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Resumen

Estructura y variabilidad de frentes termales en el Mar Interior de Chiloé y
zona costera adyacente.

Los frentes oceanicos desempenian un papel importante en los ecosistemas marinos. La im-
portancia de los frentes se debe a su impacto tanto en la fisica como también en los procesos
biogeoquimicos del océano. Datos satelitales ofrecen una vision sinoptica de la variabilidad de
los frentes, lo cual es necesario para estudiar zonas frontales costeras. Datos in situ de la boya
oceanografica ubicada en Seno Reloncavi fue usada para validar datos satelitales y estudiar
la variabilidad temporal de la TSM. Esta comparacién de datos satélitales e in situ mostra-
ron buena correlaciéon. El objetivo de este trabajo es analizar la estructura y variabilidad de
frentes termales superficiales en el Mar Interior de Chiloé (MIC) usando datos satelitales del
producto Multi-scale Ultra-high Resolution (MUR) que contiene campos diarios de TSM con
una resoluciéon de 1 km para el periodo 2003-2019. Para la identificacion de los frentes, se
aplicé un método de deteccion frontal de Canny (1986) basado en gradiente para aumentar
la precision de la identificacién frontal, donde se usaron los umbrales [0,08 0,10] °C/km.
También se calcularon las probabilidades frontales en cada pixel como la relacion entre el
numero de veces que el pixel califica como un frente y el niimero de veces que el pixel esta
libre de nubes durante un periodo de tiempo. A los campos de TSM se le realizaron diferentes
analisis, incluyendo anélisis armonico, Funciones Empiricas Ortogonales (FEO), calculos de
anomalias, desviacion estandar y promedios climatolégicos. Particularmente en el FEO, se
analiz6 la series de tiempo y la respectiva comparaciéon con los indices climaticos (MEI, PDO
y SAM) como posibles responsables de la variabilidad en el MIC. Entre los principales resul-
tados en este estudio destacamos lo siguiente: En relacion a la climatologia, existen valores
mas altos en verano y minimo en invierno, consecuencia de esto la Magnitud del Gradiente
presento mayores valores en verano y menores en invierno. Por ultimo en la Probabilidad
Frontal (PF), se muestra la variabilidad a interanual y estacional, esta ultima muestra una

PF alta en verano-primavera y menores en invierno. Cabe senalar, que en invierno la Magni-



tud del Gradiente presentaba valores de magnitud pequenos. Sin embargo, para esta misma
estacion al utilizar PF se perciben frentes, demostrando ser un método mas robusto para la
deteccion de frentes. Futuros andlisis incluiran las descargas de los rios a escala estacional
en el MIC, los cuales serian responsable de la variabilidad de la TSM en nuestra zona de

estudio.

Palabras claves: TSM, Frentes, Probabilidad Frontal, Mar Interior de Chiloé.



Abstract

Structure and variability of thermal fronts in the inland sea of Chiloé and
adjacent coastal area.

Ocean fronts play an important role in marine ecosystems. The importance of the fronts is due
to their impact on both the physics and biogeochemical processes of the ocean. Satellite data
provide a synoptic view of the variability of the fronts, which is necessary to study coastal
frontal areas. In situ data from the oceanographic buoy located in Seno Reloncavi was used to
validate satellite data and study the temporal variability of TSM. This comparison between
the satellite and in situ data showed good correlation. The goal of this work is to analyze
the structure and variability of surface thermal fronts in the Inland Sea of Chiloé (MIC)
using satellite data from the product Multi-scale Ultra-high Resolution (MUR) containing
daily TSM fields with a resolution of 1 km for the period 2003-2019. For the identification
of the fronts, a |Canny| (1986)) frontal detection method was applied based on gradient to
increase the accuracy of the front identification, where thresholds [0,08 0,10] oC/km were
used. Also, the frontal probabilities in each pixel were calculated as the ratio between the
number of times the pixel qualifies as a front and the number of times the pixel is cloud-free
for a period of time. Different analyses were performed on the MST fields, including harmonic
analysis, Orthogonal Empirical Functions (EOF), anomaly calculations, standard deviation
and climatic averages. In particular, the time series and the respective comparison with the
climatic indices (MEI, PDO and SAM) were analyzed in the EOF as possible responsible for
the variability in the MIC. Among the main results in this study, we highlight the following:
In relation to the climatology, there are higher values in summer and minimum in winter, as
a consequence, the Magnitude of the Gradient presents greater values in summer and smaller
in winter. Finally, in the Frontal Probability (PF) the variability is shown to interannual
and seasonal, the latter shows a high PF in summer-spring and lower in winter. It should be
noted that in winter the Gradient Magnitude showed small magnitude values. However, for

this same station when using PF fronts are perceived, proving to be a more robust method



for front detection. Future analyses will include seasonal-scale river discharges in the MIC,

which would be responsible for the variability of TSM in our study area.

keywords: TSM, Fronts, Frontal Probability , Sea inner of Chiloé.



Introduccion

Los frentes oceanicos se caracterizan por ser areas estrechas de gradientes horizontales de
propiedades del agua (parametros fisicos, quimicos, biolégicos y 6pticos) que separan dos
masas de agua contrastantes (Saldias & Laray, 2020al). Donde presentan una amplia variedad
de escalas (desde 100 m a 10.000 km en la direccién longitudinal; de 10 m a 100 km en la
direccién transversal al frente) y cominmente acompanados por corriente tipo jet, convergen-
cias y remolinos (Belkin|, 2002). Los frentes también son zonas de convergencia de agua en la
superficie (Franks,|1992) y en consecuencia, estan asociados con regiones de alta acumulacion
de organismos y actividad biolégica (e.g. Reese et al., 2011 Danell-Jiménez et al., 2009)). En
general, la mayoria de las caracteristicas dinamicas relacionadas con un frente, tales como
jets (e.g. (Castelao et al. 2005), filamentos (Strub & Kosro) y descargas de estuarios/rios
(Otero et all 2009) se indentifican a travéz de campos de temperatura superficial del mar

derivados de mediciones satélites.

Los frentes, ademas de su manifestacion fisica, también tienen manifestaciones quimicas y
biolégicas. Como regla general, se puede detectar un frente en una propiedad fisica en fun-
cién de otras propiedades fisicas o bio-Opticas. Por ejemplo, los frentes de temperatura casi
siempre estan asociados con los frentes de salinidad. Estos frentes termohalinos a menudo
van acompanados de frentes de densidad, ya que la densidad del agua de mar es funciéon de
la temperatura, la salinidad y la presién (profundidad). Los principales frentes termohalinos
estan asociados con frentes en otras propiedades, como nutrientes, color del océano, clorofila
y turbidez (Belkin et al., 2009).

Los frentes marinos son parte de la complejidad estructural del mar; son limites estrechos que
separan diferentes masas de agua. Los frentes son causados por diversos forzantes y ocurren
en todo el océano mundial en varias escalas espaciales y temporales (Acha et all 2015). Los
frentes son considerados estructuras dinamicas susceptibles a inestabilidades baroclinicas que
ocurren en una gran variedad de escalas. Ademas, son estructuras tridimensionales estrechas

causadas por diversos mecanismos fisicos; y se caracterizan por distintas propiedades fisicas,
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quimicas y biolégicas . Tienen una variabilidad propia que depende de los forzantes que lo

producen y las condiciones oceanograficas en las que se desarrollan (Fedorov, |1986)).

Los frentes mas estables son dirigidos o producidos por la topografia submarina. Los tipos
de frentes més estudiados son frentes de marea, frentes de quiebre de plataforma continental,
frentes de surgencia, frentes estuarinos, frentes de plumas boyantes, frentes generados por
la convergencia o divergencia de masas de agua en el océano abierto, remolinos frontales y

frentes asociados con caracteristicas topograficas abruptas (Acha et al., 2015).

En los mares costeros, los frentes oceanicos han demostrado ser sitios de alta produccion
primaria que corresponden a grandes poblaciones de fitoplancton (Holligan| |1981). Los frentes
influyen en los ecosistemas marinos en todos sus niveles, directamente o a través de efectos
cascada en la cadena tréfica (Nieto Saavedra et al., 2009), por lo que Bakun (2006) menciona
la importancia de los frentes en los procesos del ecosistema, dado que cualquier frente que
persiste en un periodo significativo, puede ser asociado a una zona de convergencia y por lo
tanto, a la formacién de agua de densidad intermedia, que concentra particulas, ademas de

formar areas de alta productividad bioldgica.

La regién considerada en este estudio, es el Mar Interior de Chiloé (MIC) en Chile, que puede
definirse como un territorio marino y costero comprendido entre el seno de Reloncavi por el
norte hasta la Boca del Golfo de Corcovado en el sur, con una distancia de 260 km aproxi-
madamente. Para delimitar la region se utilizé las coordenadas geogréficas 41-44°S latitud
y 72-74°W de longitud (Figura 2.1 ). Los limites oriental y occidental de la zona correspon-
den a la zona costera continental y la zona costera de la isla de Chiloé, respectivamente. El
MIC tiene una batimetria empinada, con profundidades maximas de 200 m en los canales
principales, y estd conectado al Océano Pacifico a través del canal de Chacad (41.8°S) y la
Boca del Guafo (43.4°S), ambas conexiones son a través de canales profundos sin barreras

que podrian interferir con el intercambio de agua (Narvéaez et al., [2019).

Dentro del MIC y areas de canales adyacentes, existe informacion limitada sobre los patrones
de circulacién horizontal. Restringimos esta tesis al MIC y al océano costero adyacente (
Figura 2.1 ). El MIC consta de dos 'microcuencas’. La microcuenca norte esta compuesta por
el Estero Reloncavi, Seno Reloncavi y Golfo de Ancud, la microcuenca sur incluye el Golfo
Corcovado y la Boca del Guafo (Palma et al.,|2011; Martinez et al |2015). Las cuencas norte
y sur del MIC estan interconectadas por estrechos pasajes entre las islas Desertores que se
extienden a lo largo de la mitad del MIC (Rodrigo, 2008)) y la ubicacién de estas islas se

indica en la Figura 2.1.
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La circulacién estuarina (flujo superficial boyante sobre flujo subsuperficial con mayor den-
sidad) descrito por [Sievers (2008) ocurre principalmente a través de la Boca del Guafo al
sur de la isla (66 km de ancho, 150 m de profundidad; Palma et al. (2011)). El agua dulce
ingresa al MIC a través de rios, fiordos y escorrentias terrestres, con mayor afluencia en la
cuenca norte, donde forma una capa superficial de 20-30 m (Iriarte et al., [2017). La vigorosa
mezcla de las mareas homogeneiza la columna de agua en los pasajes a través de las Islas
Desertores en el medio del MIC, pasando a una capa superior de mezcla profunda de agua
mas fresca en la cuenca sur que sale por la Boca del Guafo sobre una afluencia mas salada. Se
proporcionan descripciones mas detalladas de la estructura vertical de cruceros de invierno y
primavera en 2004, 2005 y 2006 por Montecino & Pizarro| (2008)) y Palma et al.| (2011), con

una caracterizacion general similar.

