la vegetaci�on (Vegetation Condition Index, VCI) fue

obtenida del ��ndice de NDVI, para evaluar la ocurrencia de sequ��a en la sierra sur

del Per�u (ssP), durante el periodo 2000-2017. Asimismo, a partir de los registros

hist�oricos de precipitaci�on mensual, se calcul�o el indice de precipitaci�on estanda-

rizado (Standardized Precipitation Index, SPI) para escalas temporales de 3 meses

(SPI-3), durante el periodo 1985-2015. Se organiz�o la informaci�on en periodos de tres

meses, correspondiente a la estaci�on de crecimiento de los cultivos (diciembre,enero

y febrero, DEF). Los resultados muestran que las mediciones de SPI-3 obtenidas de

las estaciones meteorol�ogicas localizadas en las subcuencas de Titicaca, Amazonas

y Pac���co estuvieron moderadamente correlacionadas (r=0.63-0.85) con la anomal��a

del VCI. El an�alisis de la variabilidad espacial y temporal del VCI, muestra, que la

sequ��a de 2015/2016 presenta el mayor porcentaje de condici�on extrema (15 %).

Otro de los fen�omenos que est�a afectando directa o indirectamente a miles de
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millones de personas en el mundo, es la degradaci�on de tierras. El territorio Alto

andino del Per�u no es ajeno a este fen�omeno, debido a la creciente explotaci�on de

recursos naturales.

Se emplearon las series temporales de NDVI, para identi�car �areas degradadas en

la sierra sur del Per�u. La tendencia de los promedios anuales del NDVI de 17 a~nos

(2001-2017), fue obtenida mediante el estimador de pendiente de Sen, para cada

p��xel. El an�alisis de tendencia de promedios anuales del NDVI, permiti�o detectar

�areas con cambios en la vegetaci�on e identi�car �areas degradadas. Losresultados

indican, que la disminuci�on de la cobertura vegetal en esta regi�on, est�an relaciona-

das principalmente con las actividades humanas (cambios en el uso y cobertura del

suelo).

En este estudio, tambi�en se reportan la evaluaci�on de tasa de incremento dela

temperatura diurna con la altitud en los Andes tropicales (7°S y 20°S). Para este

prop�osito se ha empleando la LST diurna, durante el periodo 2000-2017, en la esta-

ci�on de invierno (junio, julio y agosto, JJA). Los efectos del cambio en la cobertura

del suelo se descartaron mediante una evaluaci�on comparativa previa de las tenden-

cias en la LST diurna y el NDVI. En cuanto a los resultados, se encontr�o que la

tendencia de la LST diurna tiene una clara dependencia respecto a la elevaci�on, con

los efectos de calentamiento m�as fuertes en elevaciones m�as altas, 1.7°C/d�ecada por

encima de 5000 msnm. La dependencia de las crecientes tendencias de la tempera-

tura con la elevaci�on podr��a tener graves implicaciones para los recursos h��dricos y

los ecosistemas alto Andinos.
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Abstract

In this work, di�erent variables related to drought, land degradation and changes in

land surface temperature have been analyzed.

Meteorological variables such as air temperature and precipitation data werepro-

vided by SENAMHI-Peru. The normalized di�erence vegetation index (NDVI) pro-

ducts every 30 days and the land surface temperature (LST) based every 8 daysfrom

the sensor MODIS/Terra, both products with 1 km spatial resolution were obtained

from the USGS database. However, the presence of noisy data in the NDVI time

series, caused mainly by cloud pollution and atmospheric variability, can lead to

erroneous results. Spatio-temporal iteration methods and the Savitzky-Golay �lter

were used to reduce noise and reconstruct high-quality NDVI time series. While,

the LST values with errors greater than 2 K were removed when evaluated bytheir

quality control.

The vegetation condition index (VCI) was derived from the NDVI index, to eva-

luate the occurrence of drought in the southern highlands of Peru, in the period

2000-2017. Likewise, from the historical monthly precipitation records, thestan-

dardized precipitation index (SPI) was calculated for 3-month timescales (SPI-3),

during the period 1985-2015. The information was organized in periods of three

months, corresponding to the growing season of the crops (December, January and

February: DEF).

Results shown that the SPI-3 measurements obtained from the meteorological

stations located in the sub-basins of Titicaca, Amazonas and the Paci�c were mode-

rately correlated (r = 0.63-0.85) with the VCI anomaly. The analysis of the spatial

and temporal variability of the VCI shows that the drought of 2015/2016 presents

the highest percentage of extreme conditions (15 %).

Another phenomenon that is directly or indirectly a�ecting billions of people in

the world is land degradation. The High Andean territory of Peru is not oblivious

to this phenomenon, due to the growing exploitation of natural resources.
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NDVI time series were used to identify degraded areas in the southern highlands

of Peru. The trend of the annual averages of the 17-year NDVI (2001-2017) was

obtained using the Sen slope estimator, for each pixel. The analysis of trend of

annual averages of the NDVI, allowed to detect areas with changes in vegetation

and identify degraded areas.

The results indicate that the decrease in vegetation cover in this region is mainly

related to human activities.

In this study, the dependency evaluation between the rate of change of tempera-

ture and the altitude on the tropical Andes between 7° S and 20° S are also reported.

For this purpose, the daytime LST has been used, during the austral winter (June,

July and August, JJA), from 2000 to 2017. The e�ects of land cover change were

ruled out by prior comparative assessment of trends in daytime LST and NDVI.

Regarding the results, it was found that the winter daytime LST trend has a clear

dependence on elevation, with the strongest warming e�ects at higher elevations,

1.7°C/decade above 5000 msnm. The dependence of increasing temperature trends

on elevation could have serious implications for water resources and high Andean

ecosystems.
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Caṕ�tulo I

Introducci ón

Las sequ��as se encuentran entre los peligros naturales m�as devastadores y ocurren

pr�acticamente en todas las zonas clim�aticas (Mishra y Singh, 2010; Ofwono et al.,

2017; Schubert et al., 2016), as�� han ocurrido con distinta frecuencia en elPer�u.

Generalmente, se pueden distinguir tres etapas de sequ��a seg�un su duraci�on y elcom-

ponente del ciclo hidrol�ogico afectado: sequ��a meteorol�ogica, agr��colae hidrol�ogica

(Mishra y Singh, 2010; Ofwono et al., 2017; Schubert et al., 2016). Las frecuentes y

sequ��as severas pueden causar grandes impactos y consecuencias en los ecosistemas y

el desarrollo socioecon�omico en el mundo (Zhao et al., 2017). As��, la sequ��a hidrol�ogi-

ca tiene impacto en las disponibilidades de aguas super�ciales y subterr�aneas, en

consecuencia puede conducir a una reducci�on del suministro de agua y deterioro

de calidad del agua (Ofwono et al., 2017; Ziolkowska, 2016). La sequ��a tambi�en tie-

ne in
uencia en el origen de los incendios forestales (Mu~noz, 1995). En noviembre

de 2016, 14 departamentos de Per�u fueron afectados por incendios, dejando a su

paso da~nos ambientales (INDECI, 2016). Se prev�e que los efectos de la sequ��a en

el futuro sobre la intensidad y la gravedad del incendio ser�an altamente variables

(Scasta et al., 2016).

El impacto en lo socio-econ�omico se muestran en la reducci�on del rendimiento de

la producci�on en el sector agropecuario, debido a la dependencia de las condiciones

clim�aticas (Sruthi y Aslam, 2015).

Los efectos adversos que las sequ��as tienen en la vida humana y el bienestar han

llevado a sumar esfuerzos para desarrollar e implementar diversos ��ndices de sequ��a

(Karnieli et al., 2010). Los indices de sequ��a basados en datos meteorol�ogicos se em-

plean ampliamente para la vigilancia y el an�alisis de las caracter��sticas de la sequ��a.

Basado en el ��ndice de precipitaci�on estandarizada SPI (Standardezid Precipitation
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Index), Vicente-Serrano et al. (2015) analizaron las caracter��sticas de la sequ��a en

Bolivia. Kumar et al. (2016), evaluaron la idoneidad del SPI para caracterizar la se-

qu��a de aguas subterr�aneas a escala local y regional en Alemania y en Pa��ses Bajos.

Debido a su utilidad y 
exibilidad el SPI fue utilizado para identi�car eventos de

sequ��a en el clima actual y futuro (Kostopoulou et al., 2017).

Los par�ametros biof��sicos derivadas a partir de informaci�on proveniente de sensores

remotos, tienen ventajas signi�cativas, por la alta resoluci�on temporal deobserva-

ciones, la amplia cobertura y de f�acil acceso, para el monitorio y el seguimiento dela

din�amica espacio temporal de patrones de ecosistemas terrestres de manera e�ciente

(Chen et al., 2014). Por ello se han utilizado los datos productos de NDVI (Normali-

zed Di�rence Vegetation Index) generados con los datos del sensor MODIS (Moderate

Resolution Imaging Spectroradiometer) a bordo de los sat�elites Terra y Aqua, para

la vigilancia de la sequ��a en varios lugares del mundo (Klisch y Atzberger, 2016;

Sruthi y Aslam, 2015).

El ��ndice EVI ( Enhanced Vegetation Index) es otro de los ��ndices de vegetaci�on que

provee informaci�on de la din�amica de la vegetaci�on de una variedad de ecosistemas

de todo el mundo. El ��ndice EVI, se ha considerado un NDVI modi�cado con una

sensibilidad mejorada en las regiones de alta biomasa (Huete et al., 1999). Gracias

a su rendimiento mejorado sobre el NDVI, Yang et al. (2018) emplearon el ��ndice

EVI para la evaluaci�on de la sequ��a en la cuenca de Amazonas . En el pasado, los

datos clim�aticos y meteorol�ogicos fueron la principal fuente de informaci�on parala

vigilancia de la sequ��a. Actualmente la teledetecci�on por sat�elite provee informaci�on

de la din�amica de ecosistemas terrestres a tiempo real, facilitando el monitorio efec-

tivo de la sequ��a (Zhang et al., 2016). La informaci�on complementaria en diferentes

longitudes de onda, entre ellos t�ermica, infrarrojo cercano y visible ha evidenciado

ser adecuada para vigilar del estado y estr�es de la vegetaci�on, espec���camente en

relaci�on con el estr�es h��drico (Sandholt et al., 2002). As��, surgieron ��ndices de estr�es

h��drico, como el ��ndice TVDI ( Temperature Vegetation Dryness Index) (Zhang et al.,

2016), calculado de la relaci�on entre el NDVI y la LST (Land Surface Temperature).

El ��ndice TVDI re
eja e�cazmente la variabilidad espacial y temporal de condiciones

h��dricas, por tanto, la informaci�on hist�orica sobre las sequ��as obtenida mediante el
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TVDI, podr��a ser importante para el manejo del riesgo de sequ��a agr��cola,gesti�on

del agua y la plani�caci�on de riego (Son et al., 2012). La sequ��a ha sido una preocu-

paci�on frecuente para los agricultores en el mundo, por tanto, para la vigilancia de

la sequ��a agr��cola, se desarroll�o el indice de humedad del suelo SWDI (Soil Wetness

De�cit Index ) de la relaci�on de NDVI y LST (Reza et al., 2014). Tambi�en, el ��ndice

de condici�on de vegetaci�on VCI (Vegetation Condition Index) son empleados para

evaluar la variaci�on espacial y temporal de la vegetaci�on asociado al estr�es h��drico,

debido al d�e�cit de precipitaci�on (Zambrano et al., 2016). Adem�as, el indice de se-

veridad de sequ��a modi�cado MDSI (Modi�ed Drought Severity Index ) basado en

los productos MODIS, son empleados para la vigilancia y evaluaci�on de las sequ��as

a escala regional (Dorjsurenand et al., 2016).

Ayanlade et al. (2018) evaluaron las caracter��sticas de la sequ��a como una evidencia

del cambio clim�atico en Nigeria. En los resultados muestran adem�as de la percepci�on

de los agricultores sobre la sequ��a, de que la sequ��a se ha convertido en un fen�omeno

recurrente con temporadas secas m�as largas. She�eld y Wood (2008) analizaron los

cambios de la ocurrencia de la sequ��a, utilizando datos de humedad del suelo para

los escenarios clim�aticos futuros basado en modelo AR4-IPCC. Los resultados del

estudio revelaron los aumentos futuros recientes y potenciales en las temperaturas

globales, asociadas con los cambios en las precipitaciones y los aumentos en los

fen�omenos clim�aticos extremos, como las sequ��as. Sin embargo, el cambio clim�atico

puede no producir sequ��as, pero podr��a exacerbarlas y probablemente expandir�a su

dominio en regiones de clima subtropical seco (Trenberth et al., 2014).

Por otro lado, Per�u presenta el 54 % de la super�cie con degradaci�on moderada,

severa y muy severa, por encima de pa��ses como Chile, Brasil, M�exico, Holanda, No-

ruega, Egipto, etc. (MINAGRI, 2016). Siendo la costa peruana con el problema m�as

severo de degradaci�on de tierras por efectos de salinizaci�on. Mientras, ladegradaci�on

de tierras en la sierra, esencialmente es debido a la erosi�on del suelo (MINAGRI,

2016; MINAM, 2011). Ante este problema, la informaci�on sobre la degradaci�on de

tierras es crucial para desarrollar estrategias sostenibles de uso de la tierra.
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Generalmente se utilizan enfoques basados en indicadores para la vigilancia de la

degradaci�on de tierras. Sin embargo, todav��a hay poco acuerdo sobre cu�alesindicado-

res pueden re
ejar mejor el estado y la tendencia de este fen�omeno. D´Odorico y Ravi

(2015) bas�andose en otros autores, mencionan los indicadores com�unmente utiliza-

dos para caracterizar la degradaci�on de tierras, el deterioro de la cobertura vegetal,

erosi�on e�olica e hidr��ca, salinizaci�on y solidi�caci�on de los suelos, la p�erdida de

nutrientes del suelo y la p�erdida de capacidad de retenci�on de agua del suelo, el ago-

tamiento del banco de semillas, la aparici�on de especie de plantas invasoras. Otro

indicador a considerar es el aspecto socio econ�omico, lo cual debe ser tambi�en con-

siderado como otros indicadores biof��sicos dentro de un contexto espacio-temporal

(CLD, 2013).

Con el desarrollo de la t�ecnica de sensoramiento remoto, es posible detectar los cam-

bios en los ecosistemas. El ��ndice NDVI es ampliamente utilizado, por ejemplo en el

seguimiento de cambios ambientales, cartogra�ar cambios en el uso del suelo, vigi-

lancia de la sequ��a, etc. (Chang et al., 2017; Pettorelli et al., 2005; Zaitunahet al.,

2018). Eckert et al. (2015) calcularon las tendencias de series de tiempo de NDVI

y mencionan que es adecuado para identi�car la degradaci�on y regeneraci�on de la

tierra. El producto NDVI-MODIS durante periodo 2000-2010, fue empleado para

evaluar las �areas con aparente tendencia negativa de cobertura vegetal; esto fue in-

terpretado como un indicador de la degradaci�on de tierras (Dubovyk et al., 2013).

Yan et al. (2017) indican que las actividades humanas son los principales impulsores

de la din�amica de la vegetaci�on, con una tendencia de reducci�on signi�cativa en la

cubierta vegetal, durante los procesos de urbanizaci�on y una notable recuperaci�on

de la vegetaci�on bajo la reforestaci�on. Adem�as, el cambio clim�atico contribuye sig-

ni�cativamente a las tendencias a largo plazo en la productividad de los pastizales,

en Am�erica del Norte, �Africa central y Ocean��a (Gao et al., 2016). Mientras, en el

noreste de Tailandia, la productividad general del bosque seco se vio afectada por

el aumento de las temperaturas (Thavorntam y Tantemsapya, 2013). El an�alisis de

la tendencia de NDVI ha sido adecuada para el seguimiento de la deforestaci�on,

reforestaci�on y para la identi�caci�on de �areas degradadas; pudi�endose constatar que

las tierras degradadas no estaban relacionados con factores ambientales como la llu-
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via, sino eran causados por la transformaci�on inducida por el hombre (Eckert etal.,

2015; Portillo et al., 2013; Sangermano et al., 2015).

En el Per�u, existen grupos de investigaci�on cient���ca como el Laboratorio de

Teledetecci�on (LABTEL) de la Facultad de Ciencias F��sicas de la Universidad Na-

cional Mayor de San Marcos (UNMSM), donde se viene desarrollando investigaci�on

b�asica empleando im�agenes de teledetecci�on por sat�elite en estudios relacionados al

agro, medio ambiente, recursos h��dricos, etc. Por ejemplo, Soca et al. (2016) iden-

ti�caron los suelos degradados por salinidad en cultivos de ca~na de az�ucar en la

costa norte del Per�u, empleando im�agenes de sat�elite de alta resoluci�on espacial y

datos de conductividad el�ectrica. Mientras, Badaracco y Rojas (2013) emplearon el

modelo de red neuronal para clasi�car el nivel de salinidad en los suelos, basado en

informaci�on satelital y datos in situ. Debido a que las zonas altoandinas del Per�u con

frecuencia son afectadas por bajas temperaturas, Aguilar-Lome y Rojas (2018) em-

plearon el producto LST-MODIS/Aqua (2:30 hora local), durante la �epoca m�as fr��a

(junio-agosto), para identi�car las zonas susceptibles a heladas y friaje. El ��ndicede

vegetaci�on NDVI, la temperatura de la super�cie del mar y el ��ndice ENOS (El Ni~no

Oscilaci�on Sur) resultan ser par�ametros importantes para la predicci�on del inicio de

la sequ��a en la costa norte (Rojas et al., 2009).

1.1. Objetivos

Avanzar en el entendimiento en los proceso f��sicos que subyacen en la degradaci�on

de tierras y la sequ��a en la ecorregi�on puna del Per�u.

1.1.1. Objetivos espec���cos

1. Implementar y validar indicadores biof��sicos para cuanti�car los ecosistemas

afectados por la degradaci�on de tierras.

