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RESUMEN

En las dltimas décadas se observa una preocupacion generalizada acerca del clima
y de la posible influencia que pueda estar ejerciendo la actividad antropogénica.
Cualquier factor capaz de alterar el balance de energia sobre la Tierra afectara al
clima. El cambio en el balance de energia (forzamiento) producido por un agente
puede ser positivo (calentamiento de la superficie y de la baja atmésfera) o negativo
(enfriamiento).

Las particulas del aerosol atmosférico, naturales o antropogénicas, afectan el
clima directamente al interaccionar con la radiaciébn solar y terrestre, e
indirectamente mediante su efecto en la microfisica de nubes, el albedo y la
precipitacion. No obstante, existe un elevado grado de incertidumbre acerca de la
magnitud del forzamiento debido al aerosol atmosférico. Ademas, el forzamiento
radiativo del aerosol atmosférico depende de su distribucion espacial y temporal, de
la forma de sus particulas, su distribuciéon de tamafio y su composicion quimica. En
este sentido, se necesita un mayor conocimiento experimental de las caracteristicas
radiativas de las diferentes mezclas de particulas que pueden presentarse en un lugar
y en un instante dado.

A partir de estos supuestos, el objetivo principal de este trabajo ha sido la
caracterizacion de las propiedades efectivas del aerosol en la columna atmosférica en
el entorno del macizo de Sierra Nevada (Granada), region que presenta una orografia
compleja. Para abordar este estudio hemos tenido en cuenta las distintas masas de
aire que pueden llegar a esta region y las medidas fotométricas llevadas a cabo en
varias localidades con caracteristicas bien diferenciadas (campafia internacional
VELETA 2002). Durante el periodo de medidas el area de estudio estuvo
influenciada por fuentes de particulas procedentes del Atlantico, de Europa, del Norte
de Africa, asi como procedentes de fuentes locales. En la campafia se registré la
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radiancia del cielo y la irradiancia solar directa en bandas espectrales en las que la
influencia de la absorcion gaseosa es minima. Las medidas experimentales se han
elaborado de modo apropiado y, mediante el uso de un cédigo de inversion de la
Ecuacion de Transporte Radiativo (ETR), se han obtenido los parametros efectivos
de interés.

En el Capitulo II se presenta una revision de los conceptos fundamentales
utilizados en el trabajo. Se han cubierto aspectos relativos a las particulas que
componen el aerosol atmosférico y a la transferencia radiativa en la atmosfera,
aunque nuestro interés radica principalmente en aquellos aspectos del transporte
radiativo en los que el aerosol atmosférico juega un papel fundamental.

En el Capitulo III se ha realizado un estudio exhaustivo del instrumento de
medida utilizado: el radiometro CIMEL CE-318. Tras presentar sus caracteristicas
analizamos con detalle los procedimientos de calibracion que periddicamente se han
realizado, asi como las intercomparaciones entre los distintos instrumentos instalados
en las estaciones de medida. Esta tarea resulta fundamental a la hora de obtener
medidas fiables. Los resultados han puesto de manifiesto el gran interés de Sierra
Nevada para la calibracion de radiémetros solares por el método Langley, siendo este
método suficiente para obtener un buen resultado de las constantes de calibracion
para la medida de la irradiancia solar. Por otro lado se muestra que la metodologia de
calibracién utilizada, tanto en radiancias como en irradiancias, es consistente si la
comparamos con los resultados obtenidos por la red AERONET. Ademas, la
campafla de intercomparacion realizada ha mostrado la bondad de la técnica de
transferencia de calibrado.

En el Capitulo IV se han abordado los aspectos metodolégicos, comenzando con
la descripcion de los procedimientos utilizados para la obtencion de la profundidad
optica del aerosol, parametro este que ha permitido un estudio sistematico de la base
de datos. También se ha analizado el problema de inversién de la Ecuacion de
Transporte Radiativo (ETR) y las caracteristicas particulares del esquema empleado
en nuestro trabajo: configuraciones de medida del almucantar y del plano principal,
fiabilidad del método y justificacion de la conveniencia de llevar a cabo medidas con
angulos de dispersion grandes. En este capitulo se pone también de manifiesto que
los resultados obtenidos con ambas configuraciones de medida son similares, lo cual
nos permite hacer un seguimiento de las propiedades efectivas microfisicas y
radiativas del aerosol atmosférico a lo largo del dia.

El Capitulo V se centra en el estudio de la variabilidad de las propiedades del
aerosol en la columna atmosférica durante la campana experimental VELETA 2002,
ayudandonos para su interpretacion de los resultados obtenidos con otras técnicas de
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observacion. Este analisis ha permitido dividir las condiciones atmosféricas de la
campafia en cuatro periodos diferentes asociados a la procedencia de las masas de
aire. Los resultados han puesto de manifiesto el caracter absorbente del aerosol
atmosférico en la estacion de Armilla y la accion “barrera” que produce el macizo de
Sierra Nevada. Los analisis de las correlaciones entre los distintos pardmetros han
permitido establecer ecuaciones paramétricas que podrian utilizarse como parametros
de entrada en los modelos climaticos.

En el Capitulo VI se lleva a cabo un estudio del forzamiento radiativo producido
por el aerosol atmosférico presente en la campafia, tanto en la superficie terrestre
como en el tope de la atmoésfera, comparando ademds los resultados con los
obtenidos por otros autores. Los resultados han puesto de manifiesto la importancia
del aerosol local sobre las estimaciones del forzamiento radiativo, encontrando
grandes diferencias en estaciones proximas bajo masas de aire con el mismo origen.

En el Capitulo VII se resumen las conclusiones y en el Capitulo VIII se presenta
un listado de los simbolos utilizados en la memoria. Finalmente, en los Capitulos IX
y X se incluye la bibliografia utilizada y se muestran los resultados ya publicados
tanto en revistas como en congresos nacionales e internacionales.
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I INTRODUCCION Y OBJETIVOS

En las ultimas décadas ha surgido una preocupacion generalizada acerca del clima y en
particular sobre el riesgo de que el hombre esté induciendo un cambio en él. De acuerdo con
los resultados publicados en el Cuarto Informe de Evaluacién del Grupo Intergubernamental
de Expertos sobre el Cambio Climatico (IPCC, 2007), el clima de la Tierra ha cambiado de
modo evidente, tanto global como regionalmente, desde la era pre-industrial. Este informe
sefiala que el calentamiento global es inequivoco, siendo muy probable la causa de este
calentamiento la actividad humana.

Segun el criterio de la Organizacién Meteoroldgica Mundial (OMM), el clima es la
sintesis del tiempo meteorologico en un periodo de tiempo esencialmente amplio como para
establecer sus caracteristicas estadisticas (valores medios, variancias, probabilidades de
fendmenos extremos, etc.). El clima es el resultado de la interaccion entre los diferentes
componentes del Sistema Climatico, que incluye la atmdsfera, la hidrosfera, la criosfera, la
litosfera y la biosfera (figura 1.1). Estos subsistemas del Sistema Climatico interaccionan
entre si, intercambiando energia, materia y cantidad de movimiento. La fuente fundamental
de energia del Sistema Climatico tiene un origen exterior al propio sistema y es la energia
radiante del Sol. La Tierra absorbe una parte de la radiacion solar que incide sobre ella y
refleja el resto. Esta energia que entra en el Sistema Climatico es redistribuida por las
circulaciones atmosférica y oceanica y reemitida en longitudes de onda del infrarrojo térmico
al espacio. De este modo, se produce un balance global entre la energia entrante, de origen
solar, y la saliente, emitida por la Tierra. Cualquier factor capaz de alterar el intercambio
radiativo de la Tierra con el espacio o que altere la redistribucion de energia entre los
diferentes componentes del Sistema Climatico va a afectar al clima. En este sentido, se habla
de un forzamiento climatico como cualquier cambio en el balance de energia del sistema
Tierra-Atmoésfera, hablandose de forzamiento positivo si el efecto es producir un
calentamiento de la superficie terrestre y de la baja atmosfera, y de forzamiento negativo en
caso contrario.

I Introduccion y objetivos 1



2 I Introduccion y objetivos
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Figura I.1. Componentes del Sistema Climdtico y la fuente externa de energia

del mismo, el Sol.

Las actividades humanas son responsables, entre otros efectos, de haber incrementado la
concentracion de algunos gases atmosféricos como el dioxido de carbono, el metano, el
oxido de nitrogeno y el ozono troposférico. Estos gases son radiativamente activos en el
infrarrojo térmico y absorben de modo efectivo la radiacion infrarroja emitida por la
superficie terrestre. Este proceso de absorcion que lleva asociado el consiguiente proceso de
emision, tanto hacia la superficie terrestre como hacia el espacio, produce el conocido efecto
invernadero. Este fenémeno natural es responsable de que en la superficie terrestre la
temperatura sea unos 30 K mayor de lo que seria en ausencia de atmdsfera. Ahora bien, un
aumento de la concentracion de estos gases, conocidos como gases de efecto invernadero,
produce un forzamiento radiativo del clima al alterar el balance de energia global.

Por otro lado, existen otros componentes atmosféricos que también estan siendo alterados
por la actividad humana, el aerosol atmosférico es un ejemplo. El aerosol atmosférico esta
constituido por pequefias particulas solidas o liquidas que se encuentran en suspension en el
seno de la atmoésfera. Estas particulas tienen origenes muy diversos, tanto naturales, como es
el caso de los producidos por erupciones volcanicas y tormentas de arena, como
antropogénicos, como los generados en conexion con la quema de combustibles fosiles y de
biomasa. Las particulas que componen el aerosol atmosférico intervienen de modo activo en
el establecimiento del balance radiativo del Sistema Tierra-Atmdsfera. Esta intervencion
tiene lugar de forma directa, mediante el proceso de dispersion y absorcion de la radiacion
tanto solar como infrarroja térmica, aunque su interaccion con la primera es mas importante.
Pero también se producen efectos indirectos sobre el balance de radiacién, ya que las
particulas del aerosol producen modificaciones en la estructura microfisica de las nubes, que
conllevan modificaciones en su cuantia y en sus efectos radiativos. Existen evidencias de que
la concentracion de particulas troposféricas ha aumentado en los ultimos afios debido al
incremento de emisiones antropogénicas, tanto de particulas como de gases precursores de la
formacion de las mismas (figura 1.2). Esto conlleva una modificacién en el balance radiativo
del Sistema Tierra-Atmdsfera, que se traduce en un forzamiento del clima cuyo signo parece
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Figura 1.2. Aumento de gases de efecto invernadero:a) Didxido de Carbono (CO»); b) Metano (CH,); c¢) Oxido
nitroso (N-0) (IPCC, 2007).

ser negativo. Es decir, en cierto modo intentaria contrarrestar el forzamiento positivo debido
al incremento de los gases de efecto invernadero.

No obstante, existe un elevado grado de incertidumbre acerca de la magnitud del
forzamiento debido al aerosol atmosférico. Asi, aunque la mayor parte de las particulas se
localizan en las capas bajas de la troposfera, su efecto radiativo depende de la distribucion
vertical en la atmosfera. Por otro lado, las particulas que componen el aerosol sufren
diferentes procesos fisicos y quimicos en la atmosfera, sobre todo en el interior de las nubes,
y son eliminados de un modo eficaz por la precipitacién, de modo que su tiempo medio de
residencia varia desde unos pocos minutos a unas pocas semanas. Esta variabilidad en el
tiempo de residencia sumado al caracter heterogéneo y a veces discontinuo de sus fuentes,
hace que las particulas presenten una distribucion no homogénea con una localizacién
preponderante en la proximidad de sus fuentes, aunque en ocasiones son posibles procesos
de transporte a gran distancia. Evidentemente estos aspectos dificultan tanto el propio
estudio del aerosol como la valoracion de sus efectos radiativos a nivel global. Por otro lado,
el forzamiento radiativo del aerosol depende no sélo de su distribucion espacial sino también
de la forma de sus particulas, su distribucion de tamafio y composicion.
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Figura 1.3: Promedio mundial del forzamiento radiativo (FR) en 2005 (estimaciones dptimas y horquilla de
incertidumbres del 5 al 95%) respecto de 1750 para CO2, CH4, N20 y otros agentes y mecanismos importantes,
extension geogrdfica tipica (escala espacial) del forzamiento, y nivel de conocimiento cientifico (NDCC)
evaluado (IPCC, 2007).

El aerosol afecta el clima directamente al interaccionar con la radiacion solar y terrestre, e
indirectamente mediante su efecto en la microfisica de nubes, el albedo y la precipitacion. La

influencia del aerosol troposférico en el balance de energia, entre -0.9 y -0.1 Wm™2 (IPCC,
2007), es comparable con el efecto global neto de las nubes (figura 1.3). En el aerosol no se
produce una compensacion de su efecto sobre los rangos de radiacion solar y terrestre, lo que
provoca que su efecto radiativo sea relativamente fuerte comparado con el de las nubes. En
lo referente al efecto del aerosol sobre las nubes hay que decir que su origen se debe a
particulas submicrométricas que actan como nucleos de condensacién y a las grandes
particulas de polvo que son eficientes nucleos de hielo.

Los dos efectos principales que podrian producir un efecto de enfriamiento son la
dispersion producida por las particulas del aerosol y las reflexiones provocadas por las
nubes. Por otro lado, algunas particulas también absorben radiaciéon solar, transfiriendo
energia a la atmoésfera, produciendo un efecto de calentamiento y cambiando por
consiguiente el perfil vertical de temperatura. En este sentido se sabe que el hollin
procedente de fuentes urbanas e industriales y el polvo (natural y debido al cambio de uso
del suelo) son eficaces absorbentes de la radiacion solar.

De acuerdo con los resultados del cuarto informe del Grupo Intergubernamental de
expertos sobre el Cambio Climatico (IPCC, 2007), la temperatura superficial media global
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Cambios en la temperatura, en el nivel del mar y en la cubierta de nieve del Hemisferio Norte

0 5__ a) Promedio mundial de la temperatura en superficie -
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Figura 1.4. Variacion observada de: a) el promedio mundial de las temperaturas en superficie; b) el promedio
mundial del nivel del mar a partir de datos mareométricos (azul) y satelitales (rojo); y c) la cubierta de nieve del
Hemisferio Norte durante marzo-abril. Todas las diferencias han sido calculadas respecto de los promedios
correspondientes durante el periodo 1961-1990. Las curvas alisadas representan los valores promediados
decenalmente, mientras que los circulos denotan los valores anuales. Las dreas sombreadas representan los

intervalos de incertidumbre estimados a partir de un andlisis completo de las incertidumbres conocidas (ay b) y
de la serie temporal (c). (IPCC, 2007).

de la Tierra se ha incrementado en 0.74+0.18 °C entre los afios 1906 y 2005 (figura 1.4). Este
calentamiento, al menos parcialmente, es el resultado del forzamiento antropogénico del
clima. Tanto el signo como la magnitud de la contribucién del aumento de los gases de
efecto invernadero a este forzamiento esta definido, pero hay que indicar que en la
cuantificacion del forzamiento antropogénico del clima existen grandes incertidumbres
asociadas, entre otros factores, al efecto del aerosol atmosférico. Con el fin de reducir la cota
de incertidumbre se hace necesario realizar campaiias de medida tanto intensivas, en las que
se caracteriza el aerosol con diversas herramientas durante un tiempo limitado, como
extensivas, en las que se opera con un conjunto no tan amplio de instrumentos durante un
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periodo suficientemente largo como para extraer consecuencias sobre la variabilidad
estacional del aerosol atmosférico.

Las particulas del aerosol atmosférico se pueden observar y analizar, bien in situ mediante
impactadores o contadores de particulas, o bien a distancia mediante instrumentos de sondeo
remoto activos o pasivos. El sondeo remoto pasivo se basa en la modificacién del campo de
radiacion solar inducido por las particulas; esta técnica de observacion se ha utilizado
durante décadas y todavia se usa desde las estaciones en superficie. La observaciéon en
superficie mas simple es la medida de extincién del haz solar directo. Las medidas de
radiancia y polarizacion del cielo también contienen informacioén relativa a las propiedades
del aerosol atmosférico y son utiles para complementar las de extincion.

Debemos sefialar que el interés en la caracterizacion de los efectos radiativos producidos
por el aerosol atmosférico se extienden a otros d&mbitos cientificos. Asi, es conocido el gran
desarrollo de las técnicas de observacion de la Tierra desde el espacio. En especial cuando el
interés esta en la observacion de la superficie terrestre, la atmosfera se comporta como un
medio interpuesto cuyos efectos deben descontarse. De estos efectos atmosféricos el del
aerosol es especialmente delicado debido a su variabilidad espacio-temporal, y a la necesidad
de un mayor conocimiento experimental de las caracteristicas radiativas de las diferentes
mezclas de particulas que pueden presentarse en un lugar y en un instante dado.

Objetivos

El objetivo que nos hemos marcado en este trabajo ha sido el caracterizar las propiedades
del aerosol en la columna atmosférica en una region con orografia compleja en el entorno del
macizo de Sierra Nevada (Granada). Para abordar este estudio hemos utilizado las medidas
fotométricas llevadas a cabo en varias localidades con caracteristicas bien diferenciadas
(campafia VELETA 2002). En este sentido, se ha determinado experimentalmente la
radiancia del cielo y la irradiancia solar directa en bandas espectrales en las que la influencia
de la absorcion gaseosa es minima. Las medidas experimentales se han elaborado de modo
apropiado y, mediante el uso de un codigo de inversion de la Ecuacion de Transporte
Radiativo (ETR), se han obtenido los parametros de interés.

Comenzaremos presentando una revision de los conceptos fundamentales utilizados en el
trabajo. Se han cubierto aspectos relativos a las particulas que componen el aerosol
atmosférico y a la transferencia radiativa en la atmésfera. Evidentemente, nuestro interés
radica principalmente en aquellos aspectos del transporte radiativo en los que el aerosol
juega un papel fundamental. Estos conceptos son importantes para comprender el
procedimiento de inversion de la ETR utilizado. En este sentido nos interesan tanto los
aspectos referentes a la dispersion como a la absorcion de la radiacion solar.

En el capitulo siguiente presentaremos un estudio exhaustivo del instrumento de medida
utilizado: el radiémetro CIMEL CE-318. Tras presentar sus caracteristicas analizaremos con
detalle los procedimientos de calibracion que periddicamente se han realizado. Esta tarea
resulta fundamental a la hora de obtener unas medidas fiables.
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A continuacion se abordan los aspectos metodolégicos, comenzando con la descripcion de
los procedimientos usados para la obtencion de la profundidad 6ptica del aerosol.
Precisamente los valores de la profundidad optica, que son una entrada necesaria para el
esquema de inversion de la ETR, se han utilizado para llevar a cabo un estudio sistematico
de la base de datos. El problema de inversiéon de la ETR y las caracteristicas particulares del
esquema empleado en nuestro trabajo se presentan en una seccion posterior. En él se abordan
los problemas asociados a la fiabilidad del método utilizado y se justifica la conveniencia de
llevar a cabo medidas con angulos de dispersion grandes.

Los capitulos finales se centran en el estudio de la variabilidad de las propiedades del
aerosol en la columna atmosférica durante la campafia experimental VELETA 2002. En este
analisis también utilizaremos los resultados obtenidos con otras técnicas de observacion. Se
analizaran las propiedades radiativas y microfisicas obtenidas mediante la metodologia de
inversion de la ETR. Los resultados obtenidos en este Capitulo se emplearan en el siguiente
para llevar a cabo un estudio del forzamiento radiativo producido por el aerosol atmosférico
presente en la campafia, comparando también con los resultados obtenidos por otros autores.
Finalmente se presentan las principales conclusiones del trabajo realizado.






II FUNDAMENTOS

En este Capitulo describiremos conceptos basicos necesarios para abordar los distintos
aspectos de la caracterizacion de las propiedades radiativas y microfisicas del aerosol
atmosférico. Comenzaremos con la definicién de las magnitudes fundamentales que son
estudiadas en la transferencia radiativa y que gobiernan el campo de radiacién en un medio
que absorbe, emite y dispersa radiacion. Después introduciremos la ecuacién de transporte
radiativo que describe la evolucion temporal y espacial del campo de radiacion.

Una vez introducidas estas nociones basicas nos ocuparemos del medio material de
propagacion que nos ocupa, la atmosfera terrestre, haciendo una descripciéon mas exhaustiva
del aerosol, objeto de este trabajo. Tras una pequefia descripcion de la atmdsfera terrestre,
presentaremos las principales caracteristicas que describen el aerosol atmosférico, y que nos
permitiran caracterizar los diferentes tipos de particulas del aerosol. Finalmente
introduciremos la ecuacion de transporte radiativo particularizada para nuestra atmosfera, y
que sera la que utilizaremos para el estudio de la radiacion solar que alcanza la superficie
terrestre.

II.1 MAGNITUDES RADIOMETRICAS BASICAS

I1.1.1 RADIANCIA O INTENSIDAD ESPECIFICA

Cuando analizamos la propagacion de un haz de radiacién en un medio es conveniente
utilizar el concepto de radiancia o intensidad especifica. La radiancia o intensidad
especifica, L(r, n, A, t), de la radiacion en la posicion 7, que se propaga en una direccion n,
con longitud de onda A, en un tiempo ¢ se define de modo que la cantidad de energia
transportada por la radiacion de longitudes de onda comprendidas entre 1 y A+dl que

II Fundamentos 9
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Figura Il.1: Haz de radiacion usado para definir la radiancia. El
vector n define la direccion de propagacion de la radiacion,
mientras que s es el vector unitario que define el elemento de
drea dS.

atraviesa un elemento de area dS en él angulo sélido df2 en el intervalo de tiempo dt es
(figura I1.1) (Mihalas, 1978):

d&=L(r,n,A,t)dS cos@ dQ dA dt (IL.1)

donde 6 es el angulo entre la direccion del haz y la normal a la superficie, y dS-cos 6 (=n-dS)
corresponde al area efectiva en la cudl la energia es interceptada. La unidades de la radiancia
son Wmsr'um™. Si la radiancia en un punto es independiente de la direccion, el campo de
radiacion se dice que es isotropico, y ademads se dice que es homogéneo si la radiancia es la
misma en todos los puntos y direcciones.

Una propiedad importante de la radiancia es que se define de modo que es independiente
de la distancia entre la fuente y el observador, siempre que no existan otras fuentes o
sumideros de radiacion a lo largo de la linea de visién. La invariancia espacial de la radiancia
implica que el valor de L puede obtenerse de las medidas de la cantidad de energia que llega
de la fuente que sustiende un angulo sélido definido, en un tiempo dado, dentro de un
intervalo de longitudes de onda, en un receptor de area conocida. El requerimiento de que
dQ tiene que ser especifico limita la determinacion de L a fuentes que se puedan resolver
espacialmente.

I1.1.2 INTENSIDAD MEDIA

En la descripcion fisica y/o matematica del campo de radiacion es de gran utilidad
trabajar con los promedios angulares o momentos. Asi, definimos la intensidad media como
el promedio (momento de orden cero) de la radiancia sobre todos los angulos solidos
(Mihalas, 1978)
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J(r,a,z)=ﬁ45L(r,n,/1,z)dg (IL.2)

La intensidad media tiene dimensiones de Wm™sr'um™. En el caso de que la radiancia sea
isotrdpica, la intensidad media coincide con la radiancia.

I1.1.3 DENSIDAD DE FLUJO

Definimos la densidad de flujo de radiacion, .#(r, 4, ¢) como una magnitud vectorial tal
que .#dS nos da el ritmo neto del flujo de energia radiante que cruza una superficie orientada

arbitrariamente, dS, por unidad de tiempo y de intervalo de longitud de onda (Mihalas,
1978).

F(r, A4, 0=PL(r,n,A,1)nd Q (IL3)

La densidad de flujo tiene dimensiones de Wm™um™. De la definicion vemos que la
densidad de flujo corresponde al primer momento del campo de radiaciéon con respecto al
angulo solido. Si el campo de radiacion es simétrico respecto a un eje, entonces la densidad
de flujo es igual a cero para una superficie orientada perpendicularmente a dicho eje de
simetria. En particular, usando coordenadas cartesianas, para atmosferas planas homogéneas
en X e ), Unicamente la componente z es distinta de cero, y nos referiremos a esta
componente como la densidad de flujo, como si fuera un escalar, y vendra dada por:

F(z,A,t)zZnJ‘I_IL(z,,u,/l,t)ud,u (11.4)

donde se ha escrito p=cos 6, n=((1-u")"’cos ¢, (1-u?)"*sin ¢, u), y dQ=-dudp, siendo 6y ¢
los angulos polares que definen n.

Denominaremos a la densidad de flujo radiante irradiancia, E, cuando hablemos de la
densidad de flujo incidente en todas las direcciones en la unidad de area. Mientras que se
llamaremos emitancia, M, a la densidad de flujo emitido en todas las direcciones por la
unidad de area.

Esta magnitud, a diferencia de la radiancia, no es siempre invariante con la distancia de la
fuente. En el caso de que la radiacion venga caracterizada por ondas planas, la densidad de
flujo, y por lo tanto la irradiancia y la emitancia, serd constante en cualquier punto del
espacio en el recorrido de la onda. Pero, si la radiacion se propaga en forma de ondas
esféricas, la densidad de flujo en un punto a distancia r de la fuente, siempre que no exista
ninguna fuente adicional ni sumidero en el recorrido de la onda, sera proporcional a 1/7° (ley
de la inversa del cuadrado de la distancia).
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II.2 INTERACCION RADIACION-MATERIA

I11.2.1 DISTINCION ENTRE DISPERSION Y ABSORCION-EMISION

En la interaccion de la radiacion con la materia, un haz de energia radiante puede ser
atenuado o intensificado por una amplia variedad de procesos fisicos. Entre estos procesos
hay que hacer una distincién entre absorcion y emision, por un lado, y los procesos de
dispersion por otro, ya que la naturaleza fisica de la interaccién entre la materia y la
radiacion es diferente en estos dos casos.

Podemos identificar como un proceso de dispersion aquel en el que un fotén interactua
con un centro dispersor y emerge en una nueva direccion con una energia alterada
ligeramente. El punto esencial es que en este proceso la energia del fotén no pasa a formar
parte de la energia cinética de las particulas que componen el medio de propagacion. En
contraste, en los procesos de absorcion el foton es destruido por conversion de su energia en
energia interna del medio de propagacion. El punto crucial fisico a anotar es que el ritmo
local de energia emitida en el proceso de dispersiéon depende parcialmente del campo de
radiacion y Unicamente tiene una débil conexion con los valores locales de las propiedades
térmicas del medio de propagacion. Por el contrario, los procesos de absorcion nutren la
energia interna del medio de propagacion directamente de la energia del fotén, y por tanto,
estan intimamente acoplados con las propiedades térmicas locales de la materia.

Reciprocamente, el proceso inverso a la absorcion, la emision térmica, transfiere parte de
la energia interna del medio directamente al campo de radiacion. Los procesos de absorcion
y emision térmicos tienden a producir equilibrio local entre el campo de radiacion y el medio
de propagacion; pero los procesos de dispersion permiten moverse a los fotones de una parte
del medio a otra sin acoplamiento con las condiciones locales.

Una imagen realista consistente de la interaccion de la radiacién con la materia surge
unicamente cuando se utilizan las ecuaciones completas del equilibrio estadistico
resolviéndolas junto con las ecuaciones (ecuaciones de transferencia) que describen como la
radiacion es absorbida, emitida y transportada a través del medio. Este tratamiento es
bastante dificil, y queda fuera del ambito de este trabajo. Igualmente, por esta razon se
trabajara con coeficientes macroscopicos.

I1.2.2 COEFICIENTE DE EXTINCION

Para describir la energia eliminada del campo de radiacién por la materia introduciremos
un coeficiente macroscopico x(r, A, t), llamado coeficiente de extincion, u opacidad, o
incluso coeficiente de absorcion total. Este coeficiente se define a partir de la energia
eliminada por unidad de tiempo dt e intervalo de longitud de onda dl por un elemento de
materia, de seccion dS y longitud ds, de un haz con radiancia L(z, n, A, ¢), con incidencia
normal a dS'y propagandose en un angulo solido d€2, que viene dada por (Mihalas, 1978):
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d& =x(r,n,A,t)L(r,n,A,t)dSdsd Qd Adt (IL.5a)

con lo que el coeficiente de extincion corresponde a:
1
X(r,a,z)=Hsﬁx(r,n,A,z)dQ (IL5b)

El coeficiente de extincion es el producto de la seccion eficaz de absorcion (cm?) de un
elemento absorbente y la densidad numérica de absorbentes (cm™). Las dimensiones de x son
cm’, y 1/x da una medida de la distancia sobre la cual un foton puede propagarse antes de ser
eliminado del haz (recorrido libre medio del foton). Para medios estaticos, en los cuales no
hay direcciones preferentes, el coeficiente de extincion es isotrépico, esto es,
x(mA)=x(rmnA¢). Esta es la situacion en la que nos encontraremos en este trabajo.

En determinadas ocasiones es util distinguir entre absorcion y dispersion. Asi se
introducen los coeficientes k¥ y o que describen el ritmo en el cual la energia es eliminada del
haz por “absorcion real” y dispersion, respectivamente. La extincion total viene dada por

x(r, A, t)=k(r,A,t)+a(r,A,1) (11.6)

esto es, se asume que ambos procesos ocurren independientemente y se suman linealmente.

I1.2.3 COEFICIENTE DE EMISION

Para describir la emision de radiacién, introduciremos el coeficiente de emision o
emisividad n(r, n, A, t), de modo que la cantidad de energia liberada por un elemento de
material de seccion dS y longitud ds, en un angulo solido d@2, en un intervalo de longitudes
de onda dJ en la direccion n y en un intervalo de tiempo dt, se expresa por (Mihalas, 1978):

d& =n(r,n,A,t)dSdsd QdAdt (IL7)

Las dimensiones de 7 son Wm> sr'pm™. Como ocurre con el coeficiente de extincion, el
coeficiente de emision puede expresarse como suma de un coeficiente de emision térmico
(7)) y un coeficiente de emision de dispersion (7°). Como la absorcién, la emision térmica es
isotrépica para medios estaticos (sin direcciones preferentes). En cambio, para la radiacion
emitida en procesos de dispersion hay normalmente una dependencia angular explicita,
incluso en medios estaticos.

Existe una importante relacion entre los coeficientes de absorcion y emision en el caso de
equilibrio termodinamica estricto (E.T.). El estudio de la energia absorbida y emitida en
angulo sélido d2 y en longitud de onda dl por un elemento de materia, en un tiempo dt,
muestra que si se alcanza un estado estable de equilibrio térmico (no hay ganancia ni perdida
neta de energia por la materia), la emision térmica viene dada por

n'(1)=x(1)L(n, A) (11.8)
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conocida como ley de Kirchoff. Para un recinto en E.T. estricto a temperatura 7, la radiancia
del campo de radiacion viene dada por la funcién de Planck, asi que

n"(A)=x"(1)B,(T) (IL9)

conocida como relacion de Kirchoff-Planck (el asterisco hace referencia a una situacion de
E.T., sin procesos de dispersion). Este es un resultado en el que no se hace referencia a la
composicion del material, por lo que es valido para todos los materiales. Estrictamente
hablando, Ia ley de Kirchoft-Planck se aplica unicamente en el caso de una situacion de E.T.
Pero si el material esta sometido tinicamente a pequefios gradientes a lo largo del camino
libre medio que un fotén puede viajar antes de ser destruido y termalizado por un proceso de
colision, entonces podriamos esperar que la ecuacion anterior fuera valida en un alto grado
de aproximacion en valores locales de las variables termodinamicas que especifican el estado
del material (equilibrio termodinamico local — L.T.E.). En tal caso podemos escribir

n'(r,A,t)=x"(r,A,t)B,[T(r,t)] (11.10)

Consideremos ahora la radiacién dispersada por el material. Por simplicidad en la
notacion, suprimiremos la referencia a f, si bien todas las magnitudes pueden ser
dependientes del tiempo. Como se ha dicho, en un proceso de dispersion la direcciéon y
longitud de onda de un fotén pueden cambiar. Estos cambios se describen por una funcion de
redistribucion (Mihalas, 1978)

dQ'\(dQ
An';A,n)dA'dA ==
A (1" ,n';1,n) < g )(471) (I1.11)

que da la probabilidad de que un foton sea dispersado de la direcciéon n’ en un angulo s6lido
dQ' y rango de longitud de onda (1’,1'+d1’) hacia un angulo sélido d€2 en la direccion n y
rango de longitudes de onda (1,A+d}). Esta funcion se normaliza de modo que:

fﬁ(%)gg <dﬁ')f:dﬁ'f:dﬂﬂf(ﬁ’,n’;A,n)=1 (IL.12)

Esta funcién contiene un perfil de absorcion angular normalizado, ¢{,n), y un perfil de

emision angular normalizado, w(A,n), de procesos de dispersion. De la definicion fisica dada,
es evidente que si integramos sobre todas las longitudes de onda y angulos de salida de los
procesos de dispersion, obtenemos la probabilidad para la absorcion por dispersion de angulo
solido dQ'y rango de longitudes de onda d1’ (es decir, d(A’,n)dA'd2'/47). Asi pues:

</)(/1’,n')=41—jr§ﬁde:dA%(/l',n’;/l,n) (IL13)

y esta normalizada tal que [dQ/4nfo(1’,n)d1'=1. El promedio angular de estos perfiles de
absorcion y emision angulares normalizados, nos definen a su vez los perfiles de absorciéon y
emision normalizados
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b1 ')zﬁgﬁdﬂxl’,n’)dQ , w(A):ﬁgﬁwu,nmg (IL.14)

que es la probabilidad de absorcion o emision para la dispersion en el rango de longitudes de
onda d1'y estan normalizadas tal que: Jo(1)dl'=1y [y )dA=1.

Si agp) denota el coeficiente de dispersion total, entonces a(A')=o,(r)o(1) es el
coeficiente de dispersion. Asi pues, la cantidad de energia que es eliminada del haz por
dispersion en un angulo sélido d2’ en longitud de onda A’, dispersada en df2 y longitud de
onda 1, es:

o,(r).# (1',n'; L,n)L(r,n", A’)dﬁ’d/l( LE ><@> (IL15)
4rn 4rn
Integrando sobre todas las longitudes de onda y angulos de entrada, encontraremos la
cantidad total de energia eliminada del haz por dispersion en una longitud de onda A’y en un
angulo solido df2'. Dado que la dispersion lo que produce es una redistribucion de la energia
del campo de radiacion, esta energia eliminada por dispersion correspondera con la energia
emitida por dispersion, asi pues

ns(r,n,/l)d/1<ﬁ>=
47

on(naa($2) P (42) [ ot iamiirn anar
4 4r 0

la ecuacion anterior muestra la dependencia angular-longitud de onda completa del perfil de
emision del proceso de dispersion. El problema de transferencia radiativa es dificil de tratar
desde este grado de generalidad. Asi, si estamos interesados en la redistribucion en

(IL.16)

longitudes de onda y no angular, asumimos que L(r, n, 1) es isotropica, y reemplazandola por
J(r,1), obtenemos que la energia dispersada en una direccion viene dada por la expresion

7(r, N=a,(r)f, # (1", 1) J(r,1)dA’ (IL.17)

donde .Z(A'A) es la funcion de redistribucion promediada angularmente
1 1
%(A’,A)=E§ﬁ ZA' A n)dQ ’Zﬂfﬁ 2,0 ,n)de  (IL18)

que expresa la probabilidad de redistribucion de (A',A'+d1") a 1,A+dX).

Hay situaciones en las que podemos considerar que w@)=0(), es decir, no hay
correlacion entre las longitudes de onda de entrada y los fotones dispersados. Esta situacién
se conoce como redistribucion completa y la probabilidad de dispersion . (1'1) es el
producto de las dos distribuciones independientes (. (1,1)=0(1)d(1)). El coeficiente de

emision de dispersion sera
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n'(r )=0,(r)p(A) [, $(A)J (r,1")d 2" (IL.19)

Por otro lado, si estamos interesados en la redistribucién angular de la radiacion
dispersada, podemos asumir dispersion coherente (A'=1). Por lo tanto, podemos escribir

Z(A',n'"; A,n)=p(A,n",n)p(1')5(1—21") (11.20)

donde 6 es la funcion de Dirac y p es una funcion de fase angular. En esta situacion el
coeficiente de dispersion vendra dada por:

ns(r,n,1)=%?§L(r,n',a)p(a,n',n)dg' 11.21)

La nueva funcién introducida, la funcion de fase, representa la probabilidad de que la
radiacion de longitud de onda A, direccién »n' y con la misma longitud de onda de salida
(dispersion coherente), tenga una direccion n después de sufrir un proceso de dispersion.
Esta funcion se normaliza de modo que

@(j—fj)?ﬁ pu,nzm(d

Q!
:1 .
e ) (I1.22)

Asi por ejemplo, para dispersion isotropica la funcion de fase es
p(A,n', n)=1 (11.23)

mientras que la funciéon de fase para un dipolo (aplicada para dispersiéon de Rayleigh y
Thomson) es

(1+(n-n')) (I1.24)

NI

p(d,n', n)=

En el caso de que los elementos dispersores sean particulas grandes, es decir, que el tamafio
de las particulas sea comparable con la longitud de onda de la radiacion, la determinacion de
esta funcion es complicada, mostrando variaciones grandes y rapidas con el angulo de
dispersion.

I11.2.4 DISPERSION POR PARTICULAS ESFERICAS: TEORIA DE MIE

La teoria para explicar la dispersiéon por moléculas fue enunciada por Lord Rayleigh.
Posteriormente Mie en 1908 (Mie, 1908) enuncié un desarrollo de la dispersiéon para
particulas de cualquier tamafio. Esta teoria esta basada en la resolucién de las ecuaciones del
electromagnetismo clasico con condiciones de contorno en el limite de la particula y sus
alrededores.

Partiremos de la idea de dispersién coherente. Supondremos que las particulas o
moléculas dispersoras del medio estdn separadas por distancias mucho mayores que sus
tamafios y se encuentran sujetas a movimientos que podemos considerar aleatorios. De este
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modo, no hay relacion entre las fases de las ondas dispersadas por las particulas o moléculas
y, por tanto, sus intensidades pueden sumarse. Es decir, las dispersiones debidas a varias
particulas se consideran independientes entre si (van de Hulst, 1981).

El campo electromagnético puede expresarse como una combinacién lineal de vectores
definidos a partir de funciones escalares (¥) que satisfacen la ecuacion de onda escalar

V¥ + ¥ =0 (11.25)

donde k es el numero de onda, k=27/A, y m es el indice de refraccion complejo del elemento
dispersor. Si se trabaja en coordenadas esféricas la ecuacion anterior es separable y tiene
soluciones elementales del tipo

y, =¢0s! (/’} Pl (cosd)z,(ikr) (11.26)
sin/¢

en las que n y [ son enteros, con n>[>1. El factor P,/(cosf) es una funcion de Legendre y el
factor z,(mkr) es un tipo de funcion esférica de Bessel, definida en términos de las funciones

zn<p>=ﬁ—pzm,z<p> (11.27)

La solucion general de la ecuacién de onda escalar es una combinacion lineal de tales

de Bessel ordinarias por:

soluciones elementales. En virtud de las formas simples de las ecuaciones de Maxwell
(OxH=ikm’E; [JXE=-ikH), los vectores del campo E y H en un medio homogéneo
satisfacen la ecuacion de onda vectorial

V?A+Km A=0 (11.28)

Las soluciones de esta ecuacion pueden encontrarse gracias al siguiente teorema: Si ¥
satisface la ecuacion de onda escalar, los vectores My y Ny definidos por

M, ,=VX(r¥)

mkN,=VxM, (11.29)
satisfacen la ecuacion de ondas vectorial y, ademas, se encuentran relacionados por

mkM,=VXxN, (I1.30)

Es decir, si u y v son soluciones de la ecuacion de ondas escalar y M,, N,, M,, N, son los
vectores campo derivados, se satisfacen las ecuaciones de Maxwell siempre que se cumpla

E=M +iN,

H=m(-M,+iN,) (I1.31)
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Por lo tanto, las componentes de E y H pueden escribirse en términos de las soluciones
escalares u y v y su primera y segunda derivadas.

En este sentido, si consideramos una onda linealmente polarizada incidiendo sobre una
esfera de indice de refraccion ni, es posible obtener los campos exteriores incidentes a la
esfera si se elige para u y v las siguientes funciones

n 2n+1
(n+1)

s1n(pz )" 2nj:11)P,1,(0059)jn(kr)

u=e'’ cosq)z (—i) P)(cos®)j,(kr)

(I1.32)

Se ha escogido el valor /=1 ya que es el unico valor para el cual estas series tienen
soluciones elementales. La funcién j,(kr) es la funcion esférica de Bessel definida a partir de
la funcion de Bessel de primer orden J,.,2(kr). El origen del sistema de coordenadas se ha
tomado en el centro de la particula esférica con el eje z positivo en la direccion de
propagacion de la onda incidente, y el eje x en el plano de vibracién del campo eléctrico de
la onda incidente. El campo exterior a la esfera estd compuesto por la onda plana incidente
mas la onda dispersada. De las condiciones de contorno y la ligadura impuesta por el
comportamiento en el infinito, es decir, la anulacion del campo, obtenemos la expresion para
la onda dispersada

u=e'""cosp ), (—an)(—i)"%Pi(cos 0)h\ (kr)
= (1L33)
v=e”"’sin(pz - ”%Pi(cos 0)h?(kr)

donde a, y b, son coeficientes a determinar. La funcion de Bessel esférica h,?(kr) deriva de
la funcion de Bessel de segunda especie H?,.;»(kr), y se elige por su caracter asintotico

KL e (I1.34)

Si combinamos esta tltima con el factor ¢™ entonces representara una onda esférica saliente,
tal como se requiere para una onda dispersada.

Igualmente, el campo dentro de la esfera puede representarse por

u=e'""cosg Z "ﬁpz(cose)jn(ﬁzla’)
n=1 2(” ;) (I1.35)
n-+ 1 .~
' ——=P
“'sing Z: n(nt 1) ,(cos @) j, (mkr)

donde ¢, y d, son coeficientes indeterminados, y la eleccién de j,(mkr) esta basada en el
hecho de que el indice de refraccion es m y los campos son finitos en el origen.
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Usando las condiciones de contorno impuestas por la continuidad de las componentes
tangenciales de los campos en la superficie de la esfera (r=a, a radio de la esfera),
obtenemos las soluciones:

xJ0) Gy 7] = iy () Sl gy ()
0 Ll 0= my 5,0 Z e )
mx j,(x) %[y J] =y 7 (3) %[ Ju(x)]
bn= 2 2
i ) ()L ()] =y day) Eelx ) ()] w36
o= i
L 0 =y ) Sl ()
d = 1

0 [x h?(x)]

00 5y 0] = v 005

donde y=mx, y x=2na/A es el pardmetro de tamailo para la esfera de radio a (nuestro
elemento dispersor). Por lo que el campo en algun punto dentro o fuera de la esfera esta
expresado a partir de funciones conocidas.

Si ahora nos restringimos a estudiar el campo dispersado a gran distancia de la esfera,
sustituimos 4, (kr) por su expresion asintdtica, por lo que la onda dispersada sera

_l —tk‘r-Hwt i a, 2n+1 1
kr n(n+1)

n=1

—1 ik +iwt S 2n+1 1
= b p 0
v="ce sin(g) Y “n(ntl) a(cosd)

u= ,(cosO)

(11.37)

n=1

Usando las ecuaciones 11.29, 11.30 y I1.31 obtenemos las componentes tangenciales del
campo:

—ikr +iwt

E9=H0=%e cos¢ S,(0)
P (11.38)
—Ew=H9=F e " ™sing S,(0)

donde S;(6) y S:(6) son las funciones amplitud, que dependeran del indice de refraccion, el
parametro de tamafio y el angulo de dispersion. Estas funciones vienen dadas por

S, (9)=i 20+l la,n,(cos@)+b,t,(cosd)]
(I1.39)

Sz(e)zi 2nt1 [b,7,(cosO)+a,r,(cosd)]
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Figura I1.2 Funciones r, (@) y 1, (b) para n=I a 6.

donde (figura I1.2)
(cosf)=— P}(cos6)
7,(cos6)= 5 P, (cos
Tn(COSH)ZdLIQP},(cos@)

(IL.40)

La situacion obtenida es la mostrada en la figura I1.3. Para nuestro estudio del campo de
radiacion necesitaremos, mas que la forma de las ondas electromagnéticas, sus intensidades.
La intensidad de una onda viene dada por el modulo al cuadrado de su amplitud. Asi,

X

Figura 1.3 Descomposicion de los vectores eléctricos de las

ondas incidente y dispersada.
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Figura I1.4 Funciones de intensidad i, y i para los indices de refraccion 1.49-0.005i y 1.33 y
distintos parametros de tamafio.

definiremos las siguientes funciones intensidad de la onda (figura IL.4), las cuales nos
ayudaran a conocer el campo de radiacion

i=ls,(0f , i=[s,0) (11.41)

Por lo tanto, la densidad de flujo dispersado por una particula en 7, estando la radiacién
incidente polarizada un angulo ¢, sera:

F (r)=k2—:2(i2(9)c052(/) +i,(6)sin’p) (11.42)

Dado que estamos describiendo la interaccion de la radiacion con una particula, tiene mas

sentido hablar de seccion eficaz de dispersion que de coeficiente de dispersion. Por lo tanto,

de la definicién de la funcion de redistribucion, el producto gy, AA',n’;A,n)" describe la

distribucién angular de la radiacién dispersada, y como seccion eficaz viene especificada por

la energia dispersada por unidad de tiempo en un angulo so6lido y en una direccién dada, por
unidad de flujo incidente. Asi pues

F(r)dnr’

0,, % (1", k';A,n)= 7

5(1=21") (I1.43)
0

donde se ha tenido en cuenta que la propagacion de la radiacion incidente es a lo largo del
eje z (vector unitario k) del sistema de coordenadas centrado en la particula dispersora.
Teniendo en cuenta la definicion del perfil de absorcion de dispersion (11.13) y que la seccion
eficaz de dispersion viene dada por g,(1')=ad,,d(1'), resulta

1 Con el subindice p distinguiremos entre seccion eficaz de extincion, absorcion o dispersion y coeficiente de
extincion absorcion o dispersion, respectivamente.
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Figura II.5: Funciones de fase para los indices de refraccion a) 1.49-0.005i y b) 1.33 y distintos pardmetros de
tamario.

o,,m:%sﬁ (,(6) cos’ o+, (6)sin’p)d 2 (11.44)

Haciendo uso de I1.20 y I1.43 resulta que la funcion de fase para la particula p,(1,k',n) (figura
IL.5), donde el subindice a denota que es la funcién de fase de una particula de radio a,
vendra dada por

i,(0)cos’(p)+i,(6)sin’(p)
kzop(/l)

Po(A, k' ,n)=4x (11.45)

Es habitual relacionar las secciones eficaces de extincion, absorcion y dispersion con la
seccion eficaz geométrica, para lo cual se introducen los factores de eficiencia de extincion,
absorcién y dispersion respectivamente (figura 11.6) (van de Hulst, 1981)

A A A
Qeu(A, a)=%§ ,Qups(4, a)=£§ s Qi 4, a)=%’;(a—2) (11.46)

Estos coeficientes son adimensionales, y se pueden interpretar como la efectividad con la
que la particula interacciona con la radiacion.

Si nuestro medio contiene N particulas por unidad de volumen, y manteniendo la hipotesis
de que las distancias entre ellas son mucho mayores que su radio, entonces la radiacion
dispersada por unidad de volumen en una direcciéon es simplemente N veces la de una
particula individual. Por lo tanto, el coeficiente de extincion vendra dado por:

x(r,2)=No,(1)=Nna’Q,,(A,a) (11.47)

Ademas, si en nuestro medio tenemos particulas con diferente radio, con un numero de
particulas por unidad de volumen con radio entre a y a+da dado por n(a)da, entonces:

2(r. )=, Q. (1,a)n(a)rd’da (I1.48)
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Figura 1.6 Factores de eficiencia de extincion (a), absorcion (b), y dispersion (c) para varios indices de
refraccion.

y de manera similar pueden expresarse los coeficientes de absorcion y dispersiéon. En
cambio, para la funcion de fase, si el medio solo esta compuesto de un tipo de particulas no
cambia con respecto a la de una particula individual, pero para la de un medio con particulas
de diferente tamafio viene dada por

/ — 1 * / 2
p(1,k ’n>_7o(r,/1) fo Q,.o(r,a)pA,k",n)n(a)ra da (11.49)

En el caso de que la onda incidente no estuviera polarizada, y las dos vibraciones del
campo fueran incoherentes, la densidad de flujo saliente resultante vendria dado por

Fy, . :
ZW(IZ(G) +i,(0)) (I1.50)

F(r)

estando la onda saliente, como seria de esperar, parcialmente polarizada, bien paralela o
perpendicularmente al plano de dispersion, pudiendo ya obtener las nuevas secciones
eficaces y funcién de fase a partir de la sustitucion de esta densidad de flujo (I1.50) en 11.43.

,(0)+i,(0) ({L51)
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Como se ha considerado para este analisis una onda de una longitud de onda y una
particula de radio determinados, no se han puesto de modo explicito las dependencias en las
funciones intensidad ni de las funciones amplitud. La dependencia de estas funciones es:

i=i(a,A,n",n) , S=S(a,A,n’,n) (I11.52)

La dependencia del radio del elemento dispersor y la longitud de onda se reduce a una
dependencia en el parametro de tamafio x=27a/1. Ademas debido al sistema de coordenadas
elegido la dependencia de las direcciones del haz incidente y el haz dispersado ha quedado
reducida al angulo 6, con el que sale la onda dispersada. Este angulo, 6, corresponde con el
angulo de dispersion, @, dado por m'n=k'n=cos®. Esta elecciéon del sistema de
coordenadas se ha hecho por simplificacion. Si nuestro sistema hubiera sido elegido tal que
la direccioén de propagacion de la onda incidente estuviera dado por cualquier vector n’, el
resultado hubiera sido el mismo, sin mas que cambiar el angulo 6, por el angulo de
dispersion, @, que vendria dado por:

cos(@)=cos(8)-cos(0')+sin(H)-sin(O")-cos(p—p') (11.53)

donde (@,¢) son las coordenadas angulares del haz incidente y (8'¢') son las del haz
dispersado.