El canal de Chacao tiene aproximadamente 3 km de ancho, con profundidades maximas de
100 m y la boca del Guafo, de 40 km de ancho y con una profundidad méaxima de 200 m,
son las zonas de conexion entre el MIC y el Océano Pacifico. E1 MIC tiene un ancho variable
debido a la compleja topografia y linea de costa al este de la isla de Chiloé, ademas del
area continental con fiordos y canales en el borde este del MIC, y un conjunto de islas (islas
Desertores) que separan la cuenca en una secciéon norte y sur (Lara et al., 2016). Ademas, el
MIC recibe la contribuciéon de agua dulce de alta precipitacion con alrededor de 2000 a 5000

1

mm ano ', y descargas fluviales siguiendo un régimen nival (Fiordos Reloncavi y Comau),

por lo que el aporte de agua dulce aumenta durante los meses de invierno y primavera (Lara
et al., 2010).

Las mareas son de tipo semidiurno mixto con un rango de 1,5 m, propagandose hacia el
sur a lo largo de la costa de Chile y hacia el MIC a través de la Boca del Guafo (Silva &
Palma;, 2008). Los rangos de marea aumentan al norte de la Boca del Guafo, alcanzando
aproximadamente 6 m en la desembocadura del Estuario Reloncavi. Corrientes superficiales
reversibles fuertemente polarizadas en la direccion este-oeste se han observado a lo largo de

la Boca del Guafo, con velocidades méaximas de 1.40 m s~ (Castillo & Velenzuela), 2008).

El régimen hidrolégico de la Patagonia chilena esta fuertemente influenciado por un maximo
de caudal de los rios durante la temporada de lluvias en invierno (junio-julio), mostrando
un patrén estacional relativamente débil. Las principales fuentes continentales de agua dulce
son los rios que desembocan en el Fiordo Reloncavi en el norte de la Patagonia chilena, es
decir, Petrohué (255 m?® s7'), Cochamé (20 m? s™' ); Puelo (650 m 3 s7! ), y Yelcho (363 m?
s71), que desembocan en el MIC (Aracena et al., 2011} [Castillo et al., 2016]).

La variabilidad interanual en el océano y en el sistema meteorolégico/climatico atmosférico
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proximo al oeste de América del Sur se atribuye mas comtinmente a los efectos de los even-
tos El Nino-Oscilacion del Sur (ENOS). Al igual que en el hemisferio norte , los efectos del
ENOS llegan a la costa oeste de América del Sur a través de vias ocednicas y atmosféricas,
dominando la via ocednica en latitudes méas bajas (e.g. Barber & Chavez, 1983; |[Fuenzalidal,
1992)) y la via atmosférica ganando importancia en los subtrépicos (e.g. Rutllant & Fuenza-
lidal [1991; |Garreaud, 2018al/b). Por otra parte existen otros indices climaticos como el PDO
(Oscilacién Decenal del Pacifico) y el SAM, este PDO, presenta un patrén de variabilidad
de temperatura en el Océano Pacifico que posee alternancias entre 20 a 30 anos en fase fria
o calida (Figueroa Montenegro, 2014)). La fase fria de la PDO esta asociada con La Nina,
en cuanto a la temperatura fria de las aguas y los vientos alisios intensos, mientras que la
fase calida de la PDO va asociada a El Nifio, con aguas mas calidas y vientos alisios debili-
tados (Quintana & Aceitunoj, 2012). Por ultimo el SAM (Modo Anular del Sur) que es una
variabilidad atmosférica de baja frecuencia del hemisferio sur y Se trata de una oscilacién en
que la presion atmosférica, en latitudes polares y medias, oscila entre periodos positivos y
negativos. Kidson, (1988) la define como un patrén guiador de la variabilidad en la circula-
cién troposférica al sur de los 20°S, caracterizada por anomalias de presion centradas en la
Antartica y en la banda latitudinal entre los 40°S a 50°S.

Wooster| (1963) proporciona la descripcién clésica de la circulacién superficial media a gran
escala en el sureste del Océano Pacifico. La Corriente del Pacifico Sur (CPS) hacia el este se
bifurca al acercarse al sur de Chile entre 40°S y 50°S, generando la corriente de Humboldt
hacia el ecuador y la corriente del Cabo de Hornos hacia el polo. Ademas, |Strub (1998),
basado en la climatologia de temperatura y salinidad de [Levitus & Gelfeld| (1992)), describe
que la CPS se desvia hacia el norte en invierno, alimentando las corrientes hacia los polos
que se extienden desde 35°S. En verano, la CPS se translada hacia el sur, conectandose
con las corrientes costeras hacia el ecuador que se extienden hacia el norte desde los 42°S
aproximadamente. El estudio de modelacion de|Aguirre et al. (2014) proporciona informacion
sobre la circulacion de verano tan al sur como los 42°S, que muestra un chorro o jet costero
geostréfico hacia el ecuador en la superficie con velocidades de 10 a 15 cm s~} y una anchura de
40 a 60 km entre 37°S y 42°S. Sus campos de circulacién superficial de verano no se extienden
al sur de los 42°S a lo largo de la costa este de la isla de Chiloé o dentro del MIC (Strub
et al.l 2019). El CPS hacia el este se extiende ampliamente desde 30°S a 50°S ( Figura. 1)
tomada de |Strub et al.|(2019). En alta mar, los valores maximos de 4-5 cm s~! se encuentran
cerca de los 40°S. La bifurcacion costa afuera a gran escala en las corrientes de Humboldt y
Cabo de Hornos ocurre al oeste de la isla de Chiloé cerca de 43 °S, 77° -80 “W. Sin embargo,

a medida que las corrientes se acercan a la costa al sureste de ese punto, se conectan a un
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flujo medio débil hacia el ecuador de 1-2 cm s™! tan al sur como 46°S ( Figura. 2 ) tomada de
Strub et al|(2019). Asi, las corrientes costeras medias de la corriente de Humboldt hacia el
ecuador se extienden al sur de la isla de Chiloé. En la figura 1 al norte de 40°S, las corrientes
promedio dentro de 50-300 km de la costa son mas débiles que aquellas més alejadas de la
costa en la corriente central de Humboldt, debido a la mayor variabilidad de las corrientes
dentro de la zona de transicion costera frente a Chile, descrita por Hormazabal et al.| (2004)).
Luego dentro del MIC los niveles mas bajos del mar a lo largo del lado este del mar cerrado
( Fig. 2 ) tomada de |Strub et al| (2019) crean corrientes geostréficas medias hacia el norte.
Dada la mayor incertidumbre del campo de la Topografia Dindmica Media ( TDM) en esta
cuenca mas pequena, se considera la direccién y (especialmente) las magnitudes de este flujo
hacia el norte para representar un resultado hipotético, que necesita confirmacion adicional
mediante observaciones o modelos in situ . Sin embargo, el flujo geostrofico hacia el norte
es consistente con la circulacién estuarina reportada en la cuenca: transporte subsuperficial
hacia el norte que domina la media vertical, debajo de una capa poco profunda de flujo mas
fresco hacia el sur y fuera de la desembocadura del CIS a través de la Boca del Guafo (Sievers|,
2008)).

Finalmente Aguirre et al.| (2014)) también presentan los campos de verano promedio de tem-
peratura de la superficie del mar (T'SM), basados en su modelo y campos de TSM de satélite
(2000-2007). Junto a la costa se encuentra una franja de agua fria por afloramiento, junto
con un enfriamiento general de norte a sur. De 35°S a 42°S, el frente entre el agua costera
fresca y ascendente y el agua més calida en alta mar se extiende hacia el sur, paralelo a la
costa y aproximadamente a 100 km de ella. Cerca de los 42°S, en el extremo norte de la isla
de Chiloé, el frente gira mar adentro (hacia el oeste) y corre de este a oeste a lo largo del
eje de la Corriente del Pacifico Sur, separando el agua mas calida en el norte del agua fria
en el sur. Ademas, La influencia de los Vientos del suroeste sobre el clima de la Patagonia
Chilena sugiere que la variabilidad hidrolégica en esta area esta controlada por la fuerza de

los vientos del oeste con alta variabilidad estacional (Strub, [1998]).
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Hipotesis y Objetivos

HIPOTESIS

H.1: La entrada de aguas oceédnicas por Boca del Guafo y aportes de aguas estuarinas (por

ejemplo fiordo Reloncavi) pueden generar frentes termales en el mar interior de Childe.

H.2: Los patrones del viento estacional pueden favorecer la surgencia y los efectos inter-
anuales del ENOS (El nino oscilacion del sur) afectan la variabilidad temporal de estos

frentes en la zona costera adyacente al Mar Interior de Childe.

OBJETIVO GENERAL

Estudiar la estructura y variabilidad de los frentes termales en el mar interior de Chiloé
(41°-44°S y 72°-74°W) para los anos (2003-2019) usando datos satelitales e in situ.

OBJETIVOS ESPECIFICOS

1. Validar los datos satelitales de temperatura superficial del mar con datos in situ del

Seno Reloncavi.
2. Cuantificar la magnitud del gradiente en escala estacional en el Mar Interior de Chiloé.

3. Determinar la distribucién y variabilidad espacio-temporal de frentes termales en el
Mar Interior de Chiloé.
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Capitulo 1

Teoria Relacionada

1.1. Dinamica de Sub-mesoescala en zonas frontales

Un campo de flujo activo en el océano superior genera regiones localizadas con mayores
magnitudes de velocidad, generalmente a lo largo de filamentos o afloramientos de isopicnas,
dentro de las cuales la vorticidad vertical relativa ¢ = v, — u, es igual o superior a la
vorticidad planetaria f, y el cizalle vertical puede ser bastante fuerte. La dindamica dentro de
estas regiones difiere de la dindmica de mesoescala caracterizada por niimeros pequenos de

Rossby (Ro << 1) y ntimeros grandes de Richardson (Ri >> 1).