2. Determinar el ��ndice y validar para evaluar la ocurrencia de sequ��as.

3. Evaluar la relaci�on de dependencia entre la tendencia de la LST y la elevaci�on.
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1.2. Organizaci�on de tesis

En este apartado se resume el contenido del presente trabajo.

En el cap��tulo 1, se presenta la introducci�on. En el cap��tulo 2, realiza una descripci�on

de la de�nici�on de la sequ��a y su clasi�caci�on. As�� mismo se detalla los conceptos

sobre la degradaci�on de tierras. Se describe el clima de los Andes tropicales. Tambi�en

se describe la atenuaci�on que se produce en la radiancia en la regi�on visible del

espectro electromagn�etico que atraviesa la atm�osfera. En el cap��tulo 3, se presenta, la

descripci�on de los datos, metodolog��a. En el cap��tulo 4 se presenta los hallazgos m�as

importantes sobre la ocurrencia de la sequ��a en la sierra sur del Per�u, la degradaci�on

de tierras y la tasa de incremento de la temperatura y con elevaci�on. En el quinto

cap��tulo se presenta una serie de conclusiones basados en los resultados.
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Caṕ�tulo II

Marco Teórico Conceptual

2.1. Sequ��a

La sequ��a es un peligro natural complejo que causa severos consecuencias am-

bientales, sociales y econ�omicos, a nivel mundial. Este fen�omeno ocurre en toda

las zonas clim�aticas (Mishra y Singh, 2010). Mishra y Singh (2010) mencionan que

las sequ��as se clasi�can generalmente en cuatro categor��as: meteorol�ogica, agr��cola,

hidrol�ogica y socio-econ�omica (AMS, 2004; Wilhite y Glantz, 1985).

2.1.1. Tipos de sequ��a

Sequ��a meteorol�ogica

De acuerdo a Mishra y Singh (2010), este tipo de sequ��a se re�ere al d�e�cit de

lluvias sobre una regi�on durante un tiempo determinado.

Sequ��a agr��cola

La sequ��a agr��cola es nada m�as que la disminuci�on de la productividad de los

cultivos debido a las irregularidades en las precipitaciones, incremento de la tasa

de temperatura, etc. lo que provoca una reducci�on de la humedad del suelo y en

consecuencia la merma en las cosechas debido al estr�es h��drico (Mishra y Singh,

2010; Sruthi y Aslam, 2015).

Sequ��a hidrol�ogica

La sequ��a hidrol�ogica se re�ere a la falta de agua en el sistema hidrol�ogico,

manifest�andose en un decrecimiento en las disponibilidades de aguas super�ciales
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(r��os, lagos, embalses) y subterr�aneas en un sistema de gesti�on durante unplazo

temporal dado respecto a los valores medios, que puede impedir cubrir las demandas

en su totalidad (Van-Loon, 2015). Tanto la frecuencia como la severidad de la sequ��a

hidrol�ogica suele de�nirse en funci�on de su in
uencia en las cuencas hidrogr�a�cas.

Este tipo de sequ��a evoluciona gradualmente desde el comienzo de escasez de lluvias

o si las lluvias retornan en poco tiempo, no llega a manifestarse. En consecuencia, la

sequ��a hidrol�ogica es la fase �nal de la sequ��a meteorol�ogica y agr��cola enese orden

(Wilhite y Glantz, 1985).

Sequ��a socio-econ�omica

La sequ��a socio-econ�omica, acontece cuando la cantidad de un bien o servicio

excede la oferta debido al d�e�cit clim�atico en el abastecimiento de agua y cuando

la escasez de agua comienza a afectar a las personas y el funcionamiento de los

ecosistemas, y puede estar asociada a la sequ��a meteorol�ogica, agr��colay hidrol�ogica

(Wilhite y Glantz, 1985).

2.2. Degradaci�on de Tierras

La degradaci�on de tierras es un proceso que resulta en una disminuci�on per-

sistente de la capacidad para proveer servicios de los ecosistemas. Este fen�omeno

est�a afectando directa o indirectamente a miles de millones de personas en el mundo

y puede conducir a la sobre explotaci�on de los recursos terrestres (D´Odorico yRavi,

2015). Dicho fen�omeno es causado por actividades humanas y exacerbado por pro-

cesos naturales, y sustancialmente ampliada por los impactos del cambio clim�atico

como la alternancia de periodos de sequ��a, las cuales conllevan a la p�erdida de bio-

diversidad (UNCCD, 2013).

Otro t�ermino que est�a asociado a la reducci�on de productividad es la deserti�ca-

ci�on. Este fen�omeno consiste en la degradaci�on de las tierras en regiones �aridas,

semi�aridas y subh�umedas secas (\tierras secas"), que evidencia merma o en muchos

casos la p�erdida del rendimiento biol�ogico y econ�omico. Estos fen�omenos globales

(degradaci�on de tierras y la deserti�caci�on) son dos t�erminos com�unmente asocia-
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dos con p�erdida de cobertura vegetal, productividad del ecosistema y recursosdel

suelo que son cruciales para los medios de vida y suministro de servicios ecosist�emi-

cos (Adeel et al., 2005). La diferencia entre estos dos t�erminos seg�un Safriel (2009),

reside en que la deserti�caci�on se produce en tierras secas, donde las �areas extrema-

damente degradadas est�an aumentando.

2.3. Climatolog��a

La climatolog��a es la ciencia que estudia los or��genes e impactos de los climas

(Mayhew, 2015). El clima se de�ne como el promedio de las condiciones clim�ati-

cas de un lugar durante un periodo de tiempo largo, generalmente 30 a~nos o m�as

(Witherick et al., 2001). El clima no debe confundirse con el tiempo, que es la condi-

ci�on de la atm�osfera en un momento determinado, o en un per��odo corto de tiempo

(horas o d��as) (Witherick et al., 2001). El clima se puede describir en an�alisis es-

tad��stico y la variabilidad de elementos clim�aticos relevantes como temperatura,

precipitaci�on, presi�on atmosf�erica, humedad y los vientos, o acoplando los factores

clim�aticos, como los tipos de clima y fen�omenos, concernientes propios de una loca-

lidad o de la Tierra, y este an�alisis se puede realizar en cualquier per��odo de tiempo

(WMO, 2018). La climatolog��a toma en cuenta la variabilidad clim�atica y el cambio

clim�atico. La variabilidad clim�atica se re�ere al par�ametro clim�atico de una regi�o n

que var��a de su promedio a largo plazo. Mientras el cambio clim�atico se re�ere a un

cambio sistem�atico en las propiedades estad��sticas del clima (por ejemplo, promedio

y varianza) durante un periodo prolongado (d�ecadas y siglos), como se mani�esta en

una tendencia ascendente o descendente (WMO, 2018). Los cambios clim�aticos se

han atribuido a muchas causas, como deriva continental, variaciones en la cantidad

de radiaci�on solar recibida, los cambios en la composici�on de la atm�osfera, debido a

la actividad volc�anica y la cantidad de di�oxido de carbono y otros gases de efecto

invernadero emitidos por la vegetaci�on y otros fuentes, como la quema de combusti-

bles f�osiles. Ahora se entiende que las actividades humanas est�an teniendo un efecto

creciente en el clima, debido a la interrupci�on del ciclo hidrol�ogico, la destrucci�on

a gran escala de bosques, y la contaminaci�on atmosf�erica causados por centrales

9



hidroel�ectricos, etc (WMO, 2018).

2.4. Mecanismos de retroalimentaci�on

La retroalimentaci�on es la in
uencia de las respuestas del sistema en la opera-

ci�on del forzamiento de gases de efecto invernadero (Barker y Ross, 1999). Algunos

mecanismos de retroalimentaci�on (Barker y Ross, 1999; Pepin et al., 2015):

Retroalimentaci�on del Vapor de agua

Debido al calentamiento provocado por el efecto invernadero, se evaporar�a m�as

agua y habr�a m�as vapor de agua en la atm�osfera. Como el vapor de agua es un

gas con efecto invernadero, el resultado es que la emisi�on de un gas con efecto

invernadero provoca un aumento en la concentraci�on de otro gas (vapor de agua)

con efecto invernadero. La retroalimentaci�on es positiva.

Retroalimentaci�on del albedo nieve/hielo

Un clima m�as c�alido supone menos nieve y hielo, por lo que el albedo se reduce:

una retroalimentaci�on positiva. Sin embargo, debido a que la circulaci�on atmosf�erica

y la estabilidad atmosf�erica polar pueden resultar afectadas, la situaci�on global es

dif��cil de analizar.

Retroalimentaci�on de las nubes

Las nubes causan calentamiento, debido a que impiden el escape de radiaci�on

terrestre: una retroalimentaci�on positiva; pero las nubes tambi�en, incrementan el

albedo al re
ejar e�cientemente la radiaci�on solar: una retroalimentaci�on negativa.

El resultado neto promediado a la super�cie terrestre, parece ser el de enfriamiento:

una retroalimentaci�on negativa. Sin embargo, si el forzamiento radiativo aumenta

sustancialmente, el an�alisis es m�as complicado. Aunque el calentamiento aumenta la

humedad, las temperaturas m�as altas pueden reducir la capa de nubes. De manera

similar, el calentamiento puede aumentar el contenido de agua en las nubes, aumen-
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tando la e�ciencia de la re
exi�on solar, pero tambi�en aumentando la e�ciencia de la

absorci�on de radiaci�on infrarroja.

2.5. Descripci�on del clima de los Andes

Las variaciones regionales en el tiempo y clima de Am�erica del Sur son re
e-

jo de la circulaci�on atmosf�erica sobre el continente y oc�eanos adyacentes, que im-

plican condiciones clim�aticas medias y ciclos regulares, como tambi�en una varia-

bilidad en escalas de tiempo que van desde unos pocos meses a m�as de un a~no

(Garreaud y Aceituno, 2007). Las caracter��sticas topogr�a�cas y los patrones de la

vegetaci�on sobre el continente afectan fuertemente a los fen�omenos atmosf�ericos

(Garreaud y Aceituno, 2007).

Los Andes son una cordillera monta~nosa m�as importante del Hemisferio Sur, corre

de forma continua cerca de la costa oeste de Sudam�erica desde 10°N hasta 53°S

(Garreaud, 2009). El promedio de las alturas m�aximas de los Andes superan los

4000 msnm a lo largo de sus porciones tropicales y subtropicales (Garreaud, 2009).

Debido a su impresionante longitud, continuidad y altura, los Andes representan

un obst�aculo formidable para el 
ujo en la troposfera. La cordillera de los Andes

adem�as de actuar como una \muralla clim�atica" con condiciones de sequ��a al oeste

y condiciones de humedad hacia el este en los subtr�opicos, tambi�en fomenta interac-

ciones entre masas de aire tropicales y extratropicales, especialmente a lo largo de

su lado oriental (Garreaud y Aceituno, 2007).

Las lluvias se presentan en los Andes tropicales de fuertes tormentas convectivas

que se desarrollan sobre la cordillera, entretanto, al sur de unos 25°S, la presencia de

lluvias es inalterable, originada por paso de frentes extratropicales. En la trop�osfera

libre, la isoterma de 0°C se inclina desde aproximadamente 4000 msnm. En estas

latitudes tropicales/subtropicales hasta 500 m sobre el sur extremo del continente.

Consistentemente, la nieve solo cae sobre los picos andinos m�as altos desde Colombia

hasta el norte de Chile, pero se hace m�as frecuente en las laderas de los Andes subtro-

picales y meridionales, especialmente durante las tormentas de invierno (Garreaud,

2009). Los 
ancos orientales y occidentales de los Andes ecuatorianos (Ecuadory
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Figura 2.1:Climatolog��a de la precipitaci�on de Am�erica del Sur (sombreado) y vien-

tos 925 hPa (
echas) a) enero, b) julio (Garreaud et al., 2009).

Colombia) perciben lluvias alimentadas por aire h�umedo procedente de la cuenca

amaz�onica y del Golfo de Panam�a (Bendix et al., 2006). Las lluvias que caen sobre

el 
anco oriental de los Andes es extremadamente fuertes, ya que los vientos alisios

de nivel medio que soplan desde la cuenca amaz�onica transportan enormes cantida-

des de vapor de agua (Emck, 2007). Los resultados de los registros pluviom�etricos

en los Andes ecuatorianos dan cuenta un aumento de la precipitaci�on con la altitud

en elevaciones m�as altas de la monta~na. Este incremento en la precipitaci�on resul-

tan de las precipitaciones orogr�a�cas y la permanente llovizna de nubes orogr�a�cas.

La existencia de valles (Cauca y Magdalena) a lo largo de los Andes colombianos

tambi�en provocan una distribuci�on muy compleja de lluvias con bandas alternas de
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condiciones h�umedas e hiperh�umedas (L�opez y Howell, 1967; Poveda et al., 2005).

Al norte de 2°S, los Andes perciben dos estaciones lluviosas, alrededor de �nales

de oto~no y primavera, en relaci�on con el desplazamiento meridional de la \Zona de

Convergencia Intertropical" (ZCIT) sobre el Pac���co oriental.

La ZCIT es un franja ubicada en la zona ecuatorial donde convergen los vientos ali-

sios del hemisferio norte con los de hemisferio sur. La ZCIT se caracteriza porla baja

convergencia de vientos, baja presi�on, convecci�on intensa y nubosidad asociada. La

ZCIT tiene la particularidad de oscilar al Norte y al Sur siguiendo aproximadamente

la posici�on del sol y los 
ujos que atraviesan la l��nea ecuatorial (Krishnamurti et al.,

2013).

Al este de los Andes subtropicales, en verano austral se forma una c�elula de baja

presi�on sobre la regi�on del Chaco (22°S) (Seluchi et al., 2003). Esta baja presi�on

atmosf�erica obliga al 
ujo de viento a desplazarse hacia el norte, que usualmente

presenta una corriente de chorro de bajo nivel (Marengo et al., 2004; Saulo et al.,

2000). El corriente en chorro de bajo nivel del norte desempe~na un rol importante

en el transporte de vapor de agua de bosques amaz�onicos a las planicies subtropica-

les del continente previendo las tormentas convectivas que se desarrollan durante el

verano en el sur de Brasil, Bolivia y en norte de Argentina, este mecanismo ahora

es llamado monz�on sudamericano (Vera et al., 2006).

Entre el desierto costero y las tierras bajas h�umedas de Bolivia y Brasil, elaltiplano

sudamericano muestra sus propias condiciones clim�aticas. Las condiciones atmosf�eri-

cas que caracteriza esta regi�on son las bajas temperaturas, la baja densidad del aire,

baja humedad atmosf�erica y niveles relativamente elevados de radiaci�on solar por su

localizaci�on en la regi�on tropical (Aceituno, 1996), adem�as, el Altiplano permanece

extremadamente seco de abril a octubre, mientras, el periodo h�umedo es en verano

(noviembre a marzo) cuando las tormentas convectivas originan lluvias relevantes

en el Altiplano andino. Durante el verano austral (diciembre, enero y febrero:DEF),

una circulaci�on anticicl�onica en niveles altos, llamada Alta de Bolivia (AB), se es-

tablece sobre la parte central del continente sudamericano con su centro situado

sobre 15°S y 65°W. Esta AB es acompa~nada de una circulaci�on cicl�onica, sobre

la costa noreste de Brasil, y una regi�on de convergencia a lo largo de la costa de
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Per�u y Ecuador (Lenters y Cook, 1997). El origen propuesto de la AB es t�ermi-

co, y se considera que es mantenida por el fuerte calentamiento a lo largo de los

Andes centrales, la liberaci�on de calor latente en el verano y la convecci�on sobre el

Altiplano (Gutman y Schwerdtfeger, 1965; Schwerdtfeger, 1976). Los elementos cru-

ciales de esta precipitaci�on estacional est�a en que se desestabiliza la troposfera local

debido al intenso calentamiento de la super�cie y por otro lado el establecimiento de

vientos que propician el transporte del aire h�umedo desde el interior del continen-

te (Falvey y Garreaud, 2005; Garreaud et al., 2003). El 
ujo medio-troposf�erico del

oeste durante el periodo de estiaje es excesivamente seco para la formaci�on de activi-

dad convectiva. Adem�as hay una variaci�on sub-mensual de lluvias en la estaci�on de

verano; los d��as lluviosos tienden a agruparse en episodios que perduran alrededor

de una semana cuando la Alta Boliviana es m�as intenso y desplazado hacia el sur

(Garreaud, 1999), separados por per��odos secos de duraci�on similar. La precipita-

ci�on de verano sobre el Altiplano adem�as muestra importante gradiente meridional,

presentando zonas m�as h�umedas en su mitad norte que su mitad sur.

Al sur de 35°S, zonas con menor lluvia se desplaza al este de los Andes, creando

as�� la diagonal seca que se extiende sobre el continente. En la regi�on templada(35°S-

65°S), la costa oeste experimenta abundantes cantidades de lluvias asociadas alpaso

de los frentes que se mueven desde el Pac���co hacia el interior del continente. Tres

cuartas partes de Am�erica del Sur se encuentran dentro de latitudes tropicales y

dentro de la in
uencia de la Zona de Convergencia Intertropical (ZCIT) y sistemas

de circulaci�on relacionados. La mayor parte de esta zona est�a expuesta a in
uencias

atl�anticas, mientras que, debido a la ubicaci�on marginal de los Andes, s�olo una estre-

cha franja costera occidental est�a directamente in
uenciada por el Oc�eanoPac���co

(Orme, 2007).