I1.3 ECUACION DE TRANSFERENCIA RADIATIVA

Consideraremos ahora el problema del transporte radiativo. Elegimos un sistema de
coordenadas inercial y examinamos el flujo de energia a través de un elemento de volumen
fijo en un intervalo de tiempo definido. Consideramos que el campo de radiacion es
dependiente del tiempo. Calculamos entonces la energia en un intervalo de longitud de onda
dA que pasa en un tiempo dt a través del elemento de volumen de longitud ds y seccion dS
orientado normal al haz radiante en direccion n en el angulo sélido df2 (figura I1.7). La
diferencia entre la cantidad de energia que sale (en la posicion r+dr en t+dt) y la incidente
(en r y ) tiene que ser igual a la cantidad producida por emision por el material en el
volumen menos la cantidad absorbida. Esto es (Mihalas, 1978):

|[L(r+dr,n, A, t+dt)—L(r,n,1,t)]dSd QdAdt

~ln(r.n,2,0~x(r,n,2,0)L(r.n, 2, 0)ldsasd@d aar Y

Por otro lado L(r+dr, n, A, t+dt) esta dada por

L(r+dr,n,/l,t+dt)=L(r,n,/1,t)+§—§

(IL.55)
=L(r, n,A,t)+[c‘1<%)+<%)]ds
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L(r+dr,n A t+dt)

Figura I1.7 Elemento de volumen atenuando y emitiendo.

donde se ha tenido en cuenta que ds/dt=c. Por lo que sustituyendo en la expresion 11.54,
obtenemos la ecuacion de transferencia radiativa, que nos describe como es el campo de
radiacion en cualquier punto

af 0 0 _ B
[c (E)Jr(&)]L(r,n,/l,t)—n(r,n,/l,t) x(r,n, A, t)L(r,n,A,t) (IL56)

Si expresamos la derivada en s en términos de una sistema de coordenadas ortogonal, por
ejemplo el sistema cartesiano, y reescribimos la ecuacién de transferencia radiativa de forma
completa queda

[C1<%>+(n'V)]L(r,n,/l,t)zn(r,n,/l,t)—)((r,n,/l,t)L(r,n,A,t) (11.57)

En el caso de que consideremos que no existe dependencia temporal tendremos

(n-V)L(r,n,N)=n(r,n,A)-X(r,n,A)L(r,n,2Q) (11.58)

Ademas, en una atmoésfera plano-paralela d/dx y d/dy son idénticamente cero y
n.=(dz/ds)=cosf@=pu, entonces:

oL(z,n, A
IR

P =n(z,n,A)—x(z,n,A)L(z,n, Q) (11.59)

Esta ecuacion es la ecuacion “estandar” de transferencia radiativa en los modelos de
atmosferas plano-paralelas. La coordenada z aumenta conforme se asciende en la atmosfera.
Para medios estaticos con dispersion, la especificacion de (z,n) de y puede reducirse a (z), la
cual corresponde a la situacién que nos ocupa.

Si llamamos dr(rA,t)=-x(r.A,t)ds, podemos definir el espesor dptico, que viene dado por la
integral del coeficiente de absorcién a lo largo del camino recorrido por la radiaciéon, como
(Mihalas, 1978):
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Figura I1.8. Relacion entre el espesor Optico y
profundidad optica en una atmosfera plano-paralela.

7z=0

t(r ,0==[ x(r,A,0)ds (IL.60)

El signo negativo se ha introducido para que el espesor 6ptico aumente a medida que se
penetra en el medio partiendo de cero en la superficie del medio mas lejana al observador
(s=Smax), y ofrece una medida de a que profundidad puede “ver” un observador (Mihalas,
1978). Recordando que x’ es el recorrido libre medio de un fotén, entonces 7(rA,t) es
justamente el nimero de caminos libres medios de un foton de longitud de onda A a lo largo
de la linea de vision que va de s, a s (figura I1.8).

También definimos la funcion fuente como la razén del coeficiente de emision total con
respecto al coeficiente de extincion (Mihalas, 1978)

A,t)=
St 0= D

(I1.61)

La funcion fuente expresa cuanta energia se emite en el recorrido libre medio de un foton.
En el caso de T.E. estricto (sin procesos de dispersién) S,=B, (expresion I1.9). Si
consideramos L.T.E., pero existen procesos de dispersion en el medio, resulta que utilizando
la separabilidad entre procesos de absorcién y procesos de dispersion, la funcion fuente
puede expresarse como

k(r,A,1)
x(r, A1)

Definiremos también el albedo de dispersion simple, wy(r,A,t), como la razoéon entre los

S(r,n,A,t)= A

B,[T(r, )]+ (11.62)

coeficientes de dispersion y de extincion, el cual nos da cuenta de la importancia de la
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dispersion frente a la absorcion. En el caso de dispersion coherente la funcion fuente vendra
dada por

S(r,n, A, t)=(1-w,(r,1,t))B,[T (r,1)]

+wo(r, 1,0)§ L(r,n,1,0)p(1,n',n) d;@ﬂ (IL63)
y en el caso de que la radiacion sea también isotropica
S(r,A,0)=(1=wy(r,2,10) B,[T(r.t) |+ w,(r,2,1)J (r,A,1) (I1.64)

Volviendo a la ecuacion de transferencia radiativa, bajo la consideracion de independencia
temporal y utilizando las definiciones de espesor optico y funcion fuente, podemos escribir

oL(r, ,,n,A
%zL(rmm,ﬂ)—S(rm,n,/l) (I1.65)
r, A

La solucién formal de esta ecuacion viene dada por:
L(ty,,n,A)=L(t,, n,/l)ef(rfm+fzz S(t',n, e dr (11.66)

que en el caso de que la funcién fuente sea nula, es decir, el medio solo atenua, tenemos la
conocida como ey de Beer-Lambert-Bouguer (Liou, 1980)

L(t,,n,A)=L(r,,n,A)e ™" (11.67)

Esta ecuacion pone de manifiesto que la disminucion de la radiacién transmitida, en un
medio atenuante, sigue una ley de tipo exponencial, es decir, cuando la radiaciéon haya
recorrido un camino igual a y* la radiancia habra disminuido un factor e. A partir de la
definicién de la densidad de flujo vemos que esta ley se cumple con la misma forma
matematica para la densidad de flujo (y, por tanto, igualmente para la irradiancia y la
emitancia) por no tener caracter direccional

F(r,)=F (7, A)e ™" (11.68)

Se define, entonces, la transmisividad del medio, T,, como el cociente entre la radiacion
incidente y la radiacion transmitida, que en la situacion anterior viene dada por la
exponencial de la ley de Beer-Lambert-Bouguer. Este parametro establece cuanta energia es
capaz de atravesar el medio.

En la situacion en la que entre la fuente y el observador la radiaciéon no sufra ningtn
proceso de extincion y no existan fuentes, entonces OL/Or=0, es decir, la radiancia es
constante a lo largo de todo el camino, lo que verifica la invariancia espacial de la radiancia.

Por otro lado, de modo semejante a como definimos el espesor optico se define la
profundidad optica como (Liou, 1980):
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s, 0=[""x(z,A,1)dz (1L.69)

En este sentido, la profundidad optica es el espesor optico en el caso de que la
observacion sea segun el eje z del sistema de coordenadas (s=z, 1(z,A,t)=6(1t)). Esta
definicion nos permite comparar observaciones realizadas sobre un medio con incidencias de
la radiacion a distintos n conociendo la relacion entre el espesor optico y la profundidad
optica. Para conocer la relacion entre el espesor optico y la profundidad optica en incidencias
distintas a las de k, introducimos las magnitudes masa dptica absoluta y masa optica
relativa (Igbal, 1983). La masa optica absoluta da cuenta de la cantidad de materia que la
radiacion tiene que atravesar para llegar al observador (figura II.8), y viene dada por el
producto de la densidad del medio por la longitud del camino recorrido por la radiacién, es
decir, es la masa en la columna por unidad de area

m,(t)=[" p(r,0)ds (1.70)

Notemos que esta masa Optica se define desde el observador a la fuente, es decir, en
sentido contrario al del espesor 6ptico. Por otro lado, la masa dptica relativa se define como
la proporcién entre la masa Optica absoluta y la masa dptica que tendriamos si la incidencia
tuviera lugar segun la direccion de k. Asi:

m,(t)=""—"—""" (I1.71)
La masa optica relativa es un factor puramente geométrico que relaciona la direccion de

incidencia de la radiacién con la direccién en el eje z.

En el caso de que tengamos un medio con un solo tipo de particula, haciendo uso de que
la densidad es el nimero de particulas por la masa de dicha particula y que la seccién eficaz
de la particula no depende de la posicion en la que se encuentre, resulta

.[z m,N(r,t)ds fz
[ mNGod [ 00mnN(z e S0

X, (A, t)m, N(r,0)ds 1y 2 ¢)

max

m,(1) (1L.72)

Por lo tanto, vemos que el espesor éptico viene dado por el producto de la masa éptica
relativa y la profundidad optica.

Si el medio esta compuesto por subcapas, cada una de ellas con un tipo de particulas, es
decir, esta estratificado, el espesor Optico puede expresarse también como la suma de los
términos debidos a cada una de las subcapas

(r, A,z)zz T,(r, A, z)=z m,(1)8,(z, A,1)

:m,(t)é(/l,t)zmr(z)z 5,(1,1) (I1.73)
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donde la masa 6ptica relativa total vendra dada por

1
’"r“)zz s i) (1L74)

Si no existe estratificacion la relacion se complica.

La ventaja de la masa oOptica relativa, a partir de ahora simplemente masa optica, frente a
otras magnitudes que pudieran dar una relacién mas simple entre el espesor y la profundidad
optica, es de origen practico, ya que la masa oOptica se puede determinar relativamente con
mayor facilidad, salvo, por supuesto, en los medios materiales externos a la Tierra (estrellas,
medio interestelar).

En el caso de atmosferas plano-paralelas donde el medio sea homogéneo y no refractivo,
la masa optica viene dada por el factor 1/u, por lo que entonces tenemos

f(r,a,z)ziau, f) (1L75)

Esta relacién, en la situacion de atmdsferas plano-paralelas homogéneas y no refractivas,
es consistente con la ecuacién estandar de transferencia radiativa, por lo que en dicha
situacion tendremos

OL(6,,n,1)

=L(5,,n,1)-S(5,,n,21) (1L.76)
95,

u

I1.4 LA ATMOSFERA TERRESTRE

La atmoésfera es la envolvente de gases que rodean la Tierra. Ademas de gases se
encuentran en ella pequefias particulas solidas y liquidas, que constituyen el aerosol
atmosférico. Estos gases y particulas interactian con la radiacién solar, por lo que se hace
necesario conocer la estructura y composicion de la atmoésfera para definir las regiones
asociadas con la absorcion y dispersion de la radiacion solar.

La atmosfera puede dividirse convencionalmente en varias capas horizontales bastante
bien delimitadas. Esta division vertical se puede hacer siguiendo diferentes criterios, como
son la composicion quimica o la distribucion de la temperatura. Si utilizamos la composicion
quimica, puede dividirse en dos capas: la homosfera, por debajo de 80-90 km, en la que la
composicion quimica es esencialmente constante (excepto para algunos gases traza) debido a
la mezcla que producen la turbulencia y conveccién; y la heterosfera, por encima de los 90
km, caracterizada por la ausencia de movimientos turbulentos, por lo que no se produce
mezcla y la composicion quimica varia con la altura.

La tabla II.1 muestra la composicion del aire limpio en la homosfera. En ella incluimos
por un lado los denominados constituyentes permanentes y por otro los variables. Como
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Tabla II.1. Composicion de la atmdsfera U.S. Estandar 1976 (Liou, 1980).

Constituyentes Permanentes Constituyentes Variables

Constituyentes %Volumen Constituyentes %Volumen
Nitrogeno (N») 78.084 Vapor de agua (H,0) 0-0.4
Oxigeno (O) 20.948 Ozono (05) 0-12x 10*
Argon (Ar) 0.934 Dioxido de azufre (SO.) 0.001 x 10*
Didxido de carbono (CO») 0.036 Dioxido de nitrégeno (NO,) 0.001 x 10*
Neon (Ne) 18.18 x 10* Amoniaco (NH3) 0.004 x 10*
Helio (He) 5.24x 10* Oxido nitrico (NO) 0.0005 x 10*
Kripton (Kr) 1.14x 10* Acido sulfidrico (H,S) 0.00005 x 10*
Xenén (Xe) 0.089 x 10** Acido nitrico (HNO) Traza
Hidrogeno (H,) 0.5x10* Clorofluorocarbonados Traza
Metano (CH,) 1.7x10* (CFCl;, CE,Cl,,
Oxido nitroso (N,0) 0.3x10* CH;CCls, CCly, etc.)
Monoxido de carbono (CO) 0.08 x10*

podemos observar, sus principales constituyentes son el nitrégeno y el oxigeno moleculares.
El ozono (O;) es un ejemplo de componente variable que se halla concentrado
principalmente entre los 15-30 km, con un maximo de concentracion a los 25 km,
aproximadamente. Esta capa se denomina ozonosfera. En las proximidades de la superficie
terrestre pueden tener lugar también variaciones del contenido de diéxido de carbono (CO,).

Como vemos en la tabla II.1 el vapor de agua se incluye en el grupo de componentes
variables. De hecho puede estar presente en el gas atmosférico en proporciones variables que
pueden alcanzar hasta un 4 por ciento en volumen. Una caracteristica singular del agua es
que en las condiciones tipicas de la atmoésfera terrestre puede presentarse en fase solida y
liquida ademas de en fase vapor. Hay que indicar que la distribucion del vapor de agua es
extremadamente variable en el tiempo y en el espacio, pero normalmente su proporcién de
mezcla disminuye con la altura. El vapor de agua ejerce una influencia directa sobre las
caracteristicas de tamafio de las particulas atmosféricas higroscopicas. Los procesos de
precipitacion del agua liquida o de los cristales de hielo son fundamentales para la
eliminacion de las particulas atmosféricas.

En la heterosfera, caracterizada por una disminucién del peso molecular medio con Ila
altura, se produce una separacion por difusion y los gases mas ligeros tienden a concentrarse
en las capas superiores mientras que los mas pesados se acumulan en las inferiores. Asi
podemos diferenciar cuatro capas principales (desde la mas interna a la mas externa): una de
nitrégeno molecular (N,), otra de oxigeno atomico (O), otra de Helio (He) y una ultima, la
mas lejana de la superficie, de hidrégeno atomico (H). Ademas, en la heterosfera, los efectos
de la fotodisociacién son importantes, haciendo que el oxigeno molecular (O,) disminuya
conforme aumenta la altura, aumentando asi la concentracién de oxigeno atomico.
Igualmente, el nitrogeno molecular sufre también procesos de disociacion, pero con mayor
dificultad, por lo que la concentracion de nitrégeno atomico (N) es muy pequefia. Por ello,
por encima de los 60 km, hay un incremento de la cantidad relativa de electrones y de iones
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Figura I1.9 Perfil vertical de las proporciones de mezcla de alguna de las especies
atmosféricas para condiciones tipicas de latitudes medias (Liou, 1980).

cargados positivamente. La figura I11.9 muestra un perfil de las proporciones de mezcla de
algunas de las especies atmosféricas para condiciones tipicas de latitudes medias.

Si para la divisién vertical de la atmésfera utilizamos el gradiente vertical de la
temperatura, encontramos 4 capas: la troposfera, la estratosfera, la mesosfera y la
termosfera. La parte mas alta de estas capas, que limita cada capa con la siguiente, se
denominan: tropopausa, mesopausa y termopausa, respectivamente. Esta division se realiza
atendiendo al cambio de signo del gradiente vertical de la temperatura (figura 11.10).

Tenemos que sefialar que la region de estudio de nuestro trabajo sera fundamentalmente la

region troposférica, aunque haremos algunas consideraciones sobre la region adyacente, la
estratosfera.

La tropostfera es la capa inferior de la atmosfera, extendiéndose hasta una altura de unos
10 km. Es la zona donde los fendmenos meteorologicos y la turbulencia atmosférica son mas
acusados, y contiene el 75% de la masa gaseosa o total molecular de la atmésfera y
practicamente todo el vapor de agua y el aerosol atmosférico. En esta capa la temperatura
sufre un descenso general con la altura en promedio de unos 6.5°C/km. Este descenso tiene
lugar debido a que el aire es compresible y su densidad disminuye con la altura, lo que
permite que el aire que se eleva se expanda y, por lo tanto, se enfrie. Ademas, la troposfera se
calienta principalmente mediante una transferencia turbulenta de calor desde la superficie, y
no por la absorcion de la radiacion. En la mayoria de los lugares la troposfera suele culminar
con un nivel de inversion de la temperatura (es decir, una capa de aire relativamente calido
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Figura I1.10. Perfil vertical de temperaturas (Casas and Alarcon, 1999).

por encima de uno mas frio) y en otros con una zona que es isoterma con la altura. Por lo
tanto, la troposfera permanece en gran parte separada de la capa superior, dado que la
inversion actia como una “tapadera” que limita con gran eficacia la conveccion. Este nivel
de inversion o techo meteorolégico corresponde con la tropopausa. Su altura no es constante
ni en el espacio ni en el tiempo. La altura en cualquier punto esta correlacionada con la
temperatura y la presion al nivel del mar, que a su vez estan relacionadas con los factores de
latitud, estacion y cambios diarios en la presion de superficie. Existen acusadas variaciones
en la altura de la tropopausa relacionadas con la latitud, desde unos 16 km en el ecuador,
donde hay un gran calentamiento y turbulencia convectiva vertical, a 8 km o menos en los
polos.

Por otro lado, la subcapa en contacto con la superficie terrestre, entre 1 o 2 km, difiere del
resto de la troposfera. En esta subcapa los movimientos turbulentos son muy importantes
debido a la influencia del terreno, por sus irregularidades, y a la diferencia de temperatura
entre el dia y la noche. A esta capa se le denomina capa limite planetaria.

La segunda capa principal de la atmdsfera es la estratosfera, que se extiende hacia arriba
desde la tropopausa hasta unos 50 km, donde a diferencia de la trosposfera, la temperatura
aumenta con la altitud. A pesar de que la estratosfera contiene gran cantidad del total del
ozono atmosférico, las temperaturas maximas asociadas con la absorcion de la radiacién
solar ultravioleta por parte del ozono se dan en la estratopausa, donde la temperatura puede
sobrepasar los 0°C debido a que la densidad de aire es mucho menor, por lo que incluso una
absorcién limitada produce un gran incremento de la temperatura. Esto dificulta los
movimientos verticales debido a que las capas mas frias son mas densas, de manera que
practicamente s6lo se dan desplazamientos horizontales.



I1.4 La Atmosfera Terrestre 33

El limite superior de la estratosfera, llamado estratopausa, da paso a la mesosfera, que
llega hasta los 90 km de altitud. En esta capa la temperatura disminuye con la altura. Por
encima de esta altura y extendiéndose varios cientos de kilometros esta la termosfera, donde
los rangos de temperatura van desde 500 K hasta 2000 K, dependiendo del nivel de actividad
solar. La region mas externa de la atmosfera sobre la termosfera, es llamada exosfera, que es
basicamente isotérmica.

También podriamos hacer una divisién vertical segtn las propiedades eléctricas, aunque
este criterio mas bien nos permite definir una zona de gran importancia como es la ionosfera.
Esta no es propiamente una capa, sino que es una zona en la media y alta atmosfera con una
gran concentracion de iones, surgidos por los efectos de la fotodisociacién producidos por la
radiacion ultravioleta. El limite inferior de esta zona estd a unos 60 km de la superficie
terrestre, y se extiende hasta la cima de la atmosfera. Por lo tanto, la mayor parte de la
ionosfera coincide con la termosfera.

11.4.1 ATENUACION EN LA ATMOSFERA TERRESTRE

En la atmoésfera terrestre los procesos que producen atenuacion de la radiacion son
principalmente la dispersion y la absorcion. La dispersion que se produce en la atmosfera
terrestre estd producida fundamentalmente por las moléculas de aire y las particulas del
aerosol. La dispersion de moléculas es la responsable del color azul del cielo en condiciones
extremadamente limpias, mientras que la dispersién producida por las particulas del aerosol
da al cielo un color blancuzco, y se produce, salvo en contadas ocasiones, en la troposfera.
Esta dispersion no se produce una sola vez, si no que la radiacion después de sufrir un
proceso de dispersion puede tener otros procesos de dispersion antes de alcanzar la superficie
terrestre (dispersion multiple).

En tanto que la dispersion se puede expresar como una funcion continua de la longitud de
onda, la absorcion debida a los gases atmosféricos es un proceso selectivo y no actua por
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igual en todas las longitudes de onda (figura II.11). Los principales absorbentes de la
radiacion solar en la atmosfera terrestre son el N,, Oy, O; y el vapor de agua. También son
importantes el CO,, NO,, CH4, CO, H,SO,, y en menor medida otros oxidos de nitrogeno y
algunas combinaciones de hidrocarburos. A continuacién comentaremos la situacion de las
principales bandas de absorcion.

El oxigeno y nitrégeno atémicos absorben de forma continua los rayos X y las longitudes
de onda hasta 0.085 pm. Dado que estos absorbentes se encuentran principalmente en la
heterosfera, ninguna radiacion con longitud de onda menor de 0.085 pm llega a la
homosfera. Ademas, el oxigeno y nitr6geno molecular absorben en bandas solapadas en
longitudes de onda inferiores a 0.20 um (bandas de Runge y de Schuman). Por lo tanto,
como hemos visto, dado que la atmdsfera se encuentra compuesta principalmente de estos
gases, ninguna radiacion por debajo 0.20 um alcanza la superficie terrestre. El ozono
también tiene fuertes bandas de absorcién por debajo de 0.20 um, pero es irrelevante, ya que
a la altura de la ozonosfera, donde se encuentra esencialmente el ozono, esta radiacion ya ha
sido absorbida.

El nitrégeno molecular absorbe en bandas mas débiles entre 0.23 y 0.34 pum (bandas de
Vergad-Kaplan), y el oxigeno molecular entre 0.20 y 0.26 pm (banda de Hertzberg), que
afiadido a las bandas del ozono entre 0.21 y 0.30 um (banda de Hartley) y una mas débil
entre 0.30 y 0.35 um (banda de Huggins), permite que la radiaciéon mas energética, y mas
dafiina para la salud, apenas alcance la superficie de la tierra.

En el visible el oxigeno molecular tiene algunos picos de absorcion centrados en 0.63,
0.69 y 0.76 um, ademas de existir una banda de absorcion mas fuerte del ozono entre 0.45 y
0.77 pm (banda de Chappius). En el infrarrojo aparecen bandas importantes de absorcion del
CO; en 1.45, 1.60, 2.0, 2.7, 4.3, 4.8 y 5.2 pm, y aun en el infrarrojo mas lejano, el ozono
presenta bandas en 4.8, 9.6 y 14.2 ym.

Otro constituyente con gran capacidad de absorber es el vapor de agua. Presenta tres
bandas intensas de absorcion en 1.1, 1.4 y 1.8 pum, y otras bandas importantes en 0.72, 0.82,
0.94, 2.7, 3.2 y 6.3 um. Por lo tanto, debido a que por encima de 2.3 pm la energia contenida
en el espectro solar es pequefia (menor de 5%), la accién del vapor de agua y del didxido de
carbono hacen que la energia recibida en superficie sea muy pequefia para estas longitudes
de onda.

Por lo tanto, a pesar de que la atmoésfera es una mezcla de gases y particulas sélidas y
liquidas, la absorcion que sufre la radiacion solar se produce principalmente por
constituyentes que se encuentran a alturas concretas sobre la superficie terrestre. Es decir,
aunque la atmosfera terrestre no este en su totalidad estratificada, el efecto que sufre la
radiacion en su mayor parte es el de un medio estratificado.
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I1.5 EL AEROSOL ATMOSFERICO

Como hemos indicado, ademas de los gases atmosféricos, en la atmosfera encontramos
particulas, sélidas o liquidas, de tamafios que oscilan entre agrupaciones de unas pocas
moléculas a particulas de varias micras. La suspension de tales particulas, que encontramos
incluso en las condiciones de atmdsferas mas claras, constituye el aerosol atmosférico. En
ocasiones se denomina aerosoles a las propias particulas atmosféricas, aunque una definicién
mas general de aerosol lo consideraria como un sistema formado por un gas y particulas que
permanecen suspendidas en él durante al menos varios minutos; podria decirse entonces que
la atmosfera completa es un aerosol (Horvath, 1998).

Al hablar de aerosol atmosférico hablamos normalmente del constituido por particulas
con diametros en el rango de unos pocos nandémetros a decenas de micrémetros. Una vez
suspendidas estas particulas pueden cambiar su tamafio y composicion mediante procesos
como la condensacion de especies en fase vapor o por evaporacion de las mismas, mediante
coagulacion con otras particulas, a través de reacciones quimicas o por activacion en
condiciones de sobresaturaciéon de vapor de agua, que pueden producir nieblas y gotas
nubosas. En general, las particulas de didmetros inferiores a 1 Um tienen concentraciones
atmosféricas del orden de 10-1000 cm?, mientras que las de tamafios superiores tienen
concentraciones tipicas por debajo de 1 cm™.

Las particulas atmosféricas representan una traza atmosférica, siendo su proporcion
masica del orden de 1 a 100 ppb. Estas particulas exhiben una considerable variacién
dependiendo de la localizacion, la altura, el tiempo y su constitucién. La concentracion
masica varia desde 2 pug m> en las regiones polares a 170 pg m> en entornos urbanos
contaminados, llegando incluso a 10°> pug m> en tormentas de arena (Horvath, 1998). Su
alcance vertical también es variable. Asi, en lo referente al aerosol troposférico, aunque las
primeras estimaciones le asignaron un valor de la altura sobre la superficie a la que podian
encontrarse del orden de 1-2 km, se han encontrado en alturas de hasta 10 km (Esposito et
al., 1996).

Las particulas atmosféricas pueden tener un origen natural, como polvo levantado por el
viento, spray marino y particulas de origen volcanico; o antropogénico, resultante de la
combustion de combustibles fosiles. Basicamente hay dos mecanismos de produccion de
particulas atmosféricas: conversioén gas-particula (aerosol secundario) y procesos mecanicos
(aerosol primario). La conversion gas-particula incluye la produccion de particulas sélidas y
liquidas a partir de sustancias en fase de gas. Esta produccién puede deberse a la formacion
de nuevas particulas (condensacion homogénea) o a la condensaciéon en las particulas
existentes (condensacion heterogénea). Whitby (1978) estima que un 95% de la masa de
aerosol producida se condensa en las particulas existentes. En el caso de areas urbanas
(Whitby, 1980) concluye que el 20% de la masa transformada por la conversion gas-particula
se usa para producir nuevas particulas, y el 80% se condensa en las particulas existentes. Los
gases incluidos en estos procesos son el dioxido de azufre, el dioxido de nitrégeno y los
hidrocarburos. Estas particulas suelen tener radios inferiores a 0.1 pm.
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Los procesos mecanicos conducen a la inyeccién directa de particulas en la atmoésfera
(polvo, cristales de sal, etc.) procedentes de las erupciones volcanicas, incendios forestales,
actividades humanas, erosion y otros procesos naturales. Estos procesos mecanicos suelen
producir particulas de tamafio grande, normalmente con radios superiores a 0.5 um. Aunque
la inyeccion de las particulas atmosféricas antropogénicas debida al trafico y a otras
actividades antropogénicas es importante en las areas urbanas, de un modo global es mucho
mas importante la generacion de las particulas atmosféricas mediante los procesos erosivos
(Gillette, 1974).

Los mecanismos de eliminaciéon de las particulas atmosféricas son basicamente dos:
deposicién seca en la superficie terrestre y deposicion humeda mediante su incorporacion a
las gotas nubosas durante los procesos de precipitacion. Ya que las deposiciones secas y
humedas son responsables de que las particulas atmosféricas tengan tiempos de residencia
cortos en la troposfera, y debido a la distribucion geografica no uniforme de las fuentes, el
aerosol troposférico es muy variable en el espacio. Por otro lado, mientras que los gases traza
atmosféricos tienen vidas medias en el rango del segundo al siglo, los tiempos de residencia
de las particulas troposféricas varian de unos pocos minutos a unas pocas semanas.

Como hemos dicho, una fracciéon significativa del aerosol troposférico es de origen
antropogénico. El aerosol troposférico contiene sulfatos, amonio, nitratos, sodio, cloro,
metales traza, materiales carboniferos, elementos cristales y agua. La fraccién carbonifera
del aerosol incluye tanto carbono elemental como orgéanico. El carbono elemental, también
llamado carbono negro, carbén granitico o hollin, se emite directamente a la atmdsfera,
predominantemente a través de procesos de combustion. Las particulas de carbono organico
se emiten directamente a la atmosfera desde las fuentes, o pueden ser resultado de la
condensacion en la atmoésfera de gases organicos de baja volatibilidad. Las emisiones
antropogénicas productoras de aerosol atmosférico se han incrementado dramaticamente
durante el dltimo siglo y han sido responsables de efectos sobre la salud humana (Dockery et
al., 1993), de la reduccion de visibilidad en areas urbanas y también a nivel regional, de la
lluvia 4acida (Seinfeld and Pandis, 1998) y de la perturbaciéon del balance radiativo del
planeta (IPCC,2007)

El aerosol estratosférico se compone fundamentalmente de una disolucién acuosa de
acido sulftrico con concetraciones del 60 al 80% para temperaturas de -80 a 45°C,
respectivamente (Shen et al., 1995). La fuente del aerosol estratosférico de fondo es la
oxidacion del sulfuro de carbonilo, OCS, que se origina en la superficie terrestre. Dado que
el OCS es quimicamente inerte en la troposfera y no es soluble en agua, su tiempo de
residencia en la troposfera es elevado, de modo que puede difundirse hasta alcanzar la
estratosfera donde se disocia por la accion de la radiacion ultravioleta para producir acido
sulfurico, el componente primario del aerosol estratosférico natural. De todos modos, debido
a que las erupciones volcanicas son capaces de inyectar en la estratosfera, baja y media,
cantidades significativas de SO,, las condiciones de aerosol estratosférico de fondo no
perturbado son raras. Ejemplos de grandes erupciones volcanicas recientes son las de Agung
en 1963, El Chichén en 1982, y el Pinatubo en 1991. Las nubes de aerosol, constituido por
particulas de acido sulftrico, pueden distribuirse globalmente con espesores Opticos que
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rebasan ampliamente el aerosol natural de fondo, durante periodos de varios meses. El
tiempo necesario para que la estratosfera vuelva a las condiciones de fondo tiene un valor
caracteristico de unos pocos afios, de modo que, dada la frecuencia de las erupciones
volcanicas, la estratosfera esta raramente en condiciones no perturbadas. Con una inyeccion
estimada de 30 Tg de aerosol, la erupcion del Monte Pinatubo en 1991 ha sido la mayor del
siglo XX y ha dado lugar a un incremento de los niveles de aerosol estratosférico que han
sido evidentes durante al menos dos afios (Olmo and Alados-Arboledas, 1995).

Si atendemos al lugar de origen, podemos clasificar las particulas atmosféricas en
continentales y marinas. Las particulas atmosféricas continentales estan formadas de polvo
terrestre, particulas resultantes de la combustion, particulas inorganicas producidas por
procesos secundarios y particulas organicas, incluyendo hidrocarburos organicos y el
carbono elemental. El aerosol marino es un aerosol de origen oceanico, que incluye cristales
de sal y particulas producidas por procesos secundarios. Este ultimo se produce sobre todas
las regiones ocednicas y su mayor concentracion la encontramos en regiones ocednicas con
grandes velocidades de viento.

Las areas desérticas, particularmente los desiertos de Africa y Asia, son la mayor fuente
de polvo mineral terrestre. No obstante, existen fuentes de estas particulas en otras areas. Las
particulas atmosféricas inorganicas asociadas con las actividades industriales y otras
actividades antropogénicas se producen principalmente en el oeste de Europa y noreste de
América. Por otro lado, la mayor contribucién a las particulas atmosféricas organicas
procede de los incendios en las regiones tropicales.

A escala global la produccion de masa de particulas oscila entre 750-4200 Tg/afio. Las
fuentes naturales contribuyen en un 77-93.5% y las antropogénicas en 6.5-23% (Horvath,
1998). Estas particulas se producen generalmente en la superficie de la Tierra y permanecen
localizadas a una determinada altura, o se elevan durante su transporte. Como ejemplo
citemos las invasiones de polvo sahariano, o el humo de grandes incendios que puede
ascender hasta 3-4 km de altitud (Kaufman et al., 1997).

Las particulas atmosféricas pueden clasificarse también segtin su tamafio. En general, el
diametro de las particulas atmosféricas cubre un amplio espectro de tamafios que puede
variar hasta en cinco ordenes de magnitud. Los menores diametros, del orden de la fraccién
de micra, se presentan para las particulas de hollin y los nucleos de condensacion. Sulfatos,
nitratos y compuestos organicos muestran un didmetro medio de alrededor de 0.5 pm,
mientras las particulas de sal marina y las derivadas de la erosion del suelo presentan
tamafios del orden de unas pocas micras (Horvath, 1998).

Asi las particulas atmosféricas se pueden dividir en particulas ultrafinas (<0.05 um de
radio), particulas finas (<0.5 um de radio) y particulas grandes (0.5 a 50 um de radio). Las
particulas mayores de 0.05 um de radio son las responsables de la turbiedad atmosférica. Se
observa que la concentracion de particulas es mas grande sobre los continentes que sobre los
océanos. Igualmente, la concentracion de las particulas ultrafinas varian desde 150 000 cm™
en areas urbanas hasta 400 cm™ sobre los océanos. Por otro lado, la concentracion de las
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particulas mayores de 0.05 um de radio es mas pequefia que la concentracion de las
particulas ultrafinas, y depende mucho de la procedencia de la masa de aire, siendo mas
grande en las masas de aire tropical.

En cuanto a la forma de las particulas atmosféricas es también muy variada, desde las
particulas liquidas, generalmente esféricas y submicrométricas, hasta las sélidas de mayor
tamafio y con formas irregulares.

En resumen, en la atmosfera encontramos una mezcla de particulas con diferentes
composiciones, formas y tamafios. Los origenes de estas particulas son muy diferentes, lo
que produce una variedad de particulas presentes en la atmosfera. En general, estas particulas
atmosféricas resultan de la mezcla de diferentes componentes como las sustancias solubles,
las insolubles (representativas de las particulas atmosféricas de origen antropogénico), el
hollin, la sal marina o las particulas minerales (Hess et al., 1998). Dicha mezcla puede ser
interna o externa, dependiendo de que exista interaccion fisica o quimica entre los
componentes o no. En el caso de mezcla interna se origina un nuevo componente formado
por aquellos que interaccionaron. En la externa, en cambio, cada particula mantiene su
individualidad (Horvath, 1993). Ambos casos implican un cambio en las propiedades de las
particulas atmosféricas precursoras de la mezcla, cuya obtencion es diferente para cada tipo
de mezcla. Por otro lado, muchas de las sustancias que forman las particulas atmosféricas
son higroscopicas, es decir, dependiendo de su composicion toman una cierta cantidad de
agua cuando se excede un minimo de humedad. Asi, para una variacion del 60 al 80% de la
humedad podria apreciarse un aumento en el didmetro del aerosol, que se reflejara en sus
propiedades (Horvath, 1998).

En general, el tiempo de permanencia de las particulas atmosféricas en la troposfera es de
aproximadamente una semana. Este tiempo resulta demasiado corto para que se produzca
una mezcla homogénea. Si la vida media de las particulas en la atmésfera es mayor, pueden
suftrir transformaciones como coagulacion, incorporacién a gotas de nubes y reevaporacion,
o deposicion de varios componentes quimicos en la superficie de las mismas. Debido a esto
las particulas atmosféricas podrian estar compuestas por una mezcla de varias sustancias.

La gran variacion espacial y temporal que muestran las particulas atmosféricas hace que
sus propiedades sean altamente variables y dificulta su analisis, provocando en la mayoria de
los casos que las propiedades reales no se conozcan con exactitud.

I1.5.1 CARACTERISTICAS FiSICAS DEL AEROSOL

Las particulas atmosféricas se caracterizan por su forma, tamafio, composiciéon quimica y
contenido total, lo cual determina sus caracteristicas radiativas. En cuanto a la forma, a pesar
de que, como hemos descrito, las particulas solidas pueden tener formas muy irregulares, la
mayoria de los modelos utilizados en las ultimas décadas suponen que las particulas son
esféricas, fundamentandose en que una gran cantidad de particulas de forma irregular se
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comportan en promedio como lo harian aproximadamente un conjunto de particulas
esféricas.

Para caracterizar de un modo simple un conjunto de particulas suspendidas en el seno de
un fluido podemos hacerlo mediante su densidad de masa, M, que representa la cantidad
total de masa contenida en un metro cubico de aire, normalmente expresada en pg m para
las particulas atmosféricas. Es también muy comun utilizar la densidad de niimero de
particulas, N, por unidad de volumen, expresada en m~.

Sin embargo, tanto M como N dependen del tamafio de las particulas, que como se ha
comentado puede oscilar en un amplio intervalo de valores. Para tener una descripciéon mas
completa del aerosol se utilizan las distribuciones de tamafio. Consideraremos particulas
esféricas con un radio comprendido en el intervalo (7, ¥+dr). El numero de particulas en este
intervalo sera dN y la masa dM. Llamdremos distribucion de tamafio de niimero y
distribucion de tamafio de masa, respectivamente, a:

dN dM
n(r)= o m(r)= o (1.77)
las cuales se relacionan para particulas esféricas con la densidad p, por medio de
dM _4rn 5 dN
-3 P (IL.78)

De la definicion anterior, el numero total de particulas (y similarmente la masa) se puede
obtener por:

N=[ n(r)dr (1L.79)

Analogamente a estas distribuciones, definimos la distribucion de tamafio de volumen
v(r)=dV/dr, que representa el volumen de aerosol en una columna de aire de seccion
transversal unidad, por unidad de radio de particulas. Esta distribucién se relaciona con la
distribucioén de namero por:

dV 4n sdN
-3 ar (I1.80)

Estas distribuciones pueden expresarse también de forma logaritmica, de tal forma que lo
que se representa es el nimero de particulas, masa o volumen de particulas cuyos radios

estén en el intervalo (7, r+dinr)

_anN.
dinr ~

_aMm
dinr

_av.
dinr

n*(r) m*(r) vi(r) (11.81)

El uso de la escala logaritmica resulta ttil dado el amplio rango de tamafios de las particulas
atmosféricas.
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La distribucion de tamafio depende de la fuente y transporte de las particulas
atmosféricas, y es altamente variable incluso para el mismo tipo de aerosol. Recoger
particulas y medir sus distribuciones de tamaiio no es algo trivial, y todas las técnicas miden
particulas solamente en un rango de tamafio limitado. Mas aun, la mayoria de los métodos
perturban mas o menos la poblacion real de las particulas. Los menos intrusivos son los que
obtienen la distribucion de tamafio a partir de la simple medida de la radiacion que recibe un
sensor y aplican los principios de transferencia radiativa.

A pesar de todo, el analisis de repetidas observaciones ha mostrado que las distribuciones
de tamafio medidas en la atmosfera siguen ciertas reglas, por lo que se utilizan modelos para
representarlas. La aproximacion mas comun es representar dichas distribuciones por una
expresion matematica de pocos parametros ajustables, obtenidos de las observaciones.
Clarificar cuantos parametros son necesarios para definir las caracteristicas radiativas de las
particulas atmosféricas y cuales pueden obtenerse con certeza Unicamente a partir de las
observaciones realizadas, es un problema abierto actualmente. Las expresiones matematicas
que mas se utilizan son:

1) Distribucion de Junge: es una de las mas extendidas de la bibliografia. La ley
potencial, como se llama en realidad, fue propuesta por (Junge, 1963) para
representar empiricamente sus datos medidos de aerosol continental. Viene dada por

™ orsr<r,
n(r)= 11.82
(r) { 0 Sfuera ( )

donde C es una constante de normalizacion, relacionada con el numero total de
particulas &, y v es un parametro ajustable relacionado con el tamafio de las
particulas, que generalmente varia entre 2.5 y 4.0 para particulas naturales. Un
cambio en este parametro implica un cambio en la proporcién de particulas pequeiias
y grandes en el aerosol. Si esta distribucion se introduce en la teoria de Mie, la
extincién del aerosol sigue una dependencia potencial con la longitud de onda,
conocida como ley de Angstrom (Angstrom, 1929)

T,=B (%) (11.83)

donde 1, es igual a 1 pm, B, llamado el coeficiente de turbiedad de Angstrém, es un
indice representativo de la cantidad de particulas de aerosol presente y
numéricamente es la profundidad optica del aerosol en 1 pm, y a el exponente de la
longitud de onda, conocido como exponente de Angstrém y cumple la relacion:

v=a+2 (11.84)

Por lo tanto, debido a que v esta relacionado con el tamafio de las particulas, el
exponente de Angstrdm también lo esta, de tal forma que decrece cuando la
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2)

3)

4)

5)

proporciéon de particulas de mayor tamafio aumenta (Junge, 1963) y dependera del
intervalo espectral considerado (Cachorro et al., 1989; Martinez-Lozano et al., 1998)

Distribucién de Junge modificada: Esta distribucién intenta aproximar mejor las
distribuciones modelizadas a las medidas reales.

C: r o <r<0lum
n(r)={ oo : (11.85)

Ccy? 0lum<r<r,,
siendo C; y C; constantes de normalizacion y con S tomando los valores 2,3 6 4.

Distribucion Gamma: Se ha intentado aproximar la funcion de distribucion de
particulas del aerosol con una funcion gamma

n(r)=Cr*e™” (11.86)
donde b y o son mayores que cero (Hansen, 1971; Hansen and Travis, 1974).

Distribucién Gamma modificada: esta funcion es mas comun que la anterior. Se
define como:

n(r)=Cre™"" (1..87)

Los parametros C, x, 1, y y han de ser mayores que cero. Notese que si y adquiere el
valor 1 estamos en el caso anterior (Deirmendjian, 1964).

Distribucion log-normal: Se define a partir de la distribucién en forma logaritmica:

—In*(r/r,)

n' (r)=LFe 24’ (11.88)

Tabla I1.2. Propiedades microfisicas de los componentes que forman un aerosol. 0, tm Vmin ¥ Tmex SON lOS
parametros de la distribucion log-normal. m, es la concentracion de masa de particulas del aerosol normalizada
a una particula por cm’ de aire (Hess et al., 1998).

Componente o Tw (um) Fomin (M) Fmax (M) m,(ug m>/part. cm>)
Insoluble 2.51 6.00 0.005 20.0 23.7
Soluble en agua 2.25 0.15 0.005 20.0 134 x 107
Hollin 2.00 0.05 0.005 20.0 5.99 x 10°
Sal marina (modo acum.) 2.03 0.94 0.005 20.0 0.802
Sal marina (modo mayor) 2.03 7.90 0.005 60.0 2.24x10°
Mineral (modo nucle.) 1.95 0.27 0.005 20.0 2.78 x 10?
Mineral (modo acum.) 2.00 1.60 0.005 20.0 5.53
Mineral (modo mayor) 2.15 11.0 0.005 60.0 324 x 10°
Mineral transportado 2.20 3.00 0.02 5.0 15.9

Gotas de sulfato 2.03 0.31 0.005 20.0 2.28 x 102




42 II Fundamentos

Vapor ‘ Generadas
| mecdnicamente
‘ Condensacién ‘
Nucleacidn
[a'd
[w)]
L
<]
=
<]
0.0005 0.005 0.05 0.5 5 50
Radio de particula (um)
Modo de nucleacidn Modo de acumulacion
Modo Aitken Modao de particulas grandes

Particulas finas

Particulas grandes

Particulas ultrafinas

Figura I1.12. Clasificacion de las particulas en }uncio’n del tamafio. Figura adaptada de US EPA (2004).
donde 7, es el radio geométrico de las particulas o radio modal que da la posicion del
maximo de la curva y o es la desviacion estandar del logaritmo de los radios, y
representa la anchura de la distribucion (Davies, 1974). Algunos autores establecen
que la distribucién de tamafio se puede simular muy bien por una distribucion log-
normal con la achura y el radio modal adecuados (Tanré et al. 1997) (tabla I1.2).

En la practica se observa que la distribucion de tamafio no esta caracterizada por una
Unica distribucion, sino que suele ser frecuente representar la distribucion de tamafios como
suma de varias distribuciones, normalmente distribuciones log-normales o de Junge,
llamadas modos, construyendo asi una funcion de distribucion multimodal (figura I1.12). Los
modos de estas distribuciones multimodales se suelen clasificar en (US EPA, 2004):

*  Modo de nucleacion (r<0.005 um), la mayor densidad en numero de particulas se
encuentra entre 0.003 um y 0.008 um de radio. El origen de estas particulas es la
nucleacién (condensacién de un gas sobre si mismo para formar un nucleo) de
precursores gaseosos cuando la presion de vapor de los gases condensables es
suficientemente alta (Calvo, 2009). La vida media de estas particulas en la atmosfera
es pequefia (del orden de horas) ya que coagulan rapidamente a otras particulas o
incrementan su tamafio por condensacion.
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*  Modo Aitken (0.005 um<r<0.05 pm), estas particulas pueden tener un origen
primario o secundario. Suelen desaparecer por procesos de coagulacién con
particulas mayores, lo que se traduce en una corta permanencia en la atmdsfera.

El modo de nucleacién y el modo Aitken constituyen el grupo de particulas llamadas
particulas ultrafinas.

*  Modo de acumulacién (0.05 um<r<0.5 pm), constituido por particulas grandes con
radios modales principalmente entre 0.1-0.4 um de radio, que permanecen en la
atmosfera aproximadamente una semana, pudiendo dar lugar a condensaciones o
coagulaciones con particulas del modo de nucleacion y de Aitken. Este tiempo de
residencia en la atmdsfera hace que este modo de acumulacion contenga la mayoria
de la masa de aire contaminado.

Las particulas incluidas en el modo de acumulacion junto con los modos de nucleacion y
Aitken forman las llamadas particulas finas.

«  Modo de particulas grandes (r>0.5 um), la caracteristica principal de este modo es
su reducido numero de particulas pero con una elevada masa. La mayor parte de las
particulas incluidas en este modo son de origen primario (aerosol marino o materia
mineral). Debido a su mayor tamafio, las particulas de este modo se depositan
facilmente y, por lo tanto, su tiempo de vida en la atmdsfera es corto, variando desde
unas pocas horas a unos pocos dias.

Ademas de la forma, el contenido y la distribucién de tamaiio, otra propiedad fisica
importante que caracteriza a las particulas atmosféricas, y que esta relacionada con su
composicion quimica, es el indice de refraccion. Para particulas no absorbentes o
transparentes, como el agua o el NaCl, este parametro es un nimero real, y se obtienen como
razon de las velocidades de la luz en el vacio y en el material. Para particulas que absorben
radiacion es un numero complejo, ni=n - ki con n 'y k reales positivos. La parte imaginaria,
k, da cuenta del proceso de absorciéon de la luz. Generalmente la parte real del indice de
refraccion se puede determinar con bastante precision, sin embargo, la parte imaginaria es
mas complicada de determinar por estar relacionada con las propiedades de absorcion de las
particulas.

I1.5.2 CARACTERISTICAS RADIATIVAS DEL AEROSOL

Las particulas atmosféricas se caracterizan, como hemos visto, por su forma, tamafio,
composicion quimica y contenido total, que determinan sus caracteristicas radiativas
(Lenoble, 1993). Estas caracteristicas, para cada longitud de onda /A, incluyen al indice de
refraccién, los coeficientes de dispersion, g, absorcion, x, y la funcion de fase de dispersion
P.(1,0), ya que la dispersion que producen es coherente. Gracias a las relaciones que existen
entre los coeficientes anteriores, también podemos utilizar para la caracterizacion el
coeficiente de extincién, y=«+a, y el albedo de dispersién simple w,=0d/x. Otra propiedad a
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tener en cuenta es el espesor 6ptico del aerosol, 7,, 0 mejor la profundidad optica de aerosol,
dqs que permite hacer comparaciones entre distintas medidas. Dado que los detalles de la
funcion de fase se pierden en el proceso de dispersion multiple y sélo la primera interaccion
de la radiacion con las particulas juega un papel especial en le reparto de la radiacion
dispersada, se introduce el parametro adimensional llamado factor de asimetria

1 ¢t
gz(cos@)zzj‘_1 cosO p(A,0) dcosO@ (11.89)

donde p(,0) es la funcién de fase introducida anteriormente, cuya dependencia con las
direcciones de entrada y salida de la radiacion se ha puesto en funciéon del angulo de
dispersion, n"-n=cos®. Este parametro es util cuando pretendemos representar la funcién de
fase real por medio de funciones analiticas, asi como para la resolucién de la ecuacién de
transferencia radiativa por métodos aproximados. Al igual que el resto de parametros, el
valor de este parametro depende del tamafio y la forma de las particulas, de forma que sera
mayor cuanto mas grandes y menos esféricas sean (Horvath, 1998). Su valor puede variar
entre -1 y 1, de tal manera que si g=0, la dispersion es isotrépica (por ejemplo en la
dispersion de Rayleigh). Si g=1 la dispersion sera en el sentido de propagacion de la onda
incidente (©=180°), en cambio, si g=-1 la dispersion sera totalmente hacia atras (@=-180°).
En un dia claro, sin nubes, su valor oscila entre 0.1 (atmosfera limpia) y 0.75 (polvo mineral)
(Zege et al., 1991).

En la tabla II.3 mostramos los valores de estos parametros para diferentes modelos de
aerosol. Estos modelos de aerosol se consideran tipicos o caracteristicos de diferentes

Tabla 11.3 Propiedades opticas seleccionadas de todos los tipos de particulas troposféricas con una humedad del
85% y de los particulas de fondo. y. es el coeficiente de mdsico de extincion (x.=y/p) (Hess et al., 1998).

i Xm wo r4 a a
Tipo de aerosol (5;3'1 ";") (i:g ;l_'l')l) (50nm) (550nm) (550mm) (350-500) (500-800)
Continental limpio 0.026 239 0.064 0.972 0.709 1.10 1.42
Continental promediado 0.075 2.51 0.151 0.925 0.703 1.11 1.42
Continental contaminado 0.175 2.86 0.327 0.892 0.698 1.13 1.45
Urbano 0.353 2.87 0.643 0.817 0.689 1.13 145
Desértico 0.145 0.64 0.286 0.888 0.729 0.20 0.17
Maritimo limpio 0.090 1.29 0.096 0.997 0.772 0.12 0.08
Maritimo contaminado 0.115 1.50 0.117 0.975 0.756 0.41 0.35
Maritimo tropical 0.043 1.26 0.056 0.998 0.774 0.07 0.04
Attico 0.023 217 0.063 0.887 0.721 0.85 0.89
Antartico 0.011 333 0.072 1.000 0.784 0.34 0.73
?/Izme;asl E;“;pomd" 0.064 0.37 0.097 0.837 0.775 -0.10 -0.13
(T;(’p(l’;fii l)ibre ; ; 0.013 0.934 ; 121 158
Estratosfera - ; 0.005 1.000 ; 0.74 1.14

(12-35km)
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situaciones, y son el resultado de los analisis llevados a cabo en campafias experimentales,
junto con la elaboraciéon de modelos obtenidos por combinacién de los diferentes tipos de
particulas que pueden presentarse en la atmosfera (Hess et al., 1998).

Hasta ahora hemos supuesto que las particulas de formas irregulares, arbitrariamente
distribuidas, se comportan igual que las esféricas. Esta suposicion permite utilizar la teoria
de Mie. Sin embargo, con la disponibilidad de nuevos métodos, la dispersion de particulas no
esféricas, con una geometria simple, es objeto de investigacion. Algunos resultados
obtenidos muestran que los esferoides, ya sean achatados por los polos o por el ecuador,
dispersan menos que las esferas en la direccion de retrodispersion, y mas entre 80° y 150°, y
por tanto los esferoides arbitrariamente distribuidos tienen una funcion de fase diferente de
las esferas (Mishchenko et al., 1997). Un resultado similar se observa para grandes cristales
hexagonales de hielo. Este hallazgo provoca que en la actualidad se esté analizando lo que
implica el uso de modelos de particulas esféricas para aerosol, especialmente cuando
presentan una fuerte carga de polvo mineral.