Flujos de submesoescalas se basan en dindmica, caracterizada por un nimero de Rossby de
orden(1), y viene dado por la expresién matematica Ro = |(|/f, donde { representa la
vorticidad relativa y f la vorticidad planetaria o parametro de coriolis, lo que generalmente
estd asociado a escalas espaciales de variabilidad menores al radio de deformacion de Rossby
(<10-40 km, dependiendo principalmente de f) (Thomas et al., [2008).

Dado que ¢ ~ U/L y R, = U/fL, la escala de longitud para submesoscalas, L = U/f. La
escala de velocidad horizontal U puede definirse aiin mas asumiendo el balance geostrofico,
U ~ b,H/f, donde la flotabilidad b = gp/p,, el indice y es la direccién del gradiente de
flotabilidad lateral, p es la anomalia de densidad con respecto a la densidad media p, y H, es
la profundidad de la capa de mezcla, extension vertical sobre la que predominan los gradientes
de velocidad y densidad lateral. Por lo tanto, la escala de longitud de submesoscala se puede
expresar en términos del gradiente de flotabilidad lateral M? = b,, como L = M?H/f>.
De manera equivalente, dado que el gradiente de flotabilidad vertical, o la frecuencia de

flotabilidad, b, = N? en las escalas frontales ajustadas con un gradiente de flotabilidad
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lateral como N? = M*/f? (Tandon & Garrett], [1994)), la escala de longitud de submesoscala
también se puede expresar en términos del gradiente de flotabilidad vertical como L = NH/ f.
Aqui, N y H son especificos de la capa de mezcla y de la proximidad del frente; por lo tanto,

L es considerablemente mas pequenio que el radio de deformaciéon de Rossby.

La extension vertical caracteristica H de los fenémenos de la submesoescala del océano supe-
rior generalmente aumenta con la profundidad de capa de mezcla h,,l. La condiciéon de que
Bu ~ 1 implica que la escala de longitud horizontal asociada con los procesos de submesoes-

cala se escala con el radio de deformacién de Rossby de capa de mezcla.

L~ Lyl = —mome (1.1)

Donde N,,l es la frecuencia de flotabilidad en la capa de mezcla. La estratificacién débil y
extension vertical limitada de capas de mezclas hace que la longitud caracteristica de los flujos
de submesoescala sea pequena en relacion con el primer radio de deformacion baroclinico de
Rossby que define la mesoescala. Por ejemplo, una capa de mezcla con profundidad h,,l =
100 m y N,,l = 1073 57! en las latitudes medias (f = 1x10™* s7!), y L ~ L,/ = 1 km.
Dada esta pequefia escala horizontal, solo se necesita una velocidad relativamente débil de
U = 0,1 m s~!, para producir un ntimero de Rossby de orden uno, lo que indica que dichos
flujos modestos de submesoescala pueden ser susceptibles a dinamicas no lineales y efectos

ageostroficos.

La dindmica de submesoescala con nimero de Rossby de Orden(1) y en Orden (1 km) en el
océano superior desempena un papel importante en el flujo vertical de masa, flotabilidad y
trazadores en el océano superior. Ademas, se piensa que son fundamentales para transferir
energia y propiedades desde el campo de flujo de mesoescala en gran parte adiabatico (10-100
km), a una escala donde puede ocurrir la mezcla. La ruptura del equilibrio geostréfico en
este régimen conduce al desarrollo de circulaciones ageostréficas secundarias con velocidades
verticales relativamente grandes en comparacion con las asociadas con la mesoescala. Por lo
tanto, son vitales para el intercambio de propiedades entre la capa de mezcla, superficie y la
termoclina (Thomas et al., |2008).
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1.2. Frentes

Los frentes oceanicos constituyen zonas relativamente estrechas con gradientes de sus propie-

dades fisicas, quimicas y biolégicas, delinean fronteras entre diferentes tipos de agua (Ullman,

& Cornillon, 1999). Ademds, son sitios con alta productividad primaria. Los frentes son con-

siderados estructuras dinamicas susceptibles a inestabilidades baroclinicas que ocurren en

una gran variedad de escalas (e.g. Saldias & Allen, 2020). Tienen una variabilidad propia

que depende de las forzantes que la producen y las condiciones oceanograficas en las que se
desarrollan (Fedorov, [1986]).

1.3. Tipos de frentes

Los tipos frontales mas estudiados son frentes de marea, frentes de quiebre de plataforma
continental, frentes de surgencia, frentes de estuarios, frentes de plumas de rio, frentes ge-
nerados por la convergencia o divergencia de masas de agua, remolinos frontales y frentes

asociados con caracteristicas topogréficas abruptas (Figura |1.1]).

B into page

Figura 1.1: Tipos de frentes. a un frente de marea; b frente de quiebre de plataforma conti-
nental; ¢ frente de surgencia (hemisferio sur); d frente estuarino. Las flechas son corrientes;
las lineas discontinuas son lineas de igual densidad. Figura modificada de |Acha et al.[ (2015).
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1.3.1. Frentes de marea

Los frentes de marea son una caracteristica comtin de muchos entornos costeros. Se carac-
terizan por una zona de convergencia de superficie que mejora la ruptura de las olas y la
generacién de burbujas de gas debido a la interacciéon onda-corriente. También pueden de-
finirse como zonas de transicién nitidas entre dos masas de agua de diferente densidad y
velocidad de corriente (de marea). Se caracterizan por un flujo convergente en la superficie
del mar, lo que provoca una mayor ruptura de las olas y la formacién y subduccion de burbu-
jas de gas (Baschek et all 2006]). Sus expresiones superficiales son claramente visibles en la
superficie del mar. Los frentes de marea pueden formarse mediante tres mecanismos diferen-
tes: flujo de entrada de agua densa desde un canal adyacente, separacion de flujo mas alla de
un promontorio (Farmer et al., 2002) o flujo sobre un alféizar poco profundo. La mayoria de
esfuerzos de investigacion se han centrado en los frentes de mareas que en cualquier otro tipo
frontal (Mann & Lazier, 2013). Los frentes de marea tipicos son estacionales y se establecen
cada ano en el mismo tiempo y lugar aproximados; y se caracterizan por fuertes gradientes

térmicos (Figura 1.1.a).

1.3.2. Frentes de quiebre de plataforma continental

Este es el tipo frontal mas comun; dichos frentes estan alineados con el quiebre de la pla-
taforma y separan el agua de la plataforma del agua fuera de la plataforma (ocednica). Los
frentes de quiebre de plataforma son frentes de masa de agua porque separan dos masas de
agua distintas, en tierra y mar adentro (este no es el caso, por ejemplo, con los frentes de
mezcla de mareas descritos anteriormente). Siempre hay una corriente bien definida a lo largo
de los frentes de plataforma. Ejemplos: Golfo de Vizcaya, frente de la plataforma Argentina
(Belkin & Cornillon, 2007).

Simulaciones numéricas indican que el flujo en alta mar en la capa inferior de Ekman pro-
mueve el vuelco sobre la plataforma continental y se desprende del fondo en la ruptura de la
plataforma, donde se mezcla hacia arriba a lo largo de isopicnicos inclinados, lo que promueve
el afloramiento (Gawarkiewicz & Chapman |1992). Las observaciones hidrograficas de alta
resolucion en la plataforma este de Estados Unidos al sur de Nueva Inglaterra corroboran los
resultados numéricos (Barth et al., [1998; Houghton & Visbeck, 1998)). Recientemente Matano
& Palma/ (2008) propusieron un mecanismo por el cual una corriente descendente fluye a lo
largo del talud continental en la direccién de las ondas atrapadas a la costa (por ejemplo,

con la costa a la izquierda (derecha) en el hemisferio sur (norte)). Abajo la friccién y la difu-
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sion lateral extienden el flujo hacia la plataforma vecina, generando asi gradientes de presién
a lo largo de la plataforma y una divergencia entre la plataforma que se compensa con la
surgencia en el quiebre de la plataforma. Aunque los frentes de quiebre de plataforma estan
atrapados topograficamente y generalmente se reorganizan en unos pocos dias después de ser
interrumpidos (Gawarkiewicz & Chapman,|1992)), hay fuertes indicios de inestabilidad frontal
que al mejorar el intercambio entre plataformas podria promover atin mas el enriquecimiento
de nutrientes. A pesar de su omnipresencia, los mecanismos de fertilizacion de los frentes de

quiebre de la plataforma parecen ser diversos (Figura. 2.2b).

1.3.3. Frentes de surgencia

Los frentes de surgencia se caracterizan por gradientes horizontales intensos en diferentes
propiedades oceanograficas (Bowman & Iverson) 1978} Fedorov, [1986)). Estos gradientes son
el resultado de la fuerte inclinaciéon hacia la superficie de la picnoclina cerca de la costa,
inducida por el transporte de Ekman (Smith| |1968, [1994). Imagenes infrarrojas satelitales
han revelado que las regiones de surgencia estan asociadas con estructuras de mesoescala
muy ricas, como remolinos y filamentos de agua fria. Las caracteristicas particulares de la
costa y la topografia del fondo, junto con los cambios espaciales en la tension del viento a lo
largo de la costa y la corriente a lo largo de la costa, se han relacionado con estas estructuras
(e.g. Letelier et al., 2009).