Por otro lado los forzantes como El Ni~no-Oscilaci�on del Sur (ENSO por sus si-

glas en ingl�es{El Ni~no-Southern Oscillation); tiene sus ra��ces en el sistema oc�eano-

atm�osfera, en el Pac���co tropical y tiene un fuerte efecto directo sobrelas costas

de los pa��ses de Ecuador, Per�u y el norte de Chile, as�� como un efecto indirecto (a

trav�es de teleconexiones atmosf�ericas asociadas a la in
uencia de las anomal��asde la

temperatura de la super�cie del mar (TSM)) sobre gran parte de la regi�on subtro-
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pical de Am�erica del Sur, extendi�endose tambi�en a latitudes altas (Garreaud etal.,

2009). El fen�omeno ENSO se re�ere a cambios en el sistema de presiones de las zonas

subtropicales que afectan a la fuerza y direcci�on de los vientos Alisios en el Pac���co

tropical (Rasmusson et al., 1983). EL ENSO es el acoplamiento oc�eano-atm�osfera, y

la parte atmosf�erica de esta se llama Oscilaci�on del Sur (OS). Llamado as�� (OS) por

Gilbert Walker a la oscilaci�on de presi�on atmosf�erica en el oc�eano Pac���co tropical

occidental y el Pac���co tropical oriental. Walker y Bliss (1937) encontraron que la

OS se asocia con mayor cambio en los patrones de precipitaci�on y campos de vientos

del oc�eano�Indico y oc�eano Pac���co tropical, y est�a correlacionado con 
uctuaciones

meteorol�ogicas en otras partes del mundo (Walker, 1928; Walker y Bliss, 1937).

Para evaluar la magnitud de las oscilaciones de la OS, esta es identi�cada a trav�es

del ��ndice de la Oscilaci�on del Sur (IOS) que se de�ne como la diferencia de presi�on

atmosf�erica a nivel del mar estandarizada entre la estaci�on Papeete de Tait��, en la

Polinesia francesa, y la estaci�on de Darwin, en Australia (Holton y Dmowska, 1989;

Ropelewski y Jones, 1987). El ENSO es un fen�omeno irregular que tiende a ocurrir

en un rango de 2-7 a~nos y se mani�esta alternando entre dos fases llamados La Ni~na

y El Ni~no, de acuerdo al signo que presenta las anomal��as de la temperatura en

el oc�eano Pac���co (Allan, 2000; Garreaud, 2009). Durante la fase de La Ni~na hay

una lengua de agua fr��a a lo largo de la l��nea ecuatorial, con una reducci�on de la

temperatura del mar y con presiones atmosf�ericas bajas sobre el Pac���co occidental

y altas temperaturas sobre el Pac���co del Este. Durante los eventos ElNi~no, las

temperaturas son m�as altas de lo normal, dando como resultado el calentamien-

to de la atm�osfera inferior y por lo tanto la presi�on contraria a la fase LaNi~na

(Holton y Dmowska, 1989). El patr�on general en Am�erica del sur, en los episodios

de El Ni~no est�an asociados con a) lluvias por debajo de la media en la regi�on tropical,

b) precipitaciones superior a la media en la regi�on subtropical y c) temperatura del

aire mas c�alido que la normal en latitudes tropicales y subtropicales. Generalmente

condiciones opuestas ocurren durante el episodio La Ni~na (Garreaud, 2009). El ciclo

hidrol�ogico anual en Am�erica del Sur tropical est�a controlada en gran medida por

la oscilaci�on meridional de la ZCIT, aunque la variabilidad espacial se debe por la

presencia de los Andes y la cuenca hidrogr�a�ca de Amazonas, por el circundante
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Figura 2.2:Patrones de circulaci�on durante la fase El Ni~no y La Ni~na (WMO, 2014).

oc�eano Pac���co tropical y oc�eano Atl�antico, y por la retroalimentaci�on continente-

atm�osfera (Poveda et al., 2001, 2006).

Durante los fases del ENSO, los Andes tropicales experimentan anomal��as signi�cati-

vas de temperatura del ambiente, con un incremento (disminuci�on) de 1°C durante

los a~nos El Ni~no (La Ni~na) (Garreaud, 2009). En consecuencia los eventosde El

Ni~no son asociados con disminuci�on de precipitaci�on en verano austral en los Andes

tropicales, y con excesos de precipitaci�on a lo largo de las costas de Per�u yEcuador

(Garreaud, 2009; Kane, 2000). Lavado y Espinoza (2014) encontraron disminuci�on

(aumento) de precipitaci�on en la regi�on andina del vertiente del Pac���co durantelos

eventos El Ni~no fuerte (La Ni~na fuerte) en el periodo diciembre a mayo. Mientras en

vertiente del lago Titicaca se observa un importante d�e�cit de precipitaci�ondurante

el episodio El Ni~no fuerte.

El debilitamiento del ciclo estacional de la lluvias en los Andes peruanos-bolivianos

podr��a ser la consecuencia de las alteraciones en las din�amicas atmosf�ericas a un

escala continental, el reforzamiento del anticicl�on sudatl�antico en periodo de va-

lor m�as bajo del IOS, impedir��a la invasi�on normal de los vientos alisios del noreste

hac��a la Amazon��a, lo que produce que la ZCIT se mantenga en la cuenca del Caribe

(Francou y Pizarro, 1985). Aunque existe la relaci�on entre el ENSO y la precipitaci�on
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sobre el altiplano, esta todav��a no es robusta (Garreaud, 2009; Ubeda y Estremera,

2009).

2.6. Correcci�on atmosf�erica

2.6.1. Correcci�on atmosf�erica en el espectro visible

Los sensores de los sat�elites en el espectro solar miden fundamentalmente la ra-

diancia solar re
ejada por el sistema super�cie-atm�osfera. Esta se~nal depende de la

re
ectancia de la super�cie, sin embargo, es atenuada por dos sucesos atmosf�ericos,

la absorci�on producida por las mol�eculas de los gases y la dispersi�on tambi�en produ-

cidas por mol�eculas atmosf�ericas y aerosoles. La correcci�on atmosf�erica es necesaria

para obtener adecuadamente los par�ametros f��sicos.

Entre los modelos para reducir o eliminar el efecto atmosf�erico de las im�agenes, se

encuentra el c�odigo de transferencia radiativa 6S (Second Simulation of a Satellite

Signal in the Solar Spectrum). Mediante 6S se calcula par�ametros atmosf�ericos para

el algoritmo de correcci�on atmosf�erica dise~nado para MODIS.

Para detallar el efecto de dispersi�on, se considera una super�cie lambertiana,

esto es, que la super�cie remite la radiaci�on incidente de modo uniforme en todas

las direcciones. Adem�as se considera que la atm�osfera es homog�enea en el plano

horizontal, sin embargo, var��a verticalmente. Es necesario indicar que la radiancia

medido por el sensor son convertidos a re
ectancia, la cual se puede enunciar en

la denominada re
ectancia equivalente� �
b (Vermote, 1997; Vermote et al., 1997), es

decir:

� �
b =

�d 2Lb

E b
s� s

; (2.1)

donde Lb representa la radiancia medida a nivel del sat�elite en la banda espectral

b (Wm� 2), Es es el 
ujo solar exoatmosf�erico (irradiancia,Wm� 2), d representa

la distancia Tierra-Sol, � s = cos(� s), �nalmente � s representa el �angulo cenital de

iluminaci�on solar.

A continuaci�on se describir�an de forma concisa los mecanismos interacci�on de la

intensidad de radiaci�on electromagn�etica (luz del sol) al a travesar la atm�osfera y
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con el conjunto de objetos observados. Debemos se~nalar que el sub��ndice sere�ere

a la banda espectral no aparece de forma explicito en las expresiones matem�aticas,

sin embargo, se debe tener en cuenta la dependencia de estas interacciones dentro

del rango de longitud de onda, tampoco se considera la absorci�on por las mol�eculas

gaseosas.

A nivel de super�cie terrestre:

1. El 
ujo de radiaci�on directa que penetra la atm�osfera hacia la super�cie de la

Tierra se ve atenuada. Este proceso viene dada por la expresi�on:

E dir
s = � sEse

� �
� s ; (2.2)

donde � representa el espesor �optico atmosf�erico y es factor de atenuaci�on

de la intensidad de radiaci�on electromagn�etica. Mientras,e
�

� s se le designa

transmitancia directa y surge al normalizar la iluminaci�on directa.

2. El 
ujo difuso solar descendenteE dif
sol ; no depende de condiciones de la super-

�cie y es denotado por el factor de transmitancia difusatd(� s) como:

td(� s) =
E dif

sol (� s)
� sEs

: (2.3)

3. Un segundo 
ujo difuso solar producto de un efecto de trampa; depende de las

condiciones del objeto de estudio y concierne a m�ultiples re
ejos y dispersi�on

entre la atm�osfera y la super�cie terrestre. Representando porS el albedo

esf�erico de la atm�osfera, y la re
ectancia del objeto como� o, este componente

se representa como:

[e
�

� s + td(� s)][� oS + � 2
oS2 + :::]: (2.4)

Empleando una serie geom�etrica se puede simpli�car la expresi�on (2.4), y en

consecuencia tenemos la siguiente expresi�on:

[� oS + � 2
oS2 + :::] =

1
1 � � oS

� 1: (2.5)

Si se de�ne la transmitancia total como:

T(� s) = e
� �
� s + td(� s); (2.6)
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Luego de sumar estos tres procesos, la iluminaci�on a nivel de la super�cie de

la Tierra se puede escribir como:

T(� s)
1 � � oS

: (2.7)

Figura 2.3:Geometr��a de iluminaci�on y visi�on (Schott, 2007).

A nivel de sat�elite, la radiancia medida resulta de:

1. La radiaci�on solar total que incide sobre la super�cie terrestre es la contribu-

ci�on de la radiaci�on directa y difusa, es re
ejada por la super�cie y transmitida

de manera directa hasta alcanzar el sensor:

e
� �
� v ; donde � v = cos(� v): (2.8)

2. Otro t�ermino que aparece en este proceso es la radiancia intr��nseca y se puede

enunciar en funci�on de re
ectancia, denominada re
ectancia de trayectoria:

� a(� s; � v; � s � � v): (2.9)

3. La radiaci�on solar total (directo + difuso) descendente es re
ejado, los foto-

nes consiguen alcanzar al sensor producto de dispersi�on al interactuar con la

atm�osfera:

t0
d(� v): (2.10)
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Si los t�erminos td(� s) y t0
d(� v) se consideran id�enticos consecuentemente por el prin-

cipio de reciprocidad, la re
ectancia aparente a nivel del sat�elite es:

� � (� s; � v; � s � � v) = � a(� s; � v; � s � � v) + T(� s)T(� v)
� o

1 � � oS
; (2.11)

con: T(� v) = e
� �
� s + td(� v): (2.12)

Adem�as de los procesos anteriores incorporamos el proceso de absorci�on gaseosa,

consecuentemente la ecuaci�on (2.11) queda modi�cada:

� � (� s; � v; � s � � v) = Tg(� s; � v; � s � � v)[� a(� s; � v; � s � � v) + T(� s)T(� v)
� o

1 � � oS
]:

(2.13)

De la ecuaci�on anterior (2.13) se despeja la re
ectancia� o del objeto de inter�es. A

esta operaci�on se le denomina correcci�on atmosf�erica.

La re
ectancia esf�erica (o re
ectancia planetaria) es la raz�on del 
ujo total re
ejado

por el planeta � r al 
ujo recibido � i , es decir:

S =
� r

� i
: (2.14)

Si f es la densidad del 
ujo solar recibido por un plano perpendicular al haz solar,

el 
ujo incidente sobre un planeta de radioR es�R 2f ; luego el 
ujo re
ejado puede

ser expresado como:

� r =
Z �

2

0
� (� 0)fcos(� 0)2�R 2sen(� 0)d� 0; (2.15)

Como � = cos(� 0), entonces tenemos:

S = 2
Z 1

0
� (� 0)� 0d� 0: (2.16)

En efecto, las propiedades de re
ectancia de un objeto pueden variar, no s�olo con

la longitud de onda sino tambi�en con los �angulos de iluminaci�on y de observaci�on.

La funci�on m�as general que permite analizar c�omo se comporta la super�cie de un

material con respecto a la luz que recibe se denomina Funci�on de Distribuci�on de

Re
ectancia Bidireccional (BRDF: bidirectional re
ectance distribution function).

La BRDF describe la re
ectancia espectral de un objeto en funci�on de los �angulos

de�nidos por la direcci�on de iluminaci�on y de observaci�on. Si la super�cie no es
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Lambertiana, el resultado de la correcci�on atmosf�erica utilizando la ecuaci�on (2.13)

es err�oneo debido al efecto de la anisotrop��a de la cobertura del suelo (la super�cie

terrestre es anisotr�opica).

En 6S, se aborda el acoplamiento de BRDF con la atm�osfera, entonces la re
ectividad

en la parte superior de la atm�osfera conocida como TOA se descompone en la suma

de cuatro t�erminos:

1. Foton transmitido directamente desde el Sol hasta la super�cie terrestre, luego

re
ejado directamente al sensor, es decir:

e
� �
� s � t (� s; � v; � )e

� �
� v : (2.17)

2. Foton dispersado por la atm�osfera luego re
ejado por la super�cie y directa-

mente transmitido al sensor, es decir:

td(� s)� t (� s; � v; � )e
� �
� v =

td(� s)
R2�

0

R1
0 �L #(� A ; � R ; � s; � v; �

0
)� t (� s; � v; �

0
� � )d�d�

0

R2�
0

R1
0 �L #(� A ; � R ; � s; � v; � 0)d�d� 0 e

� �
� v ; (2.18)

donde� A y � R son los espesores �opticos de aerosol y Rayleig respectivamente.

3. Foton transmitido directamente por la super�cie pero dispersado por la atm�osfe-

ra en el camino hac��a el sensor, es decir:

td(� v)�
0

t (� s; � v; � )e
� �
� s = td(� v)� t (� v; � s; � )e

� �
� s : (2.19)

4. Foton tiene dos interacciones, con la atm�osfera y con la super�cie, este proceso

se puede expresarse como:

td(� v)td(� s)� t +
TR+ A (� s)TR+ A (� v)S(� t )

2

1 � S� t
; (2.20)

donde

� t = � t (� s; � v; � ); (2.21)

� t
�=

R1
0

R2�
0

R1
0 � s(�; �

0
; � )��

0
d�

0
d�d�

R1
0

R2�
0

R1
0 �� 0d� 0d�d�

: (2.22)
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En consecuencia la se~nal a nivel de sat�elite se escribe como (Vermote et al., 1997):

� T OA (� s; � v; � s � � v) = � R+ A + e
� �
� s � t (� s; � v; � )e

� �
� v

+ td(� s) �
R2�

0

R1
0 �L #(� A ; � R ; � s; � v; �

0
)� t (� s; � v; �

0
� �

0
)d�d�

0

R2�
0

R1
0 �L #(� A ; � R ; � s; � v; � 0)d�d� 0 e

� �
� v

+ td(� v)� t (� v; � s; � )e
� �
� s + tdtd(� s)� t +

TR+ A (� s)TR+ A (� v)S(� t )
2

1 � S� t
: (2.23)

Figura 2.4:La atenuaci�on de la energ��a radiante al atravesar la atm�osfera y re
ec-

tancia medidas a nivel de sat�elite considerando la BRDF (Vermote et al.,

1997).

Procesos de dispersi�on

La difusi�on, dispersi�on o \scattering" se produce seg�un dos procesos que funda-

mentalmente, son de la misma naturaleza, pero presentan un nivel de complejidad

muy diferente (de la Casini�ere y Cachorro, 2008).

-La difusi�on o \scattering de Rayleigh" que es una dispersi�on de los fotones solares

en todas las direcciones, pero provocada por los mol�eculas de aire. La difusi�onde

Rayleigh tiene lugar cuando el tama~no de la part��cula difusora es peque~na en com-

paraci�on con la longitud difundida.

- La difusi�on o \scattering de Mie" tambi�en es dispersi�on de los fotones solares,

pero provocada por los aerosoles s�olidos o l��quidos de tama~no muy superior a las

mol�eculas.
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La masa de aire relativa de la atm�osfera

El coe�ciente vol�umico de difusi�on � R(� ; z) es proporcional a la concentraci�on

molecular NR(z). Si todas las mol�eculas atmosf�ericas son activas en un tal pro-

ceso existe la proporcionalidad entre� R(� ; z) y la masa vol�umica � (z) del aire

(de la Casini�ere y Cachorro, 2008). Por lo que se puede escribir la masa �optica re-

lativa de RayleighmR :

mR =

R1
z=0

� (z)
cos� (z) dz

R1
z=0 � (z)dz

: (2.24)

Bajo esta forma,mR se presenta como la raz�on de la masa de un tubo de aire de

secci�on recta que sigue el trayecto real de los rayos directos, a la masadel tubo de

aire de secci�on recta unidad que sigue la vertical. por esta raz�on,mR es tambi�en

llamada masa de aire relativa de la atm�osfera (de la Casini�ere y Cachorro, 2008).

Transmitancia de Rayleigh

La transmitancia atmosf�erica espec���ca del proceso de Rayleigh de atenuaci�on,

se escribe como (de la Casini�ere y Cachorro, 2008):

TR(� ) = e[� � R (� )mR ]; (2.25)

Con el espesor �optico de Rayleigh

� R(� ) =
Z 1

z=0
� R(� ; z)dz: (2.26)

Transmitancia de los aerosoles

El espesor �optico de aerosol est�a dado por la relaci�on emp��rica propuesta por

Agstr•om (de la Casini�ere y Cachorro, 2008).

� A (� ) = � A � � � A ; (2.27)

donde� A es un par�ametro que var��a en funci�on de la proporci�on de aerosoles en la

atm�osfera y se le denomina, cuando� est�a expresado en�m , coe�ciente de turbiedad

d' Angtr•om. El par�ametro � A , se le denomina simplemente exponente de Angtr•om,

siendo sensible a la distribuci�on de tama~no de los aerosoles y al valor medio de sus
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tama~nos: es pr�oximo a cero cuando las part��culas son grandes, y vale casi cuatro

cuando son peque~nas. La transmitancia atmosf�erica de los aerosoles puede escribirse

como:

TA (� ) = e� � A � � � A mA : (2.28)

Resumen del algoritmo empleando en la correcci�on atmosf�erica de im�a ge-

nes MODIS

1) En una extensi�on de 25 km2, se emplea� s, � v, � , � A (espesor �optico de los

aerosoles),� R (espesor �optico de Rayleigh, un modelo de aerosol y tablas de

consulta para obtener� R(� s; � v; � ), � o(� s; � v; � ), td(� ), S.