I11.6 ECUACION DE TRANSPORTE RADIATIVO EN LA
ATMOSFERA TERRESTRE

La fuente de radiacion incidente en nuestra atmosfera es fundamentalmente el Sol (figura
I1.13). La radiacién solar, como hemos visto, al alcanzar la superficie terrestre sufre procesos
de dispersion y absorcion. La radiacion dispersada se denomina radiacion difusa. Una parte
de esta radiacion difusa vuelve al espacio, mientras que otra llega a alcanzar la superficie de
la Tierra. Por el contrario, la radiacion que llega directamente a la superficie, en linea con el
disco solar, se denomina radiacion directa. Dado que el dngulo sustentado en el cielo por el
Sol desde la Tierra es de 0.5°, podemos realizar la aproximacion de que el Sol sea una fuente
puntual. Ademas, para los procesos de dispersion, debido a que la distancia Tierra-Sol es
mucho mayor que la altura atmosférica, podemos considerar que, en el estudio de la
dispersion por la atmosfera terrestre, el efecto de la ley de la inversa del cuadrado en la
atmosfera terrestre es despreciable. Esto es, se considera la radiacion solar en la atmoésfera
terrestre como constituida por una onda plana. Por lo tanto, la radiancia incidente sera

Ly(ron,A,t)=6, Eo(A,1) (I11.90)

donde 7, es la posicion en la cima de la atmoésfera, d.0 €s la delta de Dirac en la direccion de
propagacion de la radiacion solar n,, que vendra definida por el angulo cenital solar, 6., que
corresponde al angulo formado por la direccion de propagacion de la radiaciéon con la
vertical del observador, z, y el angulo acimutal solar, ¢, que es cero hacia el Sur y aumenta
en el sentido de las agujas del reloj, utilizdndose normalmente el intervalo [-TgTT]. Cuando
estas coordenadas estén notadas con el subindice ©, denotaremos la posicion solar. Por
ultimo, E-(A,1), es la irradiancia solar en un plano perpendicular al haz solar. La dependencia

temporal es solo el resultado de que la distancia Tierra-Sol no es constante. Por lo tanto,
haciendo uso de la ley del cuadrado de la distancia, la irradiancia solar vendra dada por
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Figura I1.13. Comparacion de la distribucion espectral de la radiacion solar fuera de la atmdsfera con la
recibida a nivel del mar. Se incluye la distribucion espectral de un cuerpo negro a 5900 K (Seinfeld and Pandis,

1998).

R, \
E@(/Lz)zEw(m> (I1.91)

donde Ry es la distancia media Tierra-Sol, R(?) la distancia Tierra-Sol en un tiempo ¢, y Ea,
es la irradiancia solar en la distancia media Tierra-Sol. Esta dependencia temporal no tiene
relevancia a la hora del estudio de la ecuacion de transporte radiativo, ya que varia en torno
al 3% en 6 meses. Por lo tanto, podemos considerar que no existe dependencia temporal.

Como vimos en la seccién 11.4.1, debido al efecto que produce la atmosfera terrestre en la
radiacion, podemos considerar que la atmosfera terrestre se encuentra estratificada. Es decir,
aunque no este estratificada por completo, el efecto de absorcion y dispersion se produce por
capas. También es una buena aproximacién considerar que la atmoésfera terrestre es plano-
paralela. Para angulos cenitales solares menores de 75° el error cometido entre considerar
que la masa 6ptica es 1/u en lugar de una expresion mas compleja es menor del 1%. Ademas,
consideramos que la atmosfera se encuentra en equilibrio radiativo (la emision sera igual que
la absorcién), es decir, consideraremos L.T.E. Por ultimo, Ia dispersion que se produce en la
atmosfera terrestre se debe a moléculas y particulas del aerosol atmosférico, por lo que

aplicaremos la aproximacion de dispersion coherente.
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Por lo tanto, teniendo en cuenta las consideraciones anteriores, la ecuacion de
transferencia radiativa que podemos aplicar en la atmosfera terrestre vendra dada por la
expresion 11.76, y que volvemos a presentar aqui

OL(6,,n,1)

=L(6,,n,)—S(5,,n,21) (11.92)
36,

H

donde la funcion fuente vendra dada por la expresion I1.63 expresada en términos de la
profundidad optica (recordemos que la profundidad o espesor 6ptico nos define la posicion)

S(8,,n,)=(1—w,(8,,1))B,[T(5,)]
dQ’ (I1.93)

+w0(5A,/1)55L(5l,n,/1)p(/1,n’,n)T7r
donde la funcién de Planck corresponde a la emision atmosférica segtn la ley de Kirchoft-
Planck, por la consideracion de L.T.E., y el segundo término corresponde a la dispersion
producida por las moléculas y particulas atmosféricas, en la que se ha introducido la
consideracion de dispersidon coherente.

Como habiamos comentado al principio de este apartado, la radiaciéon que alcanza la
superficie podemos expresarla como suma de la radiacion difusa y radiacion directa

L(6,,n,A)=L(s,,n,1)8, +L°(5,,n,1) (11.94)

donde el superindice d hace referencia a la radiacion directa, y s a la radiacion difusa. Dado
que la radiacion directa es la radiacion solar que alcanza la superficie terrestre,
matematicamente se satisface la ecuacion de transporte radiativo sin ningtn tipo de funcién
fuente. Es decir, vendra dada por la ley de Beer-Lambert-Bouguer (11.67).

=5,

LY(5,,10,0)=L,(6,=0,n,, 1)e * (I1.95)
donde L, viene dado por 11.90.

Si introducimos 11.94 y 11.95 en la ecuacion 11.92, y tenemos en cuenta que la radiacion
solar viene dada por I1.90, obtendremos la ecuacion que satisface la radiacion difusa

oL (8,.mn,1)
——=L(6 A
.u 65/1 ( /Dn) )

-5,

_Mpu,no,n)E@(ﬂ)eT (1L.96)

47
_(,U()((SA, /1)§ LS(%JL/UP(J,Il',n)%
—(1—w,(8,, 1)) B,[T(5,)]

Si comparamos la expresion 11.96 con la expresion de la ecuacion de transferencia
radiativa, 11.92, vemos que la funcion fuente de la radiacion difusa es
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_6,1
Mpu,n@,n)E@u)e ;
47
dQ'’ (11.97)

ty(6,, )P L'(8,.m.2)p(A,n" m) <
+(1—wy(8,,2))B,[T(8,)]

S(6,n, )=

donde el primer término del lado derecho de la igualdad representa la dispersion simple de
las particulas; el segundo término muestra la posibilidad de que la radiacién que ya haya sido
dispersada pueda sufrir otro proceso de dispersion, dispersion multiple. El ultimo término de
la funcion es despreciable para el estudio de la transferencia de la radiacion solar, ya que
corresponderia a la emision de un cuerpo negro de aproximadamente 255K, y esta emision es
muy pequefia comparada con la solar para longitudes de onda inferiores a 3.5 pm.

Dada la complejidad de esta ecuacion, para su resolucion se suelen utilizar
aproximaciones que simplifiquen el problema. Mostraremos aqui la aproximacion de
dispersion simple, para después aplicarla a la aproximacion de dispersion en ordenes
sucesivos (SOS) (Liou, 1980), que sera la que se emplee en este trabajo.

La aproximacion de dispersion simple es aceptable cuando la profundidad éptica sea
pequefia (6<0.1), ya que dominan los eventos de dispersion simple sobre los multiples. En
este caso la funcion fuente puede ser escrita como

)
DA (1, mg,m) B 198)

N
S, n, )=
Introduciendo esta funcion fuente en la solucion formal dada por la expresion 11.66, y
considerando la condicién de contorno de que no tenemos ninguna fuente de radiacion difusa
incidente, encontramos que la radiacion en la superficie terrestre es

=9, ;54
woi(j;(’/l)_m})gw (A, no,m)e " —e™) p#uo
L*(8,,n,1)= (’; ‘;’)E " (I1.99)
w s —
— A9l p(A,ng,m)e ™ H=Uo
47,

mientras que la radiacion que sale al espacio, considerando que la superficie terrestre no
refleja, es

w0(5,11/1)u®E®)\

47 (u+po) p(A,no,m)(1—e 1) (11.100)
©

L'(0,n,1)=

En la aproximacion SOS se calculan las radiancias de ordenes de dispersion mayores
individualmente, es decir, para un orden i se considera que tenemos un campo de radiacién
dado por la solucion del orden i-1, y se calcula como si sélo se produjese un solo proceso de
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dispersion. De esta manera la radiancia total se obtiene como suma de la solucion de todos
los ordenes de dispersion calculados

L'(6,.n. )= L¥(6,.m, )

1

(IL.101)

g

L°(6,=0,n,1)=) L(6,=0,n,1)

i=1

donde la radiancias del orden 1 estan dadas por las expresiones 11.99 y 11.100, y las funciones
fuente y radiancias de ordenes sucesivos estan dadas a partir de 11.98 y 11.66 por

5.2 )
Sfﬂwi,n,m:%sﬁpu,n',n>L,»((sA,n',a>dsz'
11.102
5 n /1 J" S ) —(6',-6) d6 /1 ( )
U

El SOS, tratado en lineas generales, es una aproximacién de la solucion integral que
puede ser directamente aplicado a una geometria especifica sin el requerimiento de resolver
la ecuacion de transferencia radiativa basica en forma diferencial. Ademads, la estructura
inhomogénea del medio puede incorporarse en el célculo en términos de la integracion a lo
largo del camino.

I1.7 INTRODUCCION AL PROBLEMA DE INVERSION

Puesto que nuestro trabajo se basa en la caracterizacion de las propiedades de las
particulas atmosféricas a partir de la realizacién de observaciones en el espectro visible solar,
tendremos que introducir algunos conceptos relativos al procedimiento empleado. En la base
del mismo encontramos el problema de inversion de la ecuacion de transporte radiativo. Se
trata de extraer consecuencias acerca del medio en el que se ha propagado la radiacion
mediante la deteccion de la signatura o marca que éste ha dejado en el flujo radiante.

Supongamos de forma general que S representa la magnitud observada de forma
experimental y B la propiedad o caracteristica del medio de interés que quiero conocer,
entonces simboélicamente podemos escribir (Liou, 1980):

S=F(B) (1L.103)

donde F representa una funcién no necesariamente lineal. Considerando que F’ representa la
funcion inversa de F; la relacion inversa a la anterior es (figura 11.14):

B=F'(S) (I1.104)

En nuestro caso la ecuacion de transporte radiativo representa la funcion que caracteriza
nuestra magnitud, la radiancia. Si la composicion y estructura de la atmosfera es conocida
(densidad, temperatura, cantidad de gases absorbentes, cantidad y propiedades de dispersion
de particulas), y también se conocen las caracteristicas de las particulas atmosféricas en
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Inversion

B=F '(S)

Figura II.14: Esquema de invrersion.

todos los niveles, la integracion directa de la ecuacién de transporte radiativo, con sus
correspondientes condiciones de contorno, nos permite obtener de manera inmediata la
solucion para la radiancia, L,, con su distribucién espacial y direccional. Esta solucion, ain
con la complejidad que pueda entrafiar su calculo, siempre existe y es unica, esto se conoce
como PROBLEMA DIRECTO.

En nuestro caso las magnitudes directamente observadas son la radiancia espectral y la
irradiancia directa. Después de atravesar la atmosfera ambas magnitudes se ven modificadas
por su interaccion con el medio (figura 11.15). De este modo, la distribucion de radiancia se
ve afectada por caracteristicas de dicho medio tales como la funcion de fase de dispersion y
el albedo de dispersion simple, que a su vez dependen del tamafio y composicion de las
particulas atmosféricas. Por otro lado, la irradiancia directa nos informa del espesor optico de
la atmésfera, que como hemos puesto en evidencia depende de caracteristicas tales como el
indice de refraccion y el tamafio de las particulas. Asi, la inversion matematica de la
ecuacion de transporte radiativo en el caso de disponer de valores experimentales, tanto de
radiancia como de irradiancia solar directa, caracteriza las propiedades de las particulas
atmosféricas presentes en el medio atmosférico. Este procedimiento matematico, que
describiremos con mas detalle mas adelante, se denomina PROBLEMA INVERSO.

— - — -
S=L(A)

_" S=F(A) _"

- — _
— —

B = Atmosfera
— —
ferrestre

— - — -

Figura I1.15: Esquema de inversion en la atmdsfera.
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Este problema es mas complejo que el directo y requiere un andlisis cuidadoso. El
obstaculo fundamental en todos los problemas de inversion es la unicidad de la solucién. La
no unicidad surge por el nimero de parametros desconocidos del medio objeto de estudio,
cuyas diferentes combinaciones fisicas pueden conducir a la misma “signatura en la
radiacion”. En general, los problemas inversos estan débilmente condicionados, por esto,
ademas del problema fisico, existen también problemas matematicos asociados con la
existencia y estabilidad de la solucién, y la forma en que ésta se construye. Todo esto
justifica la gran cantidad de trabajos dedicados a este problema matematico. Como
discutiremos posteriormente, aun a pesar de estos problemas, existen formas de obtener
soluciones aceptables.

La solucién de un problema de inversion a partir de la radiancia observada no puede
proporcionar todas las caracteristicas de las particulas atmosféricas. En nuestro caso nos
centraremos en la obtencion del albedo de dispersion simple, la funcién de fase de dispersion
simple y la distribucion de tamafio del aerosol.






IITI INSTRUMENTACION

En este Capitulo describiremos el radiémetro CE-318-4 utilizado en este trabajo para la
caracterizacion de las particulas del aerosol atmosférico. Un aspecto importante para poder
realizar un buen analisis es la puesta a punto de los instrumentos. Por lo tanto, para disponer
de unas medidas fiables, el radiémetro ha sido calibrado cuidadosamente. Ademas, por las
caracteristicas del instrumento, hay que realizar dos tipos de calibraciones para cada una de
las longitudes de onda: una para calibrar las medidas de irradiancia directa, a partir de la cual
obtendremos la profundidad optica del aerosol, y otra para la calibracion de las medidas de
radiancia del cielo, las cuales se utilizaran en la inversion de la ecuacion de transporte
radiativo para la obtencién de las propiedades radiativas del aerosol atmosférico. Por esta
razon, analizaremos el procedimiento seguido en las calibraciones.

II11.1 RADIOMETRO CE-318-4

En las campaiias realizadas en este trabajo se han utilizado radiometros CE-318-4 (tabla
II1.1), caracterizados por su versatilidad. El radiometro CE-318-4 se fabrica en CIMEL
Electronique (Paris, Francia). Este instrumento est4 disefiado para soportar las inclemencias
del tiempo, realizando observaciones de manera automatica siguiendo un protocolo de
medida establecido, sin la necesidad de un operario. So6lo requiere revisiones periodicas para
asegurar su buen funcionamiento.

El radiémetro CE-318-4 esta compuesto de una cabeza sensora, un robot, una bateria y
una caja electronica con la cual se maneja el sistema. La cabeza sensora estd sellada
adecuadamente para evitar la humedad. En esta cabeza sensora se encuentran los dos
detectores de que dispone, dos fotodiodos de silicio, para medir la radiacion directa del Sol y
la radiancia del cielo. Esta cabeza incorpora 7 filtros interferenciales (con longitudes de onda
nominales en torno a 440, 670, 870, 1020, 936, 380 y 340 nm.) colocados en una rueda
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Tabla Ill.1: Caracteristicas del radiometro CE-318-4

Marca — Modelo CIMEL CE-318-4
Detector Fotodiodo de Silicio
Numero de filtros/longitudes de onda 7
1020-870-670-440-936-380-340 nm
FWHM 10-10-10-10-10-4-2 nm
Numero de colimadores 2
FOV/Apertura 1.2°
Apertura de cielo es 10 veces mayor que la apertura de
directa.
Sistema de bisqueda del sol. Detector de 4 cuadrantes. Exactitud 0.05°.
Tipo de medidas Directa
Almucdntar
Plano Principal
Uso Aerosol atmosférico
Vapor de agua
Motores Motores paso a paso acimutal y cenital
Alimentacion Bateria interna para la optica.

Bateria externa para los motores.
Recargables por panel solar o 220 VAC

gobernada por un motor paso a paso. Ademas, dispone de un termistor para medir la
temperatura del detector y asi corregir de cualquier dependencia térmica el detector de
silicio. El filtro 936 nm se utiliza para el estudio del vapor de agua, y el resto para los
estudios del aerosol.

Esta cabeza sensora lleva acoplados dos colimadores con un campo de visiéon de 1.2°
(FOV). Estos colimadores estan disefiados para lograr un rechazo de stray light de 10~.
Ademas, para lograr un mejor rango dindmico para la radiancia de cielo, el colimador
dedicado a esta tarea tiene una apertura 10 veces mayor que el utilizado en la medida de
irradiancia directa. Estos colimadores estan protegidos por una ventana de cuarzo que
permite realizar observaciones en el ultravioleta con el detector de silicio, y con suficiente
relacion sefial-ruido para hacer observaciones espectrales entre 340 nm y 1020 nm.

El robot es una montura altacimutal que incluye dos motores de transmision directa paso a
paso que dirigen la cabeza del sensor en las direcciones de acimut y cenit con una exactitud
de 0.05°. El sistema de seguimiento calcula la posicion del sol basdndose en las coordenadas
geograficas y hora del lugar. Entonces, el robot dirige la cabeza del sensor aproximadamente
hacia el sol. Después, un sensor de cuatro cuadrantes apunta al sol con mayor exactitud justo
antes de realizar una medida. Una vez finalizada, el instrumento vuelve a la posiciéon de
reposo, esperando a la proxima secuencia de medida.

El control de la cabeza sensora y de los motores lo realiza la caja electronica que incluye
el sistema de adquisicién de datos. En ésta se almacena el protocolo de observacion que se
desea realizar, asi como dichas medidas. Estas medidas se descargan diariamente en un
ordenador de manera automatica. Mientras no se realice ninguna de las secuencias
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programadas, el sistema de control electrénico nos devuelve el control, permitiéndonos
realizar alguna medida adicional de manera manual si la ocasion lo requiere.

Para la alimentacion del sistema se dispone de una bateria interna, que alimenta la 6ptica
y el sistema de control electronico, y de una bateria externa que alimenta a los motores. Estas
baterias se recargan gracias a un panel solar, permitiéndonos de esta manera un
funcionamiento continuo. Si se desea, para la recarga de las baterias es posible utilizar la
corriente eléctrica en lugar del panel solar.

Por defecto, el sistema se encuentra en una posicion de reposo, con los colimadores
apuntando hacia el suelo con una ligera inclinacion, la cual permite que la lluvia resbale y en
ningun caso penetre en ellos. En caso de lluvia un sensor de humedad inhibird cualquier
movimiento del sistema distinto de la posicion de aparcado. Este sensor es un simple circuito
impreso de caracter resistivo.

La medida de la irradiancia directa solar se compone de tres observaciones espectrales
(triplete), con una duracién de unos 10 segundos cada una, tomadas con una separacion de
30 segundos entre ellas. Este triplete se realiza en una serie de masas Opticas escogidas de
antemano para la realizacién de una calibracion de las medidas de irradiancia durante la
maifiana y la tarde usando la calibraciéon Langley (escenario Langley), que veremos mas
adelante. Entre los escenarios Langley de la mafiana y de la tarde, la radiacion directa solar
se mide a intervalos de 15 minutos. La utilidad del triplete es la deteccidon de nubes, ya que la
variacion de la medida debido a las particulas del aerosol tiene menor frecuencia que la
debida a las nubes.

Las medias de radiancia del cielo so6lo se realizan con los filtros de 440, 670, 870 y 1020
nm. Estas medias son de dos tipos: almucantar y plano principal (figura II1.1). La medida de
almucantar consiste en una serie de medidas tomadas con un angulo cenital constante y a
angulos de acimut especificos con relacion a la posicion del sol. Durante la secuencia de
medida para cada uno de los canales, el instrumento realiza siempre una primera medida de
la irradiancia solar directa y seguidamente realiza un barrido a un lado del disco solar hasta
llegar a 180°. Una vez acabada una rama, realiza el mismo proceso para el otro lado del
disco solar. El tiempo aproximado de duracién de la medida es de 40 segundos por cada
rama. Esta secuencia se realiza para masas opticas de 4, 3, 2 y 1.7 durante la mafiana y la
tarde, y cada hora entre las 9 y las 15 horas.

La secuencia de plano principal opera en planos de angulo acimutal constante, midiendo
s6lo por encima del disco solar hasta alcanzar 150° de separacion con respecto al sol
manteniendo el angulo acimutal. Al igual que el almucantar, el tiempo de ejecucion de esta
secuencia es de unos 40 segundos aproximadamente. Estas observaciones se realizan cada
hora cuando la masa oOptica es menor que 2, coincidiendo con la menor efectividad de las
medidas de almucantar.

En este trabajo se han utilizado dos unidades de este instrumento. Los numeros de serie,
que se utilizaran para la distincion de las medidas de cada instrumento, son #307 y #394.
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Irradiancia directa.

Plano principal Radiancia difusa

Radiometro

Figura Ill. 1. Representacion del tipo de medidas que realiza el CE-318-4.

Ademas de este modelo, CIMEL FElectronique fabrica otras variantes, cuya distincion esta
fundamentalmente en los filtros utilizados. En una de las variantes el instrumento tiene
afiadido un filtro en 500 nm. Existe otra version en la que los filtros de la zona del
ultravioleta (340 y 380 nm) son sustituidos por tres filtros polarizados a 60° entre si en 870
nm. En esta ultima variante, estos filtros realizan medidas en el plano principal en los
momentos del dia en los que esté programado una medida de plano principal en los otros
filtros. En estas otras dos versiones el resto de filtros (1020 nm, 870 nm, 670 nm, 440 nm,
936 nm), asi como el protocolo de medidas, permanecen inalterados. También se ha
trabajado con un instrumento de cada versién: un instrumento polarizado con nimero de
serie #176 de la Universidad de Valencia, y otro con nimero de serie #109 con un filtro en
500 nm. Este ultimo instrumento esta incluido en la red AERONET —Aerosol Robotic
Network (Holben et al., 1998)—, disefiada para la caracterizacion de las particulas del aerosol
a nivel de suelo a escala regional y global, y la validacion de las determinaciones que sobre
las mismas se realizan mediante las nuevas técnicas desde satélite.

I11.2 PARAMETRIZACIONES

Antes de describir la calibracion realizada a nuestros instrumentos, haremos un pequefio
paréntesis, y presentaremos las parametrizaciones necesarias que se han utilizado en este
trabajo. Estas parametrizaciones corresponden a estimaciones de la posicion solar, la masa
oOptica, asi como espesores opticos de los constituyentes atmosféricos, que se encuentran en
la literatura y han sido aceptados por la comunidad cientifica.

Todas las parametrizaciones utilizadas se han obtenido del codigo de transferencia
radiativa SMARTS 2.9 de Gueymard (2001), utilizando el modelo de Atmosfera de Latitudes
Medias.

Para la determinacion de la posicion solar se usa el algoritmo de Blanco-Muriel et al.
(2001). Este algoritmo es mas exacto en el periodo 1999-2015 que otros anteriores como es
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el caso del algoritmo de Michalsky (1988) basado en las ecuaciones simplificadas del
Almanaque Nautico. En cambio, para la distancia Tierra-Sol se ha escogido la expresion
presentada por Michalsky (1988).

Debido a las consideraciones realizadas en el Capitulo anterior, la extincién producida por
la atmosfera se puede expresar como suma de la extincion producida por cada constituyente
atmosférico. Asi, en virtud de la expresion 11.72, usaremos una masa Optica® distinta para
cada uno de los constituyentes. En concreto, debido a la posiciéon espectral de los filtros de
nuestro instrumento, s6lo consideraremos la posible extinciéon producida por Rayleigh,
aerosol, ozono y NO,. En particular, hemos considerado para Rayleigh y el aerosol la misma
masa optica. La expresiones utilizadas son

1
e = Rayleigh— Aerosol
R Cos(0)+0.48353'90'095846'(96.741—9) 1.754 lyleig
o™ ; Ozono
’ 0)+1.0651-0°7-(101.8— ) 22
o ( | (IIL.1)
N ; NO
" cos(0)+1.1212:0"*(111.55—-0) > 2
1
= 0.11423 o103 H,O0

~ c0s(0)+0.10649-0"**.(93.781—6)

donde € es el angulo cenital solar. Estas masas Opticas tienen en cuenta la curvatura
atmosférica y el perfil vertical de cada absorbente o dispersor, mitigando las limitaciones de
la aproximacion de atmosfera plano-paralela.

La profundidad optica debida a la dispersion por moléculas (Rayleigh) dada por
Gueymard (2001) tiene en cuenta las nuevas determinaciones realizadas por Bucholtz (1995)
y Bodhaine et al. (1999), y la forma funcional utilizada muestra un mejor acuerdo con los
datos teoricos que la propuesta por Bodhaine et al. (1999).

_ p/po
117.3405-1*—1.5107-1°+0.017535—8.7743-10 *- 17>

(111.2)

5R,/1

donde p/p, es una correccion de presion por la altura, siendo p, la presion a nivel del mar
(Gueymard, 1993).

Para la profundidad optica del ozono y NO, se acepta la forma del producto del espesor
reducido (longitud de la capa que se obtendria si todo el ozono o NO; en la columna vertical
estuviera a la temperatura y presion normal de superficie) expresada en atm-cm, u, por el
coeficiente de absorcion, A, es decir:

6x,/1:uxAx,/1 (1113)

2 Recordemos que como se dijo en el apartado II.3, hemos llamado simplemente masa dptica a la masa optica
relativa.
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donde x representa al ozono o al NO,, dependiendo de qué profundidad Optica se esté
hablando. Para el valor del contenido de ozono en la columna se ha usado la base de datos
del sensor TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer) a bordo de una plataforma espacial
(http://toms.gsfc.nasa.gov/), mientras que para el NO, se han considerado los valores
estandar para la atmoésfera de latitudes medias (Gueymard, 2001). Los valores de espesor
reducido de estos constituyentes vienen dados para estaciones a nivel del mar, por lo que son
corregidos de la altitud del lugar de observacion por un factor C=1-0.00898z (z en km)
(Gueymard, 2001). Este valor se ha obtenido a partir de los datos de las atmosferas de
referencia. Por otro lado, los coeficientes de absorcién usados por el SMARTS 2.9 se han
obtenido de varias fuentes, dependiendo del rango espectral. Estos coeficientes se corrigen
del efecto de la temperatura, ya que estan calculados para una temperatura de laboratorio. La
temperatura de correccion se define como el promedio del perfil de temperatura de la
atmoésfera de referencia pesada por la concentracion del constituyente en cuestion
(Gueymard, 2001).

Sin embargo, para el vapor de agua no se puede expresar la profundidad 6ptica con una
expresion de la forma II1.1, ya que la dependencia entre el espesor y la profundidad éptica no
es lineal. Por tanto, usamos una expresion para obtener el espesor 6ptico y no la profundidad,
como en los casos anteriores. La expresion utilizada por el SMARTS2.9 fue propuesta por
(Pierluisi et al., 1989) y modificada por Gueymard (1999)

T, =l (m,w)® frB A, [ (I11.4)

donde los A, representan a los coeficientes de absorcion del vapor de agua y han sido
obtenidos de MODTRAN, que se obtienen a su vez a partir de la base de datos de HITRAN
(Rothman et al., 1992); m,, es la masa optica del vapor de agua; w es el contenido de agua
precipitable en cm, definido como el espesor de agua liquida que se obtendria si todo el
vapor de agua en la direcciéon cenital estuviera condensado; ¢ y n son exponentes que
dependen de la longitud de onda; B, es un factor de correcciéon que tiene en cuenta que el
proceso de absorcion varia con la distancia al centro de la banda; y f,, es un factor de escala
de presion que compensa las inhomogeneidades en el espesor del vapor de agua. Aqui la
correccion de temperatura no es necesaria.

Los exponentes ¢ y n se ajustan mediante las expresiones

n=0.88631+0.025274 1 —3.5949¢ !

1115
¢=0.53851+0.003262 1+1.5244 ¢ ***** (IL.5)
El factor f,, viene dado por
f,=k,10.394—0.26946 1+ (0.64478 +0.237571)( p/ p,)]
W:{ 1 1<0.67 um 1oy
(0.98449+0.023889 1)w? 1>0.67 um

q=-0.2454+0.037533 1
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Figura I11.2. Curvas de transmitancias de los filtros correspondientes a los instrumentos a) #307 y b) #394.

Por ultimo, el factor B,, se determina por

B

0.1916—0.0785m,+ 4.706 10 *m?,
=h(w,m)e

h(w,m)={

0.624m,, w**’ A, ,<0.01
(0.525+0.246m,w)** A, ,>0.01

(I1L.7)

Una consideraciéon que se ha tenido en cuenta en los calculos es el hecho de que nuestro
instrumento no mide monocromaticamente, sino que cada uno de los filtros es en realidad
una banda espectral (figura II1.2). Esta consideracién afecta a todas aquellas magnitudes que
tengan dependencia espectral. En nuestros célculos las magnitudes que se veran afectadas
seran las transmitancias atmosféricas. Entonces la transmitancia atmosférica para cada filtro
vendra dada por:

[ r(2)8(A)Es(2)-d2
T=
" [ S(A)E,(A)d2a

(I1L.8)
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Tabla I11.2. Longitudes de onda de los filtros de los instrumentos utilizados, donde A, es la longitud de onda
nominal y A la longitud de onda central calculada.

Filtro #307 #394 #109 #176

An (um) Ae (um) Au (nm) Ae (um) Au (nm) Ac (um) Au (um) Ac (um)
1020 1020 1019 1020 1019 1019 - 1020 -
870 870 869 870 869 869 - 870 -
670 670 669 675 677 674 - 670 -
440 440 441 440 441 440 - 440 -
500 - - - - 500 - - -
380 380 381 380 381 379 - - -
340 340 340 340 340 339 - - -
936 936 936 936 939 940 - 936 -

donde T(1) es la transmitancia atmosférica, S(1) es la transmitancia del filtro, y Eo() es la
irradiancia espectral extraterrestre. Cuando no conocemos la transmitancia del filtro
suponemos para ésta una funcion gaussiana con centro en la longitud de onda nominal dada
por el fabricante, y con desviacion estandar de la gaussiana FWHM(8In2)%° (Gueymard,
2001). Por lo tanto, necesitaremos también un espectro solar extraterrestre. El espectro
escogido ha sido el conocido en MODTRAN v4.0 como MODTRAN 2 de
Wehrli/WRC/WMO, por ser un espectro generalmente bien aceptado.

En otras situaciones necesitamos asociar una longitud de onda efectiva al filtro (por
ejemplo en la determinacion del exponente de Angstrom). En este caso determinamos la
longitud de onda central del filtro como:

. [2-5(2)-d2

i W (I11.9)

Cuando no disponemos de las curvas de transmitancia de los filtros, se acepta como
longitud de onda para estos calculos la longitud de onda nominal dada por el fabricante
(tabla II1.2).

I11.3 CALIBRADO LANGLEY

A principios del siglo pasado Samuel Pierpoint Langley desarrollé un método para
determinar la irradiancia solar fuera de la atmosfera terrestre. Mientras realizaba su
investigacion, Langley se dio cuenta que si la cantidad de aire que atravesaba el haz solar
aumentaba, entonces la cantidad de energia que alcanzaba la superficie disminuiria
proporcionalmente al logaritmo de la masa de aire atravesada (Kuester et al., 2003). Como
hemos visto en el capitulo anterior, la profundidad 6ptica depende del nimero de moléculas
y particulas de aire que el haz solar tiene que atravesar, y si la profundidad 6ptica aumenta la
cantidad de energia solar que alcanza la superficie disminuye. Ademas, como ya hemos
aclarado, esta atenuacion de la radiacion solar a través de la atmosfera se describe por la ley
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de Beer-Lambert-Bouger (expresiones I1.67 y I1.95). Olvidandonos de algunas de las
dependencias en la notacién, volvemos a escribirla aqui en su forma de irradiancias

2
Elz(%> E, e (I11.10)

donde, m es la masa 6ptica en el momento de la medida, E, es la irradiancia directa para la
longitud de onda A a nivel de suelo, 6, es la profundidad oOptica total de la atmosfera, E, es la
irradiancia en el limite exterior de la atmosfera (extraterrestre) a la distancia media Tierra-
Sol, R, v R es la distancia Tierra-Sol en el momento de la medida. A partir de ahora
notaremos el cociente de distancias Tierra-Sol como 7.

Si tomamos logaritmos en la expresion anterior tendremos:
InE,=In(r’E_,)—mé, (IL.11)

que corresponde a la expresion de una recta cuya variable independiente es la masa oOptica
relativa y cuya variable dependiente es el logaritmo de la irradiancia directa medida. En esta
representacion la pendiente es el valor negativo de la profundidad 6ptica total, y el logaritmo
de la irradiancia extraterrestre en ese momento es la ordenada en el origen. Esta
representacion se denomina representacion Langley.

Si reemplazamos la irradiancia por la respuesta del detector a esa irradiancia podemos
escribir:

InV,=nr’v, ,—ms, (I11.12)

donde V; es la respuesta de nuestro detector, y Vi sera la respuesta del detector a una
irradiancia igual a la solar extraterrestre. Por lo tanto, para una longitud de onda dada, si
realizamos una serie de medidas de irradiancia solar directa en superficie a distintas masas
opticas durante un periodo en el que la profundidad optica sea constante, Vj puede
determinarse a partir de la representacién Langley.

Las causas de error del método incluyen efectos tales como el ancho de banda finito del
instrumento, la inestabilidad del instrumento, la falta de linealidad de la respuesta con el
flujo incidente, la contribucion de la radiacion difusa a la medida de irradiancia directa, la
estabilidad del espesor 6ptico durante las medidas, y el error en la irradiancia extraterrestre
que se emplee (Vergaz, 2001).

El método estadistico para ajustar la recta de la calibracion daria una medida del error
asociado a esta determinacién. Los errores debidos a la estabilidad y linealidad del
instrumento son dificiles de detectar, pero se podria minimizar teniendo un conocimiento
exhaustivo de su funcionamiento, asi como un buen mantenimiento de éste (Vergaz, 2001).

El error correspondiente al ancho de banda del instrumento se debe a que la ley de Beer-
Lambert-Bouguer es solo aplicable monocomaticamente, y de su aplicacion sobre una banda
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de una cierta anchura espectral se derivan errores, tanto mayores cuanto mayor sea esta
anchura, dependiendo de su situacion en el espectro. Para que este error sea inferior al 0.1%
la anchura debe ser inferior a 10 nm para longitudes de onda superiores a 450 nm, e inferior
a 5 nm entre 370 y 450 nm (Box, 1981; Thomason et al., 1982). En nuestro caso el ancho de
banda es de 10 nm en el visible, mientras que para 380 y 340 nm son de 4 y 2 nm,
respectivamente.

Otra causa de error es la radiacion difusa, ya que se mide con un cierto angulo solido algo
mayor que el sustendido por el Sol. Las particulas que estan en direcciones cercanas a la del
Sol pueden redistribuir la radiacion que acabe entrando en nuestro instrumento. Asi, nuestra
medida serd la suma de la irradiancia solar directa y una pequefia contribucion de la
radiacion difusa. En los casos en los que el FOV del instrumento es lo bastante pequefio para
reducir la radiacion difusa, la salida del instrumento puede asumirse como proporcional a la
irradiancia solar directa. El término de radiacion difusa medido depende del FOV, de las
propiedades de las particulas y del albedo de la superficie. Calculos realizados por Tomasi et
al. (1999) y Marani et al. (2002) estiman que el error en la medida es del 0.3% en la longitud
de onda de 380 nm, y 0.2% en 500 nm para un aerosol rural, FOV de 120", m=6y 750=0.25.
Dado que nuestro instrumento tiene un FOV de 72', podemos afirmar que nuestro error al no
considerar la radiacion difusa en nuestras medidas de irradiancia solar directa sera menor que
0.2% en 500 nm para un aerosol rural con m=6y 75p=0.25.

Al realizar el ajuste en la representacién Langley obtenemos la respuesta del instrumento
a la irradiancia solar extraterrestre. Por lo tanto, podemos relacionar ambos valores y asi
obtener la calibracion absoluta del instrumento. Dado que el espectro de referencia que se
use para esta calibracion tiene un error (habitualmente estos espectros tienen errores menores
del 3%), nuestra calibracion tendra asociado un error debido al espectro solar utilizado. Si
nuestro propdsito es utilizar las medidas para inferir la profundidad del aerosol, Ila
calibraciéon absoluta no es necesaria, y eliminariamos asi una fuente de error en la
determinacion de la profundidad optica del aerosol.

El factor que puede causar mayor error en la calibracion Langley es la estabilidad de la
profundidad optica, ya que es condicion indispensable para poder realizar el ajuste en la
representacion Langley que esta profundidad optica total sea constante a lo largo de todo el
periodo de observacion. La causa de la inestabilidad puede estar asociada a nubes,
conveccion, viento y particulas del aerosol. Para evitar en la medida de lo posible estos
efectos hay que elegir los dias cuidadosamente, preferentemente que sean dias de cielo azul,
vientos en calma, condiciones suaves para evitar el transporte de particulas, si es posible en
lugares de alta montaiia alejados de las fuentes de particulas y situados por encima de la
mayor concentracion de éstos. Aun asi, es recomendable solo usar las medidas de la primera
mitad del dia, para evitar los posibles ascensos de la capa de mezcla. Asi, para longitudes de
onda del visible se recomienda usar rangos de masas Opticas entre 2 y 6 (Harrison and
Michalsky, 1994) y para el UV hay autores que proponen usar masas opticas entre 1.2 y 2.2
(Slusser et al., 2000). La razén de no usar masas grandes se debe a que el error que se
comete en la determinacion de la masa optica puede ser alto, lo que afectaria de manera
importante en el ajuste. Por otro lado, el limite inferior se debe a que las variaciones de la
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masa oOptica con el tiempo son pequefias, pudiendo variar sustancialmente las condiciones
atmosféricas sin variar la masa optica. Como se observa en la figura III.3, donde se
representa la variacion del angulo cenital solar con el tiempo normalizada a 1 para su
maximo valor en la situacion de Granada, a medida que la masa 6ptica es menor la velocidad
con que se mueve el sol en la vertical disminuye, por lo que es necesario que transcurra mas
tiempo en masas pequefias que en masas grandes para tener una diferencia significativa en la
masa optica.

Dado que una de las caracteristicas mas importantes de las particulas del aerosol es su
gran variabilidad tanto espacial como temporal, el calibrado Langley se podria realizar
respecto a la extincion del aerosol, en lugar de la extincion total atmosférica. Para ello el
término de extincion total lo descomponemos en cada uno de los atenuadores que
contribuyen, segun la expresion 11.73

moé=myb,,+m,6,,+m,6, ,+mo, (IIL.13)

a’al

donde los subindices R, o, n, a hacen referencia a Rayleigh, Ozono, NO, y aerosol,
respectivamente. Si introducimos esta descomposicién en la Ley de Beer-Lambert-Bouguer
y despejamos, tendremos:

In(E,r?)+my8,,+m,S,,+m 6 =InE_,—m3,, (I11.14)

R™YRA a

Al igual que antes, con esta expresion podemos obtener el coeficiente de calibrado sin
mas que descontar a las medidas la contribucion de Rayleigh, Ozono y NO,, y realizando el
ajuste respecto a la masa oOptica relativa del aerosol. Llamaremos en adelante a esta forma de
calibrar, calibraciéon Langley mejorada.
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La representacion Langley mejorada tiene dos ventajas. La primera es que minimizamos
el error en la masa optica, ya que estamos asociando a cada componente una masa optica
distinta, mientras que antes s6lo se usaba una para todos los componentes. Para masas
pequefias este efecto no es importante, pero para masas grandes la diferencia entre las masas
de cada componente comienza a ser notoria. Por otro lado, este tipo de representacion tiene
la ventaja de que sirve como test para comprobar si el aerosol ha sido lo suficientemente
estable durante las observaciones, ya que en el caso anterior su variabilidad estaba
enmascarada, sobre todo en longitudes de onda cortas, por la extinciéon del resto de
componentes. Esto influye en el coeficiente de correlaciéon que disminuye en este segundo
caso.

Las dos representaciones Langley's anteriores tienen otra forma en las técnicas utilizadas
en Astronomia (Mitchell and Forgan, 2003). En Astronomia se suelen dividir las expresiones
anteriores de las representaciones Langley's por la masa oOptica total o la del aerosol,
respectivamente. De esta manera la variable independiente cambia a la inversa de la masa
optica y la variable dependiente es la irradiancia directa medida dividida por la masa 6ptica
en el momento de la medida. En esta representacion, de la pendiente se obtiene el coeficiente
de calibrado, mientras que la ordenada en el origen nos da la profundidad total o del aerosol.

ln(EAr_Z)_lnEo/1
m  om
ln(EArfz)+mR5R,1+m06M+ m,o,, _ InE,,
m m

a a

A

(1I1.15)
-5

al

Los coeficientes de calibrado que dan los ajustes de estas rectas son muy altos, por lo que
no dan mucha informacion sobre la estabilidad del momento elegido. La ventaja es que el
coeficiente de calibrado se obtiene a partir de la pendiente y no de la ordenada en el origen,
la cual venia a ser una extrapolacion a masa dptica cero.

I11.3.1 DESCRIPCION DEL SITIO EXPERIMENTAL

El lugar elegido para el calibrado Langley de los radiometros se conoce como “Ahi de
Cara”, y se encuentra a 2100 metros sobre el nivel del mar en las macizo montafioso de
Sierra Nevada (Granada); sus coordenadas geograficas son 37.12°N, 3.43°0. Este lugar esta
localizado en la ladera norte de Sierra Nevada, aproximadamente a 17 km de la ciudad de
Granada y a 47 km del litoral maritimo (Mar Mediterraneo). Las condiciones continentales
que prevalecen en este sitio son las responsables de grandes diferencias estacionales de
temperatura, ofreciendo inviernos frios, con presencia de nieve, y veranos calidos sin nieve.
Las precipitaciones se presentan durante la primavera y en la temporada invernal. Los
veranos son normalmente muy secos, con muy pocos eventos de lluvia en julio y agosto. El
area también presenta grandes periodos de baja humedad. La ciudad de Granada, localizada
al noroeste de la estacion, es una ciudad media no industrializada (Alcantara et al., 2004).
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Figura II1.4. Promedio mensual del numero de dias despejados en Sierra
Nevada (1994-2001).

La figura III.4 muestra el nimero promedio de dias consecutivos sin nubes durante el
periodo 1994-2001. Como se puede observar, existen grandes periodos con dias consecutivos
despejados. Ademas, las condiciones durante la mafiana suelen ser estables, debido a que la
altura de la capa de mezcla cae por debajo del nivel de la estacion hasta mediodia. Este
hecho, combinado con la facilidad de acceso por carretera hasta los 2600 m durante todo el
afio, hace del sitio un lugar idoneo para realizar una calibracion Langley.

I11.3.2 CALIBRADO LANGLEY DURANTE LA CAMPANA VELETA
2002

La campafia experimental VELETA 2002, que se describira con mas detalle
posteriormente, se desarrolld en el entorno de Granada. En esta campafia se utilizaron los
instrumentos CIMEL #1009, #176, #307, #394.

Esta campafia se dividio en dos fases, una fase de intercomparacion-calibracion y una
segunda fase de medidas. La calibracion de los instrumentos se realizo en el lugar descrito
anteriormente en II1.3.1, mientras que la fase de intercomparcién se realizé en Armilla (680
m s.n.m.), situada a 2 km de Granada en direccion suroeste.

I11.3.2.1 CIMEL #307

Este instrumento estuvo localizado durante la fase de medidas de la campafia
experimental en el paraje de Sierra Nevada llamado Las Sabinas, situado a 2200 m s.n.m.,
por lo que las medidas realizadas durante la campaiia sirvieron a su vez para su calibracion.
Debido a esta posibilidad de poder realizar un calibrado mejor para este instrumento que
para el resto de instrumentos, se decidio que el instrumento #307 fuera el instrumento de
referencia.
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Tabla II1.3. Resultado de las representaciones langleys aceptadas para el CIMEL #307 durante la campafia
VELETA 2002.

Dia 1020 nm 870 nm 670 nm 440 nm 380 nm 340 nm
IM 3569 4972 9512 3943 32595 20786
16 M 3550 4987 9603 4046 33915 21682
16T 3489 4905 9496 3979 33230 21080
17M 3498 4881 9421 3918 32490 20550
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Figura IIL.5. Representacion Langley realizada con el CIMEL 307 durante la mafiana del dia 16/07/2002
(VELETA 2002).

Por convenio con el resto de grupos participantes en la campafia VELETA 2002 (Capitulo
V), para la calibracion de este instrumento se utilizaron todas las medidas que el instrumento
realiza en su escenario programado de Langley, y el método de Langley normal (Estellés et
al. 2006), que como se pondrd en evidencia en el apartado III.3.3.1 permite obtener
coeficientes de calibrado casi idénticos a los obtenidos con el Langley mejorado. Estas
medidas van desde masas Opticas 7 hasta 1.7. Se realizaron las representaciones Langley de
todos los dias. Se realizé una durante la mafiana y otra durante la tarde, con lo que se
disponia de 13 representaciones Langley. Después de verificar su estabilidad y analizarlos, se
descartaron aquellos que presentaban una mayor profundidad optica total (0.03 en 1020 nm,
0.04 en 870 nm, 0.09 en 670 nm, 0.26 en 440 nm, 0.45 en 380 nm, 0.65 en 340 nm).
También se rechazaron los Langley en los que en algun canal su desviacién con respecto a la
media superara 30 (Estellés et al. 2006). En la figura III.5 se muestra un ejemplo de los
Langley realizados durante la campafia VELETA 2002.

Con este analisis, solo se aceptaron 4 representaciones que presentaban un coeficiente de
correlacion muy alto, R?>0.99, para todas las longitudes de onda. Los resultados se muestran
en la tabla III.3. Como se puede ver en dicha tabla, se aceptaron 3 representaciones
correspondientes a la mafiana y una de la tarde.
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Tabla 111.4: Coeficientes de calibrado del CIMEL #307 en VELETA 2002.

Longitud (nm) Media V, Desviacion estindar Error estindar de %Desviacion
la media
1020 3530 40 20 1.1
870 4940 50 30 1.0
670 9510 80 40 0.8
440 3970 60 30 1.4
380 33060 660 330 2.0
340 21020 490 240 2.3

Para la obtencion de un sélo coeficiente de calibrado para cada longitud de onda se
calcularon los valores medios (tabla 111.4). El valor del tanto por ciento de desviacion de la
media nos da una idea del error maximo (para m=1) que supondra en el calculo de la
profundidad optica del aerosol el uso del coeficiente de calibrado obtenido. En nuestro caso,
supondra un error de 0.01 para las longitudes de onda del visible y de 0.02 para las del
ultravioleta (Estellés et al. 2006). Estos errores son similares a los dados por AERONET
(Holben et al., 1998).

II1.3.2.2 Calibrado de los CIMEL #109, #176, #394

Para el calibrado de estos radiometros en la campafia VELETA 2002, en principio, s6lo se
dispone de los datos realizados durante la fase de calibracion, pero hubo algunos problemas.
Asi, el instrumento #109 se incorpord a la campafia mas tarde, y s6lo se pudo obtener un
calibrado Langley aceptable. Por otro lado, los datos del instrumento #394 muestran
irregularidades que lo hace no fiable. Por lo tanto, después de realizar un primer analisis de
los datos que se realizaron en la fase de intercomparacion, se decidié realizar una
transferencia de calibrado desde el #307, a partir de los datos de intercomparacion.

En el proceso de transferencia de calibrado se han buscado las medidas coincidentes en el
tiempo de ambos instrumentos. Posteriormente se ha realizado el calculo del valor que
tendria el coeficiente de calibrado de cada instrumento en cada uno de los puntos para que
ambos instrumentos tuvieran la misma medida de irradiancia (Estellés et al. 2004; Estellés et
al. 2006)

C =M C'#307
) ) M#307

donde M hace referencia a la medida del instrumento indicado en el subindice y C al
coeficiente de calibrado. Por ultimo, con todos los valores disponibles se ha realizado una
media, descartando para ésta aquellos cuya desviacion con respecto a la media fuera superior
de 1% para las longitudes del visible y 2% para el ultravioleta(Estellés et al. 2004; Estellés et
al. 2006). La tasa de puntos que se utilizaron para la transferencia, en la peor situacion, es
algo ligeramente superior al 50%. Ademas se comprob6 que si se eliminaban mas puntos los
resultados no variaban. Los valores de este calibrado se presentan en la tabla III.5.
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Tabla I11.5. Coeficientes de calibrado de los instrumentos #109, #176, #394 en VELETA 2002.

Longitud (nm) Media V, Desviacion estindar Error estind. de la %Desviacion
media
CIMEL #109
1020 16430 150 10 0.9
870 15220 80 6 0.5
670 23380 150 10 0.6
440 12810 70 5 0.5
380 25710 250 20 1.0
340 28120 290 20 1.0
CIMEL #176
1020 2813 15 1 0.5
870 5224 22 2 0.4
670 9158 43 3 0.5
440 2764 10 1 0.6
CIMEL #394
1020 7680 46 4 0.6
870 11218 53 4 0.5
670 15437 73 6 0.5
440 7389 35 3 0.5
380 53830 380 30 0.7

Hay que aclarar que durante esta campafia experimental el filtro 340 nm del instrumento
#394 no oper6 correctamente, por lo que sus datos no fueron procesados. Por otro lado, para
el instrumento #109 de la red AERONET se disponia de los coeficientes de calibrado. Como
se trata de un instrumento que no es de referencia en la red, y a desajustes mecanicos que se
produjeron durante su viaje hasta la campafia, el considerarlo como instrumento de
referencia implicaria una mayor incertidumbre que la obtenida con el procedimiento seguido.
Finalmente, como el instrumento #307 se ha considerado en esta campaiia como referencia, y
no dispone del filtro de 500 nm, se ha admitido para este filtro el coeficiente dado por
AERONET.

En la tabla II1.6 se muestran los resultados de la comparacion del calibrado de AERONET
y el calibrado transferido en la campafia. Como se puede apreciar las diferencias no son muy
altas en la mayoria de los casos, teniendo en cuenta que las incertidumbres de AERONET
para los instrumentos de campo son de alrededor 1-2%. En este sentido podemos considerar
que el procedimiento seguido es consistente en comparaciéon con la calibracion de
AERONET.

Las mayores diferencias surgieron en los filtros 340 y 670 nm. En el caso del filtro 340
nm podria haber alguna duda sobre los coeficientes de calibrado debido a que no hemos
hecho restricciones con la masa dptica, tal como proponen Slusser et al. (2000). Después de
recalcular los coeficientes tanto para el instrumento #307 como para el #109, teniendo en
cuenta las restricciones de masa Optica, resultd ser indiferente. El resultado mostraba una
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Tabla II1.6. Desviacion del calibrado de AERONET y
la transferencia desde el CIMEL #307 para el CIMEL

#109.
Filtro Desviacion %
1020 -0.3
870 -0.4
670 -1.6
440 -0.5
380 0.4
340 4.0

diferencia maxima de 0.1% con respecto al coeficiente calculado inicialmente para el
instrumento #307. Por el contrario, para el instrumento #109 la diferencia, en su valor
maximo, alcanzé el 0.2%. Por lo tanto, ya que las diferencias no son importantes, se
mantuvieron los coeficientes inicialmente determinados para mantener un criterio comun.