Los frentes de surgencia se encuentran a unas pocas decenas de kilémetros de la costa, la
interaccion entre el chorro o jet frontal y las hendiduras costeras promueve inestabilidades
frontales y movimientos verticales (e.g. |[Saldias & Allen, 2020)). Estos ecosistemas en sistemas
de borde oriental (Chile-Peru, California, Benguela, Las Canarias) se encuentran entre las
regiones mas productivas de los océanos (Pauly & Christensen, 1995)). Las aguas de surgencia
se alejan de la costa mediante el transporte de Ekman y convergen a cierta distancia de la
costa, por lo que el agua se hunde. Los frentes de surgencia se forman en esta interfaz entre
el agua de la plataforma y el agua fria y rica en nutrientes que se lleva a la superficie durante
la surgencia costera impulsada por el viento. Esta region frontal es altamente productiva y
los organismos plancténicos se agregan en el lado costero del frente y grandes cantidades de

peces se tienden a concentrar en esa ubicacion (Mann & Lazier, 2013) (Figura 1.1.c).
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1.3.4. Frentes estuarinos

Los frentes estuarinos son producidos por la convergencia de aguas dulces continentales y
aguas marinas saladas. Las tdltimas con frecuencia forman una cuna de sal debajo de las
primeras, lo que conduce a la estructura mas frecuentemente observada (Figura 1.1.d) (Acha
et al., 2015)). Generalmente se ubican paralelos al eje del estuario y pueden extenderse dis-
tancias longitudinales de "decenas de kilémetros". La interfaz frontal se inclina hacia abajo
hacia el centro del estuario o canal (Bowman & Iverson), 1978)). Estos frentes se desarrollan
generalmente en bahias, estuarios y/o fiordos. Estos frentes estan controlados por variaciones
de salinidad, y con frecuencia son los més contrastantes en términos de densidad de agua. Los
frentes estuarinos difieren en estratificaciéon y dinamica principalmente debido a los diversos
patrones en la descarga del rio y a la importancia variable del forzamiento externo como las
mareas o el viento. Estos mecanismos frontales conducen a la formacién de plumas, intrusién
de mareas y frentes, algunos de los cuales podrian desarrollarse a lo largo de los frentes de los
canales, particularmente durante la marea llenante (O’Donnell, [1993). En algunos sistemas
de estuarios, un frente de turbidez bien desarrollado caracteriza la parte mas interna del es-
tuario. Este gradiente maximo de turbidez se debe a la floculacion de la materia suspendida
en el borde de la intrusién de sal y a la resuspension de sedimento debido a la agitacion de
las mareas. Los frentes de turbidez son claramente visibles en las imagenes de satélite y con

frecuencia desde la cubierta de los barcos Figura 1.1.d (Acha et al.| [2015]).

1.3.5. Frentes de plumas de rio

Se denomina pluma de rio al campo de flujo asociado a la descarga de un rio (e.g. Saldias
et al., [2012). Estas pueden desarrollarse en distintas escalas espacio-temporales dependiendo
de los forzantes predominantes. Garvine| (1995)) provee una simple clasificacién para estudiar
distintos tipos de plumas segun el numero de kelvin (K) (razén entre el grosor de la pluma
y el radio de deformaciéon de Rossby). |(Chapman & Lentz| (1994) clasifico frente de plumas
considerando dos casos: si la pluma es atrapada a la superficie o adherida al fondo. En plumas
atrapadas a la superficie, el agua dulce forma una capa superficial somera que se expande en
aguas de la plataforma exhibiendo una fuerte estratificacion vertical en la columna de agua
(p-e. pluma del rio Columbia (Hickey et al., [1998)); pluma de la bahia Chesapeake (Rennie
et al., [1999). Una pluma adherida al fondo se produce cuando una porcioén significativa de
la pluma se expande desde superficie hasta el fondo en la columna de agua (e.g. plumas
observadas en la costa este de Estados Unidos "South Atlantic Bight” (Blanton & Atkin-
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1983). Simulaciones numéricas recientes han demostrado que, en ausencia de viento, las
plumas atrapadas al fondo también pueden propagarse en la direccién opuesta (por ejemplo,

aguas arriba). Esto se asocia con un ajuste baroclinico de la descarga del rio, mientras que el

gradiente de presion barotropica genera la expansion aguas abajo (Matano & Palmay, 2010).

Corrientes costeras, las corrientes de marea y los vientos pueden modificar la dindmica de la

pluma de manera compleja (Garvine, 1975). En el limite entre la pluma y las aguas costeras

marinas, las aguas boyantes de baja salinidad se montan en la parte superior de las aguas

salinas més densas, formando frentes de plumas de rio donde se produce la convergencia

superficial y el flujo descendente (Mann & Lazier, 2013) (Figura 1.2.a).
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Figura 1.2: Tipos de frentes. a frente pluma de rio; b Frente de divergencia; ¢ remolinos
frontales (panel superior) muestran la formacién de remolinos a partir de una corriente ser-
penteante, con remolino de ntcleo calido; ¢ nicleo frio eddy. Los paneles inferiores muestran
frentes (f) en convergencias creadas en remolinos ciclénicos o anticiclénicos (hemisferio sur),
modificados de Mann & Lazier| (2013) y Bakun| (2006)); d frente topogréficamente controla-
do (las areas verdosas indican zonas frontales de convergencia), modificado de
Hamner| (1988). Las flechas son corrientes; las lineas discontinuas en a y b son lineas de igual
densidad.
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1.3.6. Frentes asociados con la convergencia o divergencia de ma-
sas de agua en alta mar

En el océano Pacifico, una corriente hacia el oeste impulsada por los vientos alisios se encuen-
tra aproximadamente entre 5°S y 5°N. La rotacion de la Tierra conduce a la divergencia de la
capa de Ekman lejos del ecuador, que se compensa con la corriente ascendente de las capas
subterrdneas (Figura 1.2.b ). A su vez, la corriente ascendente se compensa con flujos hacia
el ecuador debajo de las capas mixtas en ambos hemisferios (e.g. Wyrtki & Kilonsky), [1984;
Johnson et al., [2001). La corriente ascendente de agua fria debajo de la superficie forma una
lengua fria a lo largo del ecuador: La corriente ascendente ecuatorial crea un frente térmico
extendido de intensidad moderada. Este frente térmico muestra cierto grado de estaciona-
lidad en respuesta al patrén estacional de los vientos alisios (Mann & Lazier, 2013]). Otro
caso de divergencia oceanica con surgencia relativamente fuerte es el denominado Divergen-
cia Antartica en el Océano Austral. Este sistema es causado por los vientos del oeste en el
hemisferio sur y los vientos del este de alta latitud. Aqui los vientos y la rotacién de la tierra
impulsan una divergencia de flujo en las capas superiores. A lo largo de la linea de esfuerzo
de viento mas fuerte que separa los dos sistemas de viento, la divergencia de la capa superior
se compensa con la corriente ascendente (la divergencia antéartica). Un flujo importante de
esta agua se extiende hacia el norte hasta la Convergencia Antartica o Frente Polar (Mann &
Lazier| [2013). La Convergencia Antartica, que rodea la Antartica en aproximadamente 1,500
km de la costa, divide las masas de agua del sur mas frias y frescas y las aguas del norte mas
calidas y saladas; creando el limite pelagico més grande del océano mundial (Sournia, (1994)).
Segun las propiedades de la masa de agua dentro de la Corriente Circumpolar Antartica
(ACC), son evidentes tres transiciones principales, denominadas frente subantértico, frente
Polar y limite del ACC Sur (Orsi et al 1995). Los cambios en la altura de la superficie del
mar determinados por altimetria satelital indican que cada uno de estos frentes estd forma-
do por tres frentes coherentes (Sokolov & Rintoul| (2009). El méas sobresaliente de los frentes
oceanicos abiertos son los que se forman en las transiciones entre las extensiones hacia el polo
de las corrientes limitrofes occidentales calidas y saladas (por ejemplo, la Corriente del Golfo;
Kuroshio; Corrientes de Agulhas y Brasil) y las aguas subpolares salinas y frias. Estos frentes
se caracterizan por fuertes chorros frontales y fuertes gradientes de temperatura, salinidad y
nutrientes en la superficie y con frecuencia se asocian con remolinos intensos y meandros que

se desarrollan por inestabilidades del flujo medio (Figura. 1.2 b).
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1.3.7. Frentes de remolinos

Los remolinos de mesoescala son caracteristicas de la circulacion oceanica y emergen natural-
mente de la inestabilidad del flujo medio. Hay varias clases de anillos o remolinos en el océano,
estos se originan por diferentes forzamientos y que cubren una gama de escalas espaciales
y temporales; consideramos aqui solo un tipo: los remolinos frontales que encierran agua en
movimiento y pueden viajar de forma independiente, cubriendo largas distancias antes de
disiparse. Los remolinos estan ubicados cominmente en las proximidades de corrientes de
flujo mas rapido donde forman frentes intensos con las aguas circundantes, como la Corriente
del Golfo, la Corriente de Kuroshio, la Corriente de Brasil, la Corriente de Agulhas y la
Corriente Circumpolar Antartica (Acha et al.| [2015)).

Las fuertes corrientes se mueven en forma de olas dando como resultado inestabilidades de
flujo y conducen al corte de aguas relativamente calidas o frias que acttian como fuente para
remolinos frontales. El agua dentro de tales remolinos tiene caracteristicas de temperatura y
salinidad diferentes de las aguas circundantes (DeRycke & Raol 1973). Los remolinos frontales
pueden tomar la forma de remolinos de nticleo célido (masas de agua tibia que giran dentro de
aguas ocednicas més frias) o de ntcleo frio (masas de agua fria dentro de aguas méas calidas)
(Figura 1.2.c).

Las observaciones recientes de alta resolucion y los modelos numéricos también indican que
las estructuras de submesoescala en los borde de remolinos son de vida relativamente corta
( 1dia), longitud (1-10 km) y pueden contribuir significativamente a bombear nutrientes a la
capa superior, aumentando posteriormente la productividad primaria del océano (e.g. Lévy
et al.| 2001, [2012; Klein & Lapeyre, 2009; |D’Asaro et al., [2011)). Por lo tanto, los frentes son
"puntos calientes'de intensa actividad biolégica y fisica (e.g. Olson & Backus| (1985} |Olson
et al., [1994; McGillicuddy et al.l [1998; Bakun, 2006]).

1.3.8. Frentes asociados a rasgos geomorficos

Topograficamente algunos frentes estan controlados e interactiian con irregularidades en el
lecho marino o la costa. Ademaés, es habitual encontrar patrones consistentes de remolinos y
frentes asociados. Estos obstaculos al flujo crean aceleraciones en la direccion perpendicular
a la direccion del flujo aguas arriba, asi como capas de limite de friccion cerca del obstéculo.
Estas fuerzas, junto con la estratificacion vertical y la rotacion de la tierra determinan la

trayectoria de las particulas de flujo alrededor del obstaculo. Por lo tanto, la presencia de

24



un cabo, una isla, un banco, un arrecife o una montana submarina causa una perturbacion
en el flujo que genera flujos secundarios tridimensionales complejos de varias escalas (Aris-
tegui et al., [1995; Dong et al., [2007); que dan como resultado un frente fisico (Figura 1.2.d)
(Wolanski & Hamner, [1988). Las observaciones directas y las simulaciones numéricas indican
que estas estructuras estan asociadas a una alta productividad del fitoplancton (Dong et al.
2009).