- � A se determina climatol�ogicamente, mientras� R se extrae de datos SAGE

(Stratospheric Aerosol and Gas Experiment), esto ocurre en el lanzamiento.

- Posterior al lanzamiento los valores de� A se genera con el algoritmo de MO-

DIS, en aquel lugar donde la climatolog��a no est�a disponible;� R se determina

con algoritmo.

2) Empleando el vapor de agua precipitable se corrige los efectos de la absorci�on

gaseosa en cada cuadro de 5 km x 5 km.

3) La alteraci�on de la se~nal por las nubes del tipo cirrus, son evaluados y corre-

gidos empleando informaci�on en 1.38� m.

Se genera una m�ascara de nube empleando el canal de 1.38� m (las re
ectan-

cias medidas por este canal son casi exclusivamente nubes de alto nivel), donde

todos los p��xeles contaminados por nubes del tipo cirrus son detectados. Esto

se realiza en el lanzamiento, mientras, posterior al lanzamiento se emplean

modelos m�as so�sticadas.

4) Se estima la re
ectancia de la super�cie terrestre pixel por pixel.

5) Tambi�en el efecto de adyacencia son corregidos pixel por pixel.

6) Como producto se tiene re
ectancias super�ciales en siete bandas espectrales.

Es importante aclarar que estos procedimientos ya han sido implementados y

validados por la NASA. De hecho, todo esto ya se implement�o en la Universidad de
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Arizona. Los productos biof��sicos de MODIS/Terra y MODIS/Aqua como: NDVI,

EVI, LST entre otros; ya han sido corregidos y validados.

Figura 2.5:Esquema del proceso de correcci�on atmosf�erica de im�agenes del sensor

MODIS (Vermote y Vermeulen, 1999).

2.6.2. Correcci�on atmosf�erica en el infrarrojo t�ermico

La radiancia emitida por la super�cie terrestres al propagarse a trav�es de la

atm�osfera sufre atenuaci�on debido a la absorci�on, emisi�on y scattering porparte de
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la atm�osfera. En consecuencia la atm�osfera tiene muchos efectos en la estimaci�on de

la LST a partir de im�agenes satelitales (Qin y Karnieli, 1999).

El proceso de absorci�on dentro de la ventana atmosf�erica de la banda t�ermica se

debe al vapor de agua, di�oxido de carbono, �oxido de nitr�ogeno, �oxido de ozono,

metano y mon�oxido de carbono en orden decreciente de importancia. Comparando

la magnitud de sus efectos, el vapor de agua es el factor m�as importante que in
uye

en la radiaci�on (Franc y Cracknell, 1994) .

Temperatura termodin�amica o cin�etica

De acuerdo a Norman y Becker (1995), la temperatura real de la super�cie de un

objeto se puede medir con un term�ometro de alta precisi�on al poner en contacto el ob-

jeto. La temperatura termodin�amica es una cantidad macrosc�opica que es constante

en cualquier grupo de subsistemas que se encuentran en equilibrio termodin�amico.

Las condiciones para el equilibrio termodin�amico en un sistema compuesto por va-

rios subsistemas se pueden obtener maximizando la entrop��a total con respecto ala

energ��a de cada subsistema, mientras se mantienen constantes todas las dem�as canti-

dades. Por consiguiente, la derivada de la entrop��a respecto a la energ��a es constante

a trav�es del sistema, que est�a en equilibrio, de modo que para cada subsistema,

@S
@E

=
1
T

; (2.29)

donde S es entrop��a, E es energ��a en joule (J) yT es la temperatura cin�etica en

grados kelvinK . En la ecuaci�on 2.29, la derivada parcial deS con respecto aE

sugiere principalmente que otros par�ametros permanecen sin cambios en este estado.

Aunque la maximizaci�on de la entrop��a total no se usa para ilustrar el lado derecho

de esta ecuaci�on, esta de�nici�on es consistente con la de�nici�on de la temperatura

absoluta de un gas ideal:

PV = NkT; (2.30)

dondeP es la presi�on del aire,V es el volumen,N es el n�umero de mol�eculas,k es

la constante de Boltzmann yT es la temperatura termodin�amica. La temperatura

termodin�amica se puede explicar como la temperatura cin�etica desde una perspectiva

estad��stica y se de�ne en funci�on de la energ��a cin�etica promedio de las part��culas
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en la escala microsc�opica. La energ��a cin�etica promedio de un sistema de part��culas

de gas de un solo �atomo sin rotaci�on y vibraci�on se expresa como:

1
2

m < v 2 > =
3
2

kT; (2.31)

dondem es el peso de la part��cula,< v 2 > es el valor medio de la velocidad cuadr�atica

de part��culas y k es la constante de Bolztmann. La temperatura de�nida por la

ecuaci�on 2.31 se conoce como la temperatura cin�etica traslacional, y es la de�nici�on

m�as com�un de temperatura cin�etica. Una de�nici�on m�as general de temperatura

cin�etica debe considerar las energ��as cin�eticas rotacionales.

Temperatura de brillo

Cuando el valor de la radiancia de un objeto es igual al de un cierto cuerpo

negro, la temperatura de este cuerpo negro se de�ne como la temperatura de brillo

del objeto. La temperatura de brillo tiene las dimensiones de la temperatura pero

carece del signi�cado f��sico de la temperatura (Liang et al., 2012).

Temperatura radiom�etrica

Liang et al. (2012) menciona que de a cuerdo a Becker y Li (1995), la temperatu-

ra radiom�etrica est�a de�nida por L � , es decir, la radiaci�on emitida por la super�cie

terrestre. Si " � es la emisividad de la super�cie terrestre; entonces su radianciaL �

medida por un radiom�etro, se aproxima como:

R� = L � + (1 � " � )Ru;� ; (2.32)

donde L � = " � B � (T) est�a en Wm� 2sr � 1�m � 1, T es la temperatura radiom�etrica

de la super�cie terrestre en grados kelvin (K),Ru;� es la radiancia descendente

atmosf�erica enWm� 2sr � 1�m � 1 y B � es la funci�on de Planck.

B � (T) =
2hc2

�� 5(e
hc

k�T � 1)
=

C1

� 5(e
C 2
�T � 1)

; (2.33)

donde h = 6:626x10� 34Js, c = 2:99793x108m=s, k = 1:3806x10� 23J=K , C2 =

hc=k = 14388�mK .
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La temperatura radiom�etrica es la temperatura de un cuerpo negro con la radiancia

de L � ="� ,

T = B � 1[L � ="� ] =
C2

kln( C1
� 5L � =" �

+ 1)
; (2.34)

dondeB � 1 es la funci�on inversa de la funci�on de Planck yln es el logaritmo natural.

Emisividad de la super�cie del suelo

Emisividad espectral

La emisividad espectral es la relaci�on entre la radiaci�on de energ��a del objeto y

la del cuerpo negro isot�ermico, expresado por:

"(�; T ) =
M (�; T )
M b(�; T )

; (2.35)

donde M (�; T ) es la exitancia del objeto enW:m� 2, y M b(�; T ) es la exitancia

del cuerpo negro isot�ermico."(�; T ) representa la capacidad del objeto para emitir

radiaci�on t�ermica, est�a determinado por la composici�on y el estado f��sicode objeto.

En la escala de pixeles de teledetecci�on, debido a las caracter��sticas heterog�eneas

y no isot�ermicas de los pixeles hacen que la de�nici�on anterior sea inaplicable. En

consecuencia, la emisividad espectral podemos redi�nir en la escala de pixeles de

sensoramiento remoto.

e-emisividad

Seg�un a Becker y Li (1995), la e-emisividad se de�ne como la relaci�on entre la

radiaci�on total de la super�cie de un objeto natural y la radiaci�on del cuerpo negro

a la misma temperatura.

"e;i (�; ' ) =
P N

k=1 ak" r;i;k (�; ' )Tn
R;i;k (�; ' )

P N
k=1 akTn

R;i;k (�; ' )
; (2.36)

donde ak es la proporci�on de �area normalizada de componente K," r;i;k (�; ' ) es la

emisividad de cada componente en la direcci�on de (�; ' ) y Tn
R;i;k (�; ' ) es la apro-

ximaci�on de la funci�on exponencial de radiaci�on de cuerpo negro. Por lo tanto, la

e-emisividad depende de la distribuci�on de temperatura del objeto.
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r-emisividad

La r-emisividad puede usarse para expresar el promedio del �area de la compo-

nente emisividad, que no tiene relaci�on la componente de temperatura. Si un pixel

tiene N componentes, entonces

" r;i (�; ' ) =
NX

k=1

ak" r;i;k (�; ' ): (2.37)

Los dos tipos de emisividad anterior no incorporan la contribuci�on resultante de la

dispersi�on multiple. Wan y Dozier (1996) de�nieron dos tipos de emisividad equiva-

lente de manera similar al m�etodo de Norman y Becker (1995):

" i =
R� 2

� 1
f (� )[ai " i (� )B (�; T 1) + a2"2(� )B (�; T 2)]d�

R� 2
� 1

f (� )[B (�; T 1) + B(�; T 2)]d�
; (2.38)

y

" i =
R� 2

� 1
f (� )[a1"1(� ) + a2"2(� )]d�

R� 2
� 1

f (� )d�
; (2.39)

donde" i es la emisividad equivalente para el canali ; � 1 y � 2 son los l��mites superiores

y inferiores del canali , respectivamente;f (� ) es la funci�on respuesta para canali ; ai

es la proporcional del �area;" i es la componente emisividad;B es la funci�on Planck

y Ti es la temperatura.

Aplicaci�on de la ecuaci�on de transferencia radiativa a medidas de sat�elit e

en el infrarrojo t�ermico

Bajo equilibrio termodin�amico local, para una atm�osfera libre de nubes, la ecua-

ci�on de transferencia radiativa puede expresar la radiancia medida por los sensores

abordo de los sat�elites (Becker, 1987), es decir:

L i = B i (Ti ) = " i B i (Ts)� i (� ) + [1 � " i ](� )� i (� )L#
i (� ) + L "

i (� ); (2.40)

donde L i es la radiancia recibida por el sensor (Wm� 2sr � 1um� 1); Ti es la tem-

peratura de brillo (K); " i es la emisividad de la super�cie terrestre;B i (TS) es la

radiancia de un cuerpo negro a la temperatura de la super�cie terrestreTs; � i (� )

es la transmitancia atmosf�erica;L# es la radiancia atmosf�erica descendente;L " es

la radiancia atmosf�erica ascendente y� es el �angulo cenital de observaci�on. Todas
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las cantidades anteriores son una cantidad integrada para la respuesta espectral del

canal consideradoi .

En la regi�on del infrarrojo t�ermico, el vapor de agua atmosf�erico es elprincipal com-

ponente atmosf�erico absorbente. Adem�as, el contenido de vapor de agua atmosf�erico

es muy variable en la atm�osfera; mientras que los contenidos deO3, C2O y otros ga-

ses son relativamente estables, por lo que sus impactos en la transmitancia pueden

considerarse constantes. Por tanto, la transmitancia depende en gran medida del

contenido total de vapor de agua atmosf�erico (w). De acuerdo a Becker y Li (1990),

la transmitancia est�a dada por la expresi�on:

� i = 1 �
A i w
cos�

; (2.41)

dondeA i es un componente de absorci�on efectiva en canali , A i =
R

gi (� )� (� )dB=dT d�R
gi (� )dB=dT d�

;

w representa el contenido de vapor de agua atmosf�erico expresado comow =
R

F f p(z); T(z)ge(z)dz, siendo e(z) la concentraci�on de agua en funci�on de altura

z.

L# y L " est�an estrechamente relacionados con las distribuciones de los per�les

verticales de la atm�osfera (temperatura, vapor de agua, presi�on). Seg�una Becker y Li

(1990), la radiancia atmosf�erica ascendenteL " , vendr��a dada por:

L "
i =

Z h

0
B i (Tz)

@�i (�; h; z )
@T

dz; (2.42)

donde Tz es la temperatura atmosf�erica a la alturaz; h es la altura super�cie

terrestre-sensor y� i (�; h; z ) es la transmitancia atmosf�erica.

Empleando el teorema del valor medio (Franc y Cracknell, 1994; McMillin, 1975),

se llega a:

L "
i = [1 � � i (� )]B i (Ta); (2.43)

donde Ta representa la temperatura radiativa efectiva de la atm�osfera, expresada

por Ta =
R

T (z)F f p(z);T (z)ge(z)dz
w .

Reemplazando la ecuaci�on (2.41) en la ecuaci�on (2.43), obtenemos:

30



L "
i =

A i w
cos�

B i (Ta): (2.44)

Diversos autores simpli�caron la ecuaci�on de transferencia radiativa mediante la

aproximaci�on deL#
i conL "

i para obtener el algoritmosplit window(Franc y Cracknell,

1994; Qin et al., 2001). Para simpli�car los c�alculos se asume que la super�cie terres-

tre se comporta como un re
ector lambertiano (Becker y Li, 1990). En consecuencia,

la radiancia atmosf�erica descendente podemos expresar como:

L#
i = 2A i wB i (Ta): (2.45)

Por tanto, reemplazando las ecuaciones (2.41), (2.44) y (2.45) en la ecuaci�on

(2.40), se llega a la siguiente ecuaci�on:

B i (Ti ) = B i (Ts)(1 �
A i w
cos�

) +
A i w
cos�

B i (Ta) � 2(1 � " i )A i wB i (Ta)(1 �
A i w
cos�

): (2.46)

En la expresi�on anterior (2.46) los valores de temperatura se mani�esta impl��ci-

tamente a trav�es de sus correspondientes radiancias dadas por la ley de Planck.

Para lograr una expresi�on en la que las temperaturas aparezcan expl��citamente, se

realiza una aproximaci�on desarrollando serie de Taylor alrededor de un cierto valor

de temperatura.

Considerando que la temperatura de la super�cie terrestreTs es mayor que la

temperatura de brilloTi y este �ultimo Ti es mayor que la temperatura de la atm�osfera

Ta (Ts > T i > T a). Adem�as Ts, Ti y Ta son pr�oximos entre s�� (Becker, 1987). De

donde resulta que:

B i (Ts) = B i (Ti ) +

 
@Bi (T)

@T

!

Ti

(Ts � Ti ); (2.47)

B i (Ta) = B i (Ti ) +

 
@Bi (T)

@T

!

Ti

(Ta � Ti ); (2.48)

donde el par�ametroLi (Ti ) tiene unidades de temperatura, enunciada as��:

Li (Ti ) =
B i (Ti )�

@Bi (Ti )
@T

�

Ti

: (2.49)
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Con las aproximaciones anteriores (se asume una super�cie Lambertiana), la

funci�on de Planck es linealizado en la vecindad deTi , la absorci�on de la atm�osfera es

su�cientemente peque~na para aproximar al coe�ciente de transmisi�on� i (� ) = 1 � A i w
cos�

y factorizando el coe�ciente espectral de vapor de aguaK (�; z ) = � (� )F [p(z); T(z)])

y despu�es de algunas operaciones matem�aticas, de la ecuaci�on (2.46) se obtienela

siguiente expresi�on paraTs:

Ts = Ti +
� 1 � " i

" i

�

L i (Ti )�
A i w(Ti � Ta)

" i cos�(1 � A i w
cos� )

� 2A i w
� 1 � " i

" i

�

[Ta+ L i (Ti )� Ti ]: (2.50)

En la ecuaci�on (2.50) los dos primeros t�erminos del lado derecho, es la LST

estimada sin considerar la atenuaci�on atmosf�erica (cuandoA i = 0); el tercer t�ermino

de lado derecho hace referencia al efecto de absorci�on y emisi�on de la atm�osfera y el

cuarto t�ermino de lado derecho es el efecto de re
exi�on.

La ecuaci�on (2.50) es el llamado algoritmo monocanal, en este caso la temperatura de

la super�cie terrestre puede estimarse a partir de la temperatura de brillo (Ti ). En la

ecuaci�on (2.50) (algoritmo monocanal) injiere la emisividad de la super�cie terrestre

(� i ); y un conjunto de par�ametros atmosf�ericos. Para calcular estos par�ametros se

requiere informaci�on de los per�les verticales de temperatura y humedad de la zona

de inter�es, para tal �n se debe emplear sondeos meteorol�ogicos simult�aneos ala

captura de informaci�on por parte del sensor, sin embargo, este procedimiento noes

viable en todo los casos (Jim�enez, 2005). No obstante, se han desarrollado algoritmos

para estimar la LST, que emplean informaci�on obtenida de los canales t�ermicos

situados en diferentes longitudes de onda y no requiere de alg�un informaci�on sobre

per�les atmosf�ericos.

Algoritmo split window

El algoritmo split window es el algoritmo m�as utilizado para estimar la LST

debido a su simplicidad y robustez. El algoritmosplit window corrige los efectos

atmosf�ericos en las bandas del infrarrojo t�ermico (TIR) utilizando la absorci�on at-

mosf�erica diferencial en dos canales adyacentes, centrados en 11:0 �m y 12:0 �m

(Li et al., 2014). Varios productos LST se han generado empleando diferentes algo-
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ritmos split window, entre ellos se encuentra el algoritmo generalizadosplit window

para estimar la LST a partir de datos MODIS. La elaboraci�on de los productos de

la LST, sigue una sucesi�on de procesamiento. En primer lugar se genera el producto

MOD11 L2, empleando el algoritmo planteado por Wan y Dozier (1996), solo en

condiciones de cielo libre de nubes.