En cuanto a la diferencia en 670 nm, el origen puede ser otro. Podrian ser problemas
derivados de la calibracion de AERONET. Otra causa podria estar en la separacion en
longitud de onda de los filtros de estos instrumentos, que es de unos 5 nm. Esto en principio
no deberia ser importante, ya que los filtros estdn situados en zonas espectrales donde la
absorcion de los gases es minima. Pero este filtro se encuentra ligeramente contaminado por
la absorcion de ozono, que junto a la diferencia en la dispersién de Rayleigh y del aerosol,
podria ocasionar esta diferencia. De todos modos, dado que las diferencias que se encuentran
son del orden del error permitido, se decidieron mantener los coeficientes.

En la figura III.6 se muestran las profundidades oOpticas totales obtenidas el dia
11/07/2002 en Armilla durante la campafia VELETA 2002 en la longitud de onda de 440 nm,

0.60 T T T T T T T T T
Filtro 440 nm
& #109 Py
055 H % #176 24 Q@ E
o #307 @%
A #394 g a

o 0.50 | . g@%}e&ﬁ A
o 045 | B ’ g
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Figura III.6. Comparacion de las profundidades dpticas totales en 440 nm durante
el dia 11/07/2002.
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Figura I11.7. Valores del LnV, con diferentes combinaciones de masas opticas minima y mdxima en la longitud de
onda 340 nm durante el dia 23/4/2004. a) Langley mejorado con isolineas de R’; b) diferencia entre Langley
normal y mejorado, c) diferencia entre Langley mejorado astronomico y mejorado; d) diferencia entre Langley
astronoémico y mejorado.

usando para ello los coeficientes de calibrado presentados en la tabla III.5. Como puede
observarse en los resultados no se aprecian grandes diferencias entre los distintos
instrumentos.

I11.3.3 CALIBRADO LANGLEY POSTERIOR A VELETA 2002

Antes de describir el procedimiento utilizado en el calibrado de los instrumentos #307 y
#394 después de la campaiia VELETA 2002, realizaremos un analisis de los distintos
métodos de calibracion.

II1.3.3.1 Analisis de los métodos de calibrado

Ante las distintas posibilidades de realizar la calibraciéon y la utilizacién de distintos
rangos de masas, realizamos un primer analisis para ver cuales pueden ser las discrepancias
entre utilizar un método de calibrado u otro, asi como el efecto del rango de masas utilizado.

Debido a la mayor sensibilidad del Langley mejorado ante las fluctuaciones del aerosol,
se ha escogido esté como punto de partida, v se han analizado las diferencias de los otros
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Figura II1.8. Valores del LnV, con diferentes combinaciones de masas opticas minima y mdxima en la longitud de
onda 670 nm durante el dia 23/4/2004. a) Langley mejorado con isolineas de R’; b) diferencia entre Langley
normal y mejorado; c) diferencia entre Langley mejorado astronémico y mejorado; d) diferencia entre Langley
astronémico y mejorado.

métodos frente a éste. En las figuras II1.7, II1.8, y I11.9 se muestra un ejemplo de este analisis
para el dia 23 de abril de 2004 para las longitudes de onda de 340, 670 y 1020 nm,
respectivamente. En ellas se representa un mapa del Langley mejorado con todos los
posibles ajustes realizados segun el intervalo de masas Opticas sobre el que se han
superpuesto las isolineas del coeficiente de correlacion del ajuste (R”). En los otros tres
mapas se representan las diferencias entre cada uno de los otros métodos y el Langley
mejorado. Como se puede observar, el coeficiente de calibrado no tiene una dependencia
importante con el rango de masa utilizado, existe una gran variedad de rangos para los cuales
el logaritmo del coeficiente no varia mas de 0.01, lo que traducido a la estimacion de la
profundidad optica del aerosol, en el caso mas desfavorable, es un error de 0.01 (Alcantara et
al., 2004). Es decir, podriamos utilizar una gran variedad de rangos de masas sin que nuestro
error en la determinacion del coeficiente de calibrado aumente.

Cuando comparamos entre las distintas posibilidades frente al Langley mejorado vemos
que, salvo en los rangos de masas extremas, la diferencia fluctda en torno a cero, lo que nos
da a entender que no hay un método destacable respecto al resto, es decir, podriamos usar
cualquiera de los cuatro, los resultados serian similares (Alcantara et al., 2004). En el caso
del Langley normal se observa como afecta el efecto de diferentes masas para cada
componente. A medida que en el ajuste existen mayor numero de masas grandes, la
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Figura II1.9. Valores del LnV, con diferentes combinaciones de masas dpticas minimay mdxima en la longitud de
onda 1020 nm durante el dia 23/4/2004. a) Langley mejorado con isolineas de R’; b) diferencia entre Langley
normal y mejorado, c) diferencia entre Langley mejorado astronémico y mejorado; d) diferencia entre Langley
astronomico y mejorado.

diferencia entre ambos se incrementa por la diferencia en las masas dpticas. Esta diferencia
llega a ser, en el caso mas extremo, de 0.01, principalmente en el filtro 670nm; en el resto de
filtros las diferencias son mucho menores, y disminuyen a medida que el efecto de O; mas el
del NO; es menor.

Algo similar ocurre en 340 nm, pero en este filtro aparece otro término a tener en cuenta:
la radiacion difusa. Aunque como se ha comentado anteriormente la radiacién difusa que
capta nuestro instrumento cuando realiza la medida de irradiancia directa es pequefia, resulta
que cuando utilizamos en un Langley s6lo masas 6pticas grandes esta radiacion difusa puede
dar un coeficiente de calibrado erroneo, inferior al real. En la figura II1.10 se ha representado
el logaritmo del coeficiente del filtro en 340 nm frente a la profundidad dptica del aerosol
que se han obtenido por medio del Langley mejorado. La escala de colores de esta figura
indica el rango de masa optica usado (masa Optica maxima menos masa Optica minima).
Como se puede apreciar, aparecen dos ramas que se cortan. Estas dos ramas estan
relacionadas con el dominio de masas grandes o masas pequefias. Cuando dominan las masas
opticas grandes, la radiacion difusa se hace mas importante, por lo que la curva de ajuste
disminuye su pendiente y la ordenada en el origen. En cambio, cuando existe gran cantidad
de masas opticas pequefias, debido a su poca variacién, tanto en la medida como en la masa,
tienen un efecto similar al anterior, pero en menor medida. Este analisis muestra que cuando
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Figura II1.10. Valores de LnV, frente al d, en 340 nm. La escala de colores indica el rango de masas (masa
maxima- masa minima).

los rangos de masas tienden a ser del orden de 3 ambas ramas coinciden, dandose la
situacién de que coinciden con los de mayor coeficiente de correlacion. Estas dos ramas en
los coeficientes de calibrado son menos observables cuando la longitud de onda aumenta.

Por ahora el analisis de como varian los coeficientes respecto a las masas utilizadas, las
diferencias entre los distintos métodos y el estudio de las dos ramas de coeficientes de
calibrado, s6lo nos ha llevado a decir que los resultados de los métodos no son dispares entre
siy que el rango de masas mas adecuado es del orden de 3. Por lo tanto, para seleccionar un
mejor rango de masas se han analizado los valores de R’ de los ajustes, concretamente los del
Langley mejorado, ya que en el resto las fluctuaciones tienden a enmascararse y este valor
no da ninguna informacion (R’ es igual a 1 en los otros casos). Este estadigrafo muestra que
existen unos rangos de masas mas adecuados que otros. Al comparar estos rangos en las
distintas épocas en las que se ha realizado el calibrado del instrumento observamos que son
dependientes del tiempo. Mas concretamente esta dependencia surge en la masa 6ptica mas
pequefia a utilizar en el calibrado.

Como se ha comentado anteriormente, el limite inferior en la masa 6ptica a utilizar en la
representacion Langley estd asociado con que llega un momento en el que las variaciones de
la masa 6ptica con el tiempo son pequefias, pudiendo variar sustancialmente las condiciones
atmosféricas sin variar la masa 6ptica. Naturalmente, si las condiciones atmosféricas se
mantuvieran constantes durante todo el proceso este limite no tendria ninguna relevancia,
pero esta situacion es bastante complicada de conseguir. Por lo tanto, si las condiciones
atmosféricas cambian, aunque sean poco, sin apenas cambiar la masa 6ptica, se produciran
errores en la estimacion del coeficiente de calibrado. Por lo tanto, si consideramos sélo la
posicion del Sol con el tiempo, lo mas aconsejable seria trabajar con masas en las que la
posicion del Sol cambie sustancialmente en poco tiempo. De esta manera al realizar calculos
de la posiciéon del Sol en Granada para distintas épocas del afio encontramos que para el
verano se podria llegar a aceptar masas Opticas hasta valores de 1.1, mientras que en invierno
s6lo podriamos llegar hasta 3 (figura II1.3).
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Estos limites impuestos por la poca variacion de la masa 6ptica no deben tomarse tal cual,
sino que deben cambiarse segun las circunstancias del lugar. Asi, en la situacion de Granada,
el verano es seco y caluroso, lo que afiadido al gran intervalo de tiempo que transcurre entre
la salida del Sol y la masa de 1.1, permite que la capa de mezcla pueda ascender y con ella el
polvo que puede levantarse de los cultivos secos de la zona. Por lo tanto, no seria
aconsejable utilizar un limite tan bajo. Por el contrario, en invierno la humedad del terreno es
mayor, lo que impide que se levante gran cantidad de polvo. Ademas, las horas de sol son
menores, por lo que el ascenso de la capa de mezcla puede no llegar al lugar del calibrado en
Sierra Nevada. En esta situacion podriamos bajar del limite dado por la variacion de la masa
optica con el tiempo.

De modo general, lo aconsejable seria realizar un buen muestreo para, a posteriori,
realizar todas las representaciones Langley mejoradas posibles con todas las masas opticas
disponibles para ese dia, y a partir del coeficiente de correlacion del ajuste estimar cudl es el
mejor rango de masa para el calibrado. De todos modos, si no se quiere tener una
dependencia de los limites de masas para cada fecha del afio y/o no se puede realizar un buen
muestreo para realizar el analisis, se podria escoger un limite inferior en torno a 2.5, que
parece ser valido para todo el afio (Alcantara et al., 2004).

En cuanto al limite superior, gracias al analisis de las dos ramas y al limite inferior, seria
aceptable un limite entre 5 y 5.5. Ademas de eliminar los errores que podria introducirnos la
radiacion difusa, con este limite superior evitamos que los errores que se puedan producir en
la determinacion de la masa optica, bien por no usar una expresion de la masa correcta o bien
por los errores en la determinacion de la hora, sean mucho menores.

Por lo tanto, podemos concluir que cuando el dia en el que se ha realizado el calibrado es
adecuado, bastaria con realizar el Langley normal, ya que no supone una mejora el hacer una
representacion Langley mas compleja, utilizando para ello masas 6pticas comprendidas entre
2.5-5.5 (Alcantara et al., 2004).

II1.3.3.2 Calibrado

Después de la campaiia de VELETA 2002, los instrumentos #307 y #394 se han vuelto a
calibrar en distintas épocas para estimar la variacion de los coeficientes de calibrado. Estos
calibrados se han realizado siempre en Ahi de Cara. En la tabla III.7 y la figura III.11 se
muestran las evoluciones temporales de los coeficientes de calibrado para los dos CIMEL.

El procedimiento seguido para la obtencion de los coeficientes de calibrado ha sido el
descrito anteriormente en el apartado II1.3.3.1. Se han realizado todos los Langley posibles
variando el rango de masas oOpticas para cada uno de los métodos. El dia se ha aceptado
cuando los coeficientes no cambiaban excesivamente por escoger un rango de masa u otro, y
si los distintos métodos dan resultados similares. Entre los distintos valores se ha escogido
aquel cuyo rango de masa da mayor coeficiente de correlacion, sin escoger rangos de masas
en los que dominen o bien masas grandes, o bien masas pequefias. Este rango de masa
siempre ha sido tal que su masa 6ptica mayor ha correspondido a 5.5 y la menor ha
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Tabla 111.7. Coeficientes de calibrado para los CIMEL #307 y #394.

Fecha 1020 nm 870 nm 670 nm 440 nm 380 nm 340 nm
CIMEL #307
VELETA 3526 4936 9508 3971 33052 21020
05/12/02 3548 5009 9615 4060 34534 22272
07/04/03 3574 5018 9642 4061 34562 22310
10/09/03 3538 4983 9591 4058 34500 21668
23/04/04 3559 5012 9616 4040 34662 21863
25/06/04 3560 5014 9641 4037 34565 21471
16/11/04 3510 4990 9446 3975 34132 21420
CIMEL #394
VELETA 7700 11218 15437 7389 53825 -
05/12/02 7736 11510 15753 7604 57751 -
07/04/03 7723 11458 15787 7571 57308 -
10/09/03 7682 11110 16083 7652 52754 73490
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Figura Il1.11. Evolucion temporal de los coeficientes de calibrado de los CIMEL's #307 y #394.

dependido de la época del afio, siendo la menor en invierno con un valor de 2.5 y la mayor
en verano con un valor de 2. De esta manera el coeficiente de correlacién ha sido siempre
muy alto, por encima de 0.99 para todas las longitudes de onda. En la figura IIl.12a se
muestra un ejemplo de los Langley que se llegan a rechazar, y corresponde a una
representacion Langley normal del dia 5-12-2002 para el CIMEL #307, cuyo rango de
masas, entre 2 y 6.5, no ha sido aceptado por tener un rango de masas inadecuado y porque
existe un mejor coeficiente de correlacion en el rango de masas 2.5-5.5.

Una peculiaridad que se observa en la tabla III.7 y la figura III.11 es la gran diferencia
que aparece entre el primer y segundo calibrado, fundamentalmente en los filtros del
ultravioleta. Inicialmente se pensé en un error en el calculo, pero al no encontrarlo y dado
que los instrumentos estuvieron funcionando en la ciudad de Granada de forma mas o menos
continuada, se propuso calcular los coeficientes de calibrado con las medidas obtenidas en la
ciudad. Naturalmente, estos coeficientes no son fiables, pero si nos podrian indicar si existia
alguna degradacion en los filtros.
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Figura IIL.12. a) Representacion langley normal del CIMEL #307 el dia 05/12/2002; b) Comparativa de los
coeficientes obtenidos en Granada y Ahi de Cara para el CIMEL #307 en 340 nm.

Para obtener los coeficientes de la ciudad se utilizo el Langley mejorado con un rango de
masas comprendido entre 2.5 y 5.5, como se sugirio al principio. Se realizaron dos
representaciones Langley al dia, una para la mafiana y otra para la tarde. Se descartaron
aquellas cuyo coeficiente de calibracién era inferior a 0.9 y con profundidades 6pticas del
aerosol excesivamente altas (0.4 en 440 nm). Con los resultados restantes se realizaron
medias mensuales. Al observar estas medias (figura II1.12b) vemos que la tendencia de la
cual se dudaba al principio es real, los filtros durante sus primeros meses de vida se han
hecho mas transparentes, y después de alcanzar un maximo ha seguido una tendencia
decreciente.

Ademas, en el CIMEL #394 se observa un cambio brusco en el ultimo calibrado con
respecto al anterior. Esto fue debido a que entre dichas fechas el instrumento fue enviado a
CIMEL Electronique para reemplazar el filtro 340 nm. Es posible que el origen de estas
diferencias se deba a que a su paso por los laboratorios de CIMEL Electronique se hayan
modificado los niveles de ganancia, aunque este punto no ha sido comunicado por los
responsables del laboratorio. Esto hace suponer que, aunque no nos informaron de lo
acontecido en los laboratorios, el detector de irradiancias se modific6 ligeramente de manera
electronica.

También se puede apreciar en la tabla II1.7 y la figura II1.11 que el CIMEL #394 se ha
calibrado un menor numero de veces. La razon es que pocos meses después del ultimo
calibrado este instrumento se incorpor6 a la red AERONET. Debido a esta incorporacion, el
instrumento tuvo que ser enviado a Goddard Space Flight Center (GSFC) en Maryland para
ser calibrado. Con esta incorporacion el instrumento ha sufrido algunos cambios: el primero
de ellos, y mas notorio, es la presencia del filtro en 500 nm; ademas, los filtros de 670 y 340
nm se han reemplazado; y, por ultimo, las ganancias de los filtros de 1020, 870 y 440 nm se
han cambiado también.

Una vez que regresd, a finales de 2004, calibramos el instrumento con nuestro
procedimiento, para, al igual que ocurrié con el #109, verificar que el método seguido era
valido. En la tabla III.8 se muestran los resultados obtenidos con ambos procedimientos.
Hemos afiadido una columna mostrando cual hubiera sido nuestro resultado, en los filtros
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Tabla 1I1.8. Comparativa de los coeficientes de calibrado para el CIMEL #394 obtenidos por AERONET y
nuestro procedimiento. La columna “ganancia antigua” indica el coeficiente de calibrado que se hubiera
obtenido con nuestro procedimiento si el instrumento hubiera mantenido las ganancias.

Filtro Calibrado AERONET  Calibrado Granada %Desviacion Ganancia antigua
1020 16920 16835 0.5 7652

870 15877 15945 -0.4 11390

670 17205 17269 -0.4 -

440 18465 18320 0.8 7634

500 17243 17320 -0.4 -

380 53238 53106 0.3 53106

340 40826 40280 13 -

que no se han cambiado, si no se hubieran modificado las ganancias. Como se puede apreciar
las diferencias son pequefias, lo que da validez a nuestro procedimiento de calibrado con
respecto al de AERONET. Donde encontramos una mayor diferencia es en el filtro de 340
nm, pero sin llegar a ser del nivel del #109. Esto nos hace pensar que gran parte de la
diferencia que encontrdbamos en el calibrado del #109 en 340 nm pudiera deberse a los
problemas mecanicos del viaje. El resto de la diferencia se puede atribuir a los distintos
métodos utilizados en la calibracion.

En resumen, podemos decir que nuestros calibrados son satisfactorios y el procedimiento
seguido da resultados acordes con el procedimiento seguido por AERONET para el calibrado
de sus instrumentos. Ademas, el error asociado a los calibrados es del 1% para los filtros del
visible y 2% para los del ultravioleta.

I11.3.3.3 Intercomparacion

Con los calibrados ya definidos hemos realizado una intercomparaciéon con ambos
CIMEL en Granada, para verificar que miden lo mismo en las mismas condiciones. Esta
comparacion se ha realizado en términos de profundidad optica total por no haberse
calibrado los instrumentos de manera absoluta. El periodo utilizado para la comparacion va
desde el 1/12/2002 hasta el 31/10/2003. En la tabla II1.9 se muestran una serie de valores
estadisticos definidos a partir de los valores de profundidad optica total

Tabla II1.9. Valores estadisticos de la diferencia de profundidad optica entre los CIMEL #394 y #307 en el
periodo que va desde 1/12/2002 hasta 31/12/2003..

Filtro MBD std MAD RSMD
1020 -0.005 0.012 0.007 0.0002
870 -0.0001 0.011 0.005 0.0001
670 -0.003 0.013 0.007 0.0002
440 -0.003 0.013 0.006 0.0002
380 0.003 0.016 0.012 0.0003

340 -0.002 0.015 0.011 0.0003
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y que corresponden a la desviacion media (MBD, Mean Bias Deviation), desviacion estandar
de las diferencias (std), desviacion absoluta media (MAD, Mean Absolute Difference) y a la
desviacion cuadratica media (RMSD, Root Mean Squard Deviation).

Estos resultados muestran un gran acuerdo entre los instrumentos, es decir, los calibrados
son buenos con respecto al otro instrumento. Ademas, los valores estdn entorno al error
asociado a estos instrumentos, 0.01-0.02 (Eck et al., 1999). En la figura III.13 se presenta
una comparativa en términos de la profundidad dptica total obtenida con los CIMELSs #307 y
#394 en las longitudes de onda 440 y 670 nm en Granada el dia 10/03/2003.

I111.4 CALIBRADO DEL CANAL DEL VAPOR DE AGUA:
LANGLEY MODIFICADO

Como vimos en el apartado III.2, la dependencia de la absorcion del vapor de agua con la
posicion solar no es similar a la de otros componentes, por lo tanto, el calibrado del filtro de
936 nm, que esta afectado por el vapor de agua, no se puede realizar con la técnica Langley.
La técnica que utilizaremos es la llamada Langley modificado, ya que se modifica la técnica
Langley ligeramente.

La radiacion que llega a la superficie de la Tierra en el filtro de 936 nm se puede describir,
segun la ley de Beer-Lambert-Bouguer, por

0.45 T . r . ' . : i .
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Figura II1.13. Comparacion de profundidades dpticas obtenidas con los CIMELs
#307 y #394 en 440y 670 nm en Granada (10/03/2003).
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E,=r Ey (e " qe Mg MOnp gm0y (I11.17)

donde recordemos que los subindices R, a, o, n hacen referencia a la dispersion de Rayleigh,
atenuacioén causada por las particulas del aerosol, absorcion de O; y absorcién de NO,,
respectivamente. El ultimo término representa la transmitancia del vapor de agua. Este
término viene dado por la exponencial con argumento negativo del espesor optico del vapor
de agua. El problema esta en que este espesor optico no se puede expresar de forma simple
como una funcién de la masa optica y la profundidad optica del vapor de agua (expresion
I11.4). Pero para el calibrado del filtro de 936 nm se suele utilizar otra dependencia mas
simple que caracterice bien la absorcién por el vapor de agua en esta longitud de onda. La
expresion de la transmitancia utilizada es (Plana-Fattori et al., 1997; Thome et al., 1994;
Reagan et al., 1992)

1/2

T = m (II.18)

wA

donde w es el contenido de vapor de agua de la columna y a es una constante. Reordenando
la expresion I11.17 como en el Langley mejorado tenemos:

In(E,r ) +mgdp,+m,8,,+m,8,,+m,8,,=In Ey,—a(m,w)"” (I11.19)

Por tanto, para obtener el coeficiente de calibrado, representamos el término del lado
izquierdo de II1.19 frente a m,"”. Esta representacion es similar a la del Langley mejorado,
pero la variable dependiente no es la masa optica, por lo que se le conoce como Langley
modificado. Lo que interesa aqui es que durante la realizacion de las medidas para este
calibrado el contenido de vapor de agua se mantenga constante.

Como se puede observar, en este tipo de calibrado el aerosol debe conocerse en cada
momento, y no tiene por qué ser constante durante todo el periodo de medidas. Por lo tanto,
el problema de este calibrado radica en la disponibilidad de valores de la extincion del
aerosol en este canal. En nuestro caso se han probado distintas posibilidades gracias a la
disponibilidad de datos de la extincién del aerosol en otros canales. Se han realizado las
siguientes propuestas:

1) El efecto del aerosol en 936 nm se obtiene como una interpolacion lineal entre los
obtenidos en 870 y 1020 nm.

2) A partir de los canales 440, 670, 870 y 1020 nm, se determina la dependencia
espectral del aerosol. Conocida esta dependencia se determina el espesor en 936 nm.

3) El efecto de todos los componentes en 936 nm, menos el del vapor de agua, es igual
que en el canal de 870 nm.

4) El efecto de todos los componentes en 936 nm, menos el del vapor de agua, es igual
que en el canal de 1020 nm.
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5) El efecto de todos los componentes en 936 nm, menos el del vapor de agua, se
determina a partir de una interpolacién de los efectos obtenidos en 870 y 1020 nm.

Con estas propuestas se han realizado los Langley modificados con los datos del CIMEL
#307 de la campafia de VELETA 2002. En la figura II1.14 se representan los valores
obtenidos en cada caso. Todas las opciones, menos la (2), muestran valores similares de los
coeficientes, de hecho la diferencia entre los métodos esta por debajo del 3%, que es del
orden del error asociado a los instrumentos de referencia de AERONET para el calibrado en
este filtro (Holben et al., 1998). La posibilidad de la determinacion de la dependencia
espectral de la profundidad optica del aerosol (opcion 2) hace que los resultados sean
sistematicamente mas altos, siendo la diferencia mayor con la opcién (3) de hasta un 6%. Es
también apreciable que en el ultimo caso no aparecen en la figura III.14 los resultados de las
opciones (1) v (2). La razén es que se desmarcan de todos, dando un resultado bastante
inverosimil.
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Figura Ill.14. Distintas posibilidades de Langley modificado durante la campaiia
VELETA 2002 para el CIMEL #307.

Tabla 111.10. Coeficientes de calibrado del filtro 936 nm en el CIMEL #307 durante VELETA 2002 (M:mafiana,
T-tarde).

Dia Vy au®’ F

IM 5267 -0.38 1

10M 5908 -0.48 1

15M 5468 -0.34 0.99
15T 5434 -0.60 1

16 M 5949 -0.47 0.99
16T 5958 -0.62 1

17M 5518 -0.45 0.99
17T 5339 -0.55 1

Media V, Desviacion estindar Error estandar de la media %Desviacion

5610 290 100 5.1
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Tabla 1l1.11. Calibrado de los CIMEL #109, #176 y #394 en VELETA 2002.

Instrumento Media V, Desviacion estindar Error estdnd. de la %Desviacion
media
#109 14300 190 20 14
#176 6523 40 3 0.6
#394 11950 103 9 0.9

A la hora de elegir qué método utilizar se comenz6 por descartar las opciones (3) y (4), ya
que como no se mostraban mejores y se disponia de los filtros menores y mayores que 936
nm, es preferible interpolar que extrapolar. En principio, seria mas recomendable la opcién
(1) o (2), pero estas tienen mayores valores de dispersion, y pueden dar resultados bastante
desacordes con la realidad en ciertas circunstancias, producto de una posible variabilidad en
la profundidad 6ptica del aerosol. Ademas, estas opciones requieren que se disponga de
informacién de ozono y NO,, y una mayor cantidad de calculo. Por tanto se opto por la
ultima opcion, ya que es mas simple y requiere menor cantidad de calculo, lo que implica
que los errores cometidos en los calculos son menores, sin que esto signifique tener un
coeficiente de calibrado peor.

Una vez aclarada toda la técnica se procedi6 a su utilizacion. Para ello se siguio el mismo
procedimiento que en el resto de los filtros. Para la campafia VELETA 2002 se eligieron
aquellos ajustes que presentaban mayor estabilidad, mejor coeficiente de correlacion, y que
no se desviaban de la media mas de 1.5 veces la desviacion estandar. Con estos valores se
realiz6 una media para disponer de un valor unico del coeficiente de calibrado. En Ia tabla
II1.10 se muestran los resultados escogidos y el valor de la media.

Para el caso del resto de instrumentos, al igual que su calibracion en las otras longitudes
de onda, su calibrado en este filtro se efectud a través de una transferencia de calibrado. El
método de transferencia fue el mismo, aceptando so6lo valores que no se desviaran de la
media mas de un 3%. Los resultados se presentan en la tabla IIL.11.

78.20 8.25 8.30 835 8.40 8.45 8.50 8.55 8.60 8.65 8.70
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Figura II.15. a) Ejemplo de Langley modificado para los dias 09/07/2002 (VELETA 2002) y 25/06/2004. b)
Mapa de Langley modificado para el 16/11/2004 del CIMEL #307.
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Tabla III.12. Evolucion temporal de los coeficientes de calibrado de los instrumentos #307 y #394 (parte
superior). Comparativa de los coeficientes obtenidos por AERONET y nuestro método de calibrado (parte
inferior).

Fecha CIMEL #307 CIMEL #394
VELETA 5605 11950
05/12/02 5616 11559
07/04/03 5715 11800
10/09/03 5447 11692
23/04/04 5406 -

25/06/04 5573 -
16/11/04 5409 -
Instrumento Calibrado AERONET  Calibrado Granada %Desviacion Ganancia antigua
#109 13834 14295 -3.2 -
#394 16612 16113 3.0 11509

Después de VELETA 2002, los instrumentos #307 y #394 se han calibrado
independientemente siguiendo el andlisis del apartado III.3.3.1. En las figuras III.15 se
muestran dos ejemplos de Langley's modificados y un mapa para el filtro 936 nm del CIMEL
#307. En la tabla III.12 se muestra la evolucién temporal de los coeficientes de calibrado
para el filtro 936 nm.

Al igual que con los otros filtros podemos comparar nuestros calibrados de los
instrumentos #109 y #394 con los realizados en AERONET (tabla II1.12). Como podemos
ver, los resultados estan dentro de los errores permitidos, mostrando ademas que el filtro del

MBD std MAD RMSD
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Figura III.16 Comparativa de las transmitancias medidas con los instrumentos #307 y #394 el dia 11/03/03 en
Granada.
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instrumento #394 ha seguido teniendo un comportamiento similar al mostrado antes de su
incorporacion a AERONET.

También se han comparado las medidas de transmitancias de los instrumentos #307 y
#394, para analizar si los calibrados entre si son comparables. Para ello se ha utilizado el
mismo periodo usado en la intercomparacion del resto de los filtros (apartado 111.3.3.3). En
la figura II1.16 se muestra un ejemplo de cdmo son las medidas. En la parte superior se
muestra una tabla con los valores estadisticos de la diferencia en transmitancias. De ellos se
deduce que en promedio son bastante similares, aunque existe una cierta dispersion.

I11.5 CALIBRACION EN RADIANCIAS

Para la calibracion de las medidas de radiancia del cielo del CIMEL se han utilizado dos
dispositivos: un dispositivo de calibracién portatil LICOR 1800-02 y una esfera integradora
BENTHAM (Alados-Arboledas et al., 2004a). En el primero de ellos una lampara hal6gena
de 200 W, calibrada en fabrica con respecto a un estandar primario suministrado por el U.S.
National Bureau of Standards (NBS) (figura I11.17), ilumina un difusor lambertiano. Este
difusor es de una resina de teflon (TFE) ligeramente comprimida y sinterizada, y constituye
la fuente de radiancias para el calibrado de nuestro instrumento. L.a menor potencia de la
lampara, con respecto a otros dispositivos de calibrado, se compensa reduciendo la distancia
a la que se sitaa el difusor.

La unidad de calibrado LICOR 1800-02 lleva incorporada una fuente de alimentacién
regulada que controla de forma simultdnea la intensidad y voltaje que llegan a la lampara,
manteniéndola a su temperatura de color (3150K). Esta unidad sirve como banco éptico y
cuarto oscuro. La colocacion de los componentes en su interior facilita el calibrado al
eliminar los complejos alineamientos Opticos. Su interior, 6pticamente ennegrecido, reduce
la radiacién dispersada por las paredes a valores inferiores a 0.1% en el intervalo 300-700
nm e inferiores a 0.5% entre 700-1100 nm. La precision de la unidad calibradora es de
+4.0% en el intervalo 350-1100 nm.
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Figura Ill.17. Curvas de emision de las lamparas utilizadas para la calibracion en radiancias: a) Licor 1800-02,
b) SRSS.
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Tabla I11.13. Coeficientes de calibrado de radiancias (cuentas/(Wm™ nm’ sr')). En los instrumentos #307 y #394
se muestra la evolucion temporal. (*calibrado después de incorporarse a AERONET)

Fecha 1020 nm 870 nm 670 nm 440 nm
CIMEL #109
VELETA 77459 58685 42337 20165
CIMEL #176
VELETA 5942 9107 10468 1972
CIMEL #307
VELETA 11927 14893 10146 5566
19/03/03 11997 14927 10214 5392
22/04/04 11891 14859 10119 5261
18/08/04 11891 14825 10105 5174
CIMEL #394
VELETA 15490 18837 16418 7609
19/03/03 15561 19007 16578 7435
18/06/03 15526 18905 17174 7435
09/09/03 15561 19007 16578 7435
08/10/04* 23289 28154 27166 7305

Dado que la sefial de la lampara del LICOR 1800-02 en las longitudes de onda menores es
pequefia, se ha utilizado la esfera integradora BENTHAM SRS8 para calibrar las longitudes
de onda menores (figura I11.17). Ademas, dada la posibilidad de calibrar en 670 nm el
instrumento con ambas lamparas, podriamos usar dicho canal para evaluar la
reproducibilidad de las lamparas. Al igual que ocurria con el LICOR 1800-02, la lampara de
la esfera integradora (50 W) se alimenta con una fuente regulada que controla la intensidad y
voltaje, manteniéndola a una temperatura de color de 2527K. A la salida de la esfera hay un
difusor, el cual esta calibrado en radiancias para el area central (15 mm de didmetro) en un
cono aproximado de 3° en la direccion perpendicular al plano del difusor. Esta lampara ha
sido calibrada por comparacién directa con un dispositivo idéntico que habia sido calibrado
por el National Physical Laboratory (NPL).

La incertidumbre dada por NPL para la lampara de referencia no excede +£3.4% en el
rango de 400-700 nm, alcanzando +3.6% en 380 y 800 nm. Esta incertidumbre esta
multiplicada por un factor 2 para alcanzar un nivel de confianza de aproximadamente 95%.
Por otro lado, la incertidumbre introducida por la transferencia de calibrado no es mayor de
+2% en todo el rango de 380 a 800 nm, por lo que la incertidumbre del dispositivo SRS8
viene a ser de aproximadamente 5.5%.

En la tabla III.13 se muestran las constantes de calibrado obtenidas. Para todas ellas los
errores de las medias expresados en cuentas/(Wm™nmsr") son 40 en 1020 nm, 30 en 870
nm, 5 en 670 nm, 40 en 440 nm, por lo que para todos los instrumentos el error es inferior al
1%, excepto para el filtro de 440 del CIMEL #176, donde el error llega ser del 2%.

Si comparamos nuestro calibrado en radiancias con el realizado con AERONET (tabla
I11.14), vemos que los calibrados son similares, mostrando un desacuerdo comun en el filtro
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Tabla 11I.14. Comparativa de los coeficientes de calibrado de las radiancias obtenidos por AERONET y con las
ldmparas de la Universidad de Granada.

Filtro Calibrado AERONET  Calibrado Granada %Desviacion Ganancia antigua
CIMEL #109
1020 74850 77459 -3.4
870 58377 58685 -0.5
670 41789 42337 -1.3
440 19912 20165 -1.3
CIMEL #394
1020 22386 23289 -39 15526
870 27716 28154 -1.6 18769
670 26123 27166 -3.9
440 7507 7305 2.7

de 1020 superior al 3% (Alados-Arboledas et al., 2008), aunque es inferior a la
incertidumbre que da AERONET a sus coeficientes, 5% (Holben et al., 1998).

Con estos calibrados hemos comparado las medidas de radiancia realizadas con cada
instrumento. Esto se ha realizado a partir de las medidas en los escenarios almucéantar
realizados durante la fase de intercomparacion de la campafia de VELETA 2002. Se ha
calculado el cociente entre la medida realizada por los CIMEL #109, #176 y #394, y el
CIMEL #307. Después se han realizado las medias en funcion del angulo de medida en el
almucantar. En la figura II1.18 se muestran estos cocientes. Como se puede apreciar, las
diferencias se incrementan a medida que aumenta el angulo de medida en el almucantar. Esto
es debido a que los niveles de cuentas son mas bajos y hacen que el cociente se incremente.
También es apreciable el buen acuerdo del instrumento #307 con el #109, no llegando a
superar en ninguna longitud de onda ni angulo el 5%. En cambio, en los otros instrumentos
las diferencias son mayores. En el #394 no se llega a superar una diferencia del 7.5% en
1020 nm y 670, mientras que el #176 supera el 15% en 1020 nm. Esta mayor diferencia se
debe a que en estos dos instrumentos la ganancia del detector es menor, lo que supone que
necesita una mayor variacion en la radiancia medida para mostrar una variacion en el nivel
de cuentas, es decir, la relacion sefial/ruido es mas baja.

I11.6 RESUMEN

Debido a la configuracién del radiometro CE-318, es necesario realizar dos tipos de
calibracion, una para las medidas de irradiancia solar directa y otra para las medidas de
radiancia del cielo. Por un lado, las medidas de irradiancia solar se han calibrado utilizando
la técnica Langley normal, ya que la utilizacién de técnicas mas sofisticadas no producen
mejoras significativas para las longitudes de onda utilizadas para el estudio del aerosol
(Alcantara et al., 2004); y el Langley modificado para la longitud de onda de 936 nm. Para
ello se ha realizado un analisis a partir de los mapas Langley para conocer cuales son las
masas opticas mas Optimas para la realizacion de este calibrado. En este analisis se ha puesto
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Figura III.18. Comparativa de las radiancias medidas en VELETA 2002 en funcion del dngulo de medida en el
almucdntar. Las barras de error corresponden a la desviacion estdndar.

de manifiesto que el mejor rango de masas dpticas es variable a lo largo del afio, es decir,
depende de cual es la recorrido del sol en la béveda celeste, y que, por tanto, es también
variable con la latitud del lugar. A pesar de ello se ha comprobado que existe un rango de
masas opticas valido para todo el afio en Granada. Este rango de masas es el comprendido
entre 2.5 y 5-5.5 para todas las longitudes de onda del instrumento, incluidas las de la region
del ultravioleta (Alcantara et al., 2004). En concreto, en estas longitudes de onda se observa
la aparicion de dos ramas de coeficientes de calibrado por el efecto de la radiacién difusa, las
cuales coinciden cuando el rango de masas opticas es el especificado anteriormente.

Para la calibracién de las medidas en la longitud de onda de 936 nm, se ha utilizado el
Langley modificado con la particularidad de obtener la profundidad 6ptica debida a todos los

atenuadores menos el vapor de agua por interpolacién entre las longitudes de onda de 870 y
1020 nm.

Para la calibraciéon de irradiancias se ha separado entre la realizada en la campafia
VELETA 2002 y el resto del tiempo de operacion. En el primer caso se ha considerado el
radiometro #307 como maestro y el resto de instrumentos (#109, #176, #394) se han
calibrado por transferencia (Estellés et al., 2006). En la otra situacion los instrumentos #307
y #394 se han calibrado independientemente. Para este segundo caso, las medidas de ambos
instrumentos se han comparado a lo largo de un afio, mostrando que la metodologia ha sido
consistente.
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Por otro lado, para la calibracion de las medidas de radiancia del cielo se han utilizado
dos lamparas debido a que ninguna de las dos cubre todo el rango del instrumento (Alados-
Arboledas et al., 2008). Las calibraciones realizadas con los distintos instrumentos se han
comparado entre si. La posible repercusién de las diferencias de este calibrado en las
medidas para el estudio de las propiedades opticas de las particulas del aerosol se vera mas
adelante.

Por ultimo, tanto los coeficientes de calibrado de irradiancias como los de radiancias, se
han comparado con los dados por AERONET para el radiémetro #109 en VELETA 2002 y
para el #394 después de su incorporacion a dicha red. En general, los resultados son muy
similares, verificando que el método seguido es fiable comparado con la metodologia
utilizada por AERONET tan ampliamente aceptada (Alados-Arboledas et al., 2008). Donde
parece haber un mayor desacuerdo es en la longitud de onda de 340 nm del instrumento
#109, posiblemente achacable a los problemas mecanicos ocasionados durante su viaje, ya
que en la comparacion posterior con el instrumento #394 no se aprecia dicha discrepancia.
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Como ya indicamos en la Introduccién de esta Memoria, no se conoce con suficiente
precision el efecto que ejercen las particulas del aerosol sobre el balance de energia en
superficie, tanto de un modo directo como indirecto (IPCC, 2007). Gran parte de esta
incertidumbre se debe a nuestro conocimiento limitado acerca de las propiedades opticas y
fisicas del aerosol, de su variacion espacial y temporal. Por ello, en las dos ultimas décadas
se han realizado numerosas campafias experimentales, tanto continuas como discontinuas,
con el objetivo de aunar esfuerzos para establecer algoritmos que ayuden a determinar las
principales propiedades opticas y fisicas del aerosol a partir de medidas en superficie con
sensores remotos: profundidad optica, distribucién de tamafio, indice de refraccién, albedo
de dispersion simple, pardmetro de asimetria, etc. En este sentido hay que destacar las redes
de medidas del aerosol creadas con este proposito como son: AERONET —Aerosol Robotic
Network— (Holben et al., 1998; http://aeronet.gsfc.nasa.gov), SKYNET (http://atmos.cr.chiba
-u.ac.jp/) o RIMA —Red Iberica de Medida Fotométrica de Aerosoles— (http://rima.uva.es).
Con estas redes se pretende tener un conocimiento mas exhaustivo de la climatologia de las
particulas del aerosol en largos periodos de tiempo en diversas estaciones del mundo. Sus
resultados nos ayudaran, entre otros, a conocer el papel que juegan las particulas del aerosol
en el cambio climatico, el efecto de la contaminacién sobre la salud publica o la validez de
los productos derivados del andlisis de las imagenes obtenidas con plataformas volantes
(satélites). De estas redes también han surgido distintos algoritmos de inversion, basados en
la ecuacion de transporte radiativo, para obtener las propiedades 6pticas y fisicas del aerosol.

En cuanto a los esfuerzos realizados por la red AERONET (Holben et al., 1998),
auspiciada por la NASA, subrayemos que cuenta en la actualidad con mas de 450
radiometros CIMEL, repartidos por distintas localidades, tratando de cubrir todas las
situaciones experimentales posibles. De todos modos las operaciones de mantenimiento y
calibrado de estos instrumentos provocan que existan periodos temporales sin medidas
experimentales.

IV Metodologia 89
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A partir de las medidas obtenidas con estos instrumentos de la red AERONET (irradiancia
directa y radiancia del cielo en el plano del almucantar solar en distintas bandas espectrales)
se calculan las propiedades opticas y fisicas del aerosol, integradas en la columna
atmosférica, a partir del codigo de inversion desarrollado por Dubovik (Holben et al., 1998;
Dubovik and King, 2000; Dubovik et al., 2002; Dubovik et al., 2006). El problema asociado
a este codigo viene determinado por el hecho de que s6lo puede utilizarse si el instrumento
con el que realizamos nuestras medidas esta asociado a la red AERONET. Ademas, el codigo
se presenta ante los investigadores como un sistema en el que s6lo se conocen las variables
de entrada y salida; donde no es posible realizar ninguna modificacioén ulterior que ayude a
entender las posibles deficiencias que puedan encontrarse en la interpretaciéon de los
resultados. Las medidas se envian automaticamente, dos veces cada hora, a los ordenadores
de procesado de Ia red, y con una cadencia de dos dias se obtienen los resultados, analizados
de un modo automatico, en la pagina web de la red (http://aeronet.gsfc.nasa.gov/). Existen
tres niveles de procesado de los datos: 1.0 —analisis de los datos en tiempo real, que pueden
no tener una calibracion final establecida—, 1.5 —analisis de los datos eliminando aquellas
medidas que puedan verse afectadas por el efecto de las nubes, aunque pueden no tener una
calibracion final establecida—, y 2.0 —analisis de los datos donde se asegura la calidad del
calibrado, y donde se han realizado inspecciones automaticas y manuales—.

El Grupo de Fisica de la Atmosfera de la Universidad de Granada, hace ya mas de una
década (Sanchez, 2000; Horvath et al., 2002; Lyamani et al., 2006a; Lyamani et al., 2006b;
Olmo et al., 2006; Olmo et al., 2008), comenzd a trabajar con el codigo de inversion
desarrollado por el Profesor Nakajima (Nakajima et al. 1996), y que es el que habitualmente
se utiliza para el analisis de los datos obtenidos en la red SKYNET. Este codigo, con el cual
se pueden determinar también las propiedades dpticas y fisicas del aerosol, integradas en la
columna atmosférica, a partir de medidas espectrales de irradiancia directa y radiancia del
cielo en el plano del almucantar y en el plano principal solar, tiene la ventaja de ser un
codigo abierto donde pueden realizarse modificaciones ulteriores. En este sentido, como
describiremos posteriormente, durante estos afios hemos modificado algunos aspectos del
codigo de inversion que nos han permitido mejorar los resultados desde el punto de vista de
las propiedades opticas y fisicas del aerosol. En la parte final de esta Memoria presentaremos
algunos ejemplos en los que ha sido posible la comparacién entre ambos métodos de
inversion.

IV.1 BREVE REVISION BIBLIOGRAFICA

Angstrom (1929) fue el primero en sugerir una relacion entre el tamafio de las particulas
suspendidas en la columna atmosférica y la dependencia espectral del coeficiente de
extincion y(1) (dependencia analoga a la de 6(1). Desde entonces, su formula empirica para
x() se ha relacionado directamente con un parametro de la distribucién de tamafio de Junge
(expresion 11.84) cuando el radio de las particulas varia entre cero e infinito (Junge, 1963;
Tomasi et al. 1983). En 1961 Curcio determin6, en un estudio realizado sobre agua, que para
la mayoria de las distribuciones de tamafio del aerosol la mejor representacion podria ser una
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funcién con dos componentes, una de tipo Junge y otra segunda mas pequeiia de particulas
mayores (Curcio, 1961). Este tipo de distribucion compuesta fue la que mejor explico la
dependencia espectral de las medidas de atenuacién que observo.

En 1969 Yamamoto y Tanaka aplicaron por primera vez un algoritmo de inversion
numérica a las medidas espectrales del coeficiente de extincion, y(1), para determinar una
distribuciéon de tamafio del aerosol (Yamamoto and Tanaka, 1969), utilizando las técnicas de
inversion lineal de Philips y Twomey para resolver la ecuacion integral de Fredholm de
primera especie que surge en este problema (Philips, 1962; Twomey, 1963). Ademas,
demostraron que estos procedimientos numéricos dan buenos resultados de las distribuciones
de tamafio obtenidas a partir de técnicas de teledeteccién de las particulas del aerosol en
superficie.

En 1971 Grassl presenta un método iterativo para invertir numéricamente datos de
atenuacion espectral, obtenidos en un numero suficiente de longitudes de onda, a fin de
determinar de forma precisa las distribuciones de tamafio del aerosol (Grassl, 1971).
Posteriormente, King et al. (1978) aplicaron de forma sistematica este método lineal a un
amplio conjunto de medidas de extincion. Sin embargo, estas medidas s6lo permitian obtener
las propiedades del aerosol en un rango limitado de valores del radio de las particulas. A fin
de obtener dichas propiedades en un rango mas amplio de valores del radio, se incorporaron
a las medidas de extincion las de radiancia difusa del cielo (Box and Deepak, 1979),
apareciendo de este modo nuevos métodos de inversion no lineal. Por otro lado, el uso
conjunto de ambos tipos de medidas mejoraba los resultados de las propiedades del aerosol
obtenidas mediante su inversion (Shaw, 1979; Thomalla and Quenzel, 1982; Viera and Box,
1987).

En las ultimas décadas son numerosos los autores que han demostrado como a partir de
las medidas en superficie de la radiancia difusa espectral del cielo, en bandas de absorcion
minima, puede obtenerse informacion acerca de la distribucion de tamafio de las particulas
presentes durante las observaciones, y de sus caracteristicas opticas promediadas sobre toda
la columna atmosférica (Yamamoto and Tanaka, 1969; King et al., 1978; Shaw, 1979,
Nakajima et al., 1983; Nakajima et al., 1986; Tanré et al., 1988; Wang and Gordon, 1993;
Wang and Gordon, 1995; Nakajima et al., 1996; Boi et al,m 1999; Dubovik et al., 2000;
Dubovik et al., 2006; Olmo et al., 2006; Olmo et al., 2008). Ademas, el andlisis de Ila
radiancia del cielo, como cualquier técnica de teledeteccion no intrusiva, aporta informacién
de las particulas en su estado natural.

En las formulaciones iniciales del problema de inversion de las medidas de radiancia del
cielo solo se tenia en cuenta el efecto de dispersion simple (Deepak, 1977). Sin embargo,
diferentes estudios acerca de la solucion de la ETR —Ecuacion de Transporte Radiativo—
pusieron de manifiesto que la componente de dispersion multiple no es en absoluto
despreciable y debe tenerse en cuenta (Deirmendjian, 19760; Weinman et al., 1975; Twitty,
1975; Box and Deepak, 1978; Box and Deepak, 1981; Arao and Tanaka, 1986). Todos estos
estudios llevaron a Nakajima y Tanaka a desarrollar un cédigo de inversion basado en un
algoritmo de transferencia radiativa que aplica un método de dispersion simple y multiple en
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una atmésfera plano-paralela (Nakajima et al., 1983; Nakajima et al., 1986; Nakajima and
Tanaka, 1988). Para obtener la funcion de fase que aparece en la ETR, y corregir la solucion
para la dispersion de primer y segundo orden, se utiliza la aproximacion delta-M (Nakajima
and Tanaka, 1988). Dicho codigo, mejorado durante los ultimos afios, se conoce con el
nombre SKYRAD.pack (Nakajima et al., 1996; Boi et al., 1999) y, como ya hemos
comentado, es el que habitualmente se utiliza en la red SKYNET.

En nuestro caso abordaremos el problema de obtener las propiedades del aerosol,
promediadas en la columna atmosférica, mediante la informaciéon obtenida a partir de las
medidas de radiancia difusa del cielo y de extincion del haz solar. En este sentido, tomando
como base el cdédigo SKYRAD.pack (version 2), hemos desarrollado un nuevo sistema de
subrutinas, que mejora los resultados de este codigo, y nos permite aplicarlo a las medidas
experimentales obtenidas por los radiémetros CIMEL, tanto para aquellos instrumentos que
estan asociados a la red AERONET como para otros que funcionen autonomamente. A partir
de este sistema de subrutinas se obtienen las siguientes propiedades del aerosol promediadas
en la columna atmosférica: distribuciéon de tamafio volumétrica, indice de refraccion
complejo, funcion de fase de dispersion, parametro de asimetria y albedo de dispersion
simple.

IV.2 MAGNITUDES OBSERVADAS

Cuando un haz de radiacion incide sobre un volumen de aire con una determinada carga
de moléculas y particulas polidispersas, la dependencia espectral de la radiacion extinguida,
asi como la radiacion dispersada en todas direcciones a través del elemento de volumen,
suministran una informacién que puede utilizarse para estimar propiedades 6pticas y fisicas
del aerosol (Shaw, 1979).

Los distintos procesos de dispersion que sufre la radiacion solar al atravesar la atmdsfera
dan lugar a una componente difusa de la radiacioén, L°, siendo la irradiancia directa, E, la
componente no dispersada (Liou, 1980). A partir de medidas en superficie de la irradiancia
solar directa y de la radiancia difusa del cielo, llevadas a cabo bajo condiciones de cielo
despejado, pueden obtenerse, aplicando un algoritmo de transferencia radiativa adecuado,
propiedades del aerosol tales como la profundidad optica, el albedo de dispersion simple, la
funcion de fase de dispersion simple, el parametro de asimetria, la distribucion de tamafio y
el indice de refraccion complejo (Boi et al., 1999).

Para reducir el problema de transferencia radiativa a un problema exclusivamente de
dispersion, las medidas se realizan en longitudes de onda especificas fuera de las bandas de
absorcion fuerte, llamadas ventanas atmosféricas.