1.4. Metodos de deteccion de frentes

Los algoritmos de deteccién de bordes han sido utilizados por mas de tres décadas para
el estudio de frentes ocednicos. Se destacan algunos métodos clasicos como los operadores
gradiente de Sobel, Roberts, Kirsh y Laplacian, los cuales obedecen al criterio de la primera y
segunda derivada para determinar discontinuidades espaciales (Simpson, 1990). Estas técnicas
de deteccion basadas en operadores gradiente son muy sensibles al ruido en las imagenes, por
lo que no son muy adecuadas para la deteccion de estructuras de mesoescala (e.g. Holyer &
Peckinpaugh, [1989a; Vazquez et al., [1999).

Existen diferentes métodos para la deteccién de frentes entre los cuales se destacan los méto-
dos clésicos de (Cayula & Cornillon! (1992, 1995)) que desarrollaron un algoritmo de deteccion
de frentes basado en el andlisis de histogramas, el cual fue utilizado inicialmente para detec-
tar frentes cerca de las costas de Carolina del Norte en imagenes de TSM. Este algoritmo
procesa en dos partes, una a nivel de ventana y la otra a nivel de toda la imagen, buscando
una bimodalidad en el histograma que indica la presencia de diferentes pixeles con distintas

caracteristicas de temperatura.

Otros autores también han trabajado con este algoritmo para la generacién de mapas de
frentes (e.g. |[Kahru et al., [2012; |Ullman & Cornillon, 1999; Belkin et al., 2009)). Finalmente
Vazquez et al| (1999) uso un método para la deteccién de estructuras de mesoescala en
imagenes de TSM. Este método se basa en un criterio entrépico, utilizando la divergencia

Jensen-Shannon, y es muy robusto para eliminar el ruido en las imagenes.

En este trabajo utilizamos el método de Canny por las bondades que tiene para el proceso de
deteccion de bordes que a continuacion se describen. Este algoritmo estd considerado como
uno de los mejores métodos de deteccion de contornos mediante el empleo de méscaras de
convolucién y basado en la primera derivada. Los puntos de contorno son zonas de pixeles en

las que existe un cambio brusco o alto gradiente espacial. En el tratamiento de imégenes, se
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trabaja con pixeles, y en un ambiente discreto, es asi que en el algoritmo de Canny se utiliza
mascaras, las cuales representan aproximaciones en diferencias finitas. Criterios en los que se

basa el método de Canny:

= Un criterio de deteccién evitando la eliminacién de bordes importantes y no suministrar

falsos bordes.

» El criterio de localizacion establece que la distancia entre la posicion real y la localizada

del borde se debe minimizar.

» El criterio de una respuesta que integre las respuestas miiltiples correspondientes a un

unico borde.

Uno de los métodos relacionados con la deteccién de bordes es el uso de la primera derivada, la
que es usada por que toma el valor de cero en todas las regiones donde no varia la intensidad
y tiene un valor constante en toda la transicion de intensidad. Por tanto un cambio de
intensidad se manifiesta como un cambio brusco en la primera derivada (Pajares Martinsanz
et al., 2002)), caracteristica que es usada para detectar un borde, y en la que se basa el

algoritmo de Canny.
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Capitulo 2

Materiales y metodos

2.1. Area de estudio

El area de estudio del presente trabajo se encuentra en el este del océano Pacifico sur cu-
yas coordenadas son 41°-44°S y 72°-74°W (Figur. Cubre ademas una zona con area de
15800km? donde se pueden encontrar canales y fiordos que alcanzan profundidades de 480m
(Silva et al., [2009)). E1 Mar Interior de Chiloé recibe aportes de aguas ocednicas provenientes
del pacifico sur por el canal Chacao a través de un tramo estrecho y poco profundo (4km, 50
m), ademds de la Boca del Guafo por la parte sur de la isla con un ancho de aproximadamente
66 km y 150 m de profundidad. El Mar Interior de Chiloé recibe aportes de agua dulce por
los fiordos y rios aledanfios (e.g. fiordo Reloncavi, fiordo Comau, ri6 Cochamo, rio Puelo,

entre otros).
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Figura 2.1: Zona de estudio correspondiente al Mar Interior de Chiloé, el punto negro es
la ubicacion de la boya oceanografica localizada en Seno Reloncavi y los puntos rojos la
ubicacion de los pixeles en la zona norte- sur del MIC y la parte oceanica.

2.2. Datos satelitales

El producto de Temperatura Superficial del Mar (TSM) Multi-scale Ultra-high Resolution
(MUR), generado por la NASA /JPL (http://mur.jpl.nasa.gov) fue elegido para la identifica-
ci6én de frentes debido a sus bondades con alta resolucion espacial (1km) y temporal (diarios).
Este producto usa datos de TSM de alta resolucion (GHRSST) en nivel 4 producido como
un conjunto de datos retrospectivo (latencia de cuatro dias) y un conjunto de datos casi en
tiempo real (latencia de un dia) utilizando wavelets como funciones de base en un enfoque
de interpolacion 6ptimo en una cuadricula global de 0.01 grados. El analisis L4 MUR version

4 se basa en observaciones nocturnas de SST de varios instrumentos, incluido el Radiémetro
de barrido de microondas avanzado de la NASA-EOS (AMSR-E), el Radiémetro de barrido
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de microondas avanzado 2 de JAXA en GCOM-W1, los espectrorradiometros de imagenes de
resolucién moderada (MODIS) en las plataformas Aqua y Terra de la NASA| el radiémetro
de microondas WindSat de la Marina de los EE. UU., El radiémetro avanzado de muy alta
resolucion (AVHRR) en varios satélites de la NOAA y observaciones de SST in situ de la
NOAA. De esta forma, el producto MUR de la NASA contiene campos diarios de TSM con

una resolucioon de 1 km.

2.3. Datos de la Boya

Se analizaron datos superficiales de la boya oceanografica ubicada en el Seno Reloncavi
(ver Figura 2.1), que contiene informaciéon de variables tales como la presién, temperatura,
clorofila, turbidez, pH, salinidad, y oxigeno disuelto. Los datos fueron facilitados por el Centro
I-mar de la Universidad de los Lagos. En este trabajo se analizo la temperatura para su

comparacion con los datos satelitales del producto MUR.

2.4. Datos de indices climaticos

Para abordar los efectos de la variabilidad climatica a gran escala en las condiciones regio-
nales y locales, analizamos tres indices climéticos: la Oscilacién Decadal del Pacifico (PDO),
el Indice de EL Nifio Multivariado (MEI), y el Indice de Oscilacién Antartica (AAO), tam-
bién conocido como SAM (Southern Annual Mode). Los datos de PDO estan disponibles en
el sitio web de la Universidad de Washington (http: //research.jisao.washington.edu/pdo).
Los datos de MEI y SAM se obtuvieron del Centro de Prediccion Climatica de la NOAA
(www.cpc.noaa.gov) y el Laboratorio de Investigacién del Sistema Terrestre, Divisién de

Ciencias Fisicas (www.esrl.noaa.gov), respectivamente.

2.5. Histograma Total y Estacional de la Magnitud del
gradiente

Se utilizaron 50 segmentos para el calculo de los PDF (Probability Density Function), la cual

se expresa en forma matematica como:
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Donde

v;: Es el valor del segmento.

¢;: Es el numero de elementos en el segmento.

N: Es el numero de elementos de los datos de entrada.

w;: Es el ancho del segmento.

Se hicieron histogramas tanto en escala lineal y logaritmica donde se consideraron la totali-
dad de los datos diarios de magnitud de gradiente de un total de 6209 datos. Los histogramas
estacionales de magnitud del gradiente consideran 1534 datos en verano, 1547 datos en otono,
1564 datos en invierno, y 1564 datos en primavera. En sintesis la realizacién de estos histo-
gramas es fundamental para poder establecer los valores umbrales necesarios para el método
de Canny para posteriormente calcular la Probabilidad Frontal. De esta forma, es posible
diferenciar que valores, de todo el espectro de valores en la magnitud del gradiente, son los

apropiados para considerarlos como limites en la discriminacién de zonas frontales.

2.6. Calculo de gradientes de TSM y método de detec-
cion de bordes Canny

Usando datos de TSM de MUR se procedi6 al calculo de la magnitud del gradiente y de-
lineamiento de frentes usando el método de Canny (Canny, 1986), como se describe en los
trabajos de |Castelao et al.| (2005, 2006)); Castelao & Wang] (2014); Wang et al. (2020)); [Saldias
& Lara) (2020a). Primero, se calculd el vector gradiente para cada mapa de TSM. El umbral
en el algoritmo de detecciéon de bordes se realiza con histéresis. El algoritmo primero busca
pixeles con una magnitud de gradiente mayor que el umbral T1, clasificando estos pixeles
como pixeles frontales. El algoritmo luego rastrea a lo largo de una cresta frontal marcando
pixeles individuales como frentes hasta que la magnitud del gradiente cae por debajo de un
umbral méas pequeno T2, esto ayuda a garantizar que los bordes ruidosos no se dividan en
varios fragmentos de bordes. Los umbrales empleados son [0,08 0,10] °C'/km. También se

calcularon las probabilidades frontales en cada pixel como la relaciéon entre el ntimero de
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veces que el pixel califica como un frente y el nimero de veces que el pixel esta libre de nubes

durante un periodo de tiempo (e.g. Ullman & Cornillon| 1999; [Mavor & Bisagni, 2001)).

El calculo de los gradientes de TSM sigue la magnitud de gradiente cominmente utilizada
(e.g. Franco et al, 2008} [Letelier et al., 2009; Vazquez et al., [1999; Saldias & Laray, [2020a).