Ts = M o + ( D1 + D2
1 � "

"
+ D3

� "
"2

)
T31 + T32

2
+ ( E1 + E2

1 � "
"

+ E3
� "
"2

)
T31 � T32

2
;

(2.51)

" = 1
2("31 + "32), � " = ( "31 � "32),

donde "31, "32 y T31, T32 representan a emisividades y temperaturas de brillo en

los canales 31 y 32 respectivamente. En tantoD i (i = 1; 2; 3), E i (i = 1; 2; 3) y C

son factores propios del algoritmosplit window y dependen de �angulo de visi�on

cenital, columna vapor de agua y temperatura del aire. Adem�as estos coe�cientes

D i y E i se obtienen del an�alisis de regresi�on de los datos de simulaci�on, calculado

con el programa de transferencia radiativa LOWTRAN-7 y el coe�ciente M se puede

estimarse a partir de los valores de NDVI. El coe�ciente M, se obtiene con la siguiente

expresi�on:

C =
NDV I � NDV I bs

NDV I v � NDV I bs
; (2.52)

dondeNDV I bs es el m��nimo valor de NDVI para el suelo desnudo sobre el �area de

inter�es y NDV I v corresponde al valor m�as alto de NDVI.

2.7. Base te�orica de ��ndices de vegetaci�on

La energ��a re
ejada en la regi�on visible del espectro es muy baja como resultado

de la alta absorci�on por parte de los pigmentos fotosint�eticamente activos, especial-

mente en el azul (0,470�m ) y rojo (0,670�m ). Por un lado en la regi�on del infrarrojo

cercano la radiaci�on incidente en la vegetaci�on es re
ejada con muy poca absorci�on,

aumentando esta re
exi�on con el desarrollo y la salud vegetal. Consecuentemente,

el contraste entre la respuesta en estas dos regiones del espectro brindauna medida

de la cantidad y estado de la vegetaci�on (Colwell, 1974; Deering, 1978; Gaoet al.,

2000; Zhang y Kovacs, 2012). Por otro lado, los aerosoles atmosf�ericos (humo, pol-

vo, part��culas de contaminaci�on) dispersan parte de la radiaci�on solar entrante y
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absorben parte de la re
ejada por la super�cie. As��, tienen un marcado efecto enlos

��ndices de vegetaci�on, reduciendo el contraste entre las re
ectancias correspondiente

al rojo y al infrarrojo cercano (Tanr�e et al., 1979; Vermote et al., 2002). El ��ndice

que disminuye hasta cierto punto la in
uencia de la atm�osfera por sustracci�on y

normalizaci�on es el NDVI (Normalized Di�erence Vegetation Index) (Tachiiri, 2005;

Tucker, 1979):

NDV I =
NIR � RED
NIR + RED

; (2.53)

dondeNIR y RED es la re
ectancia en la regi�on del infrarrojo cercano (0.850-0.90

um) y la re
ectancia en la regi�on del rojo (0.620-0.750�m ) respectivamente.

Figura 2.6:Re
ectancia obtenido con espectro radi�ometro ASD (Analytical Spectral

Device) de terreno removido y de la planta de alfalfa (Ayacucho-INIA,

28/09/2015, 10:00 am; E=586143.0 m, N=8544536.0 m) (Elaboraci�on

propia).

2.8. �Indice de precipitaci�on estandarizado

McKee et al. (1993) desarrollaron el ��ndice de precipitaci�on estandarizado (Stan-

dardized Precipitation Index, SPI) con el prop�osito de de�nir y evaluar las condi-

ciones de sequ��a. Thom (1966) encontr�o que la distribuci�on gamma se ajustaba

correctamente a las series de tiempo de precipitaci�on. Este tipo de distribuciones
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(gamma) es esencial para realizar los an�alisis a los datos de lluvia y es de�nido por

su frecuencia o densidad de probabilidad.

g(x) =
1

� � �( � )
x � � 1e

� x
� ; para x > 0; (2.54)

donde� > 0 es el par�ametro de forma,� > 0 es el par�ametro de escala,x > 0 es la

cantidad de precipitaci�on,y �( � ) representa la funci�on gamma, que es de�nida por

la integral:

�( � ) =
Z 1

0
y� � 1eydy: (2.55)

La distribuci�on gamma es determinada num�ericamente o empleando los valores ta-

bulados dependiendo de� . Para el ajuste de la distribuci�on gamma a los datos de

precipitaci�on, se deben estimar adecuadamente los par�ametros� y � , los cuales son

obtenidos de las soluciones de m�axima probabilidad.

b� =
1

4A
(1 +

s

1 +
4A
3

); (2.56)

b� =
x
b�

; (2.57)

dondeA est�a dado por

A = lnx �
P

lnx
n

; (2.58)

mientras x es el promedio de la variable yn representa n�umero de observaciones.

La funci�on de densidad de probabilidadg(x), se puede integrar respecto ax para ob-

tener una expresi�on para obtener la probabilidad acumuladaG(x), la cual representa

la lluvia acumulada que se ha observado en un mes y escala de tiempo dado.

G(x) =
Z x

0
g(x)dx =

1
b� b� �( b� )

Z x

0
xb� � 1e� x=b� dx: (2.59)

Sea t = x=b� , entonces la siguiente expresi�on se convierte en la funci�on gamma

incompleta

G(x) =
1

�( b� )

Z x

0
tb� � 1e� tdt: (2.60)

La funci�on gamma no est�a de�nido en x = 0 y una distribuci�on de precipitaci�on

puede contener ceros, la probabilidad se convierte en:

H (x) = q+ (1 � q)G(x); (2.61)
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dondeq es la probabilidad sin precipitaci�on, y es estimada porm=n, en la quem es

el n�umero de ceros en una serie temporal de precipitaci�on.

Finalmente el SPI se obtiene empleando el m�etodo de conversi�on aproximada desa-

rrollado por Abramowitz y Stegun (1965), que transforma la probabilidad acumu-

lada en una variable aleatoriaZ .

Z = SPI = � (t �
c0 + c1t + c2t2

1 + d1t + d2t2 + d3t3
); para 0 < H (x) � 0:5; (2.62)

Z = SPI = +( t �
c0 + c1t + c2t2

1 + d1t + d2t2 + d3t3
); para 0:5 < H (x) < 1:0; (2.63)

donde:

t =

s

ln
1

(H (x))2
; para 0 < H (x) < 0:5; (2.64)

t =

s

ln
1

(1:0 � H (x))2
; para 0:5 < H (x) < 1:0; (2.65)

siendoH (x) la probabilidad acumulada de precipitaci�on observada yc0, c1, c2, d1, d2,

d3 son contantes con valores 2.516, 0.803, 0.010, 1.433, 0.189, 0.001,respectivamente.

2.9. Filtro de Savitzky-Golay

Sea un n�umeron (impar) de puntos muestrales pertenecientes a una se~nal,x =

f x i � (n� 2)=2; :::; xi � 2; x i � 1; x i ; x i +1 ; x i +2 ; :::; xi +( n� 1)=2gT (Rodr��guez, |).

x̂ =
gX

j =0

cj kj (2.66)

Podemos interpolar los puntos dados enx mediante polinomios, minimizando el

error cuadr�atico promedio a trav�es de los coe�cientescj . Debe notarse que estamos

tomando como variable independiente el conjunto de los enterosZ . Esta interpola-

ci�on puede interpretarse como un producto escalar de dos vectores en un espaciode

dimensi�on g igual al grado de polinomio:
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x̂ i + k = c0k0 + c1k1 + c2k2 + ::: + cgkg = [ k0; k1; k2; :::; kg]

2

6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
4

c0

c1

c2

...

cg

3

7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
5

(2.67)

De modo que el conjunto den valores interpolados puede escribirse como un

producto matricial:

2

6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
6
4

x̂ i � (1� n)=2

...

x̂ i � 1

x̂ i +1

...

x̂ i +( n� 1)=2

3

7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
5

=

2
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4

(� n� 1
2 )0 (� n� 1

2 )1 (� n� 1
2 )2 : : : (� n� 1

2 )g

...
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. . .

...

(� 1)0 (� 1)1 (� 1)2 : : : (� 1)g

00 01 02 : : : 0g
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2 )0 ( n� 1

2 )1 ( n� 1
2 )2 : : : ( n� 1

2 )g
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2
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6
6
6
6
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6
6
6
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6
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4

c0

c1

c2

...

cg

3
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7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
7
5

(2.68)

Es evidente que, escogiendo el n�umero de puntos y el grado del polinomio, la

matriz de lado derecho est�a bien de�nida (conn �las y g + 1 columnas ). SeaS la

matriz de Savitzky. Designemos el vector coe�ciente del polinomio mediantec. El

error cometido en lasn muestras es un vector de dimensi�onn:

e = x � Sc: (2.69)

Mientras el error cuadr�atico promedio ser�a el m�odulo del vectore dividida entre

el n�umero de muestras, as��

J =
1
n

eT e: (2.70)

Tomando el valor escalar deJ como funci�on objetivo para la optimizaci�on, de-

bemos igualar a cero la derivada de este escalar con respecto a cada uno de los

par�ametros que representan las componentes del vectorc. Para calcular esta deri-

vada realizamos el producto escalar:

J =
1
n

(x-ScT )(x-Sc) =
1
n

(xT � cT ST )(x-Sc): (2.71)
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Entonces, tomando la derivada e igualando a cero:

@J
@c

= � 2ST x + 2ST Sc = 0 = � 2ST (x-Sc): (2.72)

Resolviendo la ecuaci�on 2.72 para las inc�ognitasc, se obtiene el polinomio ade-

cuado para lasn muestras:

0 = � 2ST (x-Sc)

c = ( ST S)� 1ST x
(2.73)

De�nimos la matriz que multiplica al vector x en la ecuaci�on 2.73 como la trans-

puesta de la matriz de Golay, es decir:

GT = ( ST S)� 1ST o G = S(ST S)� 1 (2.74)

Tambi�en puede decirse que la matriz de Golay es la transpuesta de la pseudo-

inversa de Moore-Penrose de la matriz de Savitzky. Se debe notar que esta matriz

tiene n �las y g + 1 columnas al igual que la matriz de Savitzky.

Los coe�cientes de la interpolaci�on se expresan mediante la columnas de esta matriz

y los datos muestrales como:

G = [ g0 g1 ::: gg] ! c = GT x ! ci = gT
i x: (2.75)

Los valores interpolados se obtienen como:

x̂ = Sc = S(ST S)� 1ST x: (2.76)

Por lo tanto, de�nimos la matriz de Savitzky-Golay como:

B = S(ST S)� 1ST = SGT = GST = [ b � n � 1
2

:::: b � b b0 b1 ::: b n � 1
2

]:

(2.77)

Con esta matriz se obtiene una se~nal �ltrada ^x que representa la interpolaci�on de la

se~nal original mediante polinomios de gradog
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Caṕ�tulo III

Área de Estudio, Datos y Metodoloǵ�a

3.1. �Area de Estudio

El �area de estudio corresponde sobre 2000 msnm de la regi�on tropical Andina,

entre las coordenadas de 7°S y 20°S. En esta regi�on se encuentra el Altiplano Sud-

americano (15°S y 21°S). Por encima de 3000 a 3500 msnm del �area de estudio, se

encuentra zona de bioma puna, la cual se distingue por limites t�ermicos y la latitud

de otros biomas como de p�aramo y jalca (Cuesta et al., 2009; Josse et al., 2009).

Las tierras altas m�as secas de la puna al sur de Per�u son altamente estacionales, con

mayor variabilidad de las precipitaciones controlando su comportamiento hidrol�ogi-

co (Ochoa-Tocachi et al., 2016). Las principales formaciones vegetales de esta regi�on

est�an representadas por pastos naturales y matorrales, y en menor proporci�on por

bosques, agricultura de secano y regad��o (Bontemps et al., 2011; Cuesta etal., 2009;

Josse et al., 2009). Las regiones cercanas al lago Titicaca (Puno) tienen unatem-

peratura media de 8.4°C con un m�aximo de 16.4°C y un m��nimo de -1.3°C. Seg�un

a Vicente-Serrano et al. (2018), existe una tendencia general al incremento de la

temperatura del aire en el Per�u. Con la escasa evidencia meteorol�ogica disponible

(Vuille et al., 2008) revelaron varios patrones de cambio del clima en los Andes Tro-

picales durante el periodo 1939-2006. A escala regional Vuille et al. (2008) reportan

evidencia sustancial al calentamiento de la temperatura ambiental con el aumento

de elevaci�on de 0.10°C/d�ecada. Esta tasa de calentamiento es similar a las investiga-

ciones anteriores de 0.10-0.11°C/d�ecada para el periodo 1939-1998 y 0.15°C/d�ecada

para el periodo 1950-1994 (Vuille y Bradley, 2000; Vuille et al., 2003). El an�alisis de

las tendencias de la temperatura de los Andes tropicales en funci�on de la elevaci�on

en el periodo 1950-2010, indica que las elevaciones m�as altas han visto un calenta-
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miento continuo (Vuille et al., 2015). Lo cual podr��a modi�car signi�cativamente el

ciclo hidrol�ogico en las monta~nas (Nijssen et al., 2001). Adem�as se ha reportado una

fuerte disminuci�on de la masa glaciar de los Andes tropicales, y es posible la desapa-

rici�on de muchos glaciares en las pr�oximas d�ecadas, principalmente aquellos situados

por debajo de los 5400 msnm (Rabatel et al., 2012). No obstante, la relaci�on entre

el clima local/regional y el retroceso glaciar toma en cuenta muchos factores adem�as

de la temperatura ambiental (Sicart et al., 2008, 2016). Los mecanismos responsa-

bles de incremento en la temperatura ambiental en altas elevaciones son discutidos

por Rangwala y Miller (2012) tales como la retroalimentaci�on albedo-nieve, retro-

alimentaci�on de nubes, retroalimentaci�on de vapor de agua y retroalimentaci�on de

aerosol. Pero a�un no se conoce del todo en qu�e medida estos pueden ser relevan-

tes para la regi�on andina (Vuille et al., 2015). Recientemente Aguilar-Lome et al.

(2019) mencionan que la tendencia de la LST diurna en invierno, tiene una clara

dependencia respecto a la elevaci�on, con efectos de tendencia al incremento m�as

fuertes en elevaciones m�as altas.

En t�erminos de precipitaci�on, diferentes estudios no han encontrado una relaci�on

clara entre la cantidad de lluvia y la elevaci�on (Espinoza et al., 2009; Lavado etal.,

2012). Adem�as, contrastes extremos de precipitaci�on son observados en el 
anco es-

te de la cordillera de los Andes, con tasas de precipitaci�on que var��a de 250 a 6000

mm/a~no (Espinoza et al., 2015).

3.2. Datos

3.2.1. Datos satelitales

Productos de ��ndices de vegetaci�on

El producto MOD13A3 (version 006) incluye el ��ndice de vegetaci�on de diferencia

normalizada (NDVI) mensual, con una escala espacial de 1 km y est�an disponibles

en la base de datos USGS (https://e4ftl01.cr.usgs.gov/). Los ��ndices de vegetaci�on

como el NDVI son generados a partir de las re
ectancias de la super�cie terrestre.

Las re
ectancias de la super�cie son producto de la aplicaci�on de algoritmos de co-
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Figura 3.1:Zona de estudio 1. Los c��rculos en color azul representan red de estaciones

pluviom�etricas. Tipos de cobertura del suelo son obtenidos de GlobCover

2009 (Bontemps et al., 2011).

rrecci�on atmosf�erica (corrige efectos atmosf�ericos ocasionadospor gases, aerosoles y

nubes de tipo cirrus) a las radiancias medidas por el sensor MODIS (Terra y Aqua)

(Gao et al., 2002; Vermote y Vermeulen, 1999).

El producto mensual MOD13A3 son generados realizando el promedio ponderado

con los valores del producto MOD13A2 de 16 d��as dentro de un mes calendario

(Didan et al., 2015; Mas, 2011). Los productos de ��ndice de vegetaci�on (MOD13A2)

producidos en un periodo de 16 d��as se genera mediante un procedimiento de com-

posici�on que consiste en aplicar un �ltro a los datos en funci�on de la calidad, las

nubes y la geometr��a de observaci�on. Solo se conservan los datos �ltrados de mayor

calidad, sin nubes, para la composici�on. Los p��xeles contaminados con nubes y los

�angulos de visi�on del sensor fuera del nadir se consideran de menor calidad, mientras

que los p��xeles libres de nubes residuales y mediciones m�as cercanas al nadir con

aerosoles atmosf�ericos m��nimos tienen valores de mejor calidad (Huete et al., 2002).
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Productos de temperatura de la super�cie del suelo

El producto MOD11A2 (version 006) que abarca la LST-MODIS/Terra diurna

(10:30 hora local), se encuentran disponibles en base de datos LPDAAC-USGS y es

de libre acceso. En este trabajo empleamos este conjunto de datos concernientes a

2000-2017.

El producto MOD11A2 con resoluci�on espacial de 1 km, es un compuesto de 8 d��as,

producido de la composici�on de la LST con base diaria. El producto MOD11A2

incluye informaci�on como el periodo de observaci�on, �angulo cenit del sat�elite, reporte

de calidad, entre otras capas (Wan, 2008; Wan et al., 2004). De la capa de tiempo

de observaci�on de MOD11A2, se obtiene que MODIS/Terra pasa de norte a sur por

la estaci�on de Huayao (12.077°S, 75.320°W, 3350 msnm) entre las 09:54-10:54en

su �orbita descendente, mientras en su �orbita ascendente pasa entre las 22:12-23:06

(hora local) (Figura 3.2).

Figura 3.2:Histograma de frecuencias de la hora de sobrevuelo del MODIS/Terra

(antes de mediod��a y de la medianoche) para la estaci�on de Huayao.
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3.2.2. Observaciones in situ

Precipitaci�on

SENAMHI-Per�u administra la red de estaciones meteorol�ogicas y brinda el con-

junto de datos como la precipitaci�on diaria. Para nuestro estudio se tom�o desde enero

1985 hasta diciembre 2015 observado en 29 estaciones meteorol�ogicas, distribuidas

sobre 2000 msnm (Figura 3.1).