IV.2 Magnitudes observadas 93

IV.2.1 PROFUNDIDAD OPTICA DEL AEROSOL ATMOSFERICO

Como se ha comentado, la irradiancia solar directa espectral, £; (en W m™2 nm'l), que
atraviesa un volumen de atmosfera determinado, se puede expresar mediante la ley de Beer-
Lambert-Bouguer (expresion I11.10)

E=rE,e"" av.1)

donde E, representaba la irradiancia en el limite superior de la atmosfera a la distancia
media Tierra-Sol, 7 es el factor de correccion de la irradiancia segun ley del cuadrado de la
distancia, m la masa Optica relativa, que es funcién del angulo cenital solar 6y, y 6, la
profundidad optica total. Tanto m como &, dependen de cada uno de los constituyentes
atmosféricos y, si consideramos que los procesos que atendan la radiacion solar son
independientes unos de otros, el exponente de la ley de Beer-Lambert-Bouguer, el espesor
total, podria expresarse segun la expresion 11.73

mcsxlzzmi&/l,i Iv.2)

donde el subindice i representa a cada uno de los constituyentes atmosféricos. La ley de
Beer-Lambert-Bouguer es valida para describir los procesos de atenuacion por dispersion de
moléculas, y los de dispersion y absorcién por las particulas del aerosol. La absorcion debida
a los gases es muy compleja y estrictamente no se puede explicar por esta ley, aunque
usualmente se aproxima mediante ella.

En nuestro caso, dada la magnitud de la radiacion directa solar, podemos considerar que
la radiacion difusa que se propaga en la direccion de la radiacion directa es muy pequeiia.
Por lo tanto, a partir de las medidas proporcionadas por el radiometro CIMEL en cada canal
espectral podemos determinar la profundidad 6ptica del aerosol, haciendo uso de la ley de
Beer-Lambert-Bouguer y la expresion 1V.1

1 Vo/lr2
0,;,=—| In V— —Mpbp 3 —M,0, ,—M, 0, ; (Iv.3)

ma A

donde V; es la medida obtenida por el radiémetro para cada una de las longitudes de onda y
Vo es la constante de calibracion del instrumento, y los subindices R, o, n hacen referencia a
Rayleigh, O; y NO,, respectivamente. Debido a la situacién de los filtros del CIMEL en el
espectro, slo se hace necesario la utilizacion de la extincion de Rayleigh, Os y NO, en la
estimacion de la profundidad optica del aerosol.

Algunos autores han analizado el error asociado a la profundidad optica del aerosol
debido a la inclusion de datos obtenidos de diversas fuentes (Dutton et al., 1994; Russell et
al., 1993; Reagan et al., 1986; Thomason et al., 1983; Box and Deepak, 1979). Despreciando
las contribuciones al error de las profundidades opticas de los constituyentes atmosféricos y
de las masas de aire relativas de los mismos, el error que se obtiene al calcular la
profundidad 6ptica del aerosol viene dado por Russell et al. (1993)
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Como se ha comentado en el Capitulo III, las medidas de irradiancia solar del radiémetro
CIMEL constan de tres observaciones (triplete) separadas entre ellas 30 segundos,
aproximadamente. Como ya vimos, este triplete se utiliza para la deteccion de nubes. El

principio en el que se basa este método contempla que la variacién del espesor dptico en
presencia de nubes es mayor que en ausencia de las mismas. El procedimiento para la
detecciéon de nubes que hemos seguido es el descrito por Smirnov et al. (2000). Este
algoritmo consta de los siguientes pasos (figura IV.1):

1) Criterio de estabilidad del triplete. La evidencia empirica muestra que la variacién de
la profundidad éptica del aerosol en un triplete no supera 0.02 a bajas profundidades
y 0.03-3, a altas profundidades dpticas. Si el triplete se identifica como bueno, la
media de las profundidades 6pticas del aerosol del triplete se considera como el

valor de la profundidad optica del aerosol.
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2) Estabilidad diaria. Si la desviacion estandar de la media de la profundidad optica del
aerosol a lo largo del dia en 400 nm es inferior a £0.015, se acepta todo el dia como
limpio. Este criterio se basa en que el error asociado a las medidas de profundidad es
de +£0.01, por lo tanto no es necesario chequear todo el dia ya que la variaciéon diaria
es menor o similar a la exactitud de la medida.

2.1) Criterio de suavizado. Este criterio se basa en la limitacion de la raiz cuadrada
media de la segunda derivada de la profundidad optica del aerosol con el
tiempo, ya que la segunda derivada es mas sensible a las oscilaciones locales
de la profundidad 6ptica causada por las nubes, y la media de la segunda
derivada aumenta considerablemente con estas oscilaciones. Definimos el
indice D a partir de las medidas de la profundidad optica en 440 nm como

D: 1 z lnéi_1n6i+]_1n5i+1_1n5i+2 2<16 (I\].5)
(n—2) L=ty Livi—lisa a

Si D>16 se localiza el término con mayor entrada en D y se elimina la
profundidad optica asociada con él. Cuando el numero de medidas en un dia se
reduce a 1 o 2 se rechaza ese dia. El umbral de D<16 se obtiene a partir de la
experiencia.

2.2) Criterio de 30. Se chequea si alguna medida cae fuera del rango 30 sobre la
media de §,(440) y sobre la media del exponente de Angstrom (8,(440)+30 y
o+30). En este caso el exponente de Angstrdm se estima en el rango 440-870
nm, sobre todo el dia.

Este algoritmo produce en general buenos resultados, exceptuando las situaciones en las
que se involucran cirros delgados estables.

Por otro lado, ., esta dada por la expresion I1.69, que corresponde a la integral del
coeficiente de extincion del aerosol en la columna atmosférica. Por lo tanto, si la distribucion
de tamafio de las particulas dispersoras a altura z es n(#z), utilizando la expresion de y;, 11.48,
obtenemos

S, 1= - rMJrerm(x,ﬁl)n(r,z)drdz (IV.6)
’ 0 [

donde 7,, y 7y son el radio minimo y maximo de las particulas del aerosol, respectivamente.
En este punto introducimos ahora la distribucion de tamafio integrada en la columna
atmosférica, n.(r) como

n(r)=[ n(r.z)d (IV.7)

que representa el nimero de particulas en una columna de aire de seccién transversal unidad,
por unidad de radio de dichas particulas (cm™ pm™). Asi pues



96 IV Metodologia

8,.=f ' Qu(x.)n.(r)dr (IV.8)

La distribucion de tamafio de la columna, n.(7), se puede relacionar con la distribucion de
tamafio de volumen de la columna mediante v.(r)=(4n/3)r’n.(r), donde se define como el
volumen de aerosol en una columna de aire de seccidn transversal por unidad de radio de
dichas particulas. Estas distribuciones, a su vez, se suelen expresar en términos de unidades
logaritmicas de radio por ser mas ttiles, cumpliéndose n.(r)dr=n."(r)dInr, v.(r)dr=v. (r)dinr.
Por lo tanto, teniendo en cuenta esto podemos escribir

27 (ru U
5“=7xfrm K, (x,m)v,(r)dnr (IV.9)

donde K., se conoce con el nombre de funcién Kernel o nucleo de extincion (figura IV.5), y
esta definida por

.. 3Q,(x,m)
Kext(x: m)zztf

(Iv.10)

Esta funcion Kernel caracteriza los radios de las particulas que tienen una mayor
contribucién a la profundidad éptica del aerosol en una longitud de onda determinada. Para
el intervalo de longitud de onda disponible (340-1020 nm), el intervalo de radio donde
pueden obtenerse de forma fiable las propiedades del aerosol es de 0.03 a 3 um (figura IV.5).

Por lo tanto, del estudio de la dependencia espectral de la profundidad optica del aerosol
es posible intuir coémo son las distribuciones de tamafio de las particulas que constituyen el
aerosol. La expresion utilizada normalmente es la conocida como ley de Angstrom
(Angstrom, 1929), y que se present6 en el capitulo II (ecuacién 11.83). Como se comenté en
dicho capitulo, el parametro « esta relacionado con el tamafio de las particulas de tal manera
que decrece conforme la proporcién de particulas de mayor tamafio aumenta. En nuestro
caso, para este analisis se realizara un célculo de este parametro en el rango 440-1020 nm
(0ta40-1020) ya que este intervalo es comun en todos los radiémetros CIMEL utilizados.

Ahora bien, la expresién de Angstrdom es equivalente a una distribucion de Junge
unimodal, lo cual no es lo que habitualmente se encuentra, sino que suelen aparecer varios
modos. Por este motivo suelen calcularse por un lado a con longitudes de onda del visible al
infrarrojo que pueden dar informacion relativa de la influencia relativa del modo de
particulas grandes frente al de acumulacién, y por otro lado, a con longitudes de onda del
ultravioleta al visible que es mucho mas sensible al modo de acumulaciéon que al modo de
particulas grandes (Eck et al., 2001; O'Neill et al., 2001). En nuestro caso podriamos calcular
un parametro para el ultravioleta, oy, con los radiometros #109 y #307 en el intervalo 340-
440 nm, para el radiometro #394 con las longitudes de onda 380-440 nm, mientras que no es
posible para el instrumento #176. Por el contrario, si es posible en todos los radiémetros
calcular un parametro en el infrarrojo, oz, con el mismo intervalo, 670-1020 nm.

Estos parametros, ayv y au, suelen mostrar que la dependencia de la profundidad optica
del aerosol con Ia longitud de onda es no lineal en el espacio log-log, consecuencia de la
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Figura IV.2. Dependencia espectral de la profundidad dptica.

existencia de varios modos. Para una mejor caracterizacion de esta dependencia en el
intervalo de longitudes de onda del CIMEL seria mas conveniente utilizar una regresion de
los datos a un polinomio de tercer orden:

A A A
1n6a=a0+a1-ln<A—O>+a2~ln2(/1—0>+a3-ln3(70) (IV.11)

Con un polinomio de tercer orden no s6lo podemos cuantificar la curvatura de la relacion
entre Ind, y Inl, es decir a, sino que podemos cuantificar también la variaciéon de o con la
longitud de onda a través de su derivada, ¢, y no lleva necesariamente a que o' sea constante,
lo cual excluye algunas situaciones (O'Neill et al., 2001). Efectivamente, como puede verse
en la figura IV.2, donde se muestran algunas profundidades 6pticas del aerosol en funcién de
la longitud de onda durante la fase de intercomparacion de VELETA 2002 en Armilla, en la
zona del ultravioleta la curva tiende a ser convexa, mientras que en la zona del infrarrojo la
tendencia es a ser concava. Por lo tanto, un polinomio de tercer orden puede mostrar una
mejor dependencia que un polinomio de segundo orden o de primer orden. Por otro lado, un
polinomio de mayor grado dejaria mas cerrada la dependencia de la profundidad 6ptica del
aerosol respecto a la longitud de onda, pero dado el nimero limitado de longitudes de onda
que disponemos y la aparente dependencia que se muestra en la figura V.2, incluir mayores
ordenes pueden dar dependencias con minimos y/o maximos relativos intermedios no acorde
con las medidas.

La relacion entre los coeficientes a de la ecuacion IV.11 y la derivadas de la profundidad
optica con la longitud de onda pueden obtenerse del desarrollo de Taylor de un polinomio.
Por lo tanto, haciendo el desarrollo de Taylor del logaritmo de la profundidad 6ptica respecto
al logaritmo de la longitud de onda en torno a la longitud de onda 1 um (es decir, log A=0),
resulta:
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0
(1 dlnéa)
GQ=\7y InB=a a'
1' dlnl A, _ ﬁ_ 0 a(/l):a1000+a'1000'1n1+ﬂ1n21
| &\ MTIEM Fw=ma (IV.12)
- a = a'\g="2"a, a’(/l)za’1000+a"1000-1n/1 '
A a' o =—06-05 Aen um

Como se puede observar la ordenada en el origen sigue siendo el logaritmo del parametro
de turbiedad de Angstrém, y ahora el exponente de Angstrém es una funcion dependiente del
logaritmo de la longitud de onda.

Del estudio de la concavidad/convexidad, de los extremos relativos y del punto de
inflexion del polinomio ajustado podemos extraer informacion de que particulas dominan el
aerosol asi de como seran los radios de las particulas.

Como sabemos un polinomio de tercer orden puede tener bien un maximo, un minimo y
un punto de inflexion o bien solamente un punto de inflexion (figura IV.3). Dado que en el
intervalo de longitudes de onda en la que trabajamos (340-1020 nm) normalmente la
tendencia que tiene la profundidad éptica con la longitud de onda es decreciente, resulta que
la posibilidad (d) mostrada en la figura IV.3 no puede darse por ser esta siempre creciente
(una situacion extrema de ausencia del modo de acumulacion podria dar este caso). Por
tanto, so6lo se podran dar los tramos decrecientes del resto de situaciones mostradas en la
figura IV.3. En concreto, la curva (a) es la que corresponde con las profundidades mostradas
en la figura IV.2.

Veamos primero qué ocurre con las curvas (b) y (¢). En estas curvas, cuyo punto de
inflexion del polinomio ajustado se encuentra fuera del intervalo de longitudes de onda
utilizado (regiones b1, b2, c1 y c2), la dependencia espectral de la profundidad 6ptica puede
ser descrita mas simplemente por un polinomio de segundo orden. En estas situaciones
tenemos las siguientes posibilidades:

5 ©) d)

al

Figura IV.3. Posibles formas funcionales de un polinomio de tercer grado. Las zonas sombreadas
corresponden a las regiones a las que pueden ajustarse las profundidades dpticas del aerosol.
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i) Curva convexa (a0, regiones b2 y c2): en estas curvas el punto de inflexién se
encuentra en longitudes de onda inferiores al intervalo utilizado. En esta situacion
existe un dominio del modo de acumulacién (Eck et al., 1999; Eck et al., 2001).
Ademas, dado que el maximo, en el caso de b2, y el punto de inflexién, en el caso de
c2, se da en longitudes de onda corta, mientras mas cerca estén estos al intervalo
utilizado mayor sera el radio de las particulas en el modo de acumulacién, por verse
estas longitudes de onda afectadas principalmente por este modo (figura IV.5).

ii) Curva concava (o '<0, regiones bl y c1): aqui el punto de inflexiéon se encuentra en
longitudes de onda superiores al intervalo utilizado, y encontramos un dominio del
modo de particulas grandes (Eck et al., 1999; Eck et al., 2001). En esta situacién
mientras mas cerca este al intervalo utilizado el minimo, en el caso de b1, y el punto
de inflexion, en el caso de cl, menor sera el radio de las particulas predominantes en
el rango 0.2-3 pum (figura IV.5).

Cuando nos encontremos ante una situacion en que la dependencia espectral de la
profundidad optica del aerosol en el intervalo de longitudes de onda utilizado tenga la forma
(c) completa puede ser indicativo de la existencia de particulas con radios intermedios entre
los modos de acumulacién y de particulas grandes (en torno 0.2-1 pm), de tal forma que
mientras mayor sea la longitud de onda en la que se encuentre el punto de inflexién mayor
serd el radio de estas particulas.

Por otro lado, cuando la dependencia espectral de la profundidad optica tenga una forma
como la mostrada en 1V.3a), el punto de inflexiéon de la curva puede mostrarnos cual es el
modo que domina. Cuando el punto de inflexion tienda hacia el ultravioleta sera indicativo
de un aumento del modo de particulas grandes, mientras que si el punto de inflexion tiende a
longitudes de onda mas largas mostrara una mayor proporcion del modo de acumulacioén,
similar a lo que ocurre con la curva (c) completa. Por otro lado, el maximo de la curva nos
dard informacion del maximo del modo de acumulacién, mientras que el minimo nos dara
informacion del corte de los dos modos de particulas.

Los maximos, minimos y puntos de inflexion deben ser analizados dentro de una
evolucion temporal y seran relativos a la situaciéon unos instantes anteriores al caculo. Esto
es, el andlisis de estos parametros nos informan de la evolucion temporal del tamafio de las
particulas.

Debido a la mayor informaciéon que puede aportar la forma funcional polindmica, se
calculara ésta en cada situacion con las longitudes de onda disponibles. Por otro lado, los
parametros ayy y o se obtendran a partir de las expresiones IV.12 evaluadas para las
longitudes de onda de 380 y 870 nm ya que son longitudes medidas por los instrumentos y
estan en una posicion intermedia en los intervalos utilizados en la definicion de ambos
parametros. Ademas las conclusiones que pueden obtenerse con ambos pares de pardmetros
es similar debido a que tiene un comportamiento muy parecido, como se muestra en la figura
IV.4. Este ajuste polindomico no se realizard en el caso del instrumento #176 ya que no
dispone de las longitudes de onda del ultravioleta.



100 IV Metodologia

. T T T T T T T T T

a) Armilla Dia 11 b)
14y 4 o 7 a
@,

s Gy, 4 at S
1.2 . oo ﬁ ﬁﬁﬁﬁg% i m A AAAA‘“‘AA:““ ‘A AMAA:‘A\
o«

-0.05 -
1.0 L A

e el

0.8 . - B o
<] . - s e . L 3 3 .0.10 | %)% @ B
o e hd . Lt L aifc] o o
0.6 - g o ‘o.. Ao o 00% o%ébén 7 o oooo o ) M
o o o
o cooo:‘q‘:..“. . ° R 80 © o o ¢
2 ) 5 b -0.15 - N . , B
© @%gs_;og 6800 ° O@Q"%og 0‘7 Armilla Dia 11
02f o . S Ao,
o o, -C
0.0 1 1 1 1 1 -0.20 1 1 1 1 ﬁ,n =
06:00 09:00 12:00 15:00 18:00 06:00 09:00 12:00 15:00 18:00
Hora (GMT) Hora (GMT)

Figura IV4. Comparacion entre distintos pardmetros o calculados el dia 11 en Armilla con el radiometro #307.
a) Evolucion diaria; b) diferencia absoluta entre ambos pares de pardmetros.

I1V.2.2 RADIANCIA DEL CIELO EN EL PLANO ALMUCANTAR

Por otro lado, el instrumento también realiza medidas de la radiancia del cielo en el
almucantar. La solucion de la ecuacion de transporte radiativo para el almucantar solar
(u=1o) segun la aproximacion SOS (ecuaciones I1.101, I1.102) puede escribirse (Box and
Deepak, 1981; Nakajima et al. 1986)

E
LA(@)Z%[(UOA5Ap/l(@)—‘rq/l(@)] H=1 (IV.13)

donde wy es el albedo de dispersion simple total, p,(@) es la funcion de fase total en el
angulo de dispersion O, y ¢.(0) representa la contribucion de dispersion multiple. Para la
expresion I'V.13 se ha tenido en cuenta que la radiancia en una direccion distinta al cenital y
acimunt solar es igual a la radiancia difusa. Con el término “total” del albedo de dispersion
simple y de la funcién de fase queremos hacer referencia a que corresponden a magnitudes
que contabilizan cualquier tipo de dispersion (Rayleigh y particulas de aerosol). Ademas
estas magnitudes vienen de la integracion a lo largo del camino que sigue la radiaciéon. Por lo
tanto, vienen expresadas por:

o f: X, dz f:f:”erex,(X,m)ﬂ(r,z) dr dz

5:1 f:ole:f:f:Eersca(x,ﬁl)n(r,Z)drdZ

Woy

(IV.14)

1 p» > .
m(@)z;jo J, 77 Qulx i) p,y (O) n(r.2) dr dz
A

donde 6;° es la profundidad optica de dispersion, n(#z) es la distribucion de tamafio de las
particulas dispersoras a altura z, p,,(@) es la funcion de fase en la longitud de onda A de
particulas de radio 7, y Q. ¥ Qs SON los factores de eficiencia de extincion y dispersion, que
comentamos en el capitulo II, y se obtienen directamente de la teoria de Mie para particulas
esféricas. Estos factores dependen del parametro esférico de tamafio de las particulas, x, y de
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su indice de refraccion complejo, m=n-ki. Haciendo uso de la distribucion de tamafo
integrada en la columna, tendremos:

5 Jood [, xrQux i) nlr) dr
4, f: X, dz f: anQext(x,ﬁz) n.(r)dr

01

(IV.15)

m(@)ﬁf "2 Qulx, ) py, (0) n,(r) dr

Volviendo con la expresion V.13, resulta que desde un punto de vista experimental sera
mas util considerar la radiancia del cielo normalizada a la irradiancia directa E,, en lugar de
L,, esto es

=5,0)+q,(O .
mE, B:1(0)+q,(0) (IV.16)
donde fi(@)=wn 6 pa(@) representa la contribucion de dispersién simple, y llamaremos
profundidad diferencial de dispersion, ya que si promediamos sobre todos los angulos
solidos obtendremos la profundidad dptica de dispersion

1 1 s
395 BA(@)dQZESﬁwm%%(@)dﬂ:wm%:@ (IV.17)

Al ser Ry(®) una magnitud relativa estard menos afectada de la degradacién de los filtros de
nuestro instrumento de medida. Por tanto, esta radiancia R;(@) resulta util para el
seguimiento a largo plazo de las propiedades opticas del aerosol. Recordemos en este
momento que la contribucién ¢,(@) debida al proceso de dispersiébn multiple no es
despreciable, y crece cuando el angulo de dispersién @ aumenta (Nakajima et al. 1986).

A partir de los valores de radiancia normalizada R,(®), y aplicando un algoritmo de
dispersion multiple, puede obtenerse la profundidad diferencial de dispersion f,(6), y a partir
de ésta la funcién de fase del aerosol y su albedo de dispersién simple. Si se dispone de los
valores de 5,(0) v d.. (profundidad optica del aerosol), es posible obtener a partir de ellos la
distribucién de tamafio del aerosol integrada en la columna atmosférica, n.(#). Esto es posible
gracias a que las definiciones de 5,(@) y 6., relacionan ambos parametros con 71.(7).

Por un lado, como hemos visto d,, esta dada por la expresion IV.8. Ademas, de la misma
manera que el albedo de dispersion simple total lo obteniamos como cociente entre la
profundidad de dispersiéon y la profundidad dptica, el albedo de dispersién simple para las
particulas del aerosol lo obtendremos como cociente entre la profundidad de dispersion del
aerosol y la profundidad optica del aerosol (w,m=d4"1/041)-

Por otro lado, considerando las funciones de intensidad de Mie, i; e i,, sin polarizacion de
la onda incidente (seccién 11.2) y de la definicion de w,n, la profundidad diferencial de
dispersion representativa del aerosol en toda la columna atmosférica es
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Figura IV.5. Comportamiento de las funciones Kernel para las distintas longitudes de onda utilizadas y para un
indice de refraccion m=1.49-0.005i: a) kernel de extincion; b) kernel en @=1°; c) y d) distribucion angular del
kernel para x=1y x=10 respectivamente.

R
,BM(Q)—ZﬂJQO J'rm[11(@,x,m)+12(@,x,m)]n(r,z)drdz

2 o (IV.18)

=2 |"i,(0,x, M) +i,(O,x,i)]|n.(r)dr
27 Y

Utilizando la relacién entre n.(r) y v."(¥) que se ha utilizando para la profundidad oOptica,
tenemos

ﬂw(@)zz%f:wl((@,x,ﬁz) v’ (r) dinr (IV.19)

donde K es la funciones Kernel o nucleo (figura IV.5), y est4 definida por

i(@,x,m+i,(O,x,m
% 1 )x32( ) (IV.20)

K(O,x,m)=

El comportamiento de las funciones Kernel determina el intervalo de variacion del radio
de las particulas que contienen informacién fiable de las propiedades opticas y fisicas de las
particulas del aerosol (Box and Viera, 1989). La revision de varios Kernels para diferentes
indices de refraccion tipicos del aerosol atmosférico muestra que en el intervalo de A
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considerado, cuando sélo se dispone de medidas de dispersion, el intervalo de variacion del
radio donde pueden obtenerse de forma fiable las propiedades del aerosol es de 0.06 a 10 um
(figura IV.5). Sin embargo, cuando se utilizan de manera conjunta las medidas de extincion
junto con las de radiancia normalizada y extincién, dicho intervalo de valores del radio es de
0.03 a 10 pum (Thomalla and Quenzel, 1982; Nakajima et al. 1996) (figura IV.5).

IV.3 INVERSION DE MEDIDAS DE RADIANCIA DEL CIELO

El procedimiento matematico mediante el cual pueden obtenerse las propiedades del
aerosol a partir de las observaciones experimentales de radiancia difusa del cielo es un
problema inverso de calculo basado en la ecuacion de transporte radiativo. En este apartado
presentaremos una formulacion basica, su evolucion y los métodos que conducen a su
solucion adecuada.

Como hemos visto anteriormente, a partir de las medidas de radiancia difusa del cielo
tomadas en el almucantar solar se puede obtener ,,(®), mientras que a partir de las medidas
de irradiancia solar directa obtenemos la profundidad optica del aerosol ,(A).

En general, la relacion de ambas magnitudes con la funcion de distribucion de tamafio del
aerosol desconocida, v.'(r), se puede representar por una ecuacion que se conoce con el
nombre de ecuacion de Fredholm de primera especie (Philips, 1962; Twomey, 1963;
Kandlikar and Ramachandran, 1990), que para un numero M de observaciones se escribe
como

yv= Wi mvir)dine i=12,.., M (IV.21)
donde y; representan a las medidas, ya sean de radiancia difusa del cielo en un angulo de
dispersion @, o de extincion, evaluadas en la longitud de onda A. La funcion Wix,m), que
esta relacionada con el nucleo o kernel, K, representa una seccion transversal de dispersiéon o
extincion y se evalda a partir de la teoria de Mie (Liou, 1980). En general, tanto las medidas,
¥, como la funcioén, W, dependen de la longitud de onda, A. Las medidas de radiancia difusa
del cielo dependen también del 4ngulo de dispersion, @. Por otro lado, W; depende también
del radio de las particulas, a través del parametro esférico de tamafio, x, y de la composicion
de éstas, mas concretamente del indice de refraccion, m. La funcién de distribucion de
tamafio v.'(*) es el término que representa la solucién del problema propuesto. Para
determinar v."(r) debe invertirse matematicamente las ecuaciones IV.19. El éxito en la
resolucion de esta ecuacion dependera de la precision de las medidas, y;, y de la forma de las
funciones W;(x,m).

En principio, la ecuacion integral de Fredholm de primera especie se puede resolver
mediante una transformacién de Fourier o Laplace. Sin embargo, ya que no es posible
expresar de forma analitica v."(r) en funcion de y;, debido sobre todo al nimero finito, M, de
observaciones, hay que llevar a cabo una aproximaciéon numérica de dicha ecuacion (Shaw,
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1979), expresando la integral por una suma finita sobre N intervalos de valores del radio
comprendidos entre (rn, rv) (Twomey, 1977; King et al., 1978); de este modo podremos
escribir

N
yite =2 Alx)vi(r)  i=12,..,.M (IV.22)
=1
donde ¢; es el error de las medidas y A;(x)=W;(x;)Ax;. Este sistema de M ecuaciones lineales,
que a primera vista parece facil de resolver, plantea dos dificultades. Por un lado, la
incertidumbre en el error de las medidas confiere inestabilidad a la solucién. Por otro, es un
sistema indeterminado ya que el nimero de medidas, M, que contienen informacion util es
inferior al de parametros desconocidos, N. Ademas, debido al solapamiento de los Kernel, no
obtenemos mas informacién aumentando el numero de longitudes de onda de medida
(figuras IV.5). Para seleccionar una solucion, de entre todas las posibles, es necesario
entonces afiadir mas informacién al sistema de ecuaciones. Asi, los diferentes métodos de
inversion introducen a priori ciertas limitaciones fisicamente razonables a la solucién a modo
de condiciones de contorno.

IV.3.1 METODO DE INVERSION LINEAL RESTRINGIDA

Este método adopta una formulacion matricial lineal del anterior sistema de ecuaciones
y+e=Av (Iv.23)

donde y+e¢ es el vector Mx1 de las medidas experimentales, 5,1 6 8,(1), con su componente
de error, v es el vector Nx1 de las componentes de la distribucion de tamafio desconocida, y
A la matriz MxN compuesta por las funciones W.

Este método consiste en encontrar la solucion de la anterior ecuacion matricial
imponiendo ciertas restricciones que controlen su estabilidad. Dichas restricciones estan
representadas por la matriz H (Twomey, 1963), y el multiplicador de Lagrange y, que
establece la conexion entre A y H (Shaw, 1979; King, 1982; Rizzi et al., 1982; Tanaka et al.
1982). Si A" es la matriz traspuesta de A, la solucion toma entonces la forma

v=(ATA+yH)"A"y (IV.24)

quedando dicha solucion expresada como una funcién lineal de los Kernel's y las medidas
experimentales.

1V.3.2 METODO DE INVERSION NO LINEAL ITERATIVO DE
TWOMEY MODIFICADO

Un método iterativo no lineal comienza suponiendo una solucion inicial que se actualiza
en cada iteracion. En el método de (Twomey, 1975) modificado (Trakhovsky and Shettle,
1985; Hitzengerger and Rizzi, 1986; Winklmayr et al., 1990) la solucién para M medidas es



IV.3 Inversion de medidas de radiancia del cielo 105

*(n+1) *(n) o (n)Ki(xj) .
VI )=vi e ) T 144 e | J=120N (IV.25)

i=1

donde (n) es el numero de iteraciones, Ki(x;) es el Kernel en el dngulo de medida ; y
parametro de tamafio x;, K™ es el valor maximo de K;(x;), y los coeficientes a; son factores
de correccion de la solucion que representan el residuo entre los datos reales y los
calculados. Al ser multiplicativas las correcciones en lugar de aditivas, se dice que la técnica
es no lineal. El proceso iterativo se repite hasta que la diferencia entre los datos
experimentales y los calculados a partir de los parametros obtenidos en la inversion quede
dentro de un porcentaje o nivel de acuerdo establecido.

Las ventajas de los métodos de inversion no lineal frente a los de inversion lineal son las
siguientes: a) la solucion iterada es siempre positiva; b) se obtienen resultados satisfactorios
en un mayor intervalo de valores del radio (Kandlikar and Ramachandran, 1999); c) su
formulacion es mas simple, y por tanto mas facil de introducir en un cédigo de inversién
(Twomey, 1975; Nakajima et al., 1996). Sin embargo, la diferencia entre las magnitudes
experimentales y las calculadas a través de la inversion de las medidas es mayor en los
métodos no lineales, cuya solucién, ademas, depende fuertemente de la suposicion inicial.

IV.4 CODIGO DE INVERSION EMPLEADO

El codigo de inversion empleado para obtener las propiedades opticas y fisicas del aerosol
es el SKYRAD.pack, desarrollado por Nakajima (Nakajima et al. 1996). Originalmente
consta de dos programas: el MKDTA, que resuelve lo que hemos llamado problema directo
simulando datos de radiancia difusa del cielo e irradiancia directa, y el REDML (figura 1V.6),
que resuelve el problema inverso para obtener propiedades del aerosol a partir de datos de
radiancia difusa del cielo y de extincion, ya sean reales o simulados. La subrutina principal,
llamada RTRN1, es un codigo de transferencia radiativa, basado en un método mejorado de
dispersion simple y multiple para el caso de una atmésfera plano-paralela. Asi, en la
inversion, B,,(0) se obtiene a partir de R;(@) en un proceso iterativo. Con S,1(0) y 6.(A), si se
dispone, se obtiene la distribucién de volumen del aerosol con la subrutina AEINV como un
histograma.

Los parametros de entrada al programa REDML son: el radio maximo, 7, y minimo, #,,
de las particulas; su indice de refraccién complejo, m=n-ki, y el albedo de la superficie, A, en
cada longitud de onda utilizada. Tanto n como k se suponen independientes de la longitud de
onda. También se proporciona el angulo cenital solar, la geometria de observacién
(almucantar o plano principal), el nimero y valor de longitudes de onda empleadas, los
angulos de dispersion de las medidas, las radiancias normalizadas en las longitudes, angulos
de dispersion especificados, y las profundidades dpticas (si estan disponibles).

Tras ejecutar el REDML obtenemos diferentes propiedades del aerosol como el albedo de
dispersion simple, w,s(,), su profundidad optica, 8,(1,), la distribucion de volumen, v."(7), la
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Figura IV.6. Diagrama de flujo del programa REDML del cdédigo
SKYRAD.pack para invertir los datos de radiacion solar directa y difusa
Nakajima et al. 1996.

funcion de fase p,(@; 1) y el patron de radiancia normalizada reconstruido R,(®;) con su

indice de error &(R;) (figura 1V.6). La convergencia del método de inversion a un unico

conjunto de valores de v.'(¥), pa, Wao y 8. se basa en la suposicion de que unas propiedades

opticas del aerosol especificas determinan de forma concreta la radiancia observada en el

almucantar (Kaufman et al. 1994).

El programa REDML puede operar en cuatro modos diferentes (figura IV.6),
seleccionados mediante del indice INDM, de acuerdo con las distintas condiciones

experimentales que puedan producirse (Nakajima et al. 1996):

interesante para medidas realizadas en periodos largos de tiempo.

INDM=2, donde la inversién recae por completo en los valores experimentales de
R(0©), y, por tanto, solo es necesaria la calibraciéon del instrumento para las medidas
de radiancias. Este modo de operacién devuelve el valor de la profundidad o6ptica y
la distribucion de tamafio de las particulas del aerosol, incluso si las medidas de
irradiancia directa se encuentran sin calibrar. Este modo de operacién resulta
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« INDM=0, se utiliza cuando se dispone de los valores de profundidad 6ptica del
aerosol y de radiancia difusa del cielo normalizada. Durante todo el proceso de
inversion la profundidad optica del aerosol permanece fija. En este modo de
operacion necesitamos disponer de una calibraciéon de los datos de radiancia difusa
del cielo y de irradiancia directa. El intervalo de radio de particulas en el cual
pueden obtenerse resultados fiables es de 0.03-10 pm.

- INDM-=1, al igual que en el modo 0, se utilizan los valores de profundidad optica del
aerosol y la radiancia difusa del cielo normalizada para la inversién, pero los valores
de profundidad 6ptica son considerados valores iniciales para el proceso de inversién
y se actualizan en cada iteracion.

« INDM-=-1, en este modo no se dispone de la calibraciéon de las medidas de radiancia,
por lo que la inversién depende de la profundidad optica, la cual se usa para
normalizar los datos de radiancia difusa del cielo. Una vez normalizada la radiancia
difusa el modo de proceder es como en el modo 0.

El procedimiento de inversion es el siguiente (figura IV.6): partiendo de los valores
iniciales de £,=R,"**(0) y aplicando un método de inversion iterativo (subrutina AEINV), se
calcula v."™ en la n-ésima iteracion a partir de la inversion de los valores de la profundidad
diferencial de dispersion 8,(@) y profundidad optica 5,(1) (INDM=0,1,-1); a partir de esta
estimacion de la distribucion de tamafio v, y a través del esquema de transferencia
radiativa (subrutina RTRN1), se obtiene un valor de radiancia R,”(®@) (INDM=0,-1) y
profundidad optica 6,”/(1) INDM=2,1). El proceso se itera hasta que la desviacion entre R;"
(©) y R/™*(0), representada por &(R), alcanza un valor prefijado. Para obtener 8,""”(@) se
utilizan los valores finales de R,”(®) y el correspondiente dato experimental, R,"“(®),
segun la expresion

Rmeas( @)

(n+1) _
B(0)= R(0)

B"(0) (IV.26)

La precision alcanzada en el proceso de obtencion de las propiedades del aerosol, que se
representa por el parametro &(R), se define como la desviacion relativa (%RMSD) entre las
radiancias normalizadas experimentales y las calculadas a través de la distribucion de
volumen obtenida, promediada para todos los angulos de dispersion medidos. Si ademas se
promedia para todas las longitudes de onda lo notamos por &@R). El valor de &(R) se fija
antes de comenzar la inversion de las medidas, de forma que el proceso (REDML) no se
detiene hasta alcanzar dicho valor minimo. Cuando esto sucede podemos decir que p,(©)
representa la funcion de fase del aerosol calculada. El parametro &(R) depende fuertemente
de la parte real del indice de refraccién, y sélo ligeramente de la parte imaginaria del indice
de refraccién y del albedo de la superficie (Boi et al. 1999). En cuanto a los parametros de
entrada, Tonna et al. (1995) demostraron que cuando se parte de unos valores incorrectos de
los mismos en el modo INDM=2 pueden producirse grandes errores en los resultados de la
inversion, mientras que el indice &(R) no varia significativamente. Solamente en el caso de
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que el valor del indice de refracciéon sea incorrecto &(R) aumenta considerablemente
(Nakajima et al., 1996; Boi et al., 1999).

Los resultados de la distribucién de tamafio y del resto de las propiedades del aerosol
atmosférico que se obtienen tras la inversién son estables con respecto al conjunto de
longitudes de onda elegido para realizar dicho proceso. Como ya comentamos anteriormente,
el comportamiento de las funciones Kernel hace que no se consiga mas informacién de las
propiedades del aerosol atmosférico aumentando el numero de longitudes de onda de medida
a invertir. En efecto, algunos autores (Kaufman et al. 1994) han encontrado para sus
conjuntos de datos que, si bien existen pequefias oscilaciones en la distribucion de tamafio
cuando se invierte separadamente la radiancia observada en cada longitud de onda, la
distribuciéon de tamafio promedio no difiere significativamente de la obtenida mediante la
inversién simultanea de las radiancias en todas las longitudes de onda.

Para finalizar este apartado diremos que el codigo SKYRAD.pack tiene la ventaja de
contar con varias opciones de calculo que pueden implementarse, ademas de ser un codigo
abierto que permite modificaciones en su programacion (Lenguaje FORTRAN). Por
ejemplo, se pueden invertir los valores de 5,(@) v 6.(1) (AEINV) mediante una inversion
lineal o no lineal, segun se elija; realizar los calculos para una atmoésfera multicapa; elegir
diferentes esquemas de transferencia radiativa; seleccionar, como parametros de entrada, un
albedo de la superficie para cada longitud de onda, asi como utilizar diferentes indices de
refraccion para cada modo de la distribucion de tamaiio.

IV.4.1 MODIFICACIONES REALIZADAS Y CONSIDERACIONES
PREVIAS A LA INVERSION

En su version original el codigo SKYRAD.pack se ha desarrollado para utilizarse con los
radiometros espectrales fabricados por la compaiiia Prede (modelos Pom-01), incluidos a la
red SKYNET. El coédigo cuenta con diversas subrutinas para determinar previamente el
angulo soélido sustendido por el instrumento y las constantes de calibrado Langley que se
obtienen en la estacion de medida a partir de los valores de irradiancia directa y difusa
proporcionados por el instrumento (Tanaka et al, 1986; Boi et al, 1999).

En nuestro caso, como disponemos de la calibracién del radiémetro CIMEL, tanto a partir
de las medidas realizadas con lamparas adecuadas en el laboratorio como con la técnica
Langley, ya descritas en un Capitulo anterior, hemos reducido esta parte del c6digo y hemos
implementado varias subrutinas que preparan los datos de entrada al cédigo. En concreto, los
pasos que realizan estas subrutinas son los siguientes:

a) Descarga automatica de los valores registrados tanto de irradiancia directa como de
radiancia difusa del cielo.

b) Seleccion de valores correspondientes a cielo despejado mediante la técnica
“triplete” en la irradiancia directa (Smirnov et al., 2000) y estudio de la simetria en
las dos ramas del almucantar en torno a la posicién solar. Promediando para todos
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los angulos de dispersion en los que se han realizado las observaciones, las
diferencias entre ambas ramas del almucéntar deben ser menores al 10%
(homogeneidad del cielo durante el proceso de medida de cada almucantar) (Holben
et al., 1998).

¢) Calculo de los valores de la profundidad 6ptica del aerosol en cada longitud de onda
teniendo en cuenta las constantes de calibrado del instrumento.

d) Estimacion de la radiancia del cielo normalizada teniendo en cuenta las constantes
de calibrado obtenidas en laboratorio.

e) Preparacion de los datos de entrada al codigo para trabajar en modo INDM=0 en un
intervalo de radio de 0.05-10 um.

Tal y como comentdbamos en la Seccién IV.3, la ecuacién de Fredholm de primera
especie (expresion IV.21) que se utiliza en la inversion contiene un numero de medidas
(ecuaciones lineales) menor al nimero de parametros desconocidos. Por otro lado, debido al
solapamiento de los Kernel tampoco obtenemos mas informacion aumentando el nimero de
longitudes de onda de medida. En este sentido, las condiciones de contorno establecidas a
priori deben ser tales que nos permitan seleccionar una solucién de entre todas las posibles.
Para salvar esta dificultad, en nuestro caso hemos elegido el modo de trabajo INDM=0,
donde se establecen como fijos los valores de profundidad éptica y se trabaja conjuntamente
con los valores de la radiancia del cielo normalizada. Aun asi, en este modo de trabajo el
valor de la profundidad optica se utiliza como punto de partida para la estimaciéon de la
distribucién de tamafio inicial del método iterativo. Este modo de proceder puede crear
inestabilidades en la convergencia obteniéndose resultados no esperados desde el punto de
vista experimental: valores del indice de refraccion y del albedo de dispersion simple
inconsistentes. Para soslayar esta dificultad hemos modificado la programacion del codigo
de modo que se elige como condicién de contorno que la profundidad 6ptica sea fija,
coincidente con el valor experimental, en todo el proceso de convergencia.

Por otro lado, otra de las deficiencias que plantea esta version del codigo para ser
aplicable a distintos tipos de instrumentos es que trabaja solamente con los angulos de
dispersion para los cuales se ha establecido inicialmente el Kernel. En este sentido, cuando
se compara la funcion de fase del aerosol calculada en cada una de las iteraciones con la
funcion de fase del aerosol experimental, para cada longitud de onda, s6lo se hace en
aquellos angulos de dispersion de la medida experimental cuya desviacion no es mayor de
+0.1 con los angulos de dispersion establecidos en el Kernel. Este hecho produce que en
ocasiones no se realice la comparacién en los todos los angulos medidos. En nuestro caso,
otra de las modificaciones realizadas en el codigo consiste en obtener una funcién que
representa a la radiancia normalizada experimental en aquellos angulos en los que se dispone
informacién del Kernel. Este cambio también ha supuesto una mejora considerable en la
respuesta del cédigo, pues de este modo en cada iteracién se comparan las funciones de fase
del aerosol en todos los angulos posibles de medida, incluyendo asi aquellos angulos de
dispersion grandes que contienen la mayor contribucion de la radiacion retrodispersada por
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Figura IV.7 Distribuciones de tamafio obtenidas con los datos originales (a) y con la funcién de radiancias (b).

el aerosol. En la figura IV.7 mostramos los distribuciones de tamafio obtenidas con ambos
procedimientos.

Para obtener la funcion de fase, especialmente para angulos de dispersion grandes, se
emplea la serie de radiancia difusa del cielo completa, con angulos de dispersion entre 0° y
160°. Todavia no existen en la bibliografia demasiados estudios experimentales acerca de la
funcion de fase para angulos de dispersion superiores a 100°, donde la dispersion por las
particulas del aerosol se ve especialmente afectada por la forma de estas (Koepke and Hess,
1988; Nakajima et al., 1989; Wang and Gordon, 1993; Volten et. al., 1996). Asi, la
dependencia de la retrodispersion con el angulo de dispersion es menor cuando se produce
por particulas no esféricas. La diferencia entre la dispersion por particulas esféricas y no
esféricas es maxima en torno a un angulo de dispersion de 120° (Koepke and Hess, 1988;
Nakajima et al., 1989). Para obtener informacién del aerosol a partir de las medidas de
radiancia difusa del cielo en grandes angulos de dispersion hay que tener muy en cuenta la
contribucién de la dispersion multiple de la luz reflejada por la superficie de la Tierra y de la
dispersada hacia ella por la atmoésfera. El codigo SKYRAD.pack contabiliza todos estos
efectos en el modelo de transferencia radiativa (Nakajima et al., 1996; Boi et al., 1999).

Para tener en cuenta estos ultimos efectos las medidas en nuestras campafias
experimentales se han restringido, para el almucantar, a 4ngulos cenitales solares mayores a
60° (primeras horas de la mafiana y ultimas horas de la tarde). Con ello conseguimos obtener
informacién de propiedades del aerosol atmosférico tales como su funciéon de fase para
angulos de dispersion superiores a 120°. No debemos olvidar que, al realizarse las medidas
desde superficie, estas propiedades estaran promediadas para toda la columna atmosférica.

I1V.4.2 INDICE DE REFRACCION COMPLEJO Y ALBEDO DE LA
SUPERFICIE

Como ya sabemos, la radiancia difusa del cielo se origina a partir de la dispersion
multiple de la radiacién solar producida por las moléculas y el aerosol atmosférico. Para
relacionar las medidas de dicha radiancia con las propiedades opticas y fisicas del aerosol
debemos conocer los pardmetros que afectan al proceso de transferencia radiativa. Estos
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Figura IV.8 Distribuciones de tamafio obtenidas con dos posibilidades del albedo
de superficie: 0.15 independiente de la longitud de onda; y con valores 0.18, 0.17,
0.14, 0.075 para 1020, 870, 670, 440 nm, respectivamente.

parametros son el indice de refraccion del aerosol, m, y el albedo de la superficie, A1), en
cada longitud de onda.

El albedo de la superficie puede variar con la longitud de onda y la posicion solar, y
también depende de las inhomogeneidades de la superficie. Algunos autores han estimado el
valor del albedo de superficie y del indice de refraccion a partir de iteraciones sucesivas
realizadas con el cddigo SKYRAD.pack (Boi et al. 1999). Se suponen los demas valores de
entrada al codigo constantes y se busca la mejor iteracion que aproxime las radiancias del
cielo experimental y calculada. En nuestro caso este modo de proceder no ha producido
valores de salida aceptables fisicamente, pues pueden coexistir diversas combinaciones de
ambos parametros con igual probabilidad de convergencia. Por otro lado, desde un punto de
vista experimental, el valor promedio del albedo de superficie se puede estimar en cada una
de las campafias de medidas mediante técnicas piranométricas o mediante estudios basados
en técnicas de teledeteccion. En este sentido, si establecemos el valor del albedo de la
superficie como condicion de contorno inicial nos aseguramos la convergencia en las
iteraciones hacia un valor unico en los parametros de salida del codigo de inversion. En
nuestro disefio del cédigo supondremos que trabajamos con una superficie lambertiana
(superficie que refleja igual radiacion en todas las direcciones) con un albedo de la superficie
constante en el intervalo espectral considerado. En la figura IV.8 se muestra un ejemplo de
una distribucion obtenida con el codigo SKYRAD.pack dejando fijo el albedo de superficie
(A=0.15) e introduciéndole al cédigo los valores medidos en lugar (A;02=0.18; As»=0.17;
Asn=0.14; A.p=0.075). Como se puede apreciar la influencia del albedo de superficie es
pequetia, siendo el error menor del 3% si consideramos el albedo de superficie constante.

En cuanto al indice de refraccién complejo, es evidente que no seria aceptable establecer
un valor constante para cada campafia de medidas, pues las situaciones atmosféricas, y asi



112 IV Metodologia

las propiedades del aerosol promediadas en la columna, pueden cambiar a lo largo de la
campafia, incluso a lo largo de un dia concreto. Como es bien conocido, esto se debe a la
distinta procedencia —origen— e historia de las masas de aire que podemos encontrar sobre la
estacion de medida en cada instante determinado. Por otro lado, el valor del indice de
refraccion también varia con la longitud de onda. Asimismo destaquemos que los residuos de
las radiancias, €(R), obtenidos en cada iteracion del proceso de inversién, dependen
fuertemente de la parte real, n, del indice de refraccion y débilmente tanto de su parte
imaginaria, k, como del albedo de la superficie, A1), (Kaufman et al. 1994). Tal albedo de la
superficie tiene algunos efectos compensatorios en la parte imaginaria, k, del indice de
refraccion (Tonna et al. 1995).

En nuestro caso, y debido a las longitudes de onda que utilizamos para realizar la
inversién (440, 670, 870, 1020 nm), consideraremos un valor del indice de refraccion
constante para todas las longitudes de onda (D'Almeida et al. 1991). La variacién absoluta de
la parte real e imaginaria del indice de refraccion en estas longitudes de onda no supera
0.015 y 0.008, respectivamente, exceptuando el hollin cuya variacion es de 0.015 para la
parte imaginaria (D'Almeida et al. 1991). Esta dependencia espectral del indice de refraccién
es muy inferior a la dada por las inversiones de AERONET para esferas (Dubovik et al.,
2002), y que se corrige con el modelo de esferoides (Dubovik et al., 2006). Por tanto, es mas
realista la utilizacion de un indice de refraccién complejo constante con la longitud de onda.

Para estimar el valor del indice de refraccién complejo, en cada una de las situaciones
atmosféricas de medida, el modo de proceder ha sido el siguiente: fijamos un intervalo para
cada unas de las partes del indice de refraccion. Manteniendo la parte imaginaria
inicialmente a 0, ejecutamos el codigo de inversion buscando por medio del método
numérico de la Seccion de Oro (Press et al., 1992) la parte real que hace minima la diferencia
entre las radiancias medida y calculada, segtin la expresion:

2
Z (MA,Q_C/I,@)
PR M, (IV.27)
- NN

donde M representa a las radiancias medidas experimentalmente, C a las reconstruidas por el
modelo y N es el numero de longitudes de onda y de angulos de dispersion, respectivamente.
En un segundo paso se fija la parte real calculada en el paso anterior y se busca la parte
imaginaria con el mismo procedimiento. Estos dos pasos se realizan iterativamente hasta
conseguir que el indice de refracciéon no cambie mas de 0.001 en la parte real y 0.0001 en la
parte imaginaria, obteniendo asi el indice de refraccion complejo que presenta un menor
valor de A, es decir, minimiza la diferencia entre las radiancias medida y la calculada. En
nuestro caso hemos utilizado para la parte real el intervalo [1.33,1.60] y para la parte
imaginaria [0,0.02], ya que estos intervalos cubren en su totalidad las distintas posibilidades
que podemos encontrar en la atmodsfera en cuanto a valores promedio en la columna
(D'Almeida et al. 1991). Este indice de refraccion elegido se establece como representativo
del valor promedio del indice de refraccion en la columna atmosférica para el momento de la
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Figura 1V.9. Ejemplos de radiancias normalizadas medidas en el almucdntar solar (linea con simbolo) y su
comparacion con la calculada por el codigo de inversion (linea discontinua) en a) Ahi de Cara (2100 m s.n.m.) y
b) en Armilla (680 m s.n.m.) durante VELETA 2002.

medida. Con todos los parametros de entrada ya establecidos, y fijos, para cada situacion
experimental, se vuelve a ejecutar el codigo de inversion y se obtienen las propiedades
opticas del aerosol representativas de la integracion sobre toda la columna atmosférica en la
situacion experimental concreta: distribucion volumétrica de tamafio, funcion de fase de
dispersion, parametro de asimetria y albedo de dispersion simple. En la figura IV.9 se
muestran cémo son las radiancias medidas y calculadas por el cédigo de inversiéon en dos
situaciones distintas: una situacioén de bajo contenido de particulas en Ahi de Cara a 2100 m
s.n.m.; otra con un mayor contenido de particulas en Armilla a 680 m s.n.m.. En esta figura
se observa que en Armilla, donde hay mayor numero de particulas con mayor radio, el
modelo de particulas esféricas hace que la discrepancia sea mayor en angulos de dispersion
grandes y longitudes de onda mayores debido al alejamiento de esfericidad de esas particulas
de mayor radio.

El proceso se ha desarrollado de modo que se ejecute automaticamente. Tras la descarga
de los valores experimentales de irradiancia directa y radiancia difusa del cielo del
radiometro CIMEL, entran en funcionamiento las subrutinas que obtienen las propiedades
opticas del aerosol en cada caso, y se graban en un sistema de directorios establecido para su
posterior archivo y analisis.