VxTSMl - (TSMZ,1 - TSMZ'+1)/(XZ',1 - XiJrl) (22)
VyTSM; = (TSMjy = TSMj11)/ (Y1 — Yjia) (2.3)
| VTSM |= {(V.TSM;)? + (V,TSM;)*}'/? (2.4)

Donde V,T'SM; y V,TTSM; son los componentes zonales y meridionales del gradiente de
TSM, respectivamente y | VI'SM | es la magnitud del gradiente. El algoritmo de deteccién
de bordes de Canny (Cannyl, |1986) también se aplicé a los mapas de TSM para identificar
segmentos frontales coherentes y compararlos con los gradientes de TSM. Para la deteccién
de bordes se considera el uso de la primera derivada, la que es usada por que toma el valor
de cero en todas las regiones donde no varia la intensidad y tiene un valor constante en toda
la transicion de intensidad. Por tanto un cambio de intensidad se manifiesta como un cambio
brusco en la primera derivada (Pajares Martinsanz et al., 2002), caracteristica que es usada

para detectar un borde y en la que se basa el algoritmo de Canny.

El algoritmo de Canny consiste en tres grandes pasos:

= Obtencién del gradiente: en este paso se calcula la magnitud y orientacion del vector

gradiente en cada pixel.

= Supresién no maxima: en este paso se logra el adelgazamiento del ancho de los bordes,

obtenidos con el gradiente, hasta lograr bordes de un pixel de ancho.

» Histéresis de umbral: en este paso se aplica una funcién de histéresis basada en dos
umbrales; con este proceso se pretende reducir la posibilidad de apariciéon de contornos

falsos.

2.7. Funciones Empiricas ortogonales (EOFs)

El andlisis de componentes principales (CPs), también conocido en las ciencias atmosfericas

y oceanograficas como analisis de Funciones Empiricas Ortogonales (EOFs), nos permite
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extraer los principales modos de variabilidad de variables como como la TSM. Esta técnica
nos permite eliminar informacién redundante con minima perdida de variabilidad. De esta
forma, se obtienen modos o estructuras que contienen el mayor porcentaje de la varianza y

los que probablemente representen las sefiales dominantes en la region de estudio.

Este analisis utiliza un conjunto de funciones ortogonales (EOF), para representar una serie

de tiempo de la siguiente manera.

z(z,y,t) = z": PC(t) * EOF (z,y) (2.5)
k=1
Donde

» z(z,y,t): serie de tiempo original en funcén del tiempo(t) y del espacio (z,y).

» PC(t):componente principal que indica como la amplitud de cada FOF varia con el

tiempo.

» FOF(x,y)muestra las estructuras espaciales (z,y)de los factores principales que pue-

den representar la variacion temporal de Z.

Para trabajar este método se hace necesario formar una matriz de observaciones F, estanda-

rizandolas mediante la extraccién de la media, para luego calcular la matriz de covarianza.

R=F"F (2.6)

De esta forma se determinan los valores y vectores propios de R resolviendo RE = AE y

considerando el mayor valor propio y su correspondiente vector propio.
Finalmente se encuentra el coeficiente de proyeccion calculando

Z; = F x EOF, (2.7)

que es la proyeccion de F en el j-esimo EOF.
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2.8. Analisis de Armodnicos

Se uso6 el analisis de Fourier para explorar la variacion temporal de la TSM en los ciclos
estacionales dominantes de 6 meses y 1 afio. Por medio de cuadrados minimos, se hizo un

ajuste a las frecuencias exactas de estas senales de la siguiente forma:

U(z,y,t) = Re{g(x,y)e'“ 0=} (2.8)

U(z,y,t): Es la TSM.

o(z,y): Amplitud
» O(z,y): Fase.

w: Frecuencia
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Capitulo 3

Resultados

3.1. Validacion de la TSM satelital con datos propor-
cionados de la boya.

Usando datos in situ diarios de la boya oceanografica ubicada en el seno Reloncavi y los datos
satelitales, se realizaron las series de tiempo diarias donde se puede observar coherencia entre
los datos in situ y los datos satelitales alreadedor de la boya para los anos 2017-2020, como

se puede observar en la Figura [3.1]

Boya vs Satellite
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Figura 3.1: Serie de tiempo diaria de los datos satelitales e in situ de la Temperatura Superfi-
cial del Mar (periodo 2017-2020), obtenidos de la Boya Oceanografica del Seno de Reloncavi
con 1075 datos coincidentes.
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La Figura [3.2] muestra una alta correlacién entre los datos satelitales e in situ de la boya
oceanografica. Se obtuvo un error cuadratico medio de 0.618 y coeficiente de determina-
cibn R? = 0,924. A partir de esto se puede deducir el coeficiente de correlacién lineal (r)
con un valor del 0.96 lo cual implica una alta dependencia lineal entre estas dos variables

cuantitativas.

Buoy vs Satellite
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Figura 3.2: Dispersion de puntos entre datos satelitales e in situ de la Temperatura Superficial
del Mar (periodo 2017-2020), obtenidos de la Boya Oceanografica del Seno de Reloncavi con
1075 datos coincidentes.
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3.2. Climatologia y desviacion estandar de la TSM.

El campo de TSM estacional para los afios 2003-2019 a partir de iméagenes diarias presenta
una estructura heterogénea en la region. En verano encontramos las maximas temperaturas
llegando a 17°C y en invierno las minimas alcanzan los 9°C en toda la area de estudio. En
verano aguas oceanicas mas calidas ocupan la seccion noroeste y decaen hacia el sur del
Mar Interior de Chiloé (Figure 3.3a). Dentro del mar interior las méaximas temperaturas
se encuentran en la parte norte, especificamente en el Seno Reloncavi y mas frias hacia el
Golfo del Corcovado. En otonio, se observa un patrén similar a verano donde las mayores
temperaturas se encuentran en la parte ocednica (Figura 3.3b) y decrecen hacia la parte sur
del mar interior de Chiloé. Dentro del mar interior, las menores temperaturas se encuentran
en la zona sur del drea de estudio (Figura 3.3b). En invierno, las menores temperaturas
del ciclo anual se distribuyen casi homogéneamente tanto en la parte ocednica como dentro
del mar interior de Chiloé, y donde oscilan entre los 10°C y 11°C aproximadamente (Figura
3.3¢). En primavera, el campo de temperatura al noroeste de la zona ocednica y norte del Mar
Interior de Chiloé presentan valores similares de temperatura y cercanos a los 11°C, contrario

a lo encontrado al sur donde los valores decaen alrededor a los 11°C aproximadamente.

Con respecto a la desviacion estdndar mostradas en la Figura3.3] se observa mayor variabi-
lidad en verano, otono y primavera, caso contrario pasa en invierno donde existe un campo
casi homogéneo y bajo de variabilidad. En verano, encontramos la mayor variabilidad esta
concentrada en el MIC. Resaltan dos zonas, una ubicada al norte en el Seno Reloncavi y la
otra cercanas a las islas desertores (Figura 3.3e). En contraparte, la mayor variabilidad de
la temperatura promedio esta en gran medida concentrada en la zona ocednica y zona norte

del MIC en otonio y primavera (Figura 3.3fh).
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Figura 3.3: Climatologia estacional de la TSM para los anos 2003-2019. Los paneles superiores
corresponden a los valores promedio de TSM para (a) Verano, (b) Otono, (¢) Invierno, y (d)
Primavera. Los paneles inferiores corresponden a las respectivas desviaciones estandar de
cada estacion.

3.3. Magnitud y Desviacion estandar del gradiente de
la TSM.

La magnitud del gradiente y la respectiva desviacion estandar dadas en la Figura mues-
tran valores maximos de gradiente para verano y minimos en invierno (Figura 3.4a,c). Las
desviaciones estandar también muestran el mismo patron estacional con mayores valores en
verano que en invierno (Figura 3.4e,g). En verano sobresalen los gradientes muy marcados
en la zona ocednica paralela a la isla grande de Chiloé, ademéas de un fuerte gradiente en la
zona norte del mar interior (Seno Reloncavi e islas Desertores). En otonio perdura la columna
de gradiente en la zona ocednica paralela a la isla grande de Chiloé similar a la mostrada
en verano pero con menor intensidad (Figura 3.4b). Los mayores gradientes de primavera
se concentran en la zona norte del MIC (Figura 3.4 d). En general los mayores valores de

variabilidad se concentran en las zonas con mayores valores de gradiente (Figure 3.4e-h).
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Figura 3.4: Magnitud del gradiente estacional de la TSM para los anos 2003-2019. Los paneles
superiores corresponden a los valores promedio de la magnitud del gradiente para (a) Verano,
(b) Otono, (c) Invierno, y (d) Primavera. Los paneles inferiores corresponden a las respectivas
desviaciones estandar de cada estacion.

3.4. Ajuste Armoénico Anual y Semi-anual de la TSM.

En general la Figura muestra la estructura espacial de la amplitud para la componente
anual. Se observa que la amplitud maxima tiene un valor de 3°C en la parte oceanica y
comienza a decrecer a medida que nos acercamos a la costa de la isla grande de Chiloé y
canales con un valor minimo de 2°C. Ademas, en la zona del MIC existe un comportamiento
similar donde las maximas amplitudes se observan en la parte norte especificamente en Seno
Reloncavi con una amplitud de 3°C y comienza a decrecer hacia la zona sur cercana a los
canales con un valor minimo de 1.5°C. En relacién a la fase, la zona oceanica presenta los
valores maximos de amplitud con un desfase maximo de 1.2 meses, por lo que estos maximos
ocurren alrededor de la primera semana del mes de febrero (Figura 3.5b). En el MIC, tanto

la zona norte como extremo sur presentan los mejores ajustes anuales hacia fines de enero.
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Figura 3.5: Armonico anual de la TSM para los anos 2003-2019; (a) Amplitud y (b) Fase.

La Figura muestra la estructura espacial de la amplitud y fase de la componente semi-
anual (6 meses). En general los valores de amplitud son mas bajos en comparacion al arménico
anual, existen valores dispersos en la amplitud en la zona oceanica. La zona cercana a la Boca
del Guafo presenta valores de aproximadamente 0.38°C. Sobresale ademés en la zona del
canal Chacao que es una de las conexiones del MIC con la parte ocednica valores maximos de
amplitud de 0.45°C. Dentro del MIC, las maximas amplitudes se encuentran al norte con una
tendencia a decrecer hacia la parte sur del mar interior (Figura 3.6a). En relacién a la fase
en la parte ocednica donde se obtuvieron las maximas amplitudes especificamente al este de
esta zona y cerca de Boca del Guafo se dan a finales de febrero. Los maximas amplitudes en
la zona norte del MIC presentan un ajuste con una fase de 1.6 meses, por lo que un maximo

en la oscilacion de 6 meses se presenta a mediados de febrero.
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Figura 3.6: Armonico semi-anual de la TSM para los afios 2003-2019; (a) Amplitud y (b)
Fase.