Temperatura del aire

La igual que los datos de precipitaci�on, los datos de temperatura del aire, fue

prove��do por SENAMHI. En este trabajo empleamos la temperatura m�axima media

mensual del aire, que es la media de las temperaturas m�aximas diarias del aire en

un mes determinado. Estos datos se recopilaron de 2000 a 2015 durante el invierno

austral (JJA) de 20 estaciones meteorol�ogicas distribuidas sobre 1000 msnm. La

Figura 3.4 muestra las ubicaciones de estas estaciones meteorol�ogicas, y la Tabla3.1

muestra los nombres, las coordenadas geogr�a�cas y la elevaci�on de cada estaci�on.

Figura 3.3:Estaci�on de Huayao (http://www.met.igp.gob.pe/huayao/).
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Tabla 3.1:Detalles de 20 estaciones meteorol�ogicas.

N � Nombre de estaci�on Latitud Longitud
Elevaci�on (m)

(SENAMHI, 2018)

Elevaci�on del pixel (m)

(GETOPO30, 2012)

1 Paucaray -14.0503 -73.634 3206 3206

2 Andahuaylas -13.649 -73.367 2865 3137

3 Curahuasi -13.552 -72.735 2879 2879

4 Urubamba -13.311 -72.124 3863 3041

5 Yauri -14.817 -71.417 3925 3925

6 Ubinas -16.382 -70.857 3551 3551

7 Ayaviri -14.873 -70.593 3943 3943

8 Imata -14.836 -71.088 4519 4449

9 Puno -15.826 -70.012 3812 3847

10 Huancane -15.201 -69.754 3890 3890

11 Pampahuta -15.484 -70.067 4400 4368

12 Ma~nazo -14.800 -70.067 3920 4084

13 Moquegua -17.169 -70.932 1450 1456

14 Chuapalca -17.305 -69.644 4177 4220

15 Huayao -12.038 -75.338 3360 3371

16 Matucana -11.839 -76.378 2348 2699

17 Huamachuco -7.819 -78.040 3200 32254

18 Cajabamba -7.622 -78.051 2480 2631

19 Hu�anuco -9.952 -76.249 1947 1988

20 La Angostura -15.183 -71.635 4265 4265
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Figura 3.4:Zona de inter�es 2, utilizando el modelo digital de elevaci�on GTOPO30

(h � 1000 msnm). Los intervalos de elevaci�on se muestran en la leyenda;

los tri�angulos negros indican la posici�on aproximada de las estaciones

meteorol�ogicas mencionadas en la Tabla 3.1.

3.3. Metodolog��a

Filtrado del NDVI

A parte del ��ndice de vegetaci�on, el producto MOD13A2 contiene una capa de

�abilidad con informaci�on que describe la calidad de valores del NDVI para ca-

da pixel. La informaci�on de �abilidad de p��xeles es un n�umero decimal simple que

clasi�ca el producto en cinco categor��as: -1, rellenar/no datos; 0, datos buenos; 1,

datos marginales; 2, nieve/hielo; y 3, nube (Solano et al., 2010). El an�alisis en las

series de tiempo del NDVI puede verse afectado por estar incompletos, ruidosos e
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inconsistentes. Sin embargo, se han desarrollado metodolog��as para obtener series

temporales de NDVI de alta calidad. Algunos de estos m�etodos son: el �ltro itera-

tivo de valor medio (Ma y Veroustraete, 2006), el m�etodo de interpolaci�on iterativa

para la reconstrucci�on de datos (IRD) (Julien y Sobrino, 2010), an�alisis arm�onicode

las series de tiempo (HANTS) (Julien y Sobrino, 2010), iteraci�on espacio-temporal

(TSI) (Xu et al., 2015) y el �ltro de Savitzky-Golay (Shao et al., 2016).

Los valores extremos o an�omalos (outliers) en las series de tiempo de NDVI son

detectados mediante el teorema de Chebyshev. Mientras la reconstrucci�on ysua-

vizado de la series de tiempo del NDVI se realiz�o mediante los m�etodos de ite-

raci�on espacio-temporal (Xu et al., 2015) y el �ltro adaptativa de Savitzky-Golay

(Chen et al., 2014) con grado del polinomio igual a 5 y longitud de ventana igual a

13.

Figura 3.5:Comparaci�on de series de tiempo del NDVI (l��nea ponteada) original y

NDVI (l��nea s�olida) suavizada mediante interpolaci�on espacio-temporal

y Savitzky-Golay.

�Indice de condici�on de vegetaci�on (VCI)

El VCI fue desarrollado para contrastar las diferencias locales en la productividad

de los ecosistemas (Kogan, 1997). VCI es una normalizaci�on del NDVI en cada pixel

y es �util para realizar evaluaciones relativas de los cambios en la se~nal de NDVI. El
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VCI se calcula de la siguiente manera:

V CIijk =
NDV I ijk � NDV I i;min

NDV I i;max � NDV I i;min
; (3.1)

donde NDV I ijk representa NDVI mensual para pixeli en mesj para el a~nok,

mientras NDV I i;max y NDV I i;min representan el m�aximo y m��nimo multianual de

NDVI respectivamente. La anomal��a estandarizada del VCI son utilizados para la

correlaci�on con el�Indice de Precipitaci�on Estandarizada (SPI).

STDijk =
V CIijk � V CI i;j

� ijk
; (3.2)

dondeV CIijk es el valor de VCI en pixeli , periodo j y el a~nok, mientras V CI i;j es

el promedio de VCI en pixeli , periodo j y y � ijk representan la desviaci�on est�andar

de pixel i y j el periodo.

�Indice de precipitaci�on estandarizado (SPI)

SPI, fue enunciado por McKee et al. (1993), tiene la ventaja de 
exibilidad para

medir el d�e�cit de precipitaci�on en escalas de tiempo m�ultiples. SPI representa el

n�umero de desviaciones est�andar de la precipitaci�on acumulada sobre el periodo de

referencia, respecto del promedio hist�orico. Para estimar SPI, a una escala detiempo

\n-meses" (SPI-n), se aplica una ventana de acumulaci�on de n-meses a una serie de

precipitaci�on mensual, tras lo cual se ajusta una distribuci�on estad��stica. Aunque

McKee et al. (1993) usaron originalmente una funci�on de distribuci�on gamma, otras

funciones de distribuci�on tambi�en podr��an usarse para ajustar los datos. En este

trabajo se utiliz�o la distribuci�on de Gamma de dos par�ametros para ajustar la serie

de tiempo de precipitaci�on agregada en n = 3 meses.

Tendencia del NDVI

Se calcul�o el promedio anual de NDVI durante el periodo de estudio (2001-

2017). Los pixeles del promedio anual de NDVI con valores< 0:1 fueron removidos

(Fang et al., 2004), debido a que son valores que corresponden a cuerpos de agua,

nieve permanente y suelo desnudo (Fang et al., 2004).
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Tabla 3.2:Esquema de clasi�caci�on de la sequ��a para SPI y VCI (Du et al., 2013).

Descripci�on SPI VCI

Sequ��a extrema SPI < � 2:0 V CI < � 10

Sequ��a severa � 2:0 � SP I < � 1:5 10 � V CI < 20

Sequ��a moderada � 1:5 � SP I < � 1:0 20 � V CI < 30

Sequ��a leve � 1:0 � SP I < 0:0 30 � V CI < 40

No sequ��a SP I > 0:0 V CI > 40

Se calcul�o la tendencia de promedio anual del NDVI para cada pixel, mediante el

estimador de pendiente Sen (Sen, 1968).

Pk =
x l � xm

l � m
; para k = 1; 2; :::; N; (3.3)

siendox l y xm expresan los valores de los datos en el periodol y m con l > m . Luego

de calcular la mediana dePk , este es una herramienta para estimar la pendiente:

Qi =

8
><

>:

PN +2
2

si N es par
1
2(PN

2
+ PN +2

2
) si N es impar:

(3.4)

Se avaluaron la signi�cancia estad��stica mediante el test de Mann-Kendall, luego, se

elabor�o un mapa de las �areas con tendencia negativa (a un nivel de probabilidad de

90 % y 95 %) para el per��odo 2001-2017.

Tendencia de la LST

Se realiz�o la inspecci�on de calidad a los productos MOD11A2. Es indispensable

contar con una base de datos �ables y Wan et al. (2004) establece a los pixeles

con error de la LST� 1K de buena calidad radiom�etrica. En regiones monta~nosas

es probable que las estimaciones de la LST y emisividad no alcancen tal precisi�on,

consecuentemente el pixel se clasi�ca de acuerdo a los c�odigos de control de calidad

(QC). Aquellos p��xeles de mejor calidad, con un error menor o igual a 2K en LST

estimado, se han utilizado para este estudio.

Una vez que se hacen estas correcciones, la LST promedio mensual se calcula como

la suma de todos los productos de 8 d��as, previstos para un mes en particular y
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divididos por todas las ocurrencias distintas de cero.

Los cambios en el uso del suelo y en la cubertura del suelo son un factor importante

para la tendencia creciente de LST (Jiang y Tian, 2010). En la regi�on de la mese-

ta del centro-norte de Nigeria, la urbanizaci�on y las actividades agr��colas, incluido

el pastoreo de animales, fueron responsables de la p�erdida gradual de la cubierta

vegetal y el aumento del promedio de LST (Odunuga y Badru, 2015). Por ende los

cambios de cobertura del suelo, se han discriminado mediante la tendencia en la

vegetaci�on. Mientras el producto GLOBCOVER de cobertura del suelo de la Agen-

cia Espacial Europea (Bontemps et al., 2011) se utiliz�o para identi�car y excluir los

cuerpos de agua y nieve permanente. La tendencia de la LST diurna en la estaci�on

de invierno durante el periodo 2000-2017, se calcul�o mediante el m�etodo de Sen(Sen,

1968); con una con�abilidad de 95 %. La tendencia de la LST, se analizaron en �areas

donde la tendencia del NDVI no cambi�o signi�cativamente.

Figura 3.6:Esquema de la metodolog��a de investigaci�on.
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Caṕ�tulo IV

Resultados y discusíon

4.1. Resultados

4.1.1. Variaci�on mensual del NDVI y la precipitaci�on

La Figura 4.1 muestra la variaci�on mensual de la precipitaci�on en la sierra sur

del Per�u. Seg�un se aprecia en la Figura 4.1, la temporada de lluvias inician en

septiembre e incrementan gradualmente hasta llegar a su valor m�as alto en los meses

de enero-marzo, luego tienen una reducci�on dr�astica en abril y �nalizan en junio.

Como se aprecia en la Figura 4.1, los valores del NDVI oscilan entre 0.20 y 0.65

aproximadamente. Los valores de NDVI m�as bajos se observan entre julio-setiembre

y corresponden al per��odo seco. Mientras, los valores m�as altos de NDVI se registran

en los meses m�as lluviosos de enero a marzo. Las zonas de la sierra sur del Per�u est�an

Figura 4.1:Variaci�on mensual del NDVI (9 km 2) y precipitaci�on en las estaciones meteo-

rol�ogicas de Ayaviri (14.9°S, 70.6°W) y Huachos (13.2°S, 75.5°W).

predominadas principalmente por pastos naturales, matorrales, tierras de cultivo y

por bosques secos de los valles interandinos (Bontemps et al., 2011; Britto, 2017),

donde la precipitaci�on es un factor importante en el crecimiento de la vegetaci�on.

La Figura 4.1 tambi�en muestra la dependencia del NDVI de la precipitaci�on, con un
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retraso de uno a dos meses en la respuesta de la vegetaci�on al est��mulo h��drico. El

�area donde se encuentra la estaci�on pluviom�etrica de Ayaviri, est�a clasi�cada como

�area urbana y vegetaci�on herb�acea, por lo que los valores de NDVI son bajosen

comparaci�on con el NDVI de la estaci�on de Huachos, que se encuentra en una zona

de matorrales y tierras de cultivo.

4.1.2. Variaci�on espacial y temporal del ��ndice de condici�on

de la vegetaci�on

La variaciones del VCI han sido analizados de forma estacional. El periodo considerado

ha sido la estaci�on de verano austral (diciembre, enero y febrero,DEF) (Garreaud, 2009;

Lavado et al., 2012). La ocurrencia de la sequ��a en la estaci�on considerada (DEF) tendr��a

mayor impacto en la agricultura de la sierra sur del Per�u. La Figura 4.2 muestra la variaci�on

del VCI durante el periodo considerado (DEF). Las condiciones de sequ��a se observan en la

subcuenca de Amazonas (Cusco, Apur��mac, Ayacucho y Huancavelica) y en la subcuenca

de Titicaca en 2000/2001 (Figura 4.2a). De acuerdo con el mapa de coberturas (Figura

3.1), la zona afectada se clasi�ca en bosque abierto, matorral, pastos naturales y tierras

de cultivo. La Figura 4.2b muestra las zonas afectadas por la sequ��a en 2001/2002, que

se extiende por la parte central de la sierra sur del Per�u, de sura norte. En 2003/2004

(Figura 4.2d), las condiciones de sequ��a se acentuaron en gran parte del noroeste y norte

interior de la regi�on de estudio. En 2004/2005 (Figura 4.2e), las zonas afectadas porlas

condiciones de sequ��a se observan al rededor de Lago Titicaca y se extienden hac��a el oeste.

A lo largo de las faldas occidentales de los Andes centrales y sur del Per�u, una estrecha

franja es clasi�cada en condiciones de sequ��a en los veranos de 2002/2003 (Figura 4.2c),

2004/2005 (Figura 4.2g) y 2006/2007 (Figura 4.2j). En el norte y sureste de la regi�on de

estudio se observan condiciones de sequ��a en 2008/2009 (Figura 4.2i), mientras la sequ��a en

2010/2011 (Figura 4.2k) afect�o al norte del lago Titicaca. Asimismo, el episodio de sequ��a

se acentu�o en gran parte del territorio de la sierra sur del Per�u en 2015/2016 (Figura

4.2o). Mientras en 2016/2017 (Figura 4.2p), este episodio se observan en las cuencas de

Amazonas y Titicaca. Finalmente, a diferencia de los dem�as veranos (Figuras 4.2a-k, o-p),

los veranos de 2011/1012 a 2014/2015 (Figuras 4.2l-~n) tuvieron condiciones hidrol�ogicas

m�as favorables.
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Figura 4.2:Distribuci�on espacial del VCI durante la estaci�on de verano austral (periodo

comprendido entre el 1 de diciembre y el 28-29 de febrero), en el periodo

2000-2017.

52



Los porcentajes de �areas afectadas por diferentes niveles de sequ��a(es decir, extrema,

severa, moderada, leve y sin sequ��a) se ilustran en la Figura 4.3.

Para los per��odos 2002/2003 y 2011/2012 a 2013/2014, aproximadamente 86 % a 97 % del

el �area de estudio se clasi�c�o como no sequ��a, mientras que el 3 %-9 % se asoci�o a condi-

ciones de sequ��a leve. Por el contrario, los periodos de sequ��as m�asintensos se observaron

en los veranos de 2000/2001, 2001/2002, 2003/2004, 2004/2005, 2008/2009, 2010/2011

y 2015/2016, caracterizados por un 48 %-62 % de extensi�on super�cial afectada por con-

diciones de sequ��a (extrema, severa, moderada y leve), pero 38 %-52 % de la misma fue

clasi�cada como no sequ��a. En los otros veranos, el 20 %-40 % del territorio de la regi�on de

estudio mostr�o condiciones de sequ��a, mientras que entre el 60 % yel 80 % del territorio

se clasi�caron como no sequ��a. Para los eventos de 2001/2002 y 2015/2016, se observaron

condiciones extremas de sequ��a en m�as del 12 % y 15 % de extensi�on super�cial, respecti-

vamente.

Figura 4.3:Porcentaje de �area afectada por condiciones de sequ��a (es decir, extrema,

severa, moderada, leve y no sequ��a) en la regi�on de estudio, durante el

verano de 2000 a 2017.
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4.1.3. Correlaci�on entre el ��ndice VCI y SPI

Para ver el grado de dependencia que existe entre el VCI y el SPI-3,se compararon las

anomal��as estandarizadas del VCI y los ��ndices de SPI-3 promediados paracada subcuenca

(Pac���co, Titicaca y Amazonas).

Tabla 4.1:Valores de coe�cientes de correlaci�on (r, p< 0.01) de la relaci�on entre el SPI-3

y las anomal��as del VCI para las subcuencas del Pac���co, Titicaca y Amazonas,

entre 2000 y 2015.

Subcuenca
Correlaci�on VCI vs SPI-3

-2 Lag -1 Lag 0 Lag 1 Lag 2 Lag DEF Promedio DEF

Pac���co 0.39 0.42 0.41 0.36 0.34 0.73 0.85

Titicaca 0.41 0.54 0.61 0.58 0.47 0.55 0.63

Amazonas 0.36 0.47 0.53 0.53 0.48 0.60 0.72

En la Tabla 4.1 se proporcionan las correlaciones observadas entre SPI-3 y las anomal��as

del VCI. Las correlaciones entre estas dos variables (SPI-3 y anomal��a del VCI) var��an en

relaci�on a una zona geogr�a�ca y a escalas de tiempo seleccionados. La Figura 4.4 muestra

los promedios estacionales durante el verano (DEF) del SPI-3 y de las anomal��as del VCI,

de las cuales se obtuvieron las correlaciones de Pearson, que var��an de 0,63a 0,85 (Tabla

4.1).

Figura 4.4:Comparaci�on del SPI-3 y las anomal��as estandarizadas del VCI para las sub-

cuencas a) Pac���co (Zonas altoandinas de Tacna, Moquegua, Arequipa y el

suroeste de Ayacucho), b) Titicaca (Puno) y c) Amazonas (Cusco, Ap�urimac,

Ayacucho y Huancavelica).
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4.1.4. Identi�caci�on de tierras degradadas mediante regre-

si�on

En la Figura 4.5 se ilustra la tendencia negativa obtenida del NDVI MODIS durante

el periodo 2001 a 2017.