IV.4.3 PARAMETROS DE LAS DISTRIBUCIONES DE TAMANO

Como se comentd en el apartado I1.5.1, las distribuciones de tamafio observadas se
caracterizan como suma de varias distribuciones, normalmente log-normales o de Junge,
llamadas modos. Usualmente, la distribucion de tamafio se suele considerar bimodal, aunque
puedan aparecer tres modos (Dubovik et al., 2002; Shettle and Fenn, 1979; Remer and
Kaufman, 1998). En nuestro caso, consideraremos dos modos log-normales, por lo que
podemos escribir
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—In? (rir, ;)

2
V. ;
Vir)=), —f—e (IV.28)
i=1

donde V,; es la concentracion en volumen, 7,,; es el radio medio y o; es la desviacion estandar
del modo i. Para cada uno de los modos de particulas podemos calcular estos parametros a

partir de:

Inr, =—=
f “vi-dinr
f: vi-(Inr—Inr,)-dInr (IV.29)
o= =
f “vi-dinr

Poax %
V=) -dinr
rmln

Estos dos modos corresponden a los definidos en 11.5.1 como modo de acumulacion y
modo de particulas grandes. Dado el intervalo de radio utilizado en la inversién (0.05-10
pm), en el modo de acumulacién consideraremos las particulas con radio entre 0.05 y 0.5
um, mientras que en el modo de particulas grandes aquellas que tienen radio entre 0.5 y 10
pum. La eleccion de 0.5 um como punto de inflexion no es critico para el calculo de estos
parametros (Dubovik et al., 2002), v fue elegido ya que la distribuciones obtenidas suelen
tener un minimo local en torno a este radio (figuras IV.8, IV.10). Igualmente calcularemos
estos parametros para la distribucion entera (0.05-10 pm). Estos ultimos pueden ser
calculados con las ecuaciones V.29, o bien a partir de las relaciones siguientes con los dos
modos considerados:

VCT:VCI+V52
VCT'ln(rmT)zVcl'ln<rm1)+vc2'ln(rm2) (IV30)
VcT'GZTZch'U?"'ch'G;_Vcr'lnz(rmr)—"ch'lnz(r 1)+Vc2'1n2(rm2)

m

Las ecuaciones 1V.29 y IV.30 son generales y su formulacion no requiere asumir una
funcion determinada para la distribucién de tamafio. Sin embargo, estas ecuaciones se
formulan para dar los parametros de una distribucion log-normal en el caso de que la
distribuciéon de tamafio observada sea en realidad una log-normal. Ademas, en este caso de
que la distribuciéon de tamaiio real coincida con una log-normal, el radio modal del modo de
acumulacion coincidird con el maximo de la distribucién de este modo y, por lo tanto, se
relacionara con el maximo del polinomio de tercer orden que se puede obtener de las
profundidades 6pticas del aerosol.

También, normalmente, se suele definir un radio efectivo a partir de la distribucion de
numero de particulas
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Figura IV.10. Distribuciones de volumen obtenidas con el codigo SKYRAD.pack con los instrumentos CIMEL
utilizados en la campafia VELETA 2002

: rn(r)dr J.: v.(r)dinr
Y efec™ "oy, = (IV.31)
M 2

T n.(r)dr f:” r ' vi(r)dinr

Estos parametros nos permiten caracterizar con mayor facilidad las distribuciones de
particulas, y por lo tanto, poder caracterizar con mayor facilidad las distintas situaciones que
se pueden encontrar en el aerosol.

I1V.4.4 REPRODUCIBILIDAD DEL CODIGO DE INVERSION

Se ha realizado una intercomparacién de las inversiones de las medidas de radiancia de
los instrumentos empleados en la campafia de VELETA 2002 durante la fase de calibrado-
intercomparacion (capitulo V). Esta intercomparacion nos permitira ver si las inversiones de
las medidas de los distintos instrumentos son comparables entre si, a pesar de las
discrepancias que se observaron en las medidas de radiancias.

Por tanto, a partir de las medidas de radiancia del cielo en el plano del almucantar
realizadas durante los dias que se estuvieron realizando el calibrado Langley en el lugar
llamado Ahi de Cara (2100 m s.n.m.), y las medidas para la fase de intercompacion
realizadas en Armilla (680 m s.n.m.), se han realizado las inversiones con el cédigo
SKYRAD.pack. Gracias a las diferencias entre los dos lugares utilizados, disponemos de
mayor variedad de situaciones. Para este analisis solo se han utilizado aquellas medidas de
almucéntar cuyo angulo cenital solar es mayor de 54°. El rango de profundidades opticas
utilizado en estas inversiones ha sido de 0.04 a 0.33 en 440 nm; el exponente de Angstrém
ha variado entre 0.78 y 1.61; y el contenido de agua precipitable ha variado entre 0.46 y 2.42
cm. En la figura IV.10 se muestra un ejemplo de las distribuciones obtenidas en Ahi de Cara
(a) y en Armilla (b) con todos los instrumentos. Como se puede apreciar, en la estacion de
Ahi de Cara la diferencia entre las distribuciones es mayor que en la estacion de Armilla,
principalmente en radios mayores, causada por la baja carga de aerosol del lugar. Para una
comparaciéon mas cuantitativa se han comparado los radios modales, desviaciones estandar y
concentracion en volumen de cada uno de los modos. Para ello se ha realizado el cociente
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Tabla IV.1. Comparacion de los parametros calculados de las distribuciones obtenidas con los distintos
instrumentos utilizados con respecto al instrumento #307 en VELETA-2002.

Rnr std R..r Ropecr std Ropecr Ver std Vr Or std oy
#394 0.90 0.22 0.92 0.15 0.85 0.15 1.02 0.03
#176 0.96 0.16 0.91 0.14 1.17 0.15 1.03 0.07
#109 0.95 0.10 1.00 0.09 0.93 0.08 0.96 0.07

R std R, Rt std Refec: Ve std Vo O std g;
#394 0.98 0.04 0.98 0.04 0.90 0.10 1.02 0.05
#176 0.93 0.05 0.92 0.07 1.24 0.19 1.07 0.09
#109 1.01 0.04 1.01 0.05 0.93 0.08 0.98 0.06

R std R,.; Refec2 std Refec2 Ve std V., o std O,
#394 0.92 0.19 0.89 0.18 0.84 0.17 1.08 0.06
#176 1.12 0.13 1.10 0.10 1.07 0.11 0.99 0.01
#109 0.90 0.18 0.91 0.15 0.91 0.12 1.00 0.07

con respecto a los obtenidos con el instrumento #307 (tabla IV.1), por ser el utilizado durante
todo el estudio como instrumento de referencia (Capitulo II1.3.2.1). El nimero de casos
utilizados han sido 9, 8 y 11 para los instrumentos #394, #176 y #109, respectivamente.
Como se puede apreciar, mientras que para el primer modo las discrepancias estan por
debajo del 10%, en cambio, para el segundo las discrepancias se disparan pudiendo llegar a
ser superiores al 10%, no siendo despreciables las desviaciones estandar. La causa de estas
diferencias se encuentra en la utilizacion en la comparativa de las inversiones realizadas en
Ahi de Cara, donde al ser la carga del aerosol pequefia, las discrepancias en Ias
distribuciones son mayores, principalmente en el modo de particulas grandes, el cual
practicamente no existe.

Estas discrepancias de las distribuciones se hace notar en las funciones de fase (figura
IV.11), donde se encuentran las mayores diferencias en la zona de retrodispersion en las
inversiones realizadas con las medidas obtenidas en Ahi de Cara. A pesar de ello, las
diferencias no son muy grandes ya que es justamente en la zona de retrodispersion donde la

E AhideC T 0.1 T T 10005 T " T -
a) F 1de Lara 0.08 b) F [ Sy 0.08
L 10/07/2002 06:30 .06 [ 11/07/2002 17:50
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Figura IV.11. Funciones de fase del aerosol obtenidas con el cédigo SKYRAD.pack con los instrumentos CIMEL
utilizados en la campafia VELETA 2002
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Tabla IV.2. Medias de los cocientes de los valores obtenidos en el albedo de dispersion simple, pardmetro de
asimetria e indice de refraccion con el codigo de inversion SKYRAD.pack.

1020 std 020 870 stdsz 670 stdsz 440 stduo
wy
#394 0.98 0.05 0.98 0.04 0.98 0.03 0.99 0.03
#176 0.99 0.06 0.99 0.05 1.00 0.04 1.00 0.03
#109 1.01 0.03 1.01 0.03 1.00 0.02 1.00 0.02
g
#394 1.01 0.03 1.00 0.03 0.99 0.03 0.97 0.05
#176 1.02 0.04 1.02 0.03 1.00 0.02 0.99 0.02
#109 0.99 0.02 0.99 0.01 0.99 0.02 1.00 0.02
Indice de Refraccién
Real Stdrea Imaginaria Stdimaginaria
#394 1.02 0.02 1.09 0.39
#176 0.99 0.02 0.96 0.41
#109 1.00 0.02 0.99 0.40

dependencia de la funcion de fase en el modo de particulas grandes es menor, por tener estas
particulas una tendencia a producir dispersion hacia delante.

Por otro lado, en la comparacion del albedo de dispersion simple y el parametro de
asimetria, no se observan grandes diferencias. .a comparacion de estos dos parametros se ha
realizado de igual forma que con los otros parametros, a partir del cociente de los obtenidos
con cada instrumento con el instrumento #307. En la tabla IV.2 se muestran estos resultados.
Las diferencias llegan alcanzar el valor maximo del 2.5% en el albedo de dispersion simple y
parametro de asimetria, una diferencia muy por debajo de los errores que se le pueden
asignar a los valores de estos parametros por el procedimiento utilizado para su estimaciéon
(en torno al 10%). Donde se encuentra una mayor diferencia es en la parte imaginaria del
indice de refraccién obtenido. Ademas de ser mayor la diferencia, la desviacion estandar es
bastante alta, mostrando que podrian llegar a ser las diferencias del 40%. Esta mayor
discrepancia se debe principalmente a que los valores de la parte imaginaria del indice de
refraccion que se obtienen son del orden de la ultima cifra significativa que se considera en
el calculo (0.0001), por lo que la diferencia porcentual se dispara. El promedio de las
diferencias absolutas son: 0.0016 con desviacion estandar 0.0017 para el instrumento #394;
0.0022 con desviacion estandar de 0.0026 para el instrumento #176; 0.0017 con desviacion
estandar de 0.0024 para el instrumento #109.

Por tanto, podemos decir que el cdédigo de inversion es reproducible, obteniéndose
parametros similares (diferencias entre 2-10%) cuando las diferencias de las radiancias se
mantienen constantes y por debajo del 5%. En cambio, cuando las diferencias en las
radiancias son mayores a angulos de dispersion grandes encontramos: que si se subestima,
como es el caso del instrumento #176, da como resultado una mayor carga de particulas
grandes; mientras que si se sobreestima a angulos grandes, como es el caso del instrumento
#394, da como resultado una menor carga de particulas grandes.
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A pesar de ello, vemos que las diferencias observadas en las distribuciones no afectan de
un modo directo al resto de los parametros del aerosol. Esto es debido a que las mayores
discrepancias en las distribuciones se producen para los radios extremos de éstas (~10%), y
estos son los que tienen menor contribucion en la estimacion de estos parametros (figura
IV.5).

Desde el punto de vista instrumental podemos decir que las diferencias observadas en las
medidas de nuestros instrumentos no afecta sustancialmente a nuestras inversiones
(diferencias entre parametros 2-10%), salvo la consideracion de que el instrumento #176
sobreestima los parametros y el instrumento #394 los subestima.

IV.5 OBTENCION DEL VAPOR DE AGUA

Como vimos en la descripcion del instrumento CIMEL en el capitulo III, a partir de las
medidas realizadas con el filtro centrado en 936 nm podemos hacer una estimacion del
contenido de vapor de agua en la columna atmosférica. El problema radica en el
conocimiento de la transmision atmosférica (o bien, profundidad optica) del resto de
constituyentes atmosféricos, principalmente la del aerosol en dicho filtro. Para ello se
decidi6 tomar el mismo procedimiento que en el calibrado de dicho canal para la estimacién
de la transmision atmosférica en dicho filtro, es decir, la transmision atmosférica en este
filtro la determinamos a partir de una interpolacién lineal entre el canal 1020 y el 870.

Para estimar el contenido de vapor de agua no se han utilizado directamente las
ecuaciones (I11.4), (IIL.5), (II1.6) y (III.7). Se ha creado una tabla de los valores de
transmitancia atmosférica para distintos valores de contenido de vapor de agua, masa dptica
del vapor de agua y correccioén de presion con el codigo de transferencia radiativa SMARTS
v2.9 (Gueymard, 2001). Para la creacion de dicha tabla se ha tenido en cuenta la achura del
filtro, por lo que cada valor de transmitancia se ha obtenido utilizando la expresion (I11.8).

Por lo tanto, una vez estimada la transmitancia atmosférica debida al vapor de agua a
partir de los canales 1020 y 870, y conocida la masa optica del vapor de agua y la correccion
de presion, podemos obtener el vapor de agua por interpolacion de la tabla.

IV.6 COMPARACION CON AERONET

Hasta ahora hemos mostrado la metodologia que se utilizara en este trabajo. Ahora vamos
a comparar nuestros resultados con los obtenidos por AERONET en el caso del instrumento
#109 a partir de las medidas de la fase de intercomparacion de la campaiia VELETA 2002
(capitulo V).
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Tabla IV.3. Valores estadisticos de la comparacion de la profundidad optica dada por AERONET y la
metodologia seguida en este trabajo.

Filtro MBD std MAD RSMD
1020 -0.0007 0.002 0.001 0.002
870 -0.002 0.003 0.003 0.003
670 -0.0001 0.004 0.002 0.004
440 0.002 0.007 0.004 0.007
500 -0.003 0.007 0.006 0.007
380 -0.0008 0.009 0.007 0.009
340 0.002 0.011 0.007 0.011

IV.6.1 PROFUNDIDAD OPTICA DEL AEROSOL ATMOSFERICO

Para la obtencion de la profundidad éptica del aerosol por parte de AERONET (version 1;
Holben et al., 1998) se utilizan los siguientes procedimientos:

1) Solo se considera la dispersion Rayleigh y la absorcion por ozono.
2) El contenido de ozono se obtiene a partir de tablas climatologicas.

Dado que ya hemos evaluado la diferencia en el calibrado, aqui sélo queremos ver la
diferencia que produce la distinta metodologia empleada, por lo que para estas
comparaciones hemos usado en nuestros céalculos los coeficientes de calibrado calculados
por AERONET para el instrumento #109. En la tabla IV.3 se muestran los valores
estadisticos de la comparacién entre la profundidad optica calculados segtin las expresiones
II1.16. Para la realizacién de esta comparacion se han utilizado 520 casos con profundidades
opticas del aerosol que van desde 0.11 a 0.32 en longitud de onda de 440 nm. Como se puede
observar las diferencias son pequefias, muy por debajo de las incertidumbres estimadas para
nuestros instrumentos (£0.01 para 1020, 870, 670 y 440 nm y £0.02 para 380 y 340 nm).

1V.6.2 PARAMETROS DERIVADOS DEL METODO DE INVERSION

Como ya se ha comentado anteriormente, AERONET utiliza para la inversion de las
medidas de radiancia el codigo de inversion desarrollado por Dubovik and King (2000).
Aunque este codigo se ejecuta tanto para particulas esféricas como esferoides, las
inversiones disponibles para la comparacion s6lo son para particulas esféricas. En esta
comparacioén se han utilizado 18 medidas de los planos almucantar con angulos cenitales
solares mayores de 54°. El rango de profundidades 6pticas utilizado en esta comparacion ha
sido de 0.10 a 0.33 en 440 nm, el exponente de Angstrém ha variado entre 0.78 y 1.36, y el
contenido de agua precipitable entre 1.20 y 2.42 cm. En la figura IV.12 se muestran dos
ejemplos de las salidas de los codigos de inversion de Dubovik y Nakajima. La caracteristica
mas singular observada en las distribuciones de Dubovik es que siempre aparece un modo de
acumulacion muy superior al dado por Nakajima, siendo este incremento un artificio del
codigo debido a la no-esfericidad de las particulas reales (Dubovik et al., 2002; Kim et al.,
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Figura IV.12. Comparacion de los codigos de inversion de Nakajima y Dubovik.

2004). Igualmente, en un radio cercano a 10 pum el codigo de Dubovik tiende a cerrar el
modo de particulas grandes, mientras que el de Nakajima no suele mostrar esta tendencia.
También es apreciable como en el entorno de Armilla, las distribuciones dadas por el codigo
de Nakajima tienden a mostrar tres modos, mientras que el cédigo de Dubovik no lo muestra

tan claramente. Estas diferencias en las distribuciones repercute en la funcion de fase, y por

lo tanto, en el parametro de asimetria, donde las mayores diferencias aparecen en angulos de

dispersion grandes. En cambio, el albedo de dispersion simple es el parametro con mayor

similitud entre ambos codigos.

En la tabla IV.4 se presentan las medias y desviacion estandar de los cocientes entre el

albedo de dispersion simple, parametro de asimetria, parte real y parte imaginaria del indice

Tabla 1V.4 Cocientes entre los pardametros obtenidos con los codigos de Dubovik y Nakajima (wy, albedo de

dispersion simple; g, pardmetro de asimetria; n, parte real del indice de refraccion; k, parte imaginaria del
indice de refraccion).

wy g n k
A (nm)
Media Std Media Std Media Std Media Std
1020 0.99 0.02 0.93 0.04 0.93 0.03 1.20 0.38
870 0.99 0.02 0.95 0.04 0.90 0.04 1.16 0.37
670 0.99 0.02 0.95 0.03 0.87 0.05 1.08 0.34
440 0.99 0.02 1.01 0.03 0.85 0.07 1.20 0.40
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Tabla 1V.5. Valores estadisticos de la comparacion entre la metodologia de AERONET y la de este trabajo para el
contenido de vapor de agua (cm).

MBD std MAD RMSD

0.039 0.040 0.042 0.056

de refraccion obtenido con el cddigo de Dubovik y los obtenidos con el codigo de Nakajima.
Como se ha comentado anteriormente el codigo de Dubovik usa un indice de refraccion
variable con la longitud de onda, mientras que en el codigo de Nakajima es fijo, mostrando
las salidas de Dubovik una variaciéon absoluta de la parte real del indice refraccion entre las
longitudes de onda de 440nm y 1020 nm de 0.11, lo cual es 10 veces mayor a lo esperado e
irreal (Dubovik et al., 2002). Por esta razon el cociente de los indices de refraccion muestra
una dependencia con la longitud de onda. A pesar de ello, la parte real dada por el cédigo de
Dubovik en todas las longitudes de onda es siempre menor que la parte real con el codigo de
Nakajima, mientras que la parte imaginaria tiende a ser mayor. Ademas, se observa que el
indice de refraccion en 1020 nm para la parte real y en 670 nm para la parte imaginaria,
tienen una mayor similitud con el indice de refraccién obtenido con Nakajima. Estas
diferencias en la parte imaginaria del indice de refraccion se debe a que los valores de la
parte imaginaria del indice de refraccion que se obtienen son del orden de la ultima cifra
significativa que se considera en el calculo (0.0001), por lo que la diferencia porcentual se
dispara, como ya se vio en el apartado IV.4.4. En términos de diferencias absolutas se
obtiene los valores: 0.0011 en 440 nm (desviacién estandar 0.0008); 0.0009 en 670 nm
(desviacion estandar 0.0007); 0.0010 en 870 nm (desviacion estandar 0.0007); 0.0011 en
1020 nm (desviacion estandar 0.0008). Por otro lado, el albedo de dispersion simple es
sistematicamente inferior en el cdédigo de Dubovik en torno al 2%, una diferencia pequefia a
pesar de que la parte imaginaria del indice de refraccion (que contabiliza la absorcion de las
particulas) muestra una gran diferencia entre ambos codigos.

IV.6.3 VAPOR DE AGUA

Para la determinacion del vapor de agua AERONET asume que la transmitancia del vapor
de agua atmosférico viene dada por

T,=e¢ ™' (IV.32)

w

donde A y B son constantes unicas para cada filtro. Para obtener esta transmitancia, eliminan
la contribuciéon de Rayleigh y la del aerosol a partir de una interpolacion entre los canales
870 y 1020 de la transmitancia del aerosol. Recordemos que en nuestro caso utilizamos una
tabla de transmitancia del vapor de agua calculada con el cédigo de transferencia radiativa
SMARTS v2.9, y la transmitancia del vapor de agua la obtenemos a partir de la interpolacién
de las transmitancias en 870 y 1020 nm. En la tabla IV.5 se muestran los valores estadisticos
de esta comparacion usando para ellos las expresiones II1.16. Las diferencias entre ambas
metodologia son del 2.5%. Si tenemos en cuenta que la exactitud dada por AERONET a su
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valores de contenido de vapor de agua es del 12% (Holben et al., 1998), la diferencia entre
ambas metodologias esta dentro del margen de error de las mismas.

IV.7 RADIANCIAS DE CIELO EN EL PLANO PRINCIPAL

El radiémetro CE-318 también realiza medidas de radiancia de cielo en el plano principal.
La bibliografia sobre la utilizacion de este tipo de medidas en la inversion de la ecuacion de
transporte radiativo es pequefia, y muchas veces se utiliza la aproximacion de dispersion
simple. Esto es debido a que la radiancia de cielo en el plano principal no es directamente
proporcional a la funcién de fase. Asi la radiancia en el plano principal puede escribirse a
partir de la aproximacion SOS (apartado I1.6):

E —6,m —6,m
- )[wmlﬂ@ﬂe e )4 g,(0)] (IV.33)

LA(@)=4n(m0—m

donde m, es la masa oOptica en la posicion del sol y m es la masa dptica en el angulo cenital
de observacion. En este tipo de medidas en las que el angulo de acimut de medida es el solar,
el angulo de dispersion, O, se corresponde con el angulo de desviacion respecto al sol que
mide el instrumento. Asi en el plano principal el angulo méximo de dispersion esta limitado
por el horizonte, mientras que en el plano almucéntar el angulo méaximo de dispersion es
2-6,. Esto permite que los planos principales tengan angulos mayores de dispersion en las
horas centrales del dia que los planos almucantares, por lo que los planos principales pueden
dar informacion en estas horas en las que no es recomendable utilizar los planos
almucantares. Asi, por ejemplo, en verano y en la situacion de Granada las recomendaciones
para la utilizacién del plano almucéntar hacen que se pierdan unas 8 horas (entre las 8:30 y
las 16:30 GMT). Por lo tanto, la utilizacion de los planos principales podria dar informacion
durante estas horas en las que los planos almucantares no son recomendables.

Como ya se comentd anteriormente es mas util desde un punto de vista experimental
utilizar la radiancia del cielo normalizada. En el caso del plano principal vendra dada por:

_4xL(0)_ 1 [ﬁ(@)

myE, m(m,—m)

(e75,1 m__ e75/1 mo)

6/1

R

A +fb(@)] (IV.34)

Como puede apreciarse obtener £, de V.34 es algo mas complejo. A pesar de ello, en
nuestro caso, dado que las inversiones se realizan junto con los datos de profundidad dptica,
permite que la resolucion del problema se simplifique y pueda estimarse mejor S;. Otro
problema que tiene el plano principal es que no se puede comprobar si existe homogeneidad
en el cielo como ocurria en el plano almucantar. Como se puede ver de la ecuacion 1V.34, no
existe simetria alrededor del sol como ocurria en el plano almucantar. Por lo tanto, no se
pueden aplicar filtros de homogenidad y la aceptacion de los datos para la inversién hay que
hacerla de una manera mas manual. Ademas, debemos asegurarnos de que el apuntado del
instrumento es correcto, algo que en el plano almucéantar podria corregirse gracias a la
hipotesis de simetria.
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Tabla 1V.6. Comparativa entre los resultados de la inversion del plano principal y el plano almucdntar.

Media std. Media std.

n 0.99 0.02 Ver 1.02 0.36
k 1.26 0.35 Rur 0.86 0.26
Wiozo 0.97 0.03 Regecr 0.99 0.09
Ws70 0.97 0.03 Or 1.11 0.09
W70 0.97 0.03 Va 0.91 0.09
[ 0.98 0.02 R 0.90 0.10
1020 1.02 0.03 Refect 1.18 0.25
8870 1.02 0.02 o, 1.09 0.14
8670 1.00 0.02 Ve 1.09 0.10
S0 0.98 0.02 R 1.06 0.12
Rerec2 0.98 0.21

0. 1.05 0.08

El codigo de inversion SKYRAD.pack usado en este trabajo esta disefiado para tratar
también las medidas de plano principal. Por lo tanto, aunque Olmo et al. (2008) muestran
que este codigo de inversiéon da resultados similares con los dos tipos de medidas de
radiancias, debido a la menor bibliografia sobre la inversion de este tipo de medidas, se ha
realizado una comparacion con inversiones del plano almucantar. Para ello se han utilizado
solo aquellos planos almucantar y principal que muestran informacion similar, esto es, las
condiciones geométricas en el momento de la medida permiten tener los mismos angulos de
dispersion en ambos protocolos. Las medidas utilizadas para esta comparacion corresponden
a medidas realizadas en la Facultad de Ciencias de la Universidad de Granada (37.18°N
3.6°E 680 m s.n.m.) durante el mes de agosto de 2002. Por lo tanto, dado el protocolo de
medidas del instrumento, solo se obtienen dos medidas al dia como maximo para la
comparacion.

En la tabla IV.6 se presentan el cociente entre los resultados del plano principal y el plano
almucantar para el indice de refraccion (m=n-ik), el parametro de asimetria, el albedo de
dispersion simple, contenidos en volumen de particulas, radios modales y efectivos y
anchuras de cada uno de los modos considerados. Por un lado, la parte real del indice de
refraccion, el albedo de dispersion simple y el parametro de asimetria muestran un gran
acuerdo entre ambos procedimientos de inversion del codigo SKYRAD.pack. Aunque la
parte imaginaria es un 26% mayor en el plano principal, la diferencia absoluta en promedio
es de 0.0016 con una desviacion estandar de 0.0028, la cual es proxima a la dltima cifra
significativa considerada en el proceso de calculo (0.0001).

Por otro lado, en cuanto a los parametros obtenidos de las distribuciones de tamaiio
encontramos que el plano principal muestra un menor contenido en volumen de particulas en
el modo de acumulaciéon y con un radio modal menor. En cambio, el modo de particulas
grandes parece mostrar un mayor contenido en volumen asi como un mayor radio modal.
Asimismo, las anchuras de los modos obtenidos con el plano principal son mayores que en el
caso del almucantar. A pesar de estas discrepancias en las distribuciones, al igual que ocurri6
en el apartado IV.4.4., cuando se intercompararon las inversiones realizadas en el plano
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almucantar para distintos instrumentos, no son suficientes como para producir grandes
diferencias en parametros como el albedo de dispersion simple y el parametro de asimetria.

Por tanto, podemos decir que el cddigo SKYRAD.pack muestra resultados similares con
las dos configuraciones de medidas de radiancia (diferencias entre parametros <4%), lo que
nos permitird hacer un seguimiento diario mas completo.

IV.8§ RETROYACTORIAS DE MASAS DE AIRE

Por ultimo, hay que hacer mencion al calculo de las retrotrayectorias de las masas de aire,
que ayudan a una mejor caracterizacion del aerosol. El analisis de las retrotrayectorias
permite estudiar las evoluciones geograficas y altitud de una particula en tiempos anteriores
al momento de estudio. La mayoria de los métodos de calculo de retrotrayectorias usan datos
meteorologicos, bien observados o bien modelizados, y deben hacer al menos una de las
siguientes hipétesis (Draxler and Rolph, 2010; Rolph, 2010):

- La trayectoria que ha seguido la particula permanece sobre una superficie de presion
constante (isobdrica).

« La trayectoria permanece sobre una superficie de temperatura potencial constante
(isentrépica).

- Latrayectoria se conforma siguiendo el campo de velocidades vertical del viento.

Cuando so6lo estemos interesados en la deteccion de la zona de procedencia basta con
utilizar la hipotesis isobarica. Si por el contrario, estamos interesados en conocer el paso de
las particulas por zonas que pueden modificar sus propiedades (como humedad, tamafio, etc.)
es mas interesante usar el campo de velocidades vertical del viento, ya que introducen la
movilidad vertical de la particula.

El modelo utilizado en este trabajo para el calculo de retrotrayectorias ha sido el modelo
HYbrid Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory, HYSPLIT, desarrollado
conjuntamente por la National Oceanographic and Atmospheric Administration, NOAA, en
Estados Unidos y el Australia's Bureau of Meterology (Draxler, 1996; Draxler and Hess,
1997; Draxler and Hess, 1998). Este modelo permite ejecutarse via remota en un servidor de
la NOAA (http://ready.arl.noaa.gov/HYSPLIT.php), o bien ser descargado y ejecutarlo en un
ordenador propio. El modelo es langrangiano, y puede ser usado para calcular trayectorias y
procesos de dispersion, concentracion de particulas y deposicion. Los datos meteorologicos
de entrada deben estar empaquetados en el formato ARL, el cual es una compresién del
clasico GRIB (GRidded Binary, binario de rejilla) que es el estandar de la Organizacién
Meteoroldgica Mundial.

La base de datos meteorologicos utilizados para el calculo de las retrotrayectorias es la
base FNL. Esta base empez6 a archivarse en enero de 1997, con una resolucion temporal de
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Tabla 1V.7. Datos meteorologicos y niveles verticales disponibles en la base de datos FNL..

Campo meteorologico Unidades Nivel Altura
*Presion en superficie hPa 13 20 hPa
*Presion reducida al nivel medio del mar hPa 12 50 hPa
*Temperatura en superficie K 11 100 hPa
*Precipitacion total acumulada en 6h m 10 150 hPa
*Componente u del momento en superificie N/m? 9 200 hPa
*Componente v del momento en superficie N/m? 8 250 hPa
*Flujo de calor sensible neto en superficie W/m? 7 300 hPa
*Flujo de calor latente en superficie W/m? 6 400 hPa
*Flujo descendente de radiacion de onda corta en superficie W/m? 5 500 hPa
*‘Temperatura a 2 m sobre el nivel del suelo K 4 700 hPa
*Humedad relativa a 2 m sobre el nivel del suelo % 3 850 hPa
*Componente u del viento a 10 m del suelo m/s 2 925 hPa
*Componente v del viento a 10 m del suelo m/s 1 1000 hPa
*Mezcla de suelo 0-10 cm Fraccion 0 Superficie
*Cubierta total de nubes en la atmdsfera %

‘Componente u del viento respecto a la rejilla M/s

‘Componente v del viento respecto a la rejilla M/s

‘Altura geopontencial gpm’

‘Temperatura K

“Velocidad vertical de presion hPa/s

“"Humedad relativa %

S Disponible solo en el nivel de superficie (nivel 0).
' Disponible en los niveles 1-13.

" Altura geopotencial.

™ Disponible por encima de 100 hPa (niveles 1-11).

ok

Disponible por encima de 300 hPa (niveles 1-7).

6 horas. Los paquetes de datos estan agrupados de quince en quince dias y por hemisferios.
Los campos de datos meteoroldgicos y los niveles verticales se muestran en la tabla IV.7.

El error relativo de las trayectorias derivadas con este modelo es de un 20%, por delante o
detras del flujo de vientos que se tiene asociado a un frente frio, mientras que tienen errores
de alrededor del 45% en regiones asociadas a campos de vientos mas lentos, como las altas
presiones o frentes estacionarios (Stunder, 1996).

Asi para la deteccion del aerosol cuyo origen no es local, se estudiaran las evoluciones de
las masas de aire que entren en las zonas de estudio, las cuales pueden caracterizarse, ademas
de con las situaciones sindpticas, con las trayectorias en niveles representativos de la
evoluciéon, como pueden ser las de 850 hPa y 700 hPa, equivalentes, en una atmdsfera
estandar a 1500 y 3000 m sobre el nivel del mar, respectivamente. Adicionalmente, si el
lugar lo permite, se incluira la trayectoria a 500 m sobre el nivel del mar. Para ello se
utilizara el campo de velocidades vertical del viento y se calculara una para cada dia a las 12
GMT.






V VELETA 2002

Este Capitulo esta dedicado al analisis de las medidas experimentales llevadas a cabo en
la campafia VELETA 2002 que se desarroll6 en el macizo de Sierra Nevada. Para una mejor
compresion del marco en el que se desarroll6 la campafia se hard una descripcion de las
condiciones meteorologicas que ayudara al analisis de las medidas experimentales. A partir
de las medidas realizadas por los instrumentos CIMEL CE-318 (extincioén del haz solar y
radiancia del cielo) se obtuvieron las profundidades Opticas del aerosol y se realizaron las
inversiones de la ecuacién de transporte radiativo segtn se ha explicado en el Capitulo IV.
Estos resultados se analizan de un modo mas exhaustivo en la estacion de Armilla, y se hace
un analisis por comparacion con esta en el resto de estaciones que operaron en la campafia.

V.1 VELETA 2002

La campafia experimental VELETA 2002, “Valoracion de los Efectos de La Elevaciéon y
de los aerosoles en la radiacion ultravioleTA”, se desarrolld en el verano de 2002 (8-24 de
julio) en el macizo de Sierra Nevada. Esta campafia, enmarcada dentro del proyecto
DEPRUVISE financiado con fondos de la CICYT, ha tenido como objetivo la realizacién de
medidas espectrales e integradas de UV-B en diferentes alturas sobre el nivel del mar, con el
fin de caracterizar la influencia de los distintos parametros sobre la radiacion UV-B y estimar
el forzamiento radiativo del aerosol. La zona de medida estd situada en el sureste de la
Peninsula Ibérica, destacandose la proximidad al mar Mediterraneo.

La campafia fue posible gracias a la cooperacion de diversos grupos de investigacion
coordinados por el Grupo de Fisica de la Atmosfera de la Universidad de Granada (UGR).
Los investigadores participantes formaban parte de los grupos del Departamento de
Astronomia y Meteorologia de la Universidad de Barcelona (UB), Grupo de Radiacion Solar
de la Universitat de Valencia (UV), Grupo de Optica Atmosférica de la Universidad de
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Figura V.1. Localizacion de las estaciones experimentales.

Valladolid (UVA), Instituto Nacional de Meteorologia (INM), Estacién de Sondeos
Atmosféricos de El Arenosillo (INTA), Departamento de Fisica Basica de la Universidad de
La Laguna (ULL), Departamento de Impacto Ambiental de la Energia (CIEMAT),
Experimental Physics Institute de la Universidad de Viena (UVI), Departamento de Fisica de
la Universidad de Evora (UEV) y CNR-IMAA de Italia (IMAA).

La campafia experimental estuvo dividida en dos fases: fase de calibracion-
intercomparaciéon y fase de medidas. En la fase de calibracién-intercomparacion se
calibraron los instrumentos involucrados en la campafia y se evaluaron las diferencias entre
ellos. El lugar usado para la realizacién de estas tareas fue la Base Aérea de Armilla,
exceptuando los instrumentos que requerian de una calibracion Langley, CIMEL CE-318 y
LICOR 1800, que estuvieron dispuestos durante algunas mafianas en Ahi de Cara (37.12°N
3.43°0, 2100 m s.n.m.) y Las Sabinas (37.11°N 3.42°0, 2200 m s.n.m.), respectivamente
(figura V.1).

Durante la fase de medidas, la campafia en si, se instalaron los diferentes conjuntos de
radiometros y espectrorradiometros en ambas laderas del macizo montafioso de Sierra
Nevada, tanto en zonas proximas a la costa como interiores. Las estaciones de medida
(figura V.1) incluyeron: Motril (5) (36.72°N 3.53°0, 10 m s.n.m.), localidad costera a nivel
del mar; Pitres (4) (36.94°N 3.33°0, 1200 m s.n.m.), situada en la ladera Sur de Sierra
Nevada; Pico Veleta (3) (37.06° 3.37°0, 3398 m s.n.m.); Las Sabinas (2) (37.11°N 3.42°0,
2200 m s.n.m.), ubicada en la ladera Norte de la montafia; y Armilla (1) (37.14°N 3.63°0,
680 m s.n.m.), situada en el valle del rio Genil, préxima a la ciudad de Granada. Esta ultima
estacion fue la estacion base, en la cual se instald6 mayor diversidad de instrumental y donde
se realizaron gran parte de las tareas de intercomparacion de equipos al principio de la
campafia. Como podemos observar en la figura V.1, la distancia horizontal mas grande no
supero los 50 km, y la elevacién sobre el nivel del mar vari6é desde 0 a 3398 m.
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Tabla V.1. Instrumentacion utilizada en cada uno de los niveles de medida.

Estacion Instrumentacion Grupos
Radioémetro UVB YANKEE INM
Espectrofotometro BREWER INTA
Espectrorradiometros Optronic uv
1 Radiémetro CIMEL UGR+UEV
Espectrorradiometro LI-1800 uv
Armilla Telefotometro UVI
37.14°N 3.63°0 Nefelometro integrante UEV
680 m s.n.m. Streaker UEV
Absorcion de luz (Lamina integrante) UVI
Estacion meteorologica INM
Sondeos atmosféricos INM
Radiometro UVB YANKEE INM
2 Espectrorradiometro BENTHAM UGR
Radiémetro CIMEL UGR
Las Sabinas Espectrorradiometro LI-1800 UGR
37.11°N 3.42°0 Telefotometro UVI
2200 m s.n.m. Absorcion de luz (Lamina Integrante) UVI
Estacion meteorologica UGR
3 Radiometro UVB YANKEE INM
Espectrorradiometro BENTHAM UB
Pico Veleta Espectrorradiometro LI-1800 uv
37.06° 3.37°0 MICROTOPS uv
3398 m s.n.m. Estacion meteorologica INM
4 Radiometro UVB YANKEE INM
Espectrorradiometro ORIEL UGI
Pitres Radioémetro CIMEL UVA AERONET
36.94°N 3.33°0 Espectrorradiometro LI-1800 UVA
1252 m s.n.m. Estacion meteorologica INM
5 Radiémetro UVB YANKEE INM
Espectrorradiometro OPTRONIC ULL
. Radiémetro CIMEL uv
Motril .
36.72°N 3.53°0 Espectrorradiometro LI-1800 uv
10 m S.nm. MICROTOPS ULL
Estacion meteorologica INM

La zona de la estaciéon base (Armilla), situada en la ladera Noroeste del Macizo
montafioso de Sierra Nevada, se caracteriza por la existencia de explotaciones agricolas con
unas pautas estacionales que dan lugar a que durante el final de la primavera, verano y
principio de otofio, la zona presente grandes extensiones desprovistas de vegetacion, lo cual
sumado a la practica ausencia de lluvia durante esta época del afio, permite que podamos
hablar del caracter arido de una extension importante del mismo. La proximidad de la ciudad
de Granada y el crecimiento de la misma en direccion a la estacion de medida localizada en
el valle, ejercen una influencia importante sobre ella. Granada es una ciudad de tamafio
medio con poca industrializacion, si bien las caracteristicas del casco urbano y la densidad de
trafico son responsables de una contaminacién urbana no desdefiable (Lyamani et al., 2011).
Podemos decir que el aerosol dominante en la zona es de origen natural, con una
contribucién no despreciable de aerosol antropogénico que proviene de las emisiones de los
vehiculos y de calefacciones centrales del area metropolitana préxima. Durante el verano son
relativamente  frecuentes las invasiones de polvo de origen sahariano
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(http://www.calima.ws). Por otro lado, las condiciones de aridez y altas temperaturas
caracteristicas del verano mediterraneo favorecen el desarrollo de incendios, que se
convierten de este modo en fuentes adicionales de particulas de aerosol
(http://maps.geog.umd.edu). Por otro lado, debido a su localizacion en la cuenca
mediterranea la zona estd influenciada por fuentes regionales de particulas antropogénicas
procedentes de Europa (Kubilay et al., 2000; Rodriguez et al., 2001).

La ladera Sur del Macizo montafioso de Sierra Nevada se caracteriza por ser una zona
rural con poca densidad demografica. Ademas, debido a la influencia del mar Mediterraneo,
la zona mas proxima a la costa tiene un clima tropical donde las temperaturas no son tan
extremas como en la ladera Norte.

Aunque en este trabajo solo utilizamos las medidas registradas con el radiémetro CIMEL
CE-318, a titulo informativo en la tabla V.1 se muestra un resumen por estaciones de toda la
instrumentacion utilizada en VELETA-2002.

En la tabla V.2 se muestran los dias de la campafia en los que se registraron medidas con
el radiémetro CIMEL, indicando entre paréntesis el instrumento que estuvo operando en
dicha estacion. Los huecos corresponden a dias donde no se realizaron medidas debido a
diversas circunstancias. Como se puede observar no se colocd ninguna unidad de este
radiometro en la estacion Pico Veleta por falta de instrumental.

V.2 SITUACION SINOPTICA DURANTE VELETA 2002

En los mapas sindpticos a nivel del mar se observa que la campafia estuvo caracterizada
por dos situaciones bien diferenciadas, asi como la transicion entre ellas (figuras V.2). En la
primera situacion la Peninsula Ibérica se ve influenciada por el anticiclon de las Azores,
situandose, ademas, una depresion barométrica en el sur de Argelia y otra en Italia. Esta
situacion se da en los primeros y ultimos dias de la campafia (dias 12-13 y 23-24). En la
segunda situacion sindptica encontramos que el anticiclon ha dejado paso a una baja presion
al Oeste de Portugal, manteniéndose 1a baja del sur de Argelia. Esta segunda situacion se da
entre los dias 17, 18, 19 y 20. En el transito de una situacion a otra se produce primeramente
una entrada de aire polar y, en segundo lugar, la entrada de aire bien por el oeste de la
Peninsula Ibérica debido a la baja al oeste de Portugal, o bien por el Mediterraneo debido a
la baja relativa en Argelia.

Tabla V.2. Dias de disponibilidad de datos del CIMEL CE-318 durante la campafia VELETA 2002.

Estacion 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24
Armilla (#394) X X X X X X X X X X X X X
Las Sabinas (#307) X X X X X X
Pitres (#109) X X X X X X X X
Motril (#176) X X X X X X
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Figura V.2. Mapa de presion a nivel del mar durante la campafia VELETA 2002 para los dias: a) 13; b) 15; ¢)

17;d) 19; e) 21; f) 23 (base de datos meteoroldgicos FNL).
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Figura V.3. Mapa de altura geopotencial a 850 hPa durante la campafia VELETA 2002 para los dias: a) 13; b)
15;¢) 17; d) 19; e) 21; f) 23 (base de datos meteoroldgicos FNL).
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Figura V.4. Mapa de altura geopotencial a 700 hPa durante la campafia VELETA 2002 para los dias: a) 13; b)
15;¢) 17, d) 19; e) 21; f) 23 (base de datos meteoroldgicos FNL).
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En los mapas sindpticos de 850 hPa, correspondiente a 1500 m s.n.m. en una atmoésfera
estandar, se encuentran situaciones similares a las del nivel del mar (figuras V.3). Durante los
dias 12-13 y 23-24 la situacién sinodptica esta dominada por el anticiclon de las Azores,
mientras que en los dias centrales aparece una baja relativa al oeste de Portugal. La situacion
cambia en los mapas sindpticos de 700 hPa (figuras V.4), cuya altitud equivalente es de 3000
m s.n.m. Durante los primeros dias se observa que la situaciéon no es muy diferente respecto
a los otros niveles: sigue apareciendo el anticiclon en las islas Azores y una baja relativa en
el norte de Italia. En cambio, en los dias posteriores encontramos la misma baja presion que
aparecia en los otros niveles al oeste de Portugal, y que posteriormente volvera a dejar paso
al anticiclon. Pero ademads, aparece una alta presion en Argelia en este nivel. Esto puede
traducirse en una entrada de aire por el sur, principalmente por la costa de Marruecos.

Para seguir la evolucion de las masas de aire se calcularon las retrotrayectorias en los
niveles de 1500 y 3000 m s.n.m. en los 5 dias anteriores (12 h GMT). Para este analisis se
utilizo el modelo HYSPLIT, ya referenciado en el apartado IV.7, empleando la base de datos
meteorologicos FNL. Se ha utilizado 1a hipétesis de que la trayectoria se ajusta siguiendo el
campo de velocidades vertical del viento. En las figuras V.5 se muestran las retrotrayectorias
entre los dias 12-24 obtenidas para la estacion de Armilla. Lo primero que podemos observar
es que las retrotrayectorias calculadas con el modelo HYSPLIT muestran los caminos que se
intuian segun los mapas sinopticos. Asi se observa que durante los dias 12 y 13, para las dos
alturas calculadas, las masas de aire muestran un origen préximo a la costa este de América,
entre Estados Unidos y Canad4, entrando en la Peninsula Ibérica por el noroeste. Por tanto,
se puede hablar de una masa de tipo polar maritimo. La entrada de esta masa de aire es
consecuencia del anticiclon de las Azores.

Después, el retroceso del anticiclon de las Azores hacia el oeste permite la entrada de una
masa de aire a 3000 m s.n.m. directamente desde el norte siguiendo un meridiano.
Primeramente, el dia 14, con un origen en la zona artica, y después, dias 15-17, entre 50° y
60° de latitud. En cambio a 1500 m s.n.m. la masa de aire entra en la zona por el este,
mostrando una trayectoria con un cierto recorrido por el continente europeo y el mar
Mediterraneo.

Durante los dias 18-20, con la aparicion de la segunda situacion sindptica, a 1500 m
s.n.m. encontramos que la masa de aire es continental, entrando en la zona de estudio por el
este (mar Mediterraneo). Mientras que a 3000 m s.n.m., debido a la alta barométrica que se
encuentra en Argelia a estas alturas, la entrada de la masa de aire se produce por el suroeste,
siguiendo la costa de Marruecos.

Por ultimo, durante los ultimos dias de la campafia, dias 21-24, no se observa ningun
patréon que se repita de un dia para otro. A 1500 m s.n.m. la variabilidad de la trayectoria de
la masa de aire entre un dia y otro es mayor, sin que parezca existir una evolucion temporal
clara. A pesar de ello, la entrada de las masas de aire en la zona se realiza por el oeste, salvo
el dia 24 que se realiza por el norte. En cambio, a 3000 m s.n.m. parece existir una cierta
evolucion temporal, de tal forma que a medida que transcurren los dias la trayectorias pasan
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de tener un camino a lo largo de la costa africana, a tener un camino similar a los
encontrados durante los dias 15-17, entrando por el norte siguiendo un meridiano.

Estos cambios en las masas de aire coinciden en el tiempo con los cambios observados en
las temperaturas que se registraron en los distintos lugares de medida de la campafia (figuras
V.6a y V.6b). Asi, durante los dias 14 y 15 las temperaturas maximas y minimas
descendieron unos 5°C como consecuencia de la entrada de una masa de aire mas frio a 3000
m s.n.m. Posteriormente, con el cambio de la situacion sinoptica, las temperaturas se
recuperaron e incluso superaron los valores iniciales, llegando a superar los 35°C de maxima
y los 18°C de minima en el caso de Armilla. Por ultimo, al igual que ocurrié durante los dias
14 y 15, en los ultimos dias (dias 22-24) se produjo un descenso similar debido a la entrada
de aire del norte. También hay que sefialar que estos cambios de temperatura no se observan
en la estacién de Motril debido a su situacion costera, que permite mantener una mayor
estabilidad en la temperatura.

La situacion costera de la estacion de Motril se manifiesta también en los valores de
humedad relativa (figuras V.6c y V.6d). Esta estaciéon muestra siempre valores superiores al
resto de las estaciones, aunque se observa un descenso del valor minimo de la humedad
durante el dia 14, coincidiendo con la transicion entre las dos situaciones sinopticas
descritas. Este descenso de la humedad en Motril coincide con un aumento de la humedad en
Armilla y Pitres, y a su vez coincide con el descenso de temperatura. Igualmente, en los
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ultimos dias, 22-24, se produce nuevamente un aumento de la humedad coincidiendo con el
descenso de la temperatura y con la entrada de masas de aire por el norte de Espafia. En la
estacion de Pico Veleta se aprecia una anticorrelacion en los valores de humedad con el resto
de estaciones. Esta anticorrelaciéon comienza con el cambio de la situacién sindptica.
También se aprecia que el maximo de humedad que se produce en Armilla y Pitres en torno
al dia 15, en Pico Veleta se produce un dia antes.

V.3 ARMILLA

Durante la fase de medidas de la campafia VELETA 2002 el radiémetro CIMEL que
estuvo operando en la estacién de Armilla fue el #394. Este instrumento realiza medidas de
extincion del haz solar en las longitudes de onda de 380, 440, 670, 870, 936 y 1020 nm.
También realiza medidas de radiancia del cielo en 440, 670, 870 y 1020 nm. Estas medidas
estan disponibles desde el dia 12 al 24 de julio.

A continuacion se analizaran detalladamente las medidas realizadas en esta estacion.

V.3.1 MEDIDAS DE EXTINCION DEL HAZ SOLAR

Profundidad éptica del aerosol y exponente de Angstrom

A partir de las medidas de extincién del haz solar en las longitudes de onda 380, 440, 670,
870 y 1020 nm se han obtenido las profundidades opticas del aerosol siguiendo el
procedimiento explicado en el apartado IV.2.1. En las figuras V.7 se presenta la evolucién de
las profundidades 6pticas del aerosol y de su dependencia espectral. En la figura V.7a se
presenta un mapa de color con las isolineas de la profundidad optica del aerosol. Los colores
violetas indican profundidades oOpticas bajas, mientras que los anaranjados corresponden a
profundidades 6pticas altas. En esta grafica bidimensional el eje de ordenadas corresponde a
la longitud de onda, mientras que en el eje de abcisas se representa el tiempo. Asi pues, un
corte horizontal en esta representacion bidimensional nos mostrara la evolucion temporal de
la profundidad optica del aerosol en la longitud de onda correspondiente a dicho corte (figura
V.7b). En cambio, un corte vertical nos mostrara la dependencia espectral de la profundidad
optica del aerosol en el momento correspondiente al corte.

Las profundidades opticas del aerosol obtenidas con este radiometro en la estacion de
Armilla experimentaron una variabilidad apreciable (figuras V.7). Este cambio es indicativo
de Ia variacion de la carga del aerosol sobre la zona de estudio, y va acompafiado con una
variacion en la dependencia espectral del aerosol. Este cambio espectral queda claramente
evidenciado en la figura V.7c, donde se representa el exponente de Angstrém (&) calculado
para el intervalo espectral 440-1020 nm. Se ha elegido este intervalo espectral para poder
comparar los resultados de todos los radiémetros CIMEL utilizados en la campafia.
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Armilla.

Cronoloégicamente, lo primero que se aprecia en la figura V.7 es que durante el dia 13 la
profundidad 6ptica del aerosol es mayor que en los dias anterior y posterior (dias 12 y 14),
presentando ademas una mayor variabilidad. También es de resefiar que el dia 14 muestra
unas profundidades opticas muy inferiores a los dos dias precedentes. Estas variaciones en
estos primeros dias son también apreciables en el parametro @up.;02. Durante los dias 12 y 13
el pardmetro oup.1020 (1.2+0.3) es ligeramente superior al del dia 14 (1.0+0.1), mostrando
también una mayor variabilidad durante el dia 13 (1.2+0.4). Esto sugiere que en los dias 12 y
13 existia una mayor proporcion de particulas pequefias en la columna atmosférica.