3.5. Funciones Empiricas Ortogonales (EOF) de la TSM.

Los tres primeros modos de variabilidad de un anélisis EOF se muestran en Figuras 3.7 y
3.8. A diferencia del primer EOF, la Figura 3.8 muestra los modos de variabilidad resaltando
la variabilidad interanual, después de haber extraido los ciclos estacionales (ciclos anuales y
semi-anuales). Los modos que si incluyen los ciclos estacionales representan el 98.7% de la
variabilidad de la temperatura superficial del mar (TSM). La variacién porcentual explicada
por cada modo fue 95.5 %(Modo 1), 2.5%(Modo 2) y 0.5% (Modo 3). El EOF se calcul6

siguiendo el enfoque de descomposicion de valores singulares (SVD) para evitar una matriz

de covarianza muy grande debido a la alta resolucién de las imdgenes (Thomson & Emery)|
2014).

El patron espacial de los dos primeros EOF y las series de tiempo correspondientes se pre-
sentan en las Figura (paneles superiores e inferiores, respectivamente). El primer EOF

Figura 3.7A representa la variabilidad de la TSM, con valores de amplitud mas alto en la
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zona ocednica en comparacién con el MIC. Al analizar la serie de tiempo del modo 1 (linea
azul) se observa que el ciclo dominante es anual. El segundo EOF muestra una frontera de
amplitud cero ubicada paralela a la isla grande de Chiloé por lo que periodos positivos en
la serie de tiempo (Figura 3.7D; linea roja) representan anomalias positivas (negativas) en
la zona ocednica (MIC) (Figura 3.7B). Finalmente para el modo 3 (Figura 3.7C) se notan
anomalias positivas en la zona paralela a la costa pacifica de la isla de Chiloé y anomalias

negativas en la parte en la parte norte y sur del MIC.
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Figura 3.7: Funciones Empiricas Ortogonales (EOF) de la TSM para los afios 2003-2019; (A)
Modo 1, (B) Modo 2, (C) Modo 3 y (D) series de tiempo de cada modo.

La estructura espacial de los modos es casi idéntica después de remover los ciclos estacionales
(Figura 3.8A-C). Sin embargo, la sefal interanual muestra anomalias claras en la serie de
tiempo. Marcadas fases cédlidas del modo 1 se evidenciaron para los periodos 2003-2005 y

2015-2017, mientras que anomalias negativas fueron dominantes para los afios 2007, 2009-
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2012 (Figura 3.8D). La remocién del ciclo anual permite estudiar la variabilidad de la TSM y
su relacién con fenémenos climaticos visibles en la escala interanual, tales como el MEI, PDO
y SAM. La serie temporal asociada al modo 2 (linea roja) presenta amplitudes mas pequenas
que el modo 1 (linea azul) donde inicialmente entre los anos 2003-2005 dichas amplitudes son

negativas. Esto se discute mas adelante en relacién a la variabilidad de indices climaticos.
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Figura 3.8: Funciones Empiricas Ortogonales (EOF) de la TSM, después de remover los ciclos
estacionales, para los anos 2003-2019; (A) Modo 1, (B) Modo 2, (C) Modo 3 y (D) series de

tiempo de cada modo.

3.6. Histograma de la Magnitud del Gradiente de TSM.

Analisis de histogramas se muestran para los datos diarios de la magnitud del gradiente,

considerando una escala lineal donde se consideraron 50 bins o intervalos. En el eje x encon-
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tramos los gradientes expresados en °C/km, y en el eje y se ubicaron los PDF (%). Se puede
visualizar que en esta escala lineal los valores maximos de los gradiente no se muestran por
los bajos valores del PDF correspondientes a alta magnitud de gradiente (Figura 3.9). Por
esto fue necesario considerar una nueva escala logaritmica dada en la Figura [3.10] la cual
permite apreciar el rango de gradientes para poder escoger algin valor umbral, lo cual es

necesario para el calculo de la Probabilidad Frontal.
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Figura 3.9: Histograma total de la magnitud de gradiente en escala lineal durante los afios
2003-2019.
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Figura 3.10: Histograma total de la magnitud de gradiente en escala logaritmica durante los
anos 2003-2019.

En términos generales la Figuras y muestran la variabilidad estacional del PDF
de la magnitud del gradiente en escala lineal y logaritmica, respectivamente. En términos
generales, el mayor rango de valores se presenta en verano cuando las mayores magnitudes

del gradiente se desarrollan con valores sobre los 0.4 °C/km (Figura 3.12).
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Figura 3.11: Histograma estacional de la magnitud de gradiente en escala lineal durante los
anos 2003-2019 y corresponden a (a) Verano, (b) Otono, (c¢) Invierno, y (d) Primavera.
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Figura 3.12: Histograma estacional de la magnitud de gradiente en escala logaritmica durante
los afios 2003-2019 y corresponden a (a) Verano, (b) Otono, (c¢) Invierno, y (d) Primavera.

3.7. Probabilidad Frontal de la TSM.

El ciclo estacional de la probabilidad frontal (PF) de la TSM muestra una maxima actividad
frontal durante verano, tanto en la zona ocednica como en el MIC [3.13] En otoflo, la zona
oceanica muestra menor probabilidad frontal pero se aprecia una zona estrecha con alta
probabilidad frontal al sur de isla desertores (Figura 3.13b). En invierno sobresalen zonas
como Boca del Guafo y canales donde se aprecia un mayor porcentaje de probabilidad.
Por dltimo, en primavera se destacan las zonas comprendidas entre Seno Reloncavi e Isla

Desertores como las principales zonas con actividad frontal (Figura 3.13d).
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Figura 3.13: Probabilidad Frontal estacional de la TSM para los anos 2003-2019.

La variabilidad interanual de la PF de verano se muestra en la Figura [3.14] Se observa alta
actividad frontal en la zona ocednica caracterizada por una banda frontal paralela a la Isla
Grande de Chiloé y dentro del MIC, particularmente en Seno Reloncavi para todos los afios
(2003-2019). Sin embargo, en los anos 2003, 2004 y 2005 se presentd baja probabilidad frontal
en la zona sur del MIC entre las islas desertores y Golfo de Corcovado (Figura 3.14A-C).
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Figura 3.14: Variabilidad interanual de la probabilidad frontal de TSM en verano durante los
anos 2003-2019.

En general, el ciclo interanual de la PF de otono también muestra altos valores en la zona
ocedanica frente a la Isla Grande de Chiloé (Figura. Sin embargo, estos valores de PF son
menores que los presentados en verano. A diferencia de verano, donde los menores valores se
restringen a la zona sur del MIC, una banda de baja actividad frontal (bajo PF) se extiende
dentro de todo el MIC en otono (Figura 3.15A-C).
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Figura 3.15: Variabilidad interanual de la probabilidad frontal de TSM en otonio durante los
anos 2003-2019.

La Figura|3.16|expone el ciclo interanual de la PF durante los anos 2003-2019. Frecuentemen-
te, observamos actividad frontal durante todos los afios en la zona de estudio, ademas dentro
del MIC resaltamos la aparicién de frentes durante los afnos 2003-2005 (Figura 3.16A-C) que
en estaciones de verano y otofio (Figura no eran visibles. Por otra parte, no se
observa las bandas de magnitud de gradiente en la zona oceanica que se describian en las
estaciones anteriores. Por el contrario, el comportamiento en la parte ocednica tiende a ser

bastante homogénea.
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Figura 3.16: Variabilidad interanual de la probabilidad frontal de TSM en invierno durante
los anos 2003-2019.

La PF en primavera exhibe baja PF durante los anos 2003-2005 (Figura 3.17A-C). Este
comportamiento se observa claramente en la parte oceanica como dentro del MIC. Por otra
parte, durante los anos 2006-2019 (Figura 3.17D-Q) hay una concentracion sobresaliente de
frentes tanto en Seno Reloncavi como en la entrada oceanica por Boca del Guafo. El analisis
de toda la variabilidad interanual de la PF deja de manifiesto un comportamiento anémalo
durante los anos 2003-2005 por lo que futuros estudios realizando andlisis mas profundos en

este aspecto son necesarios.
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Figura 3.17: Variabilidad interanual de la probabilidad frontal de TSM en primavera durante
los anos 2003-2019.

3.8. Variabilidad Interanual de anomalias de TSM e
Indices Climaticos.

La variabilidad temporal de las anomalias de TSM promediadas meridionalmente en toda
la zona de estudio y los respectivos indices climéticos se muestran en la Figura [3.18 En
particular, las anomalias de la TSM presentan amplitudes pequenas y oscilan entre -1°C y
1°C. Estas siguieron aproximadamente el indice de El Nino Multivariado (MEI) y la Osci-
lacién Decadal del Pacifico (PDO), y en algunos afios coincidieron con el Modo Anular del
Sur (SAM). En general, los periodos con anomalias positivas de MEI y TSM parecen haber
estado asociadas a anos de El Nifo y las anomalias negativas de TSM a afios de La Nina.
Aunque existieron algunos anos donde el MEI y SAM coincidieron con las anomalias de la
TSM. Claramente, hay un desfase con la anomalia de la TSM en relaciéon a los tres indices
climéticos. Los episodios prolongados de anomalias positivas de TSM (que se extienden du-
rante aproximadamente 2 anos) al comienzo (2003-2005) y al final (2014-2017) de la serie
temporal coincidieron con las fases positivas del MEI (Figura 3.18B) y PDO (Figura 3.18C).
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Finalmente, podemos resaltar que durante el periodo de 2015-2016 la anomalia positiva de
la TSM esta en buen acuerdo con los fases positivas de los tres indices climaticos (Figura
3.18B-D).
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Figura 3.18: Series temporales de promedios mensuales de; (A) anomalias de TSM, (B) MEI
mensual, (C) PDO mensual y (D) SAM. Las barras grises en B — D representan anomalias
positivas y negativas, respectivamente. La linea roja continua en la parte superior de las
barras en (B — D) corresponden a promedios méviles de 5 meses.