En la Figura (4.5) se observa una tendencia gradual negativa de vegetaci�on de diferente

magnitud. En general, su distribuci�on espacial es variable, pero se distinguen varios cluster

en la zona central del �area de estudio (en las regiones de Cusco y Apur��mac). Peque~nas

�areas degradadas se dispersan por toda el �area de estudio. Las tierras ubicadas en las afue-

ras de la zona de cultivos, se caracterizan por un nivel relativamente bajo de la cubierta

vegetal (pastizales). La mayor��a de estas �areas est�an dominados por suelos super�ciales,

que son menos adecuados para la producci�on de cultivos.

Estad��sticas del �area de degradaci�on de tierras, expresadas por una tendencia negativa de

vegetaci�on, muestra que al rededor de 5224 pixeles experiment�o procesos de degradaci�on

de media (p< 0:1) y alta (p< 0:05) magnitud, durante el periodo 2001-2017.

La naturaleza multitemporal de los procesos de degradaci�on, as�� como las muchas in
uen-

cias naturales y humanas interrelacionadas en la degradaci�on de tierras, hacen que validar

el mapa de tendencias negativas de promedios anuales del NDVI sea una tareadesa�ante.

La identi�caci�on de las tendencias negativas locales de NDVI requiereninformaci�on con

una resoluci�on espacial m�as alta.

Por lo que, realizamos las combinaciones RGB con bandas del sat�elite Landsat5 (451) y

Landsat 8 (652), tomadas en agosto de 2001 y en septiembre de 2016, respectivamente.

En esta composici�on en color, se observan los cambios del uso del suelo en 2001 (4.6(a)) y

en 2016 (4.6(b)). Las nuevas �areas de miner��a expandidas, se reconocen claramente como

una fuerte tendencia negativa de NDVI. Otro ejemplo, es la expansi�on urbana (Figura

4.7(a) y Figura 4.7(b)), lo que condujo a sostituir las tierras de cultivo por super�cies

impermeables, causando la degradaci�on de tierras. Para el d��a 17 agosto de 2000, el �area

seleccionado muestra 6352 pixeles (30 x 30 m) con valores de NDVI entre 0.01-0.3(Figura

4.7(a)); mientras para el d��a 29 de agosto de 2016, el mismo �area muestra 9652 pixeles con

valores de NDVI entre 0.01-0.3 (Figura 4.7(b)).
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Figura 4.5:Tendencia negativa de la vegetaci�on en la sierra sur del Per�u. La pendiente

fue obtenida mediante el estimador de Sen del promedio anual del NDVI, en

el periodo 2001-2017.

Figura 4.6:Punto seleccionado de validaci�on con�rmado por escenas de Landsat 5 tomada

en 2001 (a) y por Landsat 8 tomada en 2017 (b). Expansi�on de las actividades

mineras en la mina de La Rinconada (ID 1).
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Figura 4.7:Variaci�on del NDVI a)17/08/2000 (ETM/Landsat 5), b) 29/08/2016

(OLI/Landsat 8). Cambios en la cobertura del suelo (ID 2).
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4.1.5. Dependencia entre la tasa de cambio de la tempera-

tura de super�cie del suelo y la altitud

Se calcularon las tendencias de la LST diurna para cada p��xel, duranteel invierno

(junio, julio y agosto) de 2000 a 2017, en la regi�on de estudio (Figura 3.4).

La Figura 4.8 muestra la tendencia promedio de la LST en funci�on de la elevaci�on, en

intervalos de 500 m. El promedio de tendencia de la LST aumenta de 1000 a 5000 msnm,

lo que indica que las zonas de elevaciones m�as altas muestran tasas m�as altas de aumento

en la LST (hasta 0.18°C/a~no). Aunque se observ�o una ligera reducci�onen la tendencia

creciente a 3500-4000 msnm, la tendencia al calentamiento aumenta ligeramente en eleva-

ciones m�as altas, particularmente por encima de los 4000 msnm.

Las temperaturas m�aximas del aire, tambi�en fueron seleccionados en la temporada de

invierno, de 2000 a 2015. Se promedi�o la temperatura m�axima media mensual del aire

registradas en 20 estaciones meteorol�ogicas, ubicadas en la regi�on de estudio (Tabla 3.1).

La temperatura m�axima promedio present�o el valor m�as bajo (17.7°C) en invierno de

2004 y el valor m�as alto (19.7°C) en invierno de 2010 (Figura 4.9). Se aprecia un ascenso de

la temperatura m�axima promedio de 2004 a 2010 (Figura 4.9). La tasa de calentamiento

de la temperatura m�axima promedio, durante el invierno es 0.10°C/a~no (p � 0.01) (Figura

4.9), lo cual es consistente con los resultados de estudios previos (L�opez-Moreno et al.,

2016; Vicente-Serrano et al., 2018).
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Figura 4.8:Promedio de tendencia de la LST diurna en invierno, a intervalos de

500 m, en los Andes tropicales (7°S y 20°S). Los valores en la parte

superior de la barras son los n�umeros de p��xeles de MODIS en cada rango

de elevaci�on. Las barras de error representan la desviaci�on est�andar de

tendencia de la LST para cada rango de 500 m, multiplicada por 0.1 para

ser visible.

Figura 4.9:Tendencia de la temperatura m�axima del aire en invierno austral (JJA),

durante el periodo 2000-2015.
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4.2. Discusi�on

4.2.1. Evoluci�on mensual del NDVI y de la precipitaci�on

La variaci�on mensual de la precipitaci�on en la sierra sur del Per�u, es coherente con los

encontrados por Lagos et al. (2005). De acuerdo con Lagos et al. (2005), la distribuci�on

mensual de las precipitaciones en la regi�on andina del Per�u, se caracteriza por tener los

m�aximos valores entre los meses de enero a marzo, con una reducci�on dr�astica en abril. La

precipitaci�on durante el verano (diciembre-febrero) es pr�acticamente el �unico recurso h��dri-

co sobre el altiplano sudamericano (Garreaud y Aceituno, 2001). A escala interanual, la

lluvia del Altiplano exhibe 
uctuaciones pronunciadas, los d��as lluviosos tienden a agrupar-

se en \episodios lluviosos", que duran de 1 a 2 semanas, interrumpidos por per��odos secos

de duraci�on similar (Garreaud y Aceituno, 2001). Dada la alta variabilidad t opogr�a�ca de

los Andes peruanos, la precipitaci�on es muy variable en espacio y tiempo (Yarleque et al.,

2016). Heidinger et al. (2018) encontraron que la precipitaci�on total anual ha disminuido

en la cuenca del Amazonas, mientras un incremento en la intensidad de las precipitacio-

nes extremas son observadas en la cuenca del Titicaca. De enero a marzode 2017, una

serie de eventos de precipitaci�on extrema ocurrieron en la costadel Per�u, causando graves

inundaciones con cientos de victimas humanas y miles de millones de d�olares en p�erdidas

econ�omicas (Son et al., 2020). En los Andes, las precipitaciones de alta intensidad con-

ducen a una fuerte erosi�on h��drica, debido a las pendientes pronunciadas y a la escasa

cobertura vegetal (Correa et al., 2016).

En nuestro regi�on de estudio predominan los pastos naturales, matorrales, bosques

secos y agricultura de secano, donde la precipitaci�on es un factor m�as importante para

estimular el crecimiento de la vegetaci�on (Quiroz et al., 2011). Sin embargo, la vegetaci�on

responde a la precipitaci�on con un retraso, que var��a seg�un la cobertura del suelo y otros

factores que in
uyen (Quiroz et al., 2011). Yarleque et al. (2016) se~nalan quelas propie-

dades del suelo de los Andes centrales del Per�u, est�an induciendo un retraso del orden de

40 a 50 d��as en la respuesta de la vegetaci�on al est��mulo h��drico. Tian et al. (2015) sugieren

que los factores clim�aticos, como la lluvia, la temperatura del aire yla radiaci�on solar, son

los principales factores que in
uyen en la actividad de la vegetaci�ony la producci�on de

vegetaci�on en las regiones �aridas y semi�aridas.
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Estudios anteriores en otras regiones, por ejemplo en la regi�on semi�arida de Brasil, la

evoluci�on estacional del NDVI est�a estrechamente relacionado con la precipitaci�on, con un

retraso de tres meses (Barbosa y Kumar, 2016). El an�alisis de series temporales de precipi-

taci�on y productividad de la estepa patag�onica (Argentina), mostr�o q ue la producci�on de

pasto ten��a una correlaci�on m�axima con la precipitaci�on durante l os tres meses anteriores

a la estimaci�on de la producci�on (Yahdjian y Sala, 2006).

4.2.2. Variabilidad espacial y temporal del VCI

En el sur de Per�u, el sector agr��cola se ha visto afectado por la sequ��a de 2015/2016 y

varias provincias han sido declaradas en emergencias (ANA, 216). El suceso de2015/2016

coincidentemente se manifest�o durante El Ni~no. De acuerdo a Mortensen et al. (2018),

existen otros factores clim�aticos al ENSO que in
uyen en el control del ciclo hidrol�ogi-

co de la regi�on. Seg�un Lavado y Espinoza (2014), las precipitaciones pluviales disminu-

yen (aumentan), durante los eventos de El Ni~no fuerte (La Ni~na fuerte) en la parte sur

de la cuenca del Pac���co, entre diciembre-mayo. Mientras, en lacuenca del Titicaca, se

observ�o un importante d�e�cit de precipitaci�on, durante el epis odio El Ni~no fuerte. De

hecho, la relaci�on ENSO-precipitaci�on no es muy robusta en Altiplano (Garreaud, 2009;

Ubeda y Estremera, 2009).

Aunque el ��ndice SPI y VCI coinciden relativamente bien, se pueden encontrar va-

riaciones importantes durante algunos a~nos. Estas diferencias puedenexplicarse por las

caracter��sticas particulares de los propios ��ndices de sequ��a (Winkler et al., 2017). Mien-

tras que SPI-3 mide el d�e�cit de lluvia desde un punto de vista meteorol�ogico, VCI eval�ua

el estado de la cubierta vegetal (Winkler et al., 2017). El VCI ha demostrado que su res-

puesta a las condiciones de sequ��a y su relaci�on con otros ��ndices de sequ��a, est�a modulada

por el tipo de vegetaci�on, las pr�acticas de uso del suelo, el tipo de suelo, el clima y la

super�cie de uso agr��cola bajo riego (Du et al., 2013; Quiring y Ganesh,2010). Los resul-

tados obtenidos son coherentes con los descubiertos de Zambrano et al. (2016),quienes

encontraron una fuerte correlaci�on entre el VCI y el SPI de 3 meses,calculado durante la

temporada de crecimiento (noviembre-abril), mostrando los mejores valores de correlaci�on

de Pearson entre 0.40 y 0,78, para las unidades administrativas de la Regi�on del BioB��o

en Chile. Bachmair et al. (2018) tambi�en identi�c�o una mayor correlaci �on entre el VCI y
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el SPI-3 para las tierras de cultivo en Europa. Del mismo modo, Safari-Shad et al. (2017)

encontraron una correlaci�on signi�cativa de 0.71 entre el VCI y el SPI-3 en regiones domi-

nadas por un clima semi�arido. Aunque, Sahoo et al. (2015) mencionan que el coe�ciente

de correlaci�on entre el VCI y el SPI var��a su magnitud y signo de acuerdo con la regi�on

geogr�a�ca y la escala de tiempo utilizada durante la comparaci�on.

4.2.3. Las tendencias del NDVI

En este trabajo, la degradaci�on de tierras se analiz�o en base a una disminuci�on en

la cubierta vegetal. Una de los factores fundamentales de p�erdida desuelo es debido al

sellado del suelo (Figura 4.7). Este proceso es especialmente grave en las proximidades de

las ciudades. La p�erdida de suelo por sellado, es debida principalmente a la construcci�on

de viviendas e infraestructuras, dando lugar a p�erdida no reversible del suelo y la mayor��a

de sus servicios ecosist�emicos (Pennock et al., 2015).

En varios estudios se han discutido sobre la gravedad de este problema,analizando la p�erdi-

da de suelo a nivel global (Scalenghe y Marsan, 2009), nacional (Gregory et al., 2015)y

local (Fini et al., 2017). El sellado del suelo altera el ciclo del agua encomparaci�on con los

terrenos no sellados (Fini et al., 2017) e in
uye en la regulaci�on del microclima al aumen-

tar la temperatura (Artmann, 2014). En �areas urbanas, la temperatura del aire (promedio,

m�axima y m��nima) tienden a aumentar a medida que aumentan la tasa deurbanizaci�on

(Murata y Kawai, 2018).

La escorrent��a del agua super�cial aumenta con el aumento del suelo sellado, particular-

mente durante los eventos de lluvia intensa. En este contexto, la expansi�on urbana es una

de las principales causas del aumento de la frecuencia e intensidadde las inundaciones en

las peque~nas cuencas rurales de Europa (Pistocchi et al., 2015). El sellado del suelo tam-

bi�en conduce a la fragmentaci�on del h�abitat de las especies, lo queconduce indirectamente

a la p�erdida de biodiversidad (Scalenghe y Marsan, 2009).

Seg�un Jiang y Tian (2010), los cambios en la cobertura del suelo y en el uso del suelo

inducidos por el hombre son factores importantes para el cambio de la LST.En la meseta

de Jos, situada en el centro-norte de Nigeria, la urbanizaci�on y las actividades agr��colas,

incluido el pastoreo excesivo, fueron los responsables de la p�erdida gradual de la vegetaci�on

y el aumento de la LST (Odunuga y Badru, 2015). Xu et al. (2013) mencionan que la con-

tribuci�on de la super�cie impermeable al cambio regional de la LST, puede ser hasta seis
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veces mayor que la suma de las contribuciones de vegetaci�on y agua. van Leeuwen et al.

(2011) encontraron que la diferencia de d��a y noche de la LST estaban altamente correla-

cionados con el patr�on espacial de la deforestaci�on en diferentes estados brasile~nos.

Comparamos los resultados basados en el m�etodo de Sen's y el m�etodoBreaks For Additive

Season and Trend(BFAST), tomando una muestra de un pixel (14.6°S y 69.6°W). Los

resultados de BFAST indicaron que hay tres puntos abruptos en el componente de ten-

dencia, el primer abrupto apareci�o entre 2005� 2006, el segundo abrupto apareci�o durante

2009� 2010 y el tercer abrupto apareci�o durante 2012� 2013 (Figura 4.10). Los resultados

de validaci�on indicaron una conversi�on de pastizales naturales en �area minera. La miner��a

es una de las actividades m�as antiguas en la historia de la humanidad (Pennock et al.,

2015). Sin embargo, provocan fuertes impactos ambientales, con destrucci�on de los suelos

naturales y creaci�on de nuevos suelos (antrosoles) que presentan fuertes limitaciones f��sicas,

qu��micas y biol�ogicas (Rodr��guez y Gonz�alez, 2005). En algunos casos, monta~nas enteras

han sido destruidas, causando la deforestaci�on, la erosi�on y la formaci�on de sumideros

(Strzalkowski y Tomiczek, 2015). Oliveira et al. (2007) muestran que entre 1999 y 2005,

las tasas de deforestaci�on en toda la Amazon��a contin�ua en aumento con una p�erdida pro-

medio de 465km2 anuales. En 2017, la deforestaci�on en el Per�u equivale a 200 mil campos

de f�utbol (Autores, 2018). La miner��a de carb�on de Jharia en el estado de Jharkhand en la

India, alter�o las propiedades f��sico-qu��micas de los suelos. Pandey et al. (2016) mencionan

que los sitios cercanos a las �areas mineras de carb�on estaban muy contaminados con todos

los metales pesados (estos son, Hierro, Manganeso, Cinc, Plomo, Cobre, N��quel, Cadmio

y Cromo). El drenaje �acido de la mina de este sitio minero ha causado la degradaci�on de

los ecosistemas acu�aticos aguas abajo. Como consecuencia de la contaminaci�on de aguas

por la industria minera, tambi�en tuvo impactos marcados en las tierrasagr��colas irrigadas

con ella (Lin et al., 2005).
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Figura 4.10:Detecci�on de cambio del NDVI (negro) mediante el m�etodo BFAST (ro-

jo), durante el periodo 2001-2017. El gr�a�co muestra para p��xel ubicado

en 14.6°S y 69.6°W, una tendencia negativa.

4.2.4. Las tendencias de la LST y de la temperatura m�axima

del aire

Las tendencias en la estaci�on de invierno de la LST diurna, son consistentes con los

resultados encontrados por Vicente-Serrano et al. (2018), quienes mostraronque la tem-

peratura m�axima promedio del aire en Per�u, presenta una tendencia positiva durante

todos los meses del a~no, pero se vuelve m�as pronunciada durante los meses de invierno.

L�opez-Moreno et al. (2016) informaron cambios en la temperatura m�axima del aire du-

rante la estaci�on de invierno, estos cambios fueron m�as heterog�eneasy las tendencias

estad��sticamente signi�cativas fueron en su mayor��a en el Altiplan o Boliviano, durante el

per��odo 1965-2012. Asimismo, Vuille et al. (2015) mostr�o que la tendencia dela tempera-

tura del aire ha aumentado gradualmente entre 1950 y 2010. Seg�un Vicente-Serrano et al.

(2018), en Per�u, la temperatura m��nima del aire mostr�o tendencias positivas para todos los

meses del a~no; sin embargo, estas tendencias no mostraron un incremento en funci�on de la

elevaci�on. Falvey y Garreaud (2009) identi�caron que la temperatura en la franja costero
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de los Andes estaba disminuyendo a una tasa de -0.02°C/a~no durante el per��odo 1979-2006.