Posteriormente, entre los dias 15 y 17, la profundidad 6ptica del aerosol es bastante
estable. Esta muestra una pequefia tendencia creciente con el tiempo (figura V.7a), pero
siempre con valores de profundidades opticas del aerosol inferiores a las de los dias 12y 13.
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A pesar de esa ligera tendencia creciente de la profundidad 6ptica del aerosol, el parametro
Olu0-1020 €S estable durante estos dias, con un valor promedio de 1.04+0.09.

Entre estos dos periodos (12-13 y 15-17), el dia 14 muestra las profundidades 6pticas del
aerosol mas bajas de toda la campafia, aunque su dependencia espectral es similar a la de los
dias 15-17. Este cambio puede ser consecuencia de las diferencias que se encuentran en las
trayectorias de las masas de aire que afectan a la zona durante estos dias (figuras V.5). Asi, el
dia 14 parece ser un dia de transicion entre los dias 12-13 —masas de aire con origen cercano
a la costa de Canadd y EE.UU. atravesando la peninsula de noroeste a sureste— y los dias 15-
17 —el origen de la masas de aire varia con la altura, pero en todo caso atraviesa la Peninsula
Ibérica de norte a sur (figuras V.5)—. Esta transicion de trayectorias permite que el dia 14 la
masa de aire a 3000 m s.n.m. tenga un origen en la zona artica, mostrando un gran
desplazamiento horizontal. A 1500 m s.n.m. el origen de las masas de aire se encuentran
dentro de la Peninsula Ibérica con un desplazamiento horizontal muy pequefio (figuras V.5).
Dado que las masas de aire articas presuponen bajas cargas de particulas (Toledano et al.,
2009), podrian explicar la baja profundidad optica del aerosol durante el dia 14.

Seguidamente, entre los dias 17 y 18 se produjo el mayor cambio en magnitud tanto de Ia
profundidad optica del aerosol como del pardmetro otyg.1020 de toda la campaiia. En estos dias
la profundidad o6ptica del aerosol en 440 nm pasa de ser de en torno a 0.13+0.01 el dia 17 a
ser de en torno a 0.31+0.08 el dia 18. Este incremento coincide con un descenso del
parametro otup.1020, que paso de 1.0+0.1 a 0.52+0.08. Este cambio denota un aumento de las
particulas grandes en la columna atmosférica. Estos altos valores de profundidad optica del
aerosol y bajos valores de or4.1020 S€ mantienen hasta el ultimo tercio del dia 22. Durante este
dia la profundidad optica del aerosol desciende hasta los niveles observados durante el dia
siguiente, el dia 23, pero el parametro ot4.1020 610 sufre cambios durante las tltimas horas de
observacion del dia 22. Los valores del pardmetro aup.;02 en los ultimos momentos del dia
22 son intermedios entre los valores de este dia y los del dia 23. El dia 21 tiene una
evolucion diaria similar al dia 22. Estas variaciones diarias pueden ser debidas a los cambios
que se observaban en las masa de aire (figuras V.5).

Por tultimo, en los dos ultimos dias de la campafia, dias 23 y 24, los valores de las
profundidades oOpticas del aerosol adquieren valores similares a los del dia 12, pero con una
dependencia espectral mayor, similar a la del dia 13, aunque sin la variabilidad de este dia.
Esto indica que las caracteristicas del aerosol durante los dias 23-24 deben ser similares a las
del aerosol de los dias 12y 13.

Por otro lado, las representaciones del exponente de Angstrom teniendo en cuenta la
profundidad optica del aerosol suelen utilizarse para distinguir tipos de aerosol (Toledano et
al., 2007; Estellés et al., 2007; Prats et al., 2008; Kaskaoutis et al., 2009). En estas
representaciones el aerosol de tipo continental mas o menos contaminado, el aerosol urbano
y el aerosol quema de biomasa se situan en la zona de valores de o en torno a 1.50, y con
mas o menos profundidad optica del aerosol dependiendo de la carga de particulas. El
aerosol de tipo desértico se situa dentro del diagrama en regiones con alta profundidad 6ptica
del aerosol, pero con bajo parametro o (0.20), ya que se trata de particulas grandes. En
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Figura V.8. Exponente de Angstrom (440-1020 nm) frente a la profundidad dptica del
aerosol en 670 nm.

cambio, el aerosol maritimo suele tener bajas profundidades 6pticas del aerosol (0.05-0.12) y
parametro « en el rango 0-1. En la figura V.8 se representa o450 frente a la profundidad
optica del aerosol en 670 nm. En esta figura se han agrupado los datos segun la separacion
temporal observada en la evolucion de ambos parametros. Se observa que la separacion
temporal coincide con la separacion que podria realizarse segun el criterio anterior. Como se
aprecia en la figura V.8, durante los dias 12 y 13, en su mayor parte, se podria hablar de un
tipo de aerosol continental, urbano o quema de biomasa. Durante los dias 15-17 los datos se
situan en la region del aerosol maritimo, y mas concretamente de un tipo de aerosol Polar
(Toledano et al., 2009), el cual suele tener bajas profundidades 6pticas y un pardmetro oru.
1020 Proximo a 1.00. Ademas, el dia 14 se sitia en la misma region del diagrama que los dias
15-17, por lo que en la clasificacion se ha incluido junto a estos dias. En cambio, durante los
dias 18-22 la clasificacién muestra un tipo de aerosol desértico (Toledano et al., 2007; Prats
et al.,, 2008). Por tultimo, el tipo de aerosol de los dias 23-24 seria continental, urbano o
quema de biomasa, al igual que en los dos primeros dias de la campafia, pero con una menor
carga de particulas (Prats et al., 2008).

Parametros ass y @s

Como se explico en el Capitulo IV, el modelo de Angstrém no es el mas adecuado para
conocer la dependencia espectral de la profundidad optica del aerosol. En el intervalo de
longitudes de onda disponibles para el instrumento #394 (380-1020 nm) esta dependencia
espectral se ajusta mejor a un polinomio de tercer grado. Asi, como se explico en IV.2.1, el
exponente de Angstrom es ahora una funcién, y la evaluacién de esta funciéon en 380 y 870
nm es equivalente a calcular un exponente de Angstrom para las longitudes de onda del
ultravioleta e infrarrojo, respectivamente. En la figura V.9 se presentan las evoluciones de
0330y Ots7p asi como su cociente (0szy/t3s0)-
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Exceptuando los dias 13, 22, 23 y 24, ass es siempre mayor que dsy, dandose la mayor
diferencia los dias 12, 14, 15, 16 y 17. En estos dias (12, 14-17), la variabilidad diaria de a;ss
es importante, llegando a tener una amplitud de 3 y no siendo en su mayor parte inferior a
1.00. Esto es un indicio de que las particulas de menor tamafio sufrieron cambios a lo largo
del dia. En medio de estos dias, el dia 13, a3 no muestra ni la variabilidad ni los valores
(<0.10) de los dias adyacentes.

En cambio, la variabilidad de as7 es inversa a la de ass. Mientras que el dia 13 gy es
bastante variable, pudiendo tomar valores entre 0.00 y 1.75, el resto de los dias entre el 12y
17 es mas estable, variando entre 0.25 y 0.75. Por tanto, el dia 13 presentd6 una mayor
variacion en la carga de las particulas de mayor tamafio. Este comportamiento de asg 0 de
asyppermite que en estos dias, en general, el cociente sea muy variable.

Por otro lado, entre los dias 18 y 21 ambos parametros no muestran la variabilidad que
tenian en los dias anteriores, siendo o proximo a 0.34+0.06 y a3z proximo a 0.9+0.2. Esta
mayor estabilidad durante estos dias permite que el cociente esté en el rango 0.20-0.70. Por
tanto, la carga de particulas muestra caracteristicas similares durante estos dias. Sin embargo,
el dia 22 asy se mantiene en los valores alcanzados en los dias 18 y 21 (0.37+0.09), y ass
tiende a ser ligeramente inferior a los valores alcanzados en los dias precedentes (0.5%0.3).
Por ultimo, el dia 23 y 24 ambos parametros alcanzan valores mayores, por lo general
superiores a 1.00. A pesar de que entre los dias 22 y 24 estos parametros no muestran la
variabilidad observada en los primeros dias, el cociente muestra un gran rango de valores
posibles (0.20-2.00). Esto indicaria que la carga de particulas sufri6 cambios a lo largo del
dia.

Ademas, se observa que durante toda la campafia asg tiene una evolucidon diaria
caracteristica. Mientras que los valores mas bajos se dan a primeras y ultimas horas del dia,
los mayores valores se dan en las horas centrales, lo que muestra que existe una mayor
proporcion de las particulas de menor radio en las horas centrales del dia.
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Tal y como se establecio en el Capitulo IV, la curva de la dependencia espectral de la
profundidad optica del aerosol se puede caracterizar a partir de sus puntos de inflexion y
extremos relativos, obteniéndose de este modo informacién relativa al comportamiento de
los modos en la carga de particulas del aerosol atmosférico —regiones (a), (b1), (b2), (c1) y
(c2)-. En la figura V.10 se presenta la evolucion temporal de los puntos de inflexion y
extremos relativos correspondientes a VELETA 2002 en la estacion de Armilla. Se observan
dos situaciones diferentes a lo largo del dia (ampliacion de la figura V.10): 1) primeras horas
de la mafiana y ultimas de la tarde, donde la forma del polinomio concuerda con la regién (a)
mostrada en la figura IV.3; 2) las horas centrales del dia, donde los resultados se sitian
fundamentalmente en la region (c1), y eventualmente a la region (b1). Es decir, la evolucion
diaria de la curva de dependencia espectral de la profundidad éptica del aerosol es tal que
pasa la region (a) a la (cl) y/o (bl), para después volver a la region (a). Este resultado
concuerda con lo comentado anteriormente respecto a los exponentes o ¥ Qsz, l0s cuales
indicaban una mayor proporcion de particulas pequefias a mediodia. En este sentido, la
caracterizacion de la curva de dependencia espectral de la profundidad optica del aerosol
mediante la evolucion temporal de sus puntos de inflexion y extremos relativos proporciona,
en primera aproximacion, la misma informacion que la suministrada por el analisis de los
exponentes dss Y ®sz. Aunque no utilizaremos con profundidad este tipo de caracterizacion
en este trabajo, ya que disponemos de las distribuciones de tamafio mediante la metodologia
de inversion, esta caracterizacion nos permitiria minimizar las estimaciones de o en distintos
rangos espectrales y también mostraria informacion relativa a las distribuciones de tamafio
de las particulas. En este sentido, este tipo de andlisis seria interesante cuando solo
disponemos de informacion espectral de la profundidad 6ptica del aerosol atmosférico.

Con respecto a la evolucion entre un dia y otro, se observa que mientras el minimo
relativo de la curva durante el dia 12 —regién (a)—, en general, se sittia en una longitud de
onda superior a 1.00 um, el dia 13 es mas variable, dando valores entre 0.90-2.50 um. Entre
los dias 14 y 17 la situacion del minimo relativo se produce alrededor de 1.0+0.1 pm. En
cambio, el resto de dias (18-24) el minimo se sitia nuevamente por encima de 1.00 pm
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Figura V.11. Evolucion temporal del contenido de agua precipitable en Armilla.

(1.3+£0.2 pm). Por el contrario, tanto el maximo relativo como el punto de inflexion de Ia
curva -region (a)- muestran valores similares a lo largo de toda la campafia, aunque
disminuyendo levemente a longitudes de onda menores entre los dias 18-21. Este
desplazamiento del maximo relativo y el punto de inflexion hacia longitudes de onda
menores se produce por el aumento del numero de particulas de mayor radio.

En cuanto al punto de inflexion de la curva de la region (c) —recordemos que esta curva
no tiene extremos relativos— esta situado en longitudes de onda entre 0.75-1.20 um entre los
dias 18-22, el resto de los dias es superior a 1.00 um. Estos resultados muestran que existe
una mayor proporcion de particulas grandes durante los dias 18-21 con respecto al resto de la
campafia.

Contenido de agua precipitable

El instrumento #394 realiza medidas de extincién en la longitud de onda de 936 nm. Con
estas medidas, y teniendo en cuenta la metodologia analizada en el apartado IV.5 de esta
memoria, se puede estimar el contenido de agua precipitable durante la campafia. La
evolucion del contenido de agua precipitable en Armilla se presenta en la figura V.11.
Inicialmente, en los dias 12 y 13 encontramos un contenido de agua precipitable de 1.8+0.2
cm; el dia 14 disminuye el valor y se mantiene en torno a 1.6+0.2 cm hasta el dia 17. A partir
del dia 17 el valor aumenta hasta llegar al maximo de la campaifia el dia 18 (2.40 cm). A
partir del dia 19 el valor del contenido de agua precipitable disminuye, y en los tltimos dias
de la campafia su valor medio es similar al de los dias 14-17 (1.7+0.1 cm).

La evolucion temporal del contenido de agua precipitable que muestra la figura V.11 esta
relacionada con los cambios en las masas de aire que se producen durante la campaifia. Los
dias 13 y 14 el origen de la masa de aire cambi6 de ser de la costa este de Canada y EE.UU.
a tener un origen polar. Posteriormente, los dias 17 y 18, las trayectoria de las masas de aire
muestran variaciones importantes, pasando a tener en altura (3000 m.s.n.m.) una trayectoria
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Tabla V.3. Valores medios y desviaciones estindar de las profundidades opticas del aerosol, exponentes de
Angstrém y contenido de vapor de agua (cm) en los cuatro periodos considerados.

BOa,1020 611,870 5a,670 lsa,44a B350
Media Std Media Std Media Std Media Std Media Std
I 0.1 0.1 0.12 0.1 0.2 0.1 0.3 0.1 0.3 0.2
mn 0.05 0.01 0.05 0.02 0.06 0.02 0.11 0.03 0.14 0.04
I 0.19 0.06 0.20 0.06 0.22 0.07 0.28 0.08 0.31 0.09
1A% 0.06 0.01 0.07 0.01 0.10 0.02 0.19 0.03 0.23 0.04
A 410-1020 w [ £77) As70 As70/0380
Media Std Media Std Media Std Media Std Media Std
I 1.2 0.3 1.8 0.2 1.3 0.7 0.9 0.4 1 1
I 1.0 0.1 1.6 0.2 1.5 0.8 0.5 0.1 0.4 0.4
I 0.5 0.1 1.9 0.2 0.8 0.3 0.34 0.07 0.5 0.4
1A% 1.3 0.1 1.7 0.1 1.2 0.4 1.1 0.2 1.0 0.4

paralela a la costa oeste de Africa. Por ultimo, aunque en los dias 22 y 23 no se observan
cambios evidentes en las trayectorias de las masas de aire, si encontramos diferencias en los
valores y dependencia espectral de las profundidades opticas del aerosol.

Caracterizacion temporal del aerosol atmosférico en VELETA 2002

Teniendo en cuenta las discusiones anteriores podemos dividir la campafia en cuatro

periodos temporales caracterizados inicialmente cada uno por un tipo de aerosol:

Periodo I Correspondiente a los dias 12 y 13. En estos dias el origen de las masas
de aire (1500 y 3000 m s.n.m.) esta en la costa este de Canada y EE.UU, y atraviesan
la Peninsula Ibérica desde el noroeste al sureste. La representacion o—d (figura V.8)
nos muestra un aerosol de tipo continental, urbano o quema de biomasa, con una
mayor proporcion de particulas de menor tamafio. A pesar de ello la profundidad
optica del aerosol y su dependencia espectral son muy variables (tabla V.3).

Periodo II: Correspondiente a los dias 14 y 17. En este periodo el origen de las
masas de aire es Polar, y el recorrido de las mismas en la Peninsula Ibérica es de
norte a sur. En este periodo el aerosol es de tipo Maritimo Polar (figura V.8), con una
carga de particulas baja. Ademas el contenido de agua precipitable es inferior al
periodo anterior (tabla V.3).

Periodo III: Correspondiente a los dias 18 y 22. En este periodo las retrotrayectorias
de 1500 m.s.n.m. muestran un origen Mediterraneo, entrando en la zona de estudio
por el este. Por el contrario, la retrotrayectoria de 3000 m.s.n.m. tiene un origen
Atlantico, siguiendo las masas de aire una trayectoria paralela a la costa Africana y
entrando en la zona de estudio por el suroeste. En estos dias los valores de
profundidad optica del aerosol son elevados, siendo su dependencia espectral
pequefia. Este resultado nos indica una mayor proporcion de particulas grandes. A
pesar de que el andlisis de las retrotrayectorias no parecen mostrar que su
procedencia sea desértica, en el diagrama o—5 (figura V.8) las particulas de este
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periodo se sittian en la region correspondiente al aerosol desértico. Ademas, durante
este periodo el contenido de agua precipitable alcanza el valor maximo de toda la
campaifia (tabla V.3).

«  Periodo IV: Correspondiente a los ultimos dias de la campafia, dias 23 y 24. En este
periodo las masas de aire entran por el oeste. Para 1500 m.s.n.m. el origen de las
masas de aire se encuentra al norte de la Peninsula Ibérica, y en 3000 m.s.n.m. se
encuentra al oeste de las islas Canarias, desplazandose hacia las Islas Britanicas en el
dia 24. Las profundidades opticas del aerosol, el exponente de Angstrom y el
contenido de agua precipitable muestra unos valores intermedios entre el periodo Iy
el II. Teniendo en cuenta la figura V.8 el tipo de aerosol de este periodo es
continental, urbano o quema de biomasa (tabla V.3).

En esta caracterizacion se ha incluido el dia 22 como parte del periodo III debido a que la
mayor parte del dia muestra caracteristicas similares a los dias previos.

V.3.2 MEDIDAS DE RADIANCIA DE CIELO

Distribuciones de tamafio de las particulas

Para obtener las distribuciones de tamafio de las particulas hemos utilizado la técnica de
inversion mostrada en el Capitulo 1V, utilizando como variables de entrada las medidas de
radiancia de cielo, tanto en el plano del almucantar como el plano principal solar, junto con
las profundidades oOpticas del aerosol en las longitudes de onda de 440, 670, 870 y 1020 nm.
El valor del albedo de la superficie se ha considerado independiente de la longitud de onda,
0.15 (Olmo et al., 2006).

Las inversiones del almucantar y del plano principal se presentaran por separado en este
apartado de la memoria. Como se comentd en el apartado IV.7, la informacion obtenida por
ambos procedimientos muestra resultados similares cuando tenemos informacion de ambos
tipos de medidas en tiempos proximos. Debido a las restricciones de angulos cenitales
solares en el almucantar, con este tipo de medidas no se obtiene informacién fiable sobre las
particulas del aerosol en las horas centrales del dia (medidas de radiancia para angulos de
dispersion menores a 90°), y si con las inversiones utilizando el plano principal, donde las
medidas de radiancia siempre pueden llegar a &ngulos de dispersion mayores de 90°.

Para el estudio de las distribuciones de tamafio de las particulas utilizaremos los cuatro
periodos temporales analizados anteriormente. En la figura V.12a se muestra la evolucion
temporal de las distribuciones de volumen de las particulas, tanto para las medidas en el
almucantar como en el plano principal. En esta figura el volumen por unidad logaritmica de
radio se presenta en forma de mapa de color. Los colores violetas indican un valor bajo del
volumen por unidad logaritmica de radio, mientras que los anaranjados corresponden a
valores altos. En esta representacion el eje de ordenadas corresponde al radio de las
particulas, y el eje de abcisas es el tiempo. Asi pues, un corte vertical nos muestra la
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Figura V.12. a) Evolucion temporal de las distribuciones de volumen en Armilla; b) y c) promedios de las
inversiones del almucdantar durante la mafiana y tarde, respectivamente; d) y e) promedios de las inversiones del
plano principal durante la mafiana y tarde, respectivamente.
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distribuciéon de volumen para un tiempo dado, mientras que un corte horizontal nos muestra
la evoluciéon temporal del volumen por unidad logaritmica de radio para un radio
determinado.

Las figuras V.12b y V.12¢ corresponden a las distribuciones promedio de las mafianas y
las tardes, respectivamente, en almucantar; las figuras V.12d y V.12e son las obtenidas con el
plano principal. Como las inversiones del almucéantar corresponden a las horas extremas del
dia, y las del plano principal a las horas centrales, para analizar la evolucion diaria de los
promedios el procedimiento serd el siguiente: almucdntar mafiana (figura V.12b), plano
principal mafiana (figura V.12d), plano principal tarde (figura V.12e), y almucéntar tarde
(figura V.12c¢).

Se observa que las distribuciones de volumen tienen un caracter trimodal. El primer modo
se sitda en torno a radios proximos a 0.2 pm, el segundo modo en torno a 0.8 um y un tercer
modo que suele situarse en torno a 3 pm. Para radios mayores a 5 pm se observa un
incremento del volumen de particulas, el cual, en algunos casos, podria estar relacionado con
el aumento del error en el método a partir de estos radios (Nakajima et al., 1996; Olmo et al.,
2006, 2008). Para el analisis de las distribuciones de volumen se mantendré la separacion
clasica entre radios menores y mayores a 0.5 pum, modo de acumulacion y modo de
particulas grandes, respectivamente, segtin se planteo en el apartado IV.4.3.

En las figuras V.12 se observa una gran carga de particulas pequefias (modo de
acumulacion) durante el dia 13, superando el valor obtenido para el resto de los dias. Al dia
siguiente, dia 14, el volumen por unidad logaritmica de radio disminuy6 considerablemente
para todos los radios de particulas, lo que explica que se observen profundidades 6pticas del
aerosol bajas en este dia. Entre los dias 18 y 22 (periodo III) se observa un crecimiento
importante del volumen por unidad logaritmica de radio para radios mayores a 0.5 pm.
También hay que destacar la disminucion que se produce en este modo durante la tarde de
los dias 21 y 22. Estos resultados concuerdan con lo observado para las medidas de
profundidad optica del aerosol y su dependencia espectral, las cuales mostraban durante estas
tardes un descenso de la carga de particulas junto con una disminucién de la proporcion de
las particulas de mayor radio.

En general, exceptuando los dias 18-22 (periodo III) y dia 14, los volimenes por unidad
logaritmica de radio para radios mayores a 0.5 um (modo de particulas grandes) se
mantienen casi constantes durante toda la campafia. Sin embargo, los volimenes por unidad
logaritmica de radio para radios inferiores a 0.5 um (modo de acumulaciéon) muestran una
mayor variabilidad de un dia para otro, principalmente en el intervalo 0.05-0.1 pm del modo
de acumulacién. La gran variabilidad observada en este ultimo intervalo podria estar
relacionada, en algunos casos, con el aumento del error en la metodologia para radios
menores a 0.1 um (Nakajima et al., 1996; Olmo et al., 2006, 2008).

También se observan pequefias variaciones entre las distribuciones correspondientes a la
mafiana y la tarde, pudiendo estar relacionadas con la mayor resuspension de particulas
locales durante la tarde.



148 V VELETA 2002

Tabla V4. Contenido en volumen, radios modal y efectivo, y anchura de la distribucion completa, de los modos
de acumulacion y de particulas grandes.

Distribucion completa

Ver (um’/um’) Tur (Um) Pefecr () or
Media Std Media Std Media Std Media Std
Alm 0.06 0.01 13 0.5 0.40 0.07 1.56 0.05
d pP 0.044 0.007 13 0.6 0.4 0.1 1.52 0.07
Alm 0.05 0.02 2.3 0.3 0.7 0.1 1.37 0.09
n pP 0.04 0.01 2.3 0.5 0.7 0.2 14 0.1
Alm 0.18 0.07 2.2 0.3 1.1 0.2 1.00 0.09
ar pP 0.17 0.05 2.1 0.2 1.07 0.09 1.02 0.05
Alm 0.06 0.02 1.5 0.3 0.5 0.1 1.46 0.06
v pP 0.043 0.009 13 0.4 0.5 0.1 1.50 0.06

Modo de acumulacion

Vo (um’/um’) 1 () Pefect (1) oy
Media Std Media Std Media Std Media Std
Alm 0.022 0.008 0.16 0.03 0.15 0.03 0.40 0.07
d PP 0.016 0.008 0.16 0.03 0.14 0.03 0.46 0.09
I Alm 0.007 0.002 0.13 0.02 0.12 0.02 0.44 0.04
PP 0.007 0.001 0.15 0.02 0.14 0.02 0.44 0.06
m Alm 0.011 0.004 0.15 0.02 0.13 0.02 0.46 0.06
PP 0.011 0.003 0.17 0.02 0.16 0.02 0.44 0.04
v Alm 0.014 0.002 0.16 0.01 0.15 0.02 0.39 0.04
PP 0.013 0.003 0.16 0.01 0.15 0.01 0.41 0.06

Modo de particulas grandes

Vez (um’/um’) w2z (Um) Teecz (M) o2
Media Std Media Std Media Std Media Std
; Alm 0.04 0.01 3.7 0.3 2.7 0.3 0.72 0.03
PP 0.03 0.01 34 0.3 2.4 0.2 0.78 0.03
1 Alm 0.04 0.02 3.9 0.3 2.9 0.2 0.71 0.02
PP 0.035 0.009 3.9 0.6 2.9 0.6 0.73 0.08
1 Alm 0.17 0.07 2.8 0.4 2.2 0.3 0.68 0.03
PP 0.15 0.04 2.6 0.2 2.0 0.1 0.75 0.03
v Alm 0.04 0.02 3.2 0.2 2.4 0.2 0.75 0.03
PP 0.030 0.009 3.2 0.4 2.3 0.3 0.78 0.04

Parametros de las distribuciones de volumen

Para analizar la evolucién de las distribuciones de volumen del aerosol atmosférico a lo
largo de la campafia se han utilizado las expresiones 1V.27, IV.28 y V.29 para obtener el
contenido en volumen, el radio medio y efectivo, y las anchuras equivalentes de cada uno de
los modos de particulas (0.05-0.5 pm y 0.5-10 um), asi como los parametros de la
distribucién total (0.05-10 pm). En la tabla V.4 se muestran los valores promedio de estos
parametros, y en la figura V.13 se muestra la evolucién temporal de los volimenes para los
dos modos y la distribucién total, y los radios efectivos y modales. Tanto en la tabla V.4
como en la figura V.13 se han separado los resultados obtenidos con la inversion del
almucantar y del plano principal.

En la tabla V.4 se observa que para el modo de particulas grandes los valores promedio de
los contenidos en volumen son muy similares durante los periodos I, II y IV (~0.04
um?*/um?). Sin embargo, para el periodo III (dias 18-22) los valores muestran un valor
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Figura V.13. Evolucién de los contenidos en volumen, radios modales y efectivos de las distribuciones de
volumen en Armilla para los intervalos de radio: a) 0.05-10 um, b) 0.05-0.5 ym, y c¢) 0.5-10 um.

promedio elevado, 0.15-0.17 pm’/um?® Ademas, entre los dias 18-22 se observan variaciones
importantes entre un dia y otro, o incluso en algunos casos dentro de un mismo dia. Asi, en
las ultimas horas del dia 18 se alcanza un valor de 0.32 pm*/um? mientras que para el dia 19
el valor es proximo a 0.20 pm’*/um? lo que supone una diferencia del 40%. Para los dias 21 y
22 los contenidos en volumen varian a lo largo del dia desde 0.20 pm?/pum? hasta 0.10
um’/um?, coincidiendo esta disminucion con el descenso observado en los valores de la
profundidad 6ptica del aerosol a lo largo del dia. Los radios modales, efectivos y anchura del
modo presentan evoluciones semejantes. Los periodos I, II y IV muestran valores promedio
similares, y el periodo III muestra valores claramente inferiores. A pesar de ello el periodo
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IV, dias 23-24, muestra valores promedio en estos parametros algo inferiores a los obtenidos
en los primeros dias de la campafia (dias 12-17). Esta pequefia diferencia en el ultimo
periodo podria deberse a la presencia de particulas procedentes del periodo III.

El modo de acumulacién muestra una mayor variabilidad a lo largo de la campafia,
fundamentalmente en el contenido en volumen. Aunque tanto el radio modal como la
anchura del modo se muestran similares durante toda la campafia, su contenido en volumen
muestra que en el periodo I (dias12-13) fue muy superior al resto de la campafia, llegando
incluso a triplicar el contenido en volumen de otros dias. El dia 14 se produjo un descenso
muy acusado del modo de acumulacion, y en los dias sucesivos se observa una tendencia
creciente con el tiempo hasta alcanzar un valor de 0.015 pum*/um? el dia 19 (figura V.13).
Para los ultimos dias de la campafia sus valores se mantienen en torno a 0.014 pm*/um?.

Todas estas variaciones en cada uno de los modos también se reflejan en los parametros
calculados para la distribucion total (0.05-10 um). Asi, sobre la distribucion total, se produce
una mayor influencia del modo de acumulacion en el primer periodo (dias 12-13), y del
modo de particulas grandes en el periodo III (dias 18-22).

Indice de refraccién, albedo de dispersién simple y parametro de asimetria

Durante la campafia en Armilla, la parte real del indice de refraccion efectivo calculado
se mantiene bastante estable, proximo a 1.59 (tabla V.5), tanto para las inversiones realizadas
con el almucéantar como con el plano principal.

Tabla V5. Valores medios y desviaciones estandar del indice de refraccion (n-ik), pardmetro de asimetria y
albedo de dispersion simple.

n 81020 8sn 8o 80

Media Std. Media Std. Media Std. Media Std. Media Std.

I Alm 1.59 0.01 0.58 0.06 0.59 0.03 0.614 0.007 0.66 0.02

PP 1.59 0.01 0.61 0.07 0.61 0.04 0.63 0.02 0.67 0.02

Alm 1.600 0.001 0.66 0.02 0.65 0.02 0.65 0.02 0.67 0.02

a PP 1.600 0.001 0.66 0.03 0.65 0.03 0.65 0.02 0.68 0.01
1l Alm 1.596 0.009 0.661 0.008 0.661 0.007 0.671 0.008 0.70 0.01
PP 1.60 0.01 0.67 0.01 0.67 0.01 0.68 0.01 0.72 0.01

w Alm 1.58 0.02 0.60 0.01 0.60 0.01 0.62 0.01 0.672 0.008
PP 1.59 0.01 0.60 0.03 0.60 0.03 0.62 0.02 0.67 0.01

Wo,1020 Wo,870 Wo,670

Media Std. Media Std. Media Std. Media Std. Media Std.

Alm 0.016 0.002 0.82 0.04 0.83 0.05 0.86 0.04 0.89 0.03

d PP 0.0196 0.0006 0.80 0.05 0.81 0.05 0.83 0.05 0.86 0.04

Alm 0.007 0.006 0.84 0.04 0.84 0.04 0.85 0.03 0.88 0.02

n PP 0.011 0.007 0.82 0.04 0.82 0.04 0.84 0.03 0.87 0.03
Alm 0.005 0.002 0.91 0.03 0.90 0.03 0.89 0.03 0.89 0.02

o PP 0.009 0.004 0.86 0.03 0.85 0.03 0.84 0.03 0.84 0.03
Alm 0.013 0.004 0.84 0.03 0.85 0.03 0.87 0.03 0.89 0.02

v PP 0.017 0.005 0.82 0.05 0.83 0.05 0.85 0.05 0.88 0.04




V.3 Armilla 151
1.0 T T T 1.0 T T
Armilla: P. Almucéntar| Armilla: P. Principal
al) & 1020 nm b 1) & 1020 nm
¢ 440 nm . Q § o 440 nm
2 ol|r@ {>
o)
0.9} @ i Q.g o$$'§ §§ - 0.0l Cq .
2.9 L g,
°0 . § ¢ &
° [ (§ . { - L]
¢ { g 5
081 o { E 0.8 [ { E
s e } ;
0_7 1 1 1 1 0_7 1 1 1 1
12/07/2002 16/07/2.002 20/07/2002 24/07/2002 12/07/2002 16/07/2002 20/07/2002 24/07/2002
12:00 12:00 12:00 12:00 12:00 12:00 12:00 12:00
Fecha Fecha
1'0 T T T T 1'0 T T T T
a2) b2)
G2 [
S
Ve o ——d '
r--v—————_____’
- = - ———
Armilla: P. Almucantar| l Armilla: P. Principal TTre—
0.8 | —o—Dia13 M J 0.8 F|—o—Dia13 M 4
—e—Dial5 M —o—Dial5M
—4£—Dia 17 M —4—Dia 17 M
—v—Dia 19 M —v—Dia 19M
—=¢=Dia21 M —&—Dia 21 M
—41—Dia 23 M —4—Dia 23 M
0.7 1 1 1 1 0.7 I I 1 1
0.4 0.6 0.8 1.0 0.4 0.6 0.8 1.0
A (um) A (um)
1.0 T T T T 1.0 T T T rmilla: P. Princinal
rmilia: . rrmap
33) b3) —o—Dia13 T
—o—Dial5T
—4—Dial7 T
@ T —v—Dial9 T
0.9 | \\\ :X/X 4 0.9 | =— ——Dia2l T
i\ T T T —a—Dia23 T
\ %
_ — T _ \ |
g g —__3;__£;V7;z“<‘25
Armilla: P. Almucéantar b
08H—D0—Dial3 T k| 0.8 k|
—o—Dial5 T
—4—Dial7 T
—v—Dial9 T
—=—Dia2lT
—<1—Dia23 T
oy L==222 ' ' 0.7 L— - ' -
0.4 0.6 0.8 1.0 0.4 0.6 0.8 1.0
A (pm) A(um)

Figura V.14. Evolucion y dependencia espectral del albedo de dispersion simple obtenido con la configuracion
del almucantar (al, a2, a3) y el plano principal (b1, b2, b3) en Armilla.

Para la parte imaginaria del indice de refraccion efectivo encontramos una diferencia
(plano principal-almucéntar) de 0.004 (tabla V.5), siendo esta diferencia del orden de la
desviacion estandar en la mayoria de los periodos considerados. En el apartado IV.7 se
mostré que la diferencia absoluta en la parte imaginaria del indice de refraccion efectivo
entre ambos procedimientos era de 0.0016 con desviacion estandar 0.0028. Por tanto, el
aumento de la parte imaginaria del indice de refraccion efectivo en las horas centrales del dia
nos indica que el aerosol atmosférico presenta una mayor capacidad de absorcion a estas
horas.

Por otro lado, se observa que durante los periodos I y IV (dias 12-13 y 23-24) se obtienen
los valores mas altos de la parte imaginaria del indice de refraccion (tabla V.5). En el periodo
III (dias 18-22) se obtienen los valores mas bajos de la campafia (tabla V.5).



152 V VELETA 2002

Al comparar los resultados en columna del albedo de dispersion simple efectivo obtenidos
(figuras V.14), lo mas notable es el cambio de dependencia espectral que encontramos
durante el periodo III (dias 18-22). Para mayor claridad en los resultados, en las figuras V.14
se ha omitido la representacion de algunos dias y las desviaciones estandar de los promedios,
las cuales son inferiores al 4%. Ademas, se observa que el albedo de dispersion simple no
cambia en 440 nm a lo largo de la campaiia, mientras que en las longitudes de onda mas
largas se dan las mayores variaciones (tabla V.5). Dado que las longitudes de onda mas
cortas se ven mas afectadas por las particulas de menor radio, podemos decir que el caracter
absorbente en estas particulas se mantiene durante la campafia. Por tanto, son las variaciones
de las particulas de mayor radio las que produciran los cambios en el caracter absorbente a lo
largo de la campaiia. De todos modos, el valor promedio de la parte imaginaria del indice de
refraccion efectivo y del albedo de dispersion simple nos indican que el aerosol atmosférico
en Armilla durante la campafia VELETA 2002 muestra una componente absorbente
importante.

Por otro lado, las inversiones obtenidas con la configuracion del plano principal muestran
albedos de dispersion simple efectivos algo mas bajos (tabla V.5 y figuras V.14), lo que seria
de esperar debido a su relacion con la parte imaginaria del indice de refraccién. Estos
resultados muestran que el caracter absorbente del aerosol atmosférico durante la campafia
de Armilla es mayor en las horas centrales del dia.

En cuanto al promedio del parametro de asimetria efectivo en la columna atmosférica, se
observa que las mayores dependencias espectrales se dan durante los dias 12-13 y 23-24
(periodos 1 y 1IV) (figura V.15). Para mayor claridad, en la figura V.15 no se muestran las
desviaciones estandar de los promedios, las cuales son inferiores al 4%. En estos dias el
parametro de asimetria en las longitudes de onda largas es igual o inferior a 0.60, mientras
que en el resto de los dias es superior a 0.65 (tabla V.5). Estos valores indican que durante
los periodos I y IV el aerosol atmosférico presenta en la columna una menor proporcion de
particulas grandes. En cambio, los valores del parametro de asimetria en 440 nm muestran
una estabilidad a lo largo de la campafia, aumentando ligeramente durante el periodo III (dias
18-22) como consecuencia del aumento de particulas con radios mas grandes. Ademas, en el
periodo III (dias 18-22) encontramos los valores mas altos del pardmetro de asimetria en el
resto de longitudes de onda. Estos resultados concuerdan con el aumento del modo de
particulas grandes observado en las distribuciones de volumen.

En definitiva, los resultados obtenidos utilizando la metodologia de inversién para las
medidas de radiancia del cielo en la configuracién del almucéntar y del plano principal
concuerdan con los cuatro periodos que aparecian al analizar las profundidades o6pticas del
aerosol. Ademas, los periodos I (dias 12 y 13) y IV (dias 23 y 24) muestran propiedades
similares. Los resultados también muestran un aumento del caracter absorbente del aerosol
atmosférico durante las horas centrales del dia.
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Figura V.15. Evolucion y dependencia espectral del pardmetro de asimetria obtenido con almucdntar (al, a2,
a3) y el plano principal (b1, b2, b3) en Armilla.

V.3.3 DISCUSION

En este apartado de discusion de los resultados incluiremos también un analisis de las

principales fuentes de particulas que afectaron a nuestra region de estudio (Armilla) durante
la campafia VELETA 2002. Discutiremos los resultados siguiendo los periodos temporales

analizados en los apartados anteriores.

V.3.3.1 Dias 12 y 13. Periodo I

El aerosol atmosférico correspondiente al periodo I (dias 12 y 13) se clasifico como
continental, urbano o quema de biomasa a partir del diagrama o—¢ (figura V.8). Las
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distribuciones de tamafio mostraron un gran volumen de particulas en el modo de
acumulacion (radios < 0.5 um). Ademas, los valores del albedo de dispersion simple en 670
nm mostraron valores bajos (0.86+0.04), lo cual nos indica un aerosol continental
contaminado por efectos antropogénicos o de quema de biomasa.

Los valores de los distintos parametros para el aerosol continental contaminado que se
encuentran en la bibliografia discrepan con los obtenidos aqui. Omar et al. (2005) muestran
un valor de 0.0063 para la parte imaginaria del indice de refraccién y 0.92 para el albedo de
dispersion simple en 673 nm. En cambio, nuestros valores se encuentran mas proximos a los
valores dados en la bibliografia para el aerosol procedente de la quema de biomasa o urbano:
Omar et al. (2005) wg473=0.80, n=1.5202, k=0.0245 (quema de biomasa); Dubovik et al.
(2002) wy67=0.84, n=1.51, k=0.021 (quema de biomasa en la Sabana Africana); Dubovik et
al. (2002) wy67,—=0.88, n=1.47, k=0.014 (urbano-industrial en Mexico City); Meloni et al.
(2006) wg45=0.87, wgs5=0.82 (quema de biomasa y urbano en Lampedusa). Ademas, en
nuestro caso la variacion espectral del albedo de dispersion simple disminuye con la longitud
de onda, siendo similar en los valores a los resultados encontrados por Dubovik et al. (2002)
y Eck et al. (20014, b) en el caso de aerosol urbano y procedente de quemas de biomasa.

Por otro lado, las retrotrayectorias de las masas de aire en estos dias habian sido
clasificadas como maritimas polares. Por tanto, surge la cuestion de cual es la causa de estas
discrepancias. Al analizar las retrotrayectorias de las masas de aire se observa que
atravesaron la Peninsula Ibérica de noroeste a sureste para llegar a la zona de estudio. Por
tanto, las fuentes de este aerosol contaminado podrian encontrarse en la Peninsula Ibérica.

La Convention on Large-range Transboundary Air Pollution (LRTAP) creé el programa
EMEP (European Monitoring and Evaluation Programme) para coordinar esfuerzos e
intentar resolver los problemas de la contaminacién ambiental transfronteriza. El objetivo de
este programa es proveer regularmente a los gobiernos y cuerpos secundarios bajo la LRTAP
informacion con calidad cientifica para apoyar el desarrollo y promover las evaluaciones de
los protocolos internacionales sobre las reducciones de emisiones negociadas dentro de la
Convention. Asi, segtn el informe de EMEP 1/2004 referente a las emisiones en el afio 2002,
a lo largo de las trayectorias de la masa de aire (figuras V.5) se encuentran fuentes
importantes de emisiones de 6xidos de azufre (SOy) y 6xidos de nitrogeno (NOy) en Galicia
y Asturias, posiblemente como consecuencia de las centrales térmicas que se encuentran en
dichos lugares, y en Lisboa, Oporto y Sines en Portugal (figuras V.16) (Klein et al., 2004a;
Klein et al., 2004b). También se observa como en el centro de Castilla-La Mancha existe una
fuente importante de SOy debido posiblemente a la refineria petrolifera de Puertollano.
Ademas, los nucleos urbanos de Madrid, Oporto, Lisboa y Sines aparecen como fuentes
importantes de compuestos organicos volatiles exceptuando el metano (NMVOC).

Un tipo de fuentes eventuales importante en las fechas en las que se desarroll6 VELETA
2002 son los incendios forestales. A partir de la Web Fire Mapper
(http://maps.geog.umd.edu), basada en el proyecto MODIS Rapid Response System,
podemos obtener informacién sobre los incendios en la region (Justice et al., 2002). El
proyecto MODIS Rapid Response System fue creado para tener un rapido acceso a los datos
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del Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS). El espectroradiometro
MODIS dispone de una alta sensibilidad radiométrica (12 bit) en 36 bandas espectrales entre
las longitudes de onda de 0.4 y 14.4 um, y es un instrumento clave a bordo de los satélites
Terra (EOS AM) y Aqua (EOS PM), puestos en orbita el 18 de diciembre de 1999 y el 4 de
mayo de 2002, respectivamente. El algoritmo de deteccién de incendios de la Web Fire

Mapper utiliza la fuerte emision en el infrarrojo medio que producen los incendios. El

incendio activo mas pequefio que puede detectar este sistema es de 100 m? con una
probabilidad del 50%. En condiciones ideales (observacion nadir, superficie homogénea, no

existe otro incendio cercano, y en ausencia de nubes, humo denso y reflexiones solares)
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Figura V.17. Incendios detectados por la Web Fire Mapper en los dias 10 (a), 11 (b), 12 (c) y 13 (d).

puede detectar un incendio de 50 m? con una probabilidad cercana al 100%. De todos modos
este algoritmo no puede determinar el tamafio exacto del incendio activo, y ademas su
localizacion se encontrara dentro de un pixel de 1 km. Por otro lado, si existe un frente del

fuego superior a un 1 km, aparecera como varios fuegos activos en linea (Justice et al.,
2002).

Como se observa en la figura V.17, los incendios detectados en estos dias y en los dias
anteriores por el sensor MODIS son muy pocos y son de corta duracion por su falta de
continuidad, es decir, no existieron grandes incendios en la zona durante estos dias. Ademas,
durante el dia 14, el cual mostraba una carga muy pequefia de particulas, el nimero de
incendios detectados es mayor (figura V.19a). Por consiguiente, los incendios detectados
durante estos dias no fueron suficientes para producir las particulas observadas en el modo
de acumulacion de nuestras distribuciones de tamafio.

Pero existe otra posibilidad sobre el origen de las particulas observadas estos dias. Esta
nueva posibilidad se encuentra al observar las imagenes de satélite en el origen de las
retrotrayectorias, es decir, en la costa este de Canada y EE.UU. En las imagenes de color
compuesto del MODIS del dia 7 (comienzo de la retrotrayectoria del dia 12) sobre la costa
este americana, se observa una importante nube de humo (figura V.18). En la composiciéon de
estas imagenes se utilizan las bandas 1, 4, 3 correspondientes a 670, 565 y 479 nm. Esta nube
de humo observada podria ser el consecuencia de los incendios de la Peninsula del Labrador
(la Web Fire Mapper detecta varios incendios de cierta importancia). En las imagenes de dias
sucesivos se puede observar la trayectoria que sigue esta nube, y la cual coincide con la
calculada por el modelo HYSPLIT. Esta masa de aire alcanza la Peninsula Ibérica entre los
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Figura V.18. A la izquierda imagen del MODIS-TERRA del dia 7 de julio de 2002 de la costa este de América. A
la derecha la evolucion de Al entre los dias 7y 12 de julio de 2002.

dias 12 y 13, aunque bastante difuminada. Esta nube puede ser detectada igualmente en las
imagenes de otros sensores situados en satélites como las del sensor SeaWIFS.

Pero no soélo la visualizacion de las imagenes indican la trayectoria de esa masa de aire.
Ademas, podemos evaluar el Indice de Aerosoles (AI) a partir del Total Ozone Mapping
Spectrometer (TOMS) (http://toms.gsfc.nasa.gov/). E1 Al se calcula a partir de la radiancia
observada en 360 nm, y es una medida de la radiacion dispersada hacia atras en el UV por la
atmosfera con aerosol respecto a la de una atmosfera puramente molecular
(http://toms.gsfc.nasa.gov/aerosols/Al definition/ai ep definition.pdf). No es conveniente
utilizar este parametro de manera absoluta, pero si de un modo realtivo. En la figura V.18 se
muestra la evolucion de Al entre los dias 7 y 12, evidenciando la presencia de dicha nube
desde la costa este del continente americano hasta la Peninsula Ibérica, donde llega bastante
difuminada.

Por otro lado, el Naval Research Laboratory (NRL) in Monterey, C.A., ha desarrollado un
sistema para la prediccion de las particulas troposféricas del aerosol, llamado Navy Aerosol
Analysis and Prediction System (NAAPS, http://www.nrlmry.navy.mil/aerosol). El modelo
NAAPS es una modificacion del desarrollado por Christensen (1997). Los datos usados por
el NAAPS corresponden a los datos meteorolégicos globales de los analisis y predicciones
de la Navy Operational Global Atmospheric Prediction System (NOGAPS) en una rejilla de
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1x1 grado, en intervalos de 6 horas y con 24 niveles verticales alcanzando los 100 mb. En
este sentido, los resultados del modelo NAAPS muestran la evolucion de una carga de
particulas importante originada en el este de Norteamérica que alcanza la Peninsula Ibérica
entre los dias 12 y 13. El modelo indica ademas que se trata de humo y particulas sulfatadas
originadas en el este de EE.UU. También muestra que las particulas de humo no llegan a la
Peninsula Ibérica, pero si una gran cantidad de las particulas sulfatadas.

Por tanto, todo parece indicar que durante los dias 12 y 13 el modo de acumulaciéon de
nuestras distribuciones de tamafio en Armilla se encuentra bajo la influencia de particulas
procedentes de incendios de biomasa. Ademas, dadas las evidencias, podriamos concluir que
las particulas del modo de acumulacién en estos dias, el cual presenta los valores mas altos
de la campafia, tiene contribuciones cuyo origen no se encuentra en la Peninsula Ibérica, sino
que nos encontramos ante un transporte de particulas a larga distancia, desde América del
Norte hasta Europa.

V.3.3.2 Dia 14

Aunque en todas las consideraciones realizadas anteriormente el dia 14 se ha introducido
junto con los dias 15-17 (Periodo II), como ya se coment6 en el apartado V.3.1., este dia
parecia ser de transicién como mostraban las trayectorias de las masas de aire (figuras V.5).
Por tanto, vamos a mostrar algunas caracteristicas de las particulas del aerosol de este dia.

En el dia 14 la masa de aire a 3000 m s.n.m. tiene un origen cercano al Polo Norte, y en
su trayectoria atraviesa la Peninsula Ibérica de norte a sur. En cambio, a 1500 m s.n.m. las
masas de aire no tienen un gran desplazamiento, estando su origen en la misma Peninsula,
mas concretamente en la costa de Catalufia. Asi, la profundidad o6ptica del aerosol muestra
valores muy bajos (0.04+0.01 en 670 nm y 0.07+0.02 en 440 nm) sin una gran dependencia
espectral (0uo.1020=1.00+£0.14). Estos valores son similares a los encontrados por Smirnov et
al (1995) (8550=0.09 V 040.1020=0.99) y Toledano et al. (2009) (644=0.08+0.05 y 0
1020=0.88+0.44) para masas de aire maritimas articas. Ademas, las inversiones muestran que
el volumen de particulas de este dia es muy inferior al del resto de la campafia. Aunque en
las primeras horas las particulas muestran una absorcion mayor, posiblemente debido a
particulas remanentes de los dias anteriores y a la influencia antropogénica local, después, a
medida que transcurre el dia, la absorciéon es menor. En este dia encontramos también el
contenido de agua precipitable mas bajo de toda la campaiia.

Notemos que, a pesar de una mayor deteccion de incendios por parte de la Web Fire
Mapper (figura V.19a) durante este dia, y de que tanto la trayectoria a 1500 m s.n.m. como la
de 3000 m s.n.m. muestran caminos con fuentes importantes de sulfatos, nitratos y NMVOC
(zona de Barcelona, centrales térmicas de Escatron, Utrillas y Castellon de la Plana a 1500
m, y zona de Bilbao, Madrid y Puertollano a 3000 m), las propiedades de las particulas sobre
la zona en este dia no muestran las caracteristicas de las particulas contaminadas.

En definitiva, durante el dia 14 se produjo sobre nuestra zona una limpieza de particulas
en la columna atmosférica, debido fundamentalmente a las masas de aire de 3000 m s.n.m.
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Figura V.19. Incendios detectados por la Web Fire Mapper en los dias 14 (a), 15 (b), 16 (c) y 17 (d).

provenientes del Artico. Estas masas de aire tenian un desplazamiento horizontal
considerable, lo que permite un barrido de las particulas a esos niveles. Ademas, estas masas
de aire produjeron el descenso de temperatura observado que, unido a las bajas velocidades
del viento en los niveles inferiores, permiten que no tengan mucha influencia los fenémenos
de resuspensién local. Por tanto, el resultado final es un bajo contenido de particulas del
aerosol durante este dia.

V.3.3.3 Dias 15-17. Periodo 11

Estos tres dias presentaron unas profundidades 6pticas del aerosol bajas (0.07+£0.01 en
670 nm y 0.13+0.02 en 440 nm), una dependencia espectral de la profundidad optica del
aerosol de 1.04+0.09 y unos valores del contenido de agua precipitable entorno a 1.6+0.1.
Teniendo en cuenta estas propiedades, junto con la informaciéon aportada por las
retrotrayectorias, habiamos clasificado este aerosol como maritimo polar. Estos resultados
son equivalentes a los encontrados por Toledano et al. (2009) en la estacion de El Arenosillo
(Huelva) para un tipo de aerosol maritimo polar (844=0.12+0.06 y 0t44.1020=1.02+0.43).