Se observa en la Figura la variabilidad temporal de las anomalias de TSM con los
respectivos indices climaticos durante los anos 2003-2019. En general se visualizan 3 zonas:
La zona norte del MIC (linea azul) se encuentra ubicada en -42.14°S y -73.0°W, la zona centro
del MIC ubicada en -43.17°S y -73.17°W y por tltimo en la zona oceanica su ubicacion es
-42.59°S y -74.81°W. Dichos pixeles se encuentran ubicados en la Figura senalados por
puntos rojos. En particular, notamos mayor amplitud y un desfase en la zona sur en relacién a
la parte norte y ocednica. Al comparar con los indices climaticos (Figura[3.19B-D) se observa
un patrén similar a lo mostrado en la Figura Es decir, hay periodos con anomalias

positivas de MEI y TSM que se asocian a anos de El Nino y las anomalias negativas de TSM
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sugieren estar vinculadas con anos de La Nina.
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Figura 3.19: Series temporales de promedios mensuales de; (A) anomalias de TSM; en la zona
norte MIC (azul), zona sur MIC (roja) y zona ocednica (negra), (B) MEI mensual, (C) PDO
mensual y (D) SAM. Las barras grises y blancas en B — D representan anomalias positivas y
negativas, respectivamente. La linea roja continua en la parte superior de las barras en (B —
D) corresponden a promedios méviles de 5 meses.
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Capitulo 4
Discusion

El estudio de los frentes en el Mar interior de Chiloé y la zona oceanica adyacente mediante
observaciones satélites confirman una alta variabilidad espacio-temporal en la presencia de
frentes termales. La validacion de los datos satélitales de TSM con los datos in situ de la
boya oceanografica ubicada en Seno Reloncavi mostraron un coeficiente de correlacion de
0.96 (r=0.96). Este es el primer estudio a la fecha que valida y analiza datos del producto
MUR con 1 km de resolucion espacial para el estudio de la variabilidad termal en el MIC.
Estudios previos en la regién usaron otros productos satelitales con alta resolucién espacial,
tales como MODIS, pero con el ruido asociado a la alta nubosidad de la zona de estudio y la

falta de andlisis con datos diarios (e.g. |Lara et al 2016; Pérez-Santos et al., 2019).

En relacion a la climatologia mostrada por la Figura se puede observar que las maximas
temperaturas de la zona ocednica se dan en verano y las minimas en invierno. Estos resultados
estdn en acuerdo a lo mostrado por Saldias et al| (2019). Sin embargo, sus resultados se
enfocaron en la parte ocednica y no especificamente en el MIC, los cuales estudiaron la
estructura de agua dulce y su respectiva variabilidad estacional donde se utilizaron datos de
TSM, clorofila-a, promedio de lluvia, entre otros. En relacién a la TSM, Saldias et al. (2019)
usaron datos MODIS para los anos 2003-2017 enfocandose plenamente en la variabilidad
estacional, sin evaluar variabilidad de los frentes termales. Narvaez et al. (2019) usaron
campos de TSM promedio de 15 anos de MODIS-Aqua donde mostraron una estructura
espacial heterogénea en la region, con aguas ocednicas méas calidas en la secciéon noroeste y
aguas mas frias en las zonas costeras, asi como en la seccién sur del MIC. No obstante, a
pesar de ser uno de los estudios mas completos en terminos de variabilidad de TSM en la zona
norte de la Patagonia Chilena, la variabilidad estacional de la climatologia no queda bien

clarificada en relacién a potenciales zonas frontales. El estudio por Strub et al.| (2019) también
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consider6 campos medios de TSM, usando datos de MODIS-Aqua, donde se observaron las
maximas temperatura en Seno Reloncavi y las minimas en el sur del MIC, en buen acuerdo
a lo obtenido en nuestro estudio. Teniendo en cuenta la climatologia dada por la Figura
observamos campos de TSM heterogéneo a excepcién del invierno (Figura 3.3¢) en donde se
aprecia baja variabilidad espacial de los valores de temperatura. Sin embargo, la TSM varia
significativamente en otras estaciones del afio. La baja variabilidad de la TSM en invierno
implicaria menores valores en la magnitud del gradiente. Por el contrario, alta variabilidad
media espacial (Figura , deberia ser coherente en parte con el desarrollo de zonas de
frentes con altos gradientes espaciales de TSM, tanto en la parte oceanica como dentro de la
zona del MIC, especificamente entre Seno Reloncavi e Islas Desertores, en la zona de canales

y Boca del Guafo.

Cabe senalar que son pocos los estudios que han cuantificado la magnitud del gradiente en
esta zona de estudio, por lo que es de gran importancia conocer la variabilidad y estacionali-
dad de las zonas frontales ya que éstas son zonas de alta producciéon primaria con potencial
importancia socio-econdmica para la region (e.g. Reese et al., 2011; Danell-Jiménez et al.|
2009). Por ejemplo, |Lara et al.| (2010) evaluaron inicialmente de forma preliminar la presencia
de gradientes y parches en el MIC, donde usaron 27 iméagenes diarias de clorofila durante 3
anos del satélite MODIS-Aqua. Por tanto, este trabajo sugiere zonas frontales en términos
de la magnitud del gradiente y focalizando zonas de frentes en el area de estudio. Nuestros
resultados (Figura 3.4a) sugieren que un alto gradiente de TSM en verano y otofio estaria
asociado a un frente de surgencia, lo que es coherente con el patrén de vientos hacia el nor-
te durante estas estaciones del afio en la zona norte de la Patagonia (Pérez-Santos et al.|
2019). Estas condiciones de surgencia frente a la isla de Chiloé se darian tanto por el bom-
beo ascendente de Ekman y transporte de Ekman durante primavera-verano favoreciendo el

enfriamiento costero y mayores niveles de clorofila-a (Pérez-Santos et al., [2019)).

Finalmente se considero un método mas robusto que la Magnitud del Gradiente para la de-
teccién de zonas frontales. El uso de la Probabilidad Frontal (PF), basado en el método de
Canny, inicialmente usado por Saldias & Lara (2020b)) para la zona costera de Chile centro-
sur. De igual modo, nuestro estudio también considera PF a escala estacional e interanual tal
como se muestra en Figura[3.13] Se destaca la banda intensa de frentes en la parte ocednica
con un patrén similar a la la Figura [3.4] Por otra parte, aunque existen algunas zonas con
magnitud de gradientes altos en el MIC, el PF clarifica el porcentaje de ocurrencia de frentes
coherentes en una escala espacial determinada. El océano costero puede presentar zonas con
alto gradiente termal pero puede darse en escalas transversales a un frente que no son cohe-

rentes con un frente termo-halino. Por lo que la presencia de un alto gradiente no significa
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necesariamente la presencia de un frente separando dos masas de agua. Poco se sabe de la
contribucion relativa de las descargas de rios con sefiales de temperatura contrastantes. Se
sabe que hay muchas descargas de rios en el MIC y que estos traen una sefial de tempera-
tura por lo que es esperable que existan gradientes termales por la influencia de estos rios.
Aunque en este trabajo no se consider6 las descargas de rios, estudios previos han mostrado
la estacionalidad de los aportes de agua dulce al MIC (e.g. |Aracena et all 2011; Lara et al.|
2010) que podrian ser parcialmente responsables de los resultados observados en la Figura

B.13l

En relacion a la variabilidad interanual, el modo 1 del andlisis EOF coincide con la serie de
tiempo de la anomalia de la TSM (Figura 3.18A). Esto tiene sentido ya que el primer modo
de variabilidad es el que representa mayormente el porcentaje de variabilidad. Esta anomalia
presenta una fase positiva que inicialmente no coincide con los indices climaticos MEI, PDO
y SAM durante los anos 2003-2006. Sin embargo, se pueden observar que en los periodos mas
negativos de la anomalia de la TSM, esta coincide con periodos prolongados de fases de La
Nina (Figura 3.18B) y fases negativas del PDO (Figura 3.18D), lo cual implicaria que dentro
del MIC el agua superficial este modulada en cierta medida por la variabilidad climética.
Podemos resaltar también que para los anos 2015-2016, la anomalia de la TSM coincide
con la fase positiva de El Nino, PDO, y SAM. Estos resultados estan en buen acuerdo a
lo expuesto por Narvaez et al.| (2019) quienes reconocen un desfase entre la anomalia de la
TSM vy los respectivos indices climaticos. En particular, El Nino estaria siendo responsable
de aguas mas calidas dentro del MIC para los anos 2015-2016. Por otro lado, tener una fase
positiva del PDO implicaria la presencia de aguas mas calidas y vientos alisios debilitados,
asociandose principalmente a El Nifio. Por ultimo un SAM positivo ocasionaria una banda
de vientos del oeste que se contrae hacia la Antartica, con mayores presiones sobre el sur de
Chile y puede relacionarse con condiciones estables y secas. Esta condicién también podria

explicar aguas mas calidas en la regién de Chiloé.
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Capitulo 5
Conclusién

» El uso de datos MUR de alta resolucién y la respectiva validacién con datos in situ
presentan alta correlacién en nuestra regién del Mar Interior de Chiloé por lo que se

recomienda su uso en andlisis de frentes termales costeros.

= El Mar Interior de Chiloé presento clara diferenciacién estacional de la TSM en sus
cuencas norte y sur con mayores temperaturas promedio en la zona norte del Mar
Interior de Chiloé. En general, esta zona presenta la mayor variabilidad en las estaciones

de primavera y verano.

» La variabilidad interanual de la anomalia de la TSM y el modo 1 del EOF interanual,
presenté baja correlacion con los indices climaticos al considerar toda la serie de tiempo.
Sin embargo, las periodos de tiempo mas frios y calidos del Mar Interior de Chiloé fueron

coherentes con fases calidas/frias del MEI (nino y nina) y PDO.

= El Mar Interior de Chiloé presenté alta variabilidad estacional en la magnitud del
gradiente y la probabilidad frontal, con frentes mas intensos y frecuentes durante

primavera-verano.

» Una banda de alta magnitud frontal se extendié meridionalmente en la zona costera

afuera de la Isla Grande de Chiloé durante primavera-verano-otono.

= La probabilidad frontal presento marcada variabilidad interanual durante los primeros

anos de estudio, con la menor actividad frontal durante los anios 2003, 2004, y 2005.
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