Este efecto de enfriamiento en la franja costero se ha atribuido aun cambio hacia una fase

negativa de la Oscilaci�on Interdecadal del Pac���co (IPO) (Vuille et al., 2015). Sin embargo,

en los Andes subtropicales contin�ua experimentando tendencias positivas de temperatura

con respecto a la elevaci�on (Vicente-Serrano et al., 2018; Vuille et al., 2015). Esto es m�as

probable debido al calentamiento antropog�enico, como lo sugieren Vicente-Serrano et al.

(2018). Giorgi et al. (1997) reportaron un incremento de la temperatura en funci�on de

la elevaci�on en los Alpes suizos, a trav�es del uso de modelos clim�aticos regionales. Ellos

atribuyeron a este calentamiento ampli�cado en elevaciones altas al decrecimiento de la

cubierta de nieve y glaciares, en consecuencia disminuye el albedo de la super�cie y acre-

centa la absorci�on de radiaci�on solar por la super�cie de la Tierra. Pepin et al. (2015)

analizaron mecanismos importantes que contribuyen al calentamiento dependiente de la

elevaci�on (Elevation-dependent warming, EDW), entre ellos tenemos: retroalimentaci�on

albedo nieve, cambios y propiedades de las nubes, vapor de agua y 
ujos radiativos, y

aerosoles. Todos estos mecanismos conducen a un mayor calentamiento con elevaci�on, y

se cree que las combinaciones de estos mecanismos pueden explicar los patrones regiona-

les contrastantes de EDW en monta~nas diferentes de todo el mundo (Pepin et al., 2015).

Benali et al. (2012) describieron a la LST como un par�ametro esencial que sirve como indi-

cador del balance de energ��a en super�cie, impulsado por la emisi�on de radiaci�on de onda

larga desde la super�cie. Por consiguiente, es probable que el vapor deagua super�cial y

el mecanismo de 
ujo radiativo contribuyan m�as a las mayores tasas de calentamiento de

LST en elevaciones altas, ya que la radiaci�on de onda larga saliente es unode los principa-

les mecanismos a trav�es de los cuales la super�cie de la tierra pierde calor y es proporcional

a la cuarta potencia de temperatura absoluta (La ley de Stefan-Boltzmann) (Pepin et al.,

2015). Vuille et al. (2015) indicaron que las retroalimentaciones positivas comode albedo

nieve, tambi�en pueden haber contribuido al calentamiento en elevaciones m�as altas.

Per�u tiene m�as del 70 % de los glaciares tropicales del mundo y est�a siendo afectado por la

retirada acelerada de la mayor��a de los glaciares (L�opez-Moreno et al.,2014; Rabatel et al.,

2012; Schauwecker et al., 2014; Vuille et al., 2008; Yarleque et al., 2018).
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Caṕ�tulo V

Conclusiones y Recomendaciones

5.1. Conclusiones

X Las sequ��as en los Andes del sur de Per�u, fueron caracterizadas mediante el �Indi-

ce de Condici�on de Vegetaci�on (VCI) durante la temporada de crecimiento de los

cultivos de secano(diciembre a febrero). En el an�alisis espacio-temporal del VCI se

observ�o que la sequ��a de intensidad extrema que afect�o a mayorextensi�on super�-

cial, se manifest�o durante el verano de 2001/2002 y 2015/2016. En la exploraci�on de

la relaci�on entre la anomal��a del VCI y el ��ndice de precipitaci� on estandarizada a los

3 meses (SPI-3), se observ�o que los valores de correlaci�on lineal son mayores a 0.60

(p� 0:01) en las subcuencas analizadas (es decir, Pac���co, Titicaca y Amazonas).

X As�� mismo, se analiza la tendencia de promedio anual del NDVI, durante el periodo

2001-2017. La tendencia negativa de la condici�on de vegetaci�on se pueden inter-

pretarse en relaci�on con la degradaci�on de tierras. Los resultados indican, que la

disminuci�on de la cobertura vegetal en la regi�on de estudio, est�anrelacionadas prin-

cipalmente con las actividades humanas (cambios en el uso y cobertura del suelo). El

an�alisis de tendencia de NDVI es esencial para una s�olida identi�caci�on de cambios

en la condici�on actual de la vegetaci�on.

X En este estudio, tambi�en se reportan los procesos de calentamiento dependientes

de la elevaci�on en la regi�on de los Andes entre 7°S y 20°S, empleando elproducto

LST-MODIS, durante el periodo 2000-2017. Se encontr�o que la distribuci�on de la

tendencia de la LST diurna en invierno (junio ,julio y agosto: JJA) est�a aumentando

en la mayor��a de las �areas evaluadas, mientras que disminuye en s�oloalgunas �areas.

Adem�as, la tendencia de la LST diurna en invierno tiene una clara dependencia

respecto a la elevaci�on, con efectos de calentamiento m�as fuertesen elevaciones
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m�as altas. La tasa de calentamiento de la temperatura m�axima del aire en invierno

(2000{2015) con�rma este hallazgo.

5.2. Recomendaciones

Se recomienda evaluar la sequ��a meteorol�ogico, hidrol�ogico calculando el PSI para

escalas temporales de 1, 2, 4, 5, 6, 12 y 24 meses y comparar con el VCI. Tam-

bi�en, evaluar el impacto social, econ�omico y ambiental impuesto porlas sequ��as. Se

recomienda utilizar otros indices como la evapotranspiraci�on.

Para identi�car las tierras degradadas a escala local, se recomienda realizar con datos

im�agenes de alta resoluci�on espacial. Esto con la �nalidad de observar la degradaci�on

de tierras por erosi�on h��drica y e�olica.

Las mediciones en la regi�on del infrarrojo t�ermico generalmente necesitan una correc-

ci�on para los componentes atmosf�ericos como el vapor de agua, material particulado

y no es posible realizar mediciones en condiciones nubladas. Teniendo en cuenta

las lagunas en los productos LST MODIS, causados principalmente por la contami-

naci�on de las nubes, es indispensable desarrollar una metodolog��a para estimar la

LST, a partir de la informaci�on en la regi�on de microonda 1:0x10� 3 m � 1:0 m. Este

�ultimo, tiene la propiedad de ser transparente a la cubierta nubosa.
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Anexo A

Dinámica atmosf́erica

A. 1. Teor��a cuasi-geostr�o�ca

El prop�osito de la meteorolog��a din�amica es descifrar la estructura observada de los mo-

vimientos atmosf�ericos a gran escala empleando las leyes f��sicas quegobierna esta din�amica.

Tales leyes como la conservaci�on del momento, la masa y la energ��a, determinan ��ntegra-

mente las relaciones entre los campos de presi�on, temperatura y velocidad (Holton, 2004).

Estas leyes son bastante complicadas incluso cuando se aplica la aproximaci�on hidrost�ati-

ca . Sin embargo, para movimientos extratropicales de escala sin�optica, las velocidades

horizontales son aproximadamente geostr�o�cas.

A. 2. La ecuaci�on omega

La ecuaci�on omega se genera a partir de los principios fundamentales quegobiernan

los movimientos atmosf�ericos.

Principio de conservaci�on del momento lineal

du
dt

� fv = �
@�
@x

(A.1)

dv
dt

+ fu = �
@�
@y

; (A.2)

donde u y v las componentes zonal y meriodional del viento, � el geopotencial yf el

par�ametro de Coriolis.
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Principio de conservaci�on de la energ��a

dT
dt

+ u
dT
dx

+ v
dT
dy

� !S p =
_Q

cp
; (A.3)

donde Sp = � T @ln�
@P es el par�ametro de estabilidad, � la temperatura potencial, T la

temperatura, P la presi�on, cp el calor espec���co a presi�on constante, ! el movimiento

vertical ( ! = dP
dt ) y _Q es el 
ujo de calor diat�ermico por unidad de masa debido a radiaci�on,

conducci�on y liberaci�on de calor latente.

Principio de conservaci�on de masa

@u
@x

+
@v
@y

+
@!
@P

= 0 (A.4)

Aproximaci�on hidrost�atica

@�
@P

= �
RsT
P

(A.5)

Ecuaci�on de estado

P = �R sT; (A.6)

donde Rs es la constante de los gases para el aire seco.

Ecuaci�on de vorticidad

La ecuaci�on de vorticidad cuasi-geostr�o�ca para movimientos a escala sin�optica es

formulada como:
@�g
@t

= � Vg:O(� g + f ) + f o
@!
@P

; (A.7)

donde� g es la vorticidad geostr�o�ca relativa, mientras Vg la velocidad del viento geostr�o�-

co y f o es un valor constante del par�ametro de Coriolis. La expresi�on (A.7) muestra la
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variaci�on local de la vorticidad geostr�o�ca con el tiempo est�a deter minada por la suma de

la advecci�on de vorticidad absoluta por el viento geostr�o�co m�as el aumento o disminu-

ci�on de vorticidad debida al estiramiento o encogimiento de las columnas de aire debido

al movimiento vertical.

Incluyendo las aproximaciones geostr�o�ca e hidrost�atica en la ecuaci�on (A.3), obtenemos:

@
@t

(�
@�
@P

) + Vg:O(�
@�
@P

) � �! = _Q
R

Pcp
; (A.8)

donde � es el par�ametro de estabilidad est�atica dado como:

� = �
�
�

@�
@P

=
RSp

P
(A.9)

Ahora, de�nir un nuevo variable, llamado tendencia de altura: X = @�
@t. La ecuaci�on (A.8)

ahora es:
@X
@P

+ Vg:O(�
@�
@P

) � �! = _Q
R

Pcp
: (A.10)

En la ecuaci�on (A.7) reemplazamos� g = 1
f o

O2� para obtener @
@t(

O2 �
f o

) = � Vg:O(� g + f ) +

f o
@!
@P. Reordenar las derivadas, multiplicar ambos lados de la ecuaci�on porf o, y sustituir

por la tendencia de altura:

O2X = � f oVg:O(� g + f ) + f 2
o

@!
@P

: (A.11)

Para eliminar X se deriva la expresi�on (A.12) respecto aP y se aplica el operador lapla-

ciano a la ecuaci�on (A.10).

(O2 +
f 2

o

�
@2

@P2
)! =

f o

�
@

@P
[Vg:O(

1
f o

O2� + f )] +
1
�

O2[Vg:O(�
@�
@P

)] �
R

�Pc p
O2 _Q: (A.12)

El t�ermino diat�ermico en la ecuaci�on (A.12) ( R
�P c p

O2 _Q), se considera peque~no en com-

paraci�on con el resto de los componentes. En consecuencia la ecuaci�onomega podemos

reescribir como:

(O2 +
f 2

o

�
@2

@P2
)!

| {z }
A

=
f o

�
@

@P
[Vg:O(

1
f o

O2� + f )]
| {z }

B

+
1
�

O2[Vg:O(�
@�
@P

)]
| {z }

C

; (A.13)

donde P es presi�on; ! es la velocidad de presi�ondP=dt, relacionado a la componente

vertical de velocidad; Vg es la componente de velocidad geostr�o�ca, esto es, la velocidad

que resulta de balance de gradiente de presi�on y fuerzas de Coriolis;f es el par�ametro

que var��a con latitud f = 2
 sin , siendo 
 la velocidad angular terrestre y  es la latitud.

El primer t�ermino A es proporcional a� ! porque el operador cuadr�atico [O2+( f 2
o =� )(@2=@P2)]

89



es aplicado a! . La segunda derivada de una onda sinusoidal, de hecho es proporcional al

argumento en s�� mismo, con el signo cambiado; esto es, si! = asin(x � ct=L) entonces

@2!
@x2

= �
a

L 2 sin (
x � ct

L
); (A.14)

es proporcional a � ! . Como A es proporcional a la velocidad de presi�on con el signo

cambiado, A es proporcional a la velocidad vertical del airew.

Podemos decir algo m�as acerca del t�erminoA explorando la ecuaci�on de continuidad.

El aire es obviamente un 
uido compresible, pero como estamos tratandocon un an�alisis

cualitativo, se permite la aproximaci�on incomprensible. Por lo tanto escribimos la ecuaci�on

de continuidad en la forma:

@w
@z

= � (
@u
@x

+
@v
@y

); (A.15)

donde u, w y v son los componentes de velocidad a lo largo de los ejesx,y,z, siendo este

�ultimo el eje vertical.

La forma de la ecuaci�on (A.15) de continuidad es exacta, incluso para un 
uido compresi-

ble, si toma la presi�on como coordenada vertical, por tanto, se sustituye ! en lugar dew.

La cantidad entre par�entesis en la ecuaci�on (A.15) es la divergencia horizontal, o si tambi�en

incluimos el signo negativo, es la convergencia horizontal. De la ecuaci�on (A.15) podemos

deducir que el movimiento del aire hacia arriba (w > 0) del aire est�a asociado con un �area

de convergencia horizontal en el suelo, mientras que el movimiento del aire hacia abajo

(w < 0) corresponde a un �area de divergencia.
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Figura A.1:Deducci�on cualitativa de las caracter��sticas del movimiento del aire bajo

los ciclones (centros de baja presi�on) y anticiclones (centros de alta pre-

si�on), obtenidos de la ecuaci�on omega, adaptado de (Bravar y Kavvas,

1991).

Concluimos que el t�ermino A es proporcional no solo a la velocidad vertical, sino tam-

bi�en a la convergencia horizontal en la super�cie. Por lo que,A representa la informaci�on

que buscamos. De hecho, a partir del signo dew se puede tener una idea aproximada

de la distribuci�on de las precipitaciones. Cuandow es positivo, el aire se est�a moviendo

hacia arriba, encuentra presiones cada vez m�as peque~nas y experimenta una expansi�on

(casi)adiab�atica que lo enfr��a, posiblemente hasta el punto en que puede ocurrir conden-

saci�on, y por consiguiente, tambi�en la lluvia. Cuando w es negativo, el aire fr��o sufrir�a un

calentamiento adiab�atico que hace que las condiciones de condensaci�onsean imposibles

(Bravar y Kavvas, 1991).

El t�ermino B es proporcional a la tasa de aumento con la altura (� @=@P) de convecci�on

de vorticidad absoluta (Vg:O[ ]). La cantidad O2� =f o, de hecho, se puede mostrar siendo

la suma de la vorticidad relativa y la vorticidad de la Tierra ( f ). Normalmente, los vientos

aumentan en intensidad con al altura, de modo que se puede decir queB es proporcional

a la advecci�on de vorticidad. En idealizaci�on de patrones clim�aticos, la vorticidad positiva

es advectada siguiendo parcelas de aire que se mueven desde el centro de alta presi�on
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hacia las presiones m�as bajas, y viceversa. Evidentemente, en el medio, esperemos que la

advecci�on de vorticidad sea despreciable (ver Figura A.1).

Como el gradiente al cuadradoO2 est�a presente, asumiendo un comportamiento sinusoi-

dal de la perturbaci�on del clima, C es proporcional al argumento del operadorO2, pero

con el signo cambiado. Lo cu�al signi�ca queC es proporcional a la advecci�on de canti-

dad � @� =@Pque puede mostrarse aproximadamente proporcional a la temperatura. En

consecuenciaC es proporcional a la advecci�on del aire caliente y ser�a positivo cuando el

aire se mueva hacia el norte, como a la derecha del centro de baja presi�on; ser�a negativo

cuando el aire se mueve hacia el sur, como a la derecha de un centro de alta presi�on (ver

Figura A.1).

A. 3. Mecanismos de sequ��a

En la secci�on anterior, hemos sentado las bases para explorar la cadena de factores que

induce y mantiene condiciones de sequ��a en latitudes medias. La restricci�on sobre la latitud

es necesaria porque la teor��a cuasi-geostr�o�ca, y la ecuaci�on omega esv�alida solo en �areas

como EE.UU y Europa, que est�an lejos de los polos y el ecuador. Un centro de baja presi�on

favorece la generaci�on de convergencia del aire en el suelo, la convergencia es en sentido

horizontal. El vapor de agua que sale del sistema oce�anico, o del sistema suelo/vegetaci�on,

es tambi�en acumulado y forzado a moverse hacia arriba. Tambi�en que lacondensaci�on

est�a asociada con el movimiento ascendente del aire. Por lo que, esperamos que el agua

sustra��do de la super�cie regrese a ella, aunque no necesariamente en la misma posici�on

geogr�a�ca. Para las regiones de latitudes medias consideradas, los vientos predominantes

son vientos del oeste, de modo que es posible concluir que el paso deun centro de baja

presi�on induce un desplazamiento de agua oce�anico/hidrol�ogico haciael este. Sin embargo,

dicho desplazamiento signi�car�a una ganancia neta de humedad para lasregiones que est�an

a favor del viento desde los oc�eanos.
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Figura A.2:Desplazamiento de la humedad debido a la baja presi�on, zona conver-

gente; b) p�erdida de humedad debido a alta presi�on, zona divergente,

adaptado de (Bravar y Kavvas, 1991).

La ganancia neta de humedad se debe a las diferentes escalas de tiempo eintensidades

involucradas: baja intensidad pero acci�on constante de evapotranspiraci�on, alta intensidad

pero eventos de lluvia discontinua. Lo que llamamos condiciones normales son, por tanto,

el resultado del equilibrio de estos dos factores forzantes; la humedad liberada por el

suelo y la vegetaci�on en meses, se les devuelve en cuesti�on de d��as. Cuando los d��as de

lluvia son ausentes, se producir�a el agotamiento de la humedad de lascapas superiores del

suelo y eventualmente se producir�a una reducci�on de la humedad relativa en la atm�osfera,

estableciendo las condiciones de sequ��a. Todo lo contrario es la situaci�on asociada con un

sistema de alta presi�on. Este provoca divergencias horizontales en la super�cie del suelo.

Por lo que, el agua que ingresa a la atm�osfera a trav�es de los procesosde evapotranspiraci�on

se dispersa y eventualmente dejar�a el �area geogr�a�ca transportada por los vientos. El

movimiento descendente asociando con la alta presi�on proh��ben la formaci�on de lluvia.

Por consiguiente, la humedad es llevada por los corrientes de aire (verFigura A.2b).
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