Como se observa en la figura V.19, la Web Fire Mapper detecta para los dias 14 a 17 un
mayor nimero de incendios de biomasa que en los 12 y 13. Por otro lado, el modo de
acumulacion de las distribuciones de tamafio para estos dias en ningiin momento alcanza los
niveles de los dias 12 y 13, y las caracteristicas de las particulas son semejantes a las
observadas en el dia 14.
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Figura V.20. Coeficiente de retrodispersion del aerosol medida por el Lidar IST el
dia 18 en Armilla.

V.3.3.4 Dias 18-20. Periodo III

Entre los dias 18 y 20 todos los parametros indican que las particulas del aerosol en la
columna atmosférica son de tipo desértico, a pesar de que las retrotrayectorias calculadas no
muestran un origen claro de las masas de aire en las zonas desérticas del Norte de Africa.
Los valores de las profundidades opticas, dependencia espectral, albedo de dispersion
simple, depedencia espectral del albedo de dispersion simple (incrementdndose con la
longitud de onda o dependencia neutral) y parametros de asimetria obtenidos son del orden
de los que se encuentran en la literatura para masas de aire con influencia de polvo mineral
(Dubovik et al., 2002; Collaud Coen et al., 2004; Lyamani et al., 2006, Toledano et al, 2009).

Aunque el objetivo de este trabajo es el estudio de las propiedades integradas en la
columna y no su distribucion vertical, en este caso recurriremos a las medidas de los
instrumentos lidar que se utilizaron en la campaifia para intentar aclarar qué es lo que sucedié
en estos dias. Al estudiar estas medidas (Molero et al. 2005) encontramos en el dia 18 una
capa con un alto coeficiente de retrodispersion a una altura entorno a los 2000 m sobre el
nivel de la estacion (figura V.20).

Por tanto, en un principio podriamos pensar que el modelo HYSPLIT falla en la
prediccion del origen de la masa de aire en estos dias, a pesar de que como hemos observado
en los dias 12 y 13 es capaz de predecir con bastante acierto la trayectoria de las masas de
aire. Ahora bien, como hemos dicho, y se puede observar en la figura V.20, esta capa que
afectd a la estacion de Armilla se encontraba a una altura sobre el lugar bien definida. Esta
altura a la que se encuentra esta capa no coincide con las alturas calculadas anteriormente
con el modelo HYSPLIT. Por tanto, para aclarar si el modelo HYSPLIT muestra un origen
de tipo desértico se calcularon las retrotrayectorias entre 2000 y 5000 m sobre el nivel de
superficie. En la figura V.21 se presentan estas retrotrayectorias para el dia 19. Como se
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Figura V.21. Retrotrayectorias a distintas alturas calculadas para Armilla para el dia 19.

puede observar, las retrotrayectoras correspondientes a estas masas de aire pasan sobre las
zonas desérticas de Argelia y Marruecos, y por lo tanto podrian arrastrar polvo mineral.

Por otro lado, las imagenes de satélite muestran que todo el Norte de Africa esta
dominado por una nube de polvo mineral durante todo el periodo de la campaiia, penetrando
en el Mediterraneo en algunos dias (figura V.22). Igualmente el modelo NAAPS predice la
presencia de una gran carga de polvo mineral sobre el Norte de Africa.

Ademas, debido a las bajas presiones en superficie y a las altas presiones en los niveles
mas altos sobre el Norte de Africa (figuras V.3, V.4), las particulas de polvo mineral pueden
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Figura V.22. Imdgenes satélite MODIS-TERRA georeferenciadas y Al para los dias 14y 19.
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desplazarse horizontalmente debido a su confinamiento en altura. En este sentido, cualquier
retrotrayectoria que atraviese el Norte de Africa podria arrastrar polvo mineral que se
encuentre en suspension bajo estas condiciones sindpticas, lo que se pone de manifiesto en
nuestros resultados para el periodo III.

También se ha observado para el periodo III que el albedo de dispersion simple en 440 nm
y las propiedades del modo de acumulacion apenas cambian con respecto a los dias
anteriores. Como el polvo mineral sahariano contiene fundamentalmente particulas que se
sittan en el modo de particulas grandes (>0.5 pm), lo cual se aprecia en nuestras
distribuciones de tamafio, podriamos pensar que en este periodo las particulas del modo de
acumulacion tienen fundamentalmente un origen local. Esto explicaria que el albedo de
dispersion simple no cambie en las longitudes de onda corta a pesar del cambio evidente de
la masa de aire. Mientras, para 1020 nm, donde la influencia de las particulas con radio
mayores de 0.5 um es mayor, se observa claramente la variacion del albedo de dispersion
simple en estas condiciones.

V.3.3.5 Dias 21 y 22

Las caracteristicas de las particulas del aerosol en la mayor parte de estos dias son
similares a las de los dias 18-20, razon por la que hemos clasificando estos dos dias en el
periodo III. Sin embargo, los dias 21 y 22 tienen una evolucién diaria peculiar.

En los dias 21 y 22 las propiedades de las particulas integradas en la columna son
semejantes al resto del periodo. Pero a medida que transcurre el dia las profundidades opticas
del aerosol disminuyen hasta valores similares a los de los dias precedentes a la entrada del
polvo sahariano (periodo II). Ademas, el pardmetro ay.1020 aumenta a medida que evoluciona
el dia pero sin llegar a superar el valor 1.00.

Igualmente, las distribuciones de tamafio muestran diferencias entre las mafianas y las
tardes en estos dias. En la figura V.23 se vuelven a mostrar las distribuciones de tamafio
promedio para estos dos dias. Recordemos que, debido al protocolo de medidas de radiancia
utilizado, el promedio correspondiente a la mafiana en las medidas de almucantar esta
sesgado hacia las primeras horas del dia, y las de la tarde hacia las tultimas horas del dia,
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Figura V.23. Distribuciones de volumen promedio en Armilla durante los dias 21 (a) y 22 (b).
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mientras que la media correspondiente a las medidas en el plano principal esta sesgado hacia
las horas centrales del dia. Teniendo en cuenta este hecho, en las figuras V.23 se puede
apreciar como en el transcurso del dia el volumen de las particulas de mayor radio
disminuye, fundamentalmente durante el dia 22. Las diferencias encontradas en la evolucién
de los distintos parametros a lo largo del dia 21 y 22, las cuales son siempre mayores a los
errores experimentales o a los errores de los modelos, podrian deberse a una variacion de la
masa de aire a lo largo del dia. Por ejemplo, en la figura V.23b se muestra que la carga de
particulas disminuye considerablemente a lo largo del dia tanto en el modo de acumulacién
como en el modo de particulas grandes.

Ante esta posibilidad se han recalculado las retrotrayectorias teniendo en cuenta un menor
intervalo temporal entre ellas. En la figura V.24 se muestran las retrotrayectorias recalculadas
a 4000 m s.n.m. cada 12 horas. En ellas se evidencia claramente que durante las primeras
horas de ambos dias las masas de aire de mayor altitud, teniendo en cuenta su recorrido,
podrian contener polvo mineral en suspension procedente del Norte de Africa. En cambio,
durante las tardes la masa de aire viene del Atlantico. Por tanto, podemos decir que la
inestabilidad en la situacion sinoptica de estos dias produjo estas variaciones entre el dia y la
tarde, condicionando de este modo las diferencias en las propiedades integradas en la
columna de las particulas del aerosol.

V.3.3.6 Dias 23 y 24. Periodo IV

En este periodo se establece el anticiclon en las Azores. Esto permite que exista una cierta
variabilidad en las masas de aire, con cierta componente septentrional, impidiendo la entrada
de polvo procedente del Norte de Africa. Los valores de las propiedades 6pticas y radiativas
de este periodo son similares a las encontradas durante el periodo I, salvo una menor
profundidad optica (Periodo I: 8.4=0.3%0.1; Periodo IV: 6.4=0.19+0.03) y un menor modo
de acumulacién (Periodo I: V,,=0.01940.008; Periodo IV: V,.,=0.014+0.003).
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Figura V.24. Retrotrayectorias a 4000 m s.n.m. entre los dias
21y 22 en Armilla.



164 V VELETA 2002

a)

©)

ALGERIA} ALGERIA}

Figura V.25. Incendios detectados por la Web Fire Mapper durante los dias 21 (a), 22 (b), 23(c) y 24 (d).

Asi pues, el tipo de aerosol durante este periodo deberia ser el mismo que durante el
periodo I, pero resulta que ni durante los dias 23 y 24, ni durante los dias anteriores,
aparecen incendios forestales considerables (figura V.25) que puedan indicarnos que el
origen de la absorcién de las particulas de este periodo sea debido a la quema de biomasa
como ocurre en el periodo 1. Por tanto, podemos decir que el tipo de aerosol predominante
durante este periodo fue urbano (Periodo IV: wg67=0.86+0.04, k=0.015+0.004; Dubovik et
al. (2002) wy67,—=0.88, k=0.014 —urbano-industrial-; Meloni et al. (2006) wg4;=0.87,
Wo,565=0.82 —quema de biomasa y urbano-).

Por otro lado, tal y como habiamos comentado para los periodos anteriores, exceptuando
el periodo I, el modo de acumulacion de nuestras distribuciones de tamafio permanece
constante ante los cambios en las masas de aire, y lo mismo se produce en este periodo IV.
Estos resultados nos llevan a pensar que la fuente predominante de estas particulas en el
modo de acumulacion es de origen local (Lyamani et al., 2010; Lyamani et al., 2011).

V.3.3.7 Influencia local en el aerosol atmosférico

Durante la campafia en Armilla se evidencian ciertas caracteristicas en las propiedades
efectivas de las distribuciones de tamafio en la columna atmosférica que nos llevan a pensar
en una fuerte influencia local. En primer lugar, se observa que el modo de particulas grandes
no cambia sustancialmente con las masas de aire, exceptuando el periodo III que se ve
influenciado por particulas procedentes del Norte de Africa. Por tanto, podemos pensar que
este modo de particulas grandes observado entre los dias 12-17 y 23-24 es caracteristico de
la zona, y por tanto se trata de un aerosol con origen local. En cuanto a las particulas del
modo de acumulacion, y teniendo en cuenta lo discutido en los apartados anteriores, tienen
también un origen local con una componente absorbente importante (wg 40=0.88+0.03).
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Otra caracteristica importante observada en las distribuciones de tamafio de particulas de
Armilla es el caracter trimodal de éstas. Este caracter trimodal se ha obviado debido a que
tradicionalmente los estudios se han centrado en realizar una separacioén en particulas por
debajo de 0.5 um, modo de acumulacion, y particulas por encima de 0.5 um, modo de
particulas grandes.

Este caracter trimodal de las distribuciones de tamafio parece ser de caracter local, aunque
no es exclusivo de nuestra zona (Che et al., 2008). Se observa que en el modo de particulas
grandes pueden diferenciarse dos modos: uno en torno a 0.8 um, y un segundo modo que en
lineas generales suele situarse en torno a 3 um. El modo en torno a 0.8 pm suele asociarse a
particulas marinas (Hess et al., 1998), pero Armilla, debido a su situacion geografica, no se
ve influenciada por el mar Mediterraneo. La aparicion de estos modos de particulas puede
estar asociado a la larga vida que tienen las particulas en suspensiéon de la zona, como
consecuencia de la baja humedad relativa y las altas temperaturas que permiten la aparicion
de flujos turbulentos en superficie que mantienen las particulas en suspension. Esta mayor
vida media de las particulas permite que se puedan producir procesos de agregacion,
aumentando de esta manera el tamafio de las particulas. (Alados-Arboledas et al., 2003;
Lyamani et al., 2004).

V.4 LAS SABINAS

La estacion de Las Sabinas (37.11°N 3.42° O, 2200 m s.n.m.) estaba situada en la ladera
Norte del macizo de Sierra Nevada. En esta estacion estuvo operando el radiometro CIMEL
#307 desde el dia 13 al 18 de Julio. Este instrumento realiza medidas de extincion en las
longitudes de onda de 340, 380, 440, 670, 870 y 1020 nm, y medidas de radiancia del cielo
en 440, 670, 870 y 1020 nm.

Los valores de la profundidad 6ptica y contenido de agua precipitable en la estacién de
Las Sabinas son inferiores a los obtenidos en Armilla debido a la diferencia de altitud. A
pesar de ello, se observa que la evolucion temporal de estas medidas es la misma que la
encontrada en Armilla: un descenso acusado de la profundidad optica entre los dias 13 y 14
de julio; y un aumento de la profundidad 6ptica y descenso del exponente de Angstrém entre

Tabla V.6. Valores medios y desviaciones estandar de las profundidades opticas del aerosol, exponentes de
Angstrom y contenido de vapor de agua (cm) en los tres periodos distinguidos en Las Sabinas.

(Sa,zaza 541,870 611,670 611,440 511,380 6;1,380
Media Std Media Std Media Std Media Std Media Std Media Std
I 0.06 0.02 0.07 0.02 0.11 0.03 0.18 0.05 0.20 0.05 0.20 0.06
I 0.03 0.01 0.03 0.01 0.03 0.01 0.06 0.03 0.07 0.03 0.07 0.04
I 0.16 0.04 0.16 0.04 0.16 0.05 0.22 0.06 0.24 0.07 0.25 0.08

@ 440-1020 w asso As70 as70/A380
Media Std Media Std Media Std Media Std Media Std
1 1.3 0.2 1.1 0.2 0.4 0.2 1.4 0.3 5 2
I 1.0 0.2 0.8 0.2 0.5 0.7 0.4 0.4 1 3

I 0.39 0.05 1.2 0.3 0.4 0.2 0.23 0.06 0.70 0.04
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Figura V.26. Comparativa entre las distribuciones de tamafio obtenidas en Armilla y Las Sabinas los dias 15 a),
16b), 17 ¢), y 18 d).

los dias 17 y 18 de julio. En la tabla V.6 se presentan los valores promedio de esta estacion
segtn la misma agrupacion temporal realizada en Armilla.

El andlisis de las distribuciones de tamafio muestra que durante las primeras horas del dia
el volumen de las particulas con radio mayor a 0.5 um es considerablemente menor en Las
Sabinas. A media que transcurre el dia el volumen de estas particulas va incrementandose
hasta alcanzar valores similares a los obtenidos en Armilla (figura V.26). Esta evolucion
diaria esta asociada con el aumento de la altura de la capa de mezcla.

Por otro lado, este aumento de la capa de mezcla no es tan claro durante el dia 18 (figura
V.26d), encontrandose una menor diferencia entre las distribuciones de tamafio efectivas en
ambas estaciones, tanto por la mafiana como durante la tarde. Esto es debido a que la masa
de aire procedente del Norte de Africa se sitia por encima de ambas estaciones, lo cual
produce valores proximos en las distribuciones efectivas.

Ademas, encontramos que en Las Sabinas el albedo de dispersion simple es muy bajo,
incluso menor que el observado en Armilla (tabla V.7). Esto nos indica que la proporcion de
absorcién es importante. Por tanto, si Las Sabinas esta situada dentro del Parque Natural de
Sierra Nevada, donde no existen fuentes de particulas con una gran capacidad de absorcion,
¢cudl es el origen de estas particulas? Podriamos pensar que su origen estd en la Estacion de
Esqui de Sierra Nevada, pero la campafia se realizé en verano, fechas en las que la estacion
de esqui se encuentra casi desierta, y los visitantes son muy pocos. La respuesta a esta
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Tabla V.7. Valores medios y desviaciones estdndar del indice de refraccion (n-ik), pardmetro de asimetria y
albedo de dispersion simple en Las Sabinas.

n 81020 8s70 8670 8440
Media Std. Media Std. Media Std. Media Std. Media Std.
I Alm 1.48 0.05 0.55 0.03 0.58 0.01 0.638 0.004 0.710 0.006
PP 1.43 0.08 0.57 0.04 0.60 0.03 0.67 0.02 0.75 0.02
Alm 1.49 0.09 0.67 0.04 0.66 0.03 0.67 0.03 0.72 0.04
n PP 1.49 0.08 0.71 0.03 0.70 0.03 0.70 0.03 0.73 0.04
Alm 1.54 0.05 0.69 0.02 0.69 0.02 0.70 0.02 0.72 0.02
o PP 1.54 0.03 0.67 0.01 0.67 0.01 0.68 0.01 0.72 0.01
k Q1020 Q570 Q670 b, 440
Media Std. Media Std. Media Std. Media Std. Media Std.
Alm 0.013 0.006 0.85 0.03 0.87 0.03 0.90 0.03 0.92 0.02
g PP 0.019 0.002 0.79 0.04 0.81 0.04 0.85 0.03 0.88 0.02
Alm 0.013 0.006 0.76 0.06 0.77 0.04 0.81 0.03 0.86 0.02
n PP 0.017 0.004 0.72 0.03 0.73 0.02 0.77 0.02 0.82 0.02
I Alm 0.003 0.001 0.94 0.02 0.93 0.03 0.92 0.03 0.91 0.03
PP 0.005 0.001 0.90 0.01 0.89 0.01 0.88 0.01 0.876 0.008

pregunta podria encontrarse nuevamente en el ascenso de la capa de mezcla. La estacion de
Armilla evidenci6 que las particulas del aerosol que se encuentran en el entorno de la ciudad
de Granada tienen un marcado caracter absorbente. Con el ascenso de la capa de mezcla
estas particulas alcanzan la estacion de Las Sabinas.

Ademas, segin muestran las funciones Kernel obtenidas en el procedimiento de
inversion, para parametros de tamafio pequefios la proporcion de absorcion es mayor. En este
sentido, y teniendo en cuenta las longitudes de onda utilizadas, resulta 16gico que en la
estacion de Las Sabinas se den albedos de dispersion simple bajos. Por otro lado, los
parametros obtenidos por la metodologia de inversién en las evoluciones diarias no
presentan inestabilidades (salidas divergentes para parametros de entrada andlogos) ni
variaciones intradiarias de los parametros inexplicables desde el punto de vista de las
situaciones sinopticas y de las posibles fuentes de particulas. En este sentido, aunque los
valores de la profundidad 6ptica del aerosol en la estacion de las Sabinas son bajos,
confiamos en la informacion obtenida por la metodologia de inversion (reproducibilidad del
codigo de inversion).

Por lo tanto, las particulas del modo de acumulacion de la estacion de Las Sabinas
podrian tener su origen en la ciudad de Granada. Durante las primeras horas del dia, al
presentar mayor contribucion el modo de acumulacién, el albedo de dispersion simple
adquiere valores bajos. Después, a medida que transcurre el dia, asciende la capa de mezcla,
aumentando las particulas de mayor tamafio, cuya componente absorbente es menor. Esto
provoca que la proporcioén de absorcion disminuya, es decir, que el albedo de dispersion
simple aumente.
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Figura V.27. Evolucion de las distribuciones de volumen en Motril: a) entre los dias 14 y 16 por la mafiana; b)
entre los dias 16 por la tarde y 18 por la mafiana.

V.5 LADERA SUR

En la ladera Sur del macizo de Sierra Nevada se ubicaron dos radiémetros CIMEL. Uno
de ellos se situd en Pitres (36.94°N, 3.33°0, 1252 m s.n.m.), en la Alpujarra Granadina, lejos
de fuentes de aerosol urbano. El radiometro que operd en esta estacion fue el CIMEL #1009,
el cual esta asociado a la red AERONET. Este instrumento realiza medidas de extincion del
haz solar en las longitudes de onda 340, 380, 440, 500, 670, 870, 1020 nm. Las medidas de
radiancia del cielo las realiza en las longitudes de onda de 440, 670, 870 y 1020 nm. Los dias
que estuvo operativo este instrumento en esta estacion van desde el 12 hasta el 19 de julio.

El segundo radiémetro que operd en la ladera Sur estuvo situado en Motril (36.72°N,
3.53°0, 10 m s.n.m.), en la costa de Granada. El radiémetro CIMEL que se utiliz6 en esta
estacion fue el #176, el cual es un instrumento polarizado, por lo que s6lo disponiamos de las
medidas de extincion en las longitudes de onda de 440, 670, 870 y 1020 nm. En cambio, las
medidas de radiancia del cielo se realizaron en las mismas longitudes de onda que en los
instrumentos anteriores: 440, 670, 870 y 1020 nm. Las medidas de esta estacion comprenden
desde el dia 13 al 18 de julio.

En general, para el periodo de estudio considerado, las propiedades efectivas encontradas
en las estaciones de la ladera Sur son diferentes a las de la ladera Norte. Se observa que en la
ladera Sur estuvo influenciada durante un dia mas que la ladera Norte por la masa de aire de
quema de biomasa del este de Norteamérica (figura V.27a).

Ademas, en la ladera Sur la entrada de la masa de aire procedente del Norte de Africa se
detecto claramente el dia 17 por la tarde, mostrando que esta masa de aire afecto horas antes
en la ladera Sur que en la ladera Norte. Como se puede apreciar en las figura V.27b, el
aumento del modo de particulas grandes se produce entre la mafiana y la tarde.

También hay que resaltar que las propiedades de las particulas durante la entrada de la
masa de aire procedente de Norte de Africa son similares en ambas laderas, mostrando el
predominio de estas capas de particulas sobre las medidas efectivas en la columna
atmosférica.
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Figura V.28. Comparativa entre las distribuciones de tamafio obtenidas con el almucdntar en Motril y Pitres los
dias 15a), 16 b), 17 ¢), y 18 d).

Los valores del albedo de dispersion simple y parametro de asimetria encontrados en la
estacion de Pitres muestran que el aerosol dominante en la zona durante nuestra campafia es
de tipo rural (Pitres: 0.97+0.02; Perrone et al., 2005: 0.95+0.03 en 440 nm). Respecto a la
estacion de Motril, dada la proximidad al mar y la posible influencia de las brisas marinas,
encontramos valores de la parte real del indice de refraccion efectivo inferiores al resto de las
estaciones (Armilla: 1.59+0.01; Las Sabinas: 1.50+0.08; Pitres: 1.56+0.03; Motril:
1.45+0.05). Asi pues, el analisis realizado muestra que en la estacion de Motril las
condiciones locales tienen una gran influencia en las propiedades efectivas de las particulas
del aerosol en la columna atmosférica. Por otro lado, la parte imaginaria del indice de
refraccion efectivo es mayor al encontrado en la estacion de Pitres (Pitres: 0.002+0.001;
Motril: 0.006+0.003), lo cual muestra una mayor contribuciéon antropogénica en la estacion
de Motril debido al trafico rodado y a las operaciones en el Puerto.

Por otro lado, en Pitres encontramos un cambio en las propiedades efectivas del aerosol
atmosférico durante la tarde, lo cual podria asociarse con el ascenso de la capa de mezcla en
la ladera Sur (figuras V.28a y V.28b). Como se puede apreciar en estas figuras, las mafianas
de los dias 15 y 16 muestran diferencias entre Pitres y Motril. El modo de acumulacién en
Pitres es inferior al de Motril. En cambio, el modo de particulas grandes en Pitres solo es
ligeramente menor al encontrado en Motril durante las mafianas. Por la tarde el modo de
particulas grandes es semajante en ambas estaciones, pero no asi el modo de acumulacién.



170 V VELETA 2002

En las figuras V.28c y V.28d se muestra la evolucion de las distribuciones de tamafio
efectivas en las estaciones de Motril y Pitres durante los dias 17 y 18, coincidiendo con la
entrada de la masa de aire procedente del Norte de Africa. Durante la mafiana del dia 17 las
diferencias entre las estaciones son similares a las que se aprecia en el dia 16 durante la
mafiana. Durante la tarde del dia 17 cambian las propiedades debido a la entrada de polvo
sahariano, observandose antes en la estaciéon de Motril y llegando a ser similares en ambas
estaciones para el modo de particulas grandes durante el dia 18.

V.6 CORRELACIONES ENTRE PARAMETROS

La inclusién de las propiedades efectivas del aerosol atmosférico en los modelos
climaticos requiere la utilizacion de informacién de la cual no siempre se dispone.
Igualmente, en los estudios de teledeteccion espacial se requiere disponer de informacion
relativa a estas propiedades. Para abordar estos estudios, si no se dispone de informacion
suficiente suelen utilizarse distintas parametrizaciones basadas en las relaciones entre
parametros. Se suelen utilizar funciones dependientes de la profundidad 6ptica del aerosol o
de los pardametros de Angstrom (Dubovik et al., 2002).

En este apartado analizaremos las parametrizaciones mas habituales teniendo en cuenta la
informacién obtenida a partir de las inversiones realizadas en las configuraciones del
almucantar y del plano principal. Para llevar a cabo este objetivo utilizaremos los datos de
todas las estaciones en el periodo analizado.

En la tabla V.8 se resumen las relaciones mas relevantes obtenidas. Debido a que el
coeficiente 8 de Angstrom, el cual corresponde a la profundidad 6ptica del aerosol en la
longitud de onda 1000 nm, se relaciona con la carga de particulas, se ha buscado
correlacionar este parametro y las profundidades opticas del aerosol en 440 y 1020 nm con
los contenidos en volumen de las distribuciones de tamafio. Estas longitudes de onda
muestran mayor influencia respecto a las particulas del modo de acumulacién y modo de
particulas grandes, respectivamente. Por otro lado, el exponente a de Angstrom se relaciona

Tabla V.8. Relaciones ajustadas entre distintas propiedades de las particulas del aerosol obtenidas.

Prop. Ajuste )’y Std.
Ver(Baso-1020) 0.005(+0.001) + 0.91(+0.01) Buso-1020 0.94 0.02
Vei(8a,1020) -0.006(£0.001) + 0.35(x0.01) 86,1020 (sin aerosol sahariano) 0.68 0.009
0.0043(£0.0009) + 0.040(%0.005) &,,1020 (aerosol sahariano) 0.33 0.003
Va(84.440) 0.020(£0.007) + 0.08(£0.03) 8,440 (Periodo I 'y IV) 0.08 0.02
-0.012(£0.002) + 0.63(£0.01) 8,440 (Periodo II y III) 0.88 0.02
Vea(8a,1020) -0.003(+0.002) + 0.84(£0.02) 81020 0.87 0.02
Ver/V ex(0tago-1020) -0.07(£0.02) + 0.002(x:0.001) exp(0tuso-1020/0.26(0.02)) 0.61 0.2
Rir(0ta0-1020) 4.4(%0.2) — 2.1(%0.1) 04401020 (sin aerosol sahariano) 0.51 0.5
Rina(84,1020) 2.60(£0.07) + 3.1(£0.2) exp(84,1020/0.053(%0.006)) 0.62 0.3
Reteer(0as0.1020) 1.40(£0.02) — 0.68(%0.02) 0401020 0.77 0.1

G'T((X440,1020) 158(i002)(1 - exp(—205(i006) a440,1020) 0.77 0.1
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con el tamafio de las particulas, y lo correlacionaremos con los radios modales y efectivos de
la distribucion (Vergaz, 2001).

A la luz de los resultados obtenidos resulta llamativa la buena correlacion entre el
contenido en volumen total de la distribucion y el pardmetro Sup.1020 (figura V.29a). Este
resultado es interesante teniendo en cuenta la variedad de situaciones analizadas.

En cuanto a las correlaciones del contenido en volumen para el modo de acumulacién
encontramos que no existe una buena correlacion con la profundidad 6ptica del aerosol en
440 nm cuando incluimos en el analisis todas las estaciones (figura V.29c). Sin embargo,
aunque no se muestra en este trabajo, si analizdramos estacion por estacion si se encuentran
correlaciones entre ambos parametros, lo cual pone de manifiesto que estas correlaciones
estan asociadas a condiciones locales. En cambio, para la longitud de onda de 1020 nm se
observan dos dependencias marcadas: una para los dias 18-22 (situacioén de polvo sahariano)
y otra para el resto de la campaiia (figura V.29d), poniendo de manifiesto la influencia del
modo de particulas grandes sobre la correlacion de la profundidad 6ptica en 1020 nm con el
modo de acumulacion.

En cuanto a las correlaciones del contenido en volumen para el modo de particulas
grandes encontramos que existen dos correlaciones con la profundidad o6ptica del aerosol en
440 nm: una asociada con los dias de mayor modo de acumulacion (periodos I, IV), y otra
para el resto de los dias de la campafia y estaciones (figura V.29¢); poniendo de manifiesto la
influencia del modo de acumulacién sobre la correlacion de la profundidad optica en 440 nm
con el modo de particulas grandes. En cambio, se encuentra una tnica correlacion entre la
profundidad optica en 1020 nm y el contenido en volumen del modo de particulas grandes
para todos los dias de la campafia y estaciones.

Por ultimo, se ha analizado la correlacion del cociente de los contenidos en volumen del
modo de acumulacién y el modo de particulas grandes con el parametro otu.1020 (figura
V.29b). Esta relacién muestra una dependencia exponencial creciente. El hecho de que la
dependencia sea creciente era de esperar, ya que cuando el pardmetro o es mayor indica una
mayor proporcion de particulas pequefias, es decir, que el contenido en volumen del modo de
acumulacion es mayor, y por tanto el cociente serda mayor. En cambio, cuando « disminuye
indica que aumenta la proporcion de las particulas grandes, por lo que el cociente disminuira.

Desde el punto de vista de los radios modales se han encontrado buenas correlaciones del
radio modal de la distribucion total para los dias sin influencia del polvo sahariano (dias 12-
17 y 23-24), y asi mismo para el radio efectivo de toda la distribucién con el parametro
Ou-1020 (figura V.30a y V.30c). Estas correlaciones muestran, como era de esperar, que
cuanto mayor sea la proporcion de particulas de mayor radio, lo que implica un radio modal
y efectivo mayor, menor es el parametro «. Por otro lado, llama la atenciéon que la
dependencia entre el radio efectivo de toda la distribucién y el exponente de Angstrom sea
lineal para toda la campafia y estaciones (figura V.30c), a pesar de que el a de Angstrom
supone una distribucién unimodal tipo Junge y el radio efectivo se ha obtenido a partir de
distribuciones claramente multimodales.
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Figura V.29. Relacién entre los contenidos en volumen con el exponente de Angstrom y las profundidades dpticas
del aerosol.

También hemos encontrado una correlacioén entre el radio modal del modo de particulas
grandes y la profundidad 6ptica del aerosol de 1020 nm, la cual se presenta en la tabla V.8 y
en la figura V.30b. Esta relacion parece indicar que a medida que la profundidad éptica del
aerosol en 1020 nm aumenta el radio modal del modo de particulas grandes disminuye de
manera exponencial.

Asi mismo, en orden a caracterizar la distribucion de volumen a partir de las propiedades
opticas del aerosol atmosférico obtenidas mediante las medidas de extincion, hemos
encontrado una correlacion creciente entre la anchura de la distribucion total y el pardmetro
0.40. 1020. Esta correlacion se presenta en la tabla V.8 y en la figura V.30d.
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Figura V.30. a), b), ¢), d) Relaciones de los radios modales, efectivo total y anchura total con el exponente de
Angstrom y la profundidad dptica del aerosol 1020 nm; e) y f) Relacién entre las profundidades dpticas del
aerosol de 440 nm (e) y 1020 nm (f) con el contenido de agua precipitable

Por ultimo, teniendo en cuenta los resultados de Satheesh et al. (1999) y Eck et al. (2001),
se ha buscado correlacionar el contenido de agua precipitable y las profundidades opticas del
aerosol. En la figura V.30a y V.30b se representa el contenido de agua precipitable y la
profundidad optica en 440 nm y 1020 nm, respectivamente. Como se puede apreciar en estas
figuras, si en nuestro caso separaramos por estaciones encontrariamos resultados semejantes
a los obtenidos por Satheesh et al. (1999) en la zona tropical de la India, y no encontramos
una correlacién evidente si incluimos los resultados de todas las estaciones, tal y como le
ocurre a Eck et al. (2001) en el observatorio de Kaashidhoo. Eck et al. (2001) atribuye el
crecimiento de la profundidad optica con el contenido de agua precipitable al posible
crecimiento higroscopico del aerosol como consecuencia del aumento de la humedad relativa
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y, por otro lado, al posible acoplamiento del vapor de agua con las propiedades de las
particulas del aerosol.

En las estaciones de Armilla, Las Sabinas y Pitres, debido a la baja humedad relativa
durante nuestra campafia (<70%) (figura V.6c¢), el crecimiento higroscopico no podria ser el
responsable de estas variaciones. En el caso de Motril, como la humedad relativa alcanzé
valores por encima del 80%, quizds podriamos relacionar este aumento de la profundidad
optica con un posible crecimiento higroscopico de las particulas. Sin embargo, la correlacion
en Motril no es mayor que en el resto de las estaciones.



VI FORZAMIENTO RADIATIVO

En este Capitulo presentaremos los resultados de la evaluacion del forzamiento radiativo
producido por el aerosol atmosférico durante la campafia VELETA.

VI.1 DEFINICION DE FORZAMIENTO RADIATIVO

El concepto de forzamiento radiativo se introduce para evaluar el calentamiento o
enfriamiento que producen los distintos componentes atmosféricos en aras a analizar los
posibles cambios futuros en el sistema climatico. Un forzamiento radiativo positivo tiende a
calentar el sistema mientras que uno negativo lo enfria.

Segun el IPCC (Intergovernmental Panel on Climate Change) el término forzamiento
radiativo del sistema climatico se define: “El forzamiento radiativo del sistema superficie-
troposfera debido a la introduccion de una perturbacion o de un agente externo, es el
cambio en la irradiancia neta en la tropopausa DESPUES de que las temperaturas
estratosféricas se hayan reajustado hasta alcanzar un equilibrio radiativo, pero
manteniendo fijas las temperaturas y estados de la superficie y de la tropdsfera en los
valores sin perturbar”. Esta definicion se restringe a cambios en el balance radiativo del
sistema superficie-troposfera producidos por factores externos, sin que se produzcan cambios
en la dinamica estratosférica, sin mecanismos de realimentacion entre la superficie y la
troposfera y sin cambios dindmicos inducidos en la cantidad y distribucién del contenido de
agua atmosférico (Hansen et al., 2002).

También se define el forzamiento radiativo instantaneo (F;) como el forzamiento en el
tope de la atmodsfera que es necesario para estimar el cambio en la temperatura de la
superficie (ATy) en modelos transitorios (Lohmann and Freichter, 2001). A partir de estos
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dos conceptos se obtiene el parametro de sensibilidad climatica como (Lohmann and
Freichter, 2001):

_AT,
F;

A (VL1)

El concepto de sensibilidad climatica puede aplicarse a agentes tales como los gases de
efecto invernadero y a los efectos directos de las particulas del aerosol atmosférico. Sin
embargo, encontramos problemas en su aplicabilidad cuando las particulas del aerosol son
muy absorbentes, por ejemplo las particulas de hollin, ya que su forzamiento en la cima de la
atmosfera puede ser muy pequefio; sin embargo debido a la alta absorcién, su forzamiento
radiativo en la superficie es mucho mayor de lo que se podria obtener extrapolando el
forzamiento en el tope de la atmodsfera (Lohmann and Feichter, 2001; Ramanathan et al.,
2001). Esta definicion de forzamiento también presenta problemas de aplicabilidad cuando
consideramos los posibles efectos sobre las nubes del cambio en las propiedades microfisicas
de las particulas del aerosol atmosférico (Lohmann and Feichter, 2005).

Para analizar el forzamiento radiativo instantaneo de las particulas del aerosol atmosférico
(ARF), ya tengan un origen natural o antropogénico, muchos autores estiman el forzamiento
radiativo en el tope de la atmoésfera (TOA), en la superficie y en la atmosfera. En este
sentido, el forzamiento producido por el aerosol atmosférico en la superficie y en la TOA
vendra dado por (p. ej. Valenzuela et al., 2012):

ARF =(E,—E')—(E. ,—E.,) (VL.2)

x,O_ x,0

donde E, y E,, son las irradiancias globales en la superficie o la TOA con aerosol y sin
aerosol, respectivamente. Las flechas indican la direcciéon de las irradiancias globales: |
indica irradiancia hacia abajo y 1 indica irradiancia hacia arriba. El forzamiento radiativo del
aerosol atmosférico en la atmosfera se puede estimar como la diferencia entre el ARF en la
TOA menos el ARF en la superficie.

ARFAtm:ARFTOA_ARFSup (VL3)

V1.2 METODOLOGIA

Para la estimacion del forzamiento radiativo se ha utilizado el cédigo de transferencia
radiativa SBDART (Ricchazzi et al.,, 1998). Este c6digo es un modelo de transferencia
radiativa de ordenadas discretas (Stamnes et al., 1988). Este algoritmo incluye dispersién
multiple en un medio plano-paralelo no isotérmo inhomogéneo verticalmente, y es eficiente
para las estimaciones de forzamiento radiativo (p. ej. Horvath et al., 2002; Jayaraman et al.,
2006; Xia et al., 2007). Este codigo computacional caracteriza el aerosol atmosférico
mediante el pardmetro de asimetria, el albedo de dispersion simple y la profundidad optica.
Otros parametros de entrada son la irradiancia solar extraterrestre espectral, la geometria
solar, la reflectividad de la superficie, el modelo de atmoésfera y el tipo de aerosol
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estratosférico. Los parametros de salida del modelo que son de interés en este estudio son la
irradiancia global en la superficie y la irradiancia en el TOA.

Como variables de entrada para caracterizar las particulas del aerosol atmosférico en la
campafia VELETA 2002 se utilizaran los valores del parametro de asimetria, del albedo de
dispersion simple y las profundidades Opticas obtenidas en los andlisis de los capitulos
anteriores. Para el albedo de la superficie hemos utilizado los valores medios estimados por
la red AERONET para nuestra zona (http://aeronet.gsfc.nasa.gov): 0.05£0.04 en 440,
0.16+0.03 en 670, 0.31+£0.04 en 870 y 0.32+0.04 en 1020 nm. Para el modelo de atmdsfera
se ha elegido la Atmoésfera de latitudes medias de verano, dado que nuestra campafia
experimental se han realizado en esta época del afio.

En cuanto a las condiciones de referencia, hemos elegido una atmosfera sin aerosol. Asi
pues, el codigo SBDART se ejecuta para las dos condiciones: sin aerosol, que sera
considerado como referencia, y con aerosol, cuyas propiedades vendran dadas por las
inversiones de la ecuacion de transporte radiativo en cada una de las estaciones. Los calculos
fueron realizados e integrados en el intervalo espectral 0.31-2.8 pm para angulos cenitales
entre 20° y 80°. Para cubrir este intervalo espectral (0.31-2.8 um) el c6digo SBDART realiza
una interpolacién/extrapolacion logaritmica en las profundidades O&pticas, y una
interpolacion/extrapolacion lineal para el albedo de dispersion simple, pardmetro de
asimetria y albedo de superficie.

Con el fin de evitar la dependencia en el forzamiento radiativo de la profundidad optica
del aerosol, se calculara la eficiencia del forzamiento radiativo del aerosol (ARFE), el cual es
el forzamiento radiativo instantdneo por unidad de profundidad optica. Para ello
calcularemos el ARFE como el cociente entre el forzamiento radiativo instantaneo y la
profundidad optica del aerosol en la longitud de onda de 550 nm. La profundidad optica del
aerosol en 550 nm se obtendra aplicando la ley de Angstrom, que se derivara a partir de los
valores de la profundidad optica en 440, 670, 870 y 1020 nm.

Ademas, se calculara el valor medio diario del forzamiento radiativo del aerosol (DARF)
a partir de la integracion del forzamiento radiativo instantaneo del aerosol sobre el periodo
de 24 horas (Bush and Valero, 2003).

ARF _dl

o (VL4)

DARF =

Asimismo se determinara el valor medio diario de la eficiencia del forzamiento radiativo

del aerosol (DARFE) como el cociente entre el DARF y la profundidad optica del aerosol en
la longitud de onda de 550 nm.
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VI.3 RESULTADOS

En la figura VI.1 se presentan los valores promedio del ARF y ARFE en superficie, TOA
y en la atmésfera en la estacion de Armilla como una funcion del angulo cenital solar para
cada uno de los periodos temporales en que se ha dividido la campafia VELETA 2002
(Capitulo V). Recordemos que la clasificacion realizada para la particulas del aerosol
atmosférico en VELETA 2002 correspondia a: Periodo I - quema biomasa; Periodo 1II -
maritimo polar; Periodo III - evento de polvo sahariano; Periodo IV - urbano. Se observa que
el ARF en superficie es siempre negativo lo cual indica enfriamiento en superficie. Por otro
lado, el ARF en la atmodsfera es siempre positivo, indicando un calentamiento de la
atmosfera. Este resultado general se observa también en el resto de las estaciones.
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Figura VI.1. Dependencia con el dangulo cenital solar del ARF (al,b2,c3) y ARFE (a2,b2,c3) en la superficie (a),
TOA (b) y atmosfera (c) en la estacion de Armilla (Periodo I - quema biomasa; Periodo II - maritimo polar;
Periodo III - evento de polvo sahariano; Periodo IV — urbano).
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En cambio, el ARF en la TOA muestra para los periodos II y III de la campaiia tanto
valores positivos como negativos, observandose en estos casos el cambio de signo para
angulos cenitales proximos a 40°. Este resultado se observa también en la estacién de Las
Sabinas. Por otro lado, en las estaciones de la Ladera Sur (Pitres y Motril) el ARF en la TOA
muestra siempre valores negativos. Estas diferencias en el ARF entre ambas laderas es
consecuencia de las diferencias observadas en las propiedades de las particulas del aerosol de
ambas laderas (Capitulo V.5).

Este forzamiento positivo en la TOA para angulos cenitales bajos es observa también en
los trabajos de Tegen et al. (2010) en Ouarzazate (Marruecos) en el experimento SAMUM.
Tegen et al. (2008) muestran ademas que cuanto mayor sea la absorcion de las particulas del
polvo mineral mayores son los valores positivos del forzamiento en la TOA. Otros autores
como Meloni et al. (2005), Lyamani et al. (2006), Goméz-Amo et al. (2010) y Valenzuela et
al. (2012) encuentran siempre valores negativos para el forzamiento en la TOA, aunque
proximos a cero en situaciones de polvo mineral absorbente y dangulos cenitales bajos.

Ademas, se aprecia como el mayor efecto radiativo (en valor absoluto) en la superficie se
produce para un angulo cenital de 60°. También se observan las menores diferencias entre
los distintos periodos en angulos cenitales altos (>70°). Por otro lado, cuando aumenta el
angulo cenital el ARF en la TOA aumenta (en valor absoluto), produciéndose el mayor
efecto radiativo para el angulo cenital de 70°. Para angulos cenitales mayores a 70° el ARF
en la TOA disminuye (en valor absoluto). Estos efectos sobre el forzamiento radiativo
obedecen a la respuesta de la funcion de fase del aerosol atmosférico y a la masa dptica.
Parte de la radiacion dispersada va hacia el espacio, aunque predomina la radiacion
dispersada en la direcciéon del haz incidente cuando las particulas no son esféricas. Al
aumentar el radio equivalente de las particulas no esféricas aumenta también la radiacion
dispersada en la direccion del haz incidente. Asi, al aumentar el angulo cenital solar aumenta
también la contribucién de la radiacion dispersada hacia delante que se afiadiria al flujo
radiativo saliente en la TOA (Meloni et al, 2005; Valenzuela et al, 2012). Para masas opticas
grandes (4angulos cenitales altos) se produce una mayor atenuacién de la radiacion por el
aerosol presente en las capas cercanas a la superficie (caminos Opticos grandes),
disminuyendo el efecto sobre el forzamiento radiativo. Este resultado se encuentra también
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Figura VI.2: Dependencia con el dngulo cenital solar del ARFE en la superficie (a) y TOA (b) en la estacion de
Pitres (Periodo I - quema biomasa; Periodo II - maritimo polar; Periodo III - evento de polvo sahariano)
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para el resto de estaciones, y es similar al encontrado por otros autores (Meloni et al, 2005;
Lyamani et al, 2006; Gomez-Amo et al, 2010; Valenzuela et al, 2012).

Por otro lado, se observa que las diferencias en Armilla entre distintos periodos, en
porcentaje, son menores en el ARFE que en el ARF (figura VI.1). Este fenomeno no se
aprecia en otras estaciones como la de Pitres (figura VI.2). Teniendo en cuenta que el valor
de ARF depende tanto de la cantidad como del tipo aerosol, mientras que ARFE depende del
tipo de aerosol, se podria considerar que el aerosol presente en Armilla durante los diferentes
periodos presenta ciertas similitudes que no se observan en otras estaciones. De hecho en el
Capitulo V se observa como los valores de albedo de dispersion simple de Armilla se ven
influidos por la presencia del aerosol urbano (tabla V.5), de modo que la llegada del polvo
sahariano implica sélo un ligero aumento del valor de esta propiedad. En cambio en Pitres,
con cargas de aerosol mas bajas, la signatura del polvo sahariano produce un aumento
sustancial del albedo de dispersion simple. Este resultado no se observa en el resto de las
estaciones, donde encontramos diferencias en el ARFE de hasta el 50% para periodos con
masas de aire con distinto origen. En la figuraVI.2 mostramos un ejemplo del ARFE
estimado para la estacion de Pitres.

En la tabla VI.1 se presentan los valores del DARF en superficie, TOA y atmosfera para
cada una de las estaciones y periodos temporales considerados (Capitulo V), mientras que en
la figura V1.3 se presentan el DARF y DARFE en superficie, TOA y atmésfera. Hay que
destacar como durante el periodo II en la estacion de Las Sabinas el DARF en la TOA es
0.2+0.7 W/m? lo cual nos indica una situacion con un comportamiento semejante al que
tendria una atmdsfera con muy carga de aerosol. También hay que destacar el valor promedio
durante el periodo I del DARF en Motril en superficie (-28+3 W/m?) y en la TOA (-13+3
W/m?). Estos valores son los maximos de todas las estaciones y periodos, superando incluso
los resultados del DARF para el evento de polvo sahariano (periodo III). Esto es debido al
gran modo de acumulacion observado durante el periodo I en Motril, llegando a ser del

Tabla VI.1: Medias y desviaciones estandar del DARF en superficie, en el TOA y en la atmésfera (W m™): I -
Armilla-Las Sabinas-Pitres-Motril (quema biomasa); II - Armilla-Las Sabinas-Pitres-Motril (maritimo polar); Il
- Armilla-Las Sabinas-Pitres-Motril (evento de polvo sahariano); 1V - Armilla (urbano).

DARF superficie DARF o4 DARF, atmésfera
Media Std Media Std Media Std
I -17 5 -3 3 14 2
/4 -9 2 -1 1 8 3
Armilla
I -23 7 -3 3 21 8
1A% -13 2 -3 1 11 3
1 -13 3 -2 1 11 4
Las Sabinas I -6 2 0.2 0.7 7 3
I -18 5 -3 2 14 5
1 -9 2 -6 2 3 1
Pitres 17 -5 2 -3 1 2 1
I -17 4 -5 1 12 14
I -28 3 -13 3 15 5
Motril /4 -11 5 -3 2 8
I -19 4 -5 1 13 4
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orden del modo de particulas grandes durante el evento de polvo sahariano (figura V.27).
Esta situacion se debe al crecimiento higroscépico del aerosol debido a la alta humedad
relativa de la estacion de Motril y al acoplamiento del vapor de agua con las caracteristicas
del aerosol para las masas de aire de diferentes regiones (Estellés et al. 2006, Alados-
Arboledas et al., 2008).

Al igual que ocurri6 con el ARFE, se observa que en la estacion de Armilla la variacion
del DARFE entre distintos periodos (7-13%) es menor que la del DARF (>20%), siendo
estas variaciones mucho menores que las observadas en Las Sabinas y Motril, donde se
encuentran diferencias del 30% entre distintos periodos (tabla VI.2). Estas diferencias se
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deben a que las propiedades del aerosol en los distintos periodos se suavizan en la estacién
de Armilla debido al efecto del aerosol urbano.

En la tabla VI.2 se presentan algunos valores del DARFE que podemos encontrar en la
bibliografia para la zona Europea-Mediterranea durante la época de verano (época en la que
se desarrollo la campafia VELETA 2002). Para comparar estos resultados con los obtenidos
por otros autores hay que tener en cuenta que, suponiendo la misma carga y propiedades del
aerosol, los valores del DARF son mayores para la época del verano (mayor duracion del
dia) que en invierno. Para la estacion de Armilla encontramos para toda la campafia unos
valores del DARFE en superficie (entre -95+12 y -102+16 W m™ §') mayores que los
obtenidos por Lyamani et al. (2006) en la ciudad de Granada durante un episodio de
contaminacion (-78 W m?§!). La causa de esta diferencia en el DARFE en superficie entre
el estudio de Lyamani et al. (2006) y este trabajo se encuentra en el diferente rango espectral
utilizado. Markowicz et al. (2002) muestran una diferencia de 30-40 W m™ & entre utilizar
un rango en el visible (400-700 nm) o uno mayor (280-2800 nm) para el DARFE en
superficie. Si comparamos con autores que utilizan un rango espectral semejante al utilizado
en este trabajo, encontramos que los valores del DARFE en Armilla son similares a los
obtenidos para un aerosol urbano en Marsella (Francia) por Roger et al.(2006) (entre -114 y
-124 W m™§") y por Saha et al. (2008) en Toulon (Francia) (entre -68 y -98 W m?25"). Estos
valores del DARFE en superficie se deben a que el aerosol urbano tiene una componente
absorbente elevada en la atmoésfera y una baja componente retrodispersante hacia el espacio
(Roger et al., 2006).

En cambio, en el forzamiento en la TOA en la estaciéon de Armilla para los tipos de
aerosol de quema de biomasa (periodo I), maritimo polar (periodo II) y evento de polvo
sahariano (periodo III) (entre -11+10 y -14+10 W m™ &) es similar al obtenido por otros
autores para polvo mineral (Meloni et al., 2005: entre -9 y -16 W m™ §" en Lampedusa;
Lyamani et al, 2006: -15 W m™§" en Granada; Saha et al, 2008: entre -10 y -12 W m25" en
Toulon; Tengen et al., 2010: -13.2 W m2§" en Ouarzazate). Estos valores, y también los del
DAREFE en superficie, muestran una mayor eficiencia de absorcion del aerosol en la estacion
de Armilla que el mostrado por los autores anteriores en sus respectivos estudios. Por otro
lado, para el periodo IV (aerosol urbano) se han obtenido valores (-1948 W m™2 §') muy
similares a los obtenidos por Lyamani et al. (2006) (-19 W m™ §"') para una situacion
atmosférica dominada por la intrusién de particulas del centro de Europa.

Para la estacion de Las Sabinas tenemos una situacion similar a la encontrada en la
estacion de Armilla para los periodos I y III. Para el periodo II encontramos unos valores
altos del DARFE en la superficie (-120+£10 W m™§), siendo estos valores comparables a los
obtenidos por Roger et al. (2006) en Marsella (entre -114 y -124 W m? ") donde el aerosol
era urbano. Ademas, el DARFE en la TOA para la estacion de Las Sabinas durante el periodo
II es positivo (4+10 W m?28™"). No se han encontrado en la bibliografia valores positivos del
DAREFE en la TOA para la region Europea-Mediterranea En cambio, si se han observado
valores positivos en Nueva Delhi asociados con valores bajos del albedo de dispersion
simple (wy~0.8 en 0.5 pm) producidos por la alta contaminacion de la ciudad: 4 W m?8' y
20 W m? & para mayo y junio de 2006, respectivamente (Pandithurai et al., 2008). Aunque
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Tabla VI.2. Tabla comparativa de DARFE en superficie y en la TOA (W m™ §) de varios estudios.

Regio
Referencia A(um) Albedo superficie DARFEjs,, DARFEros T"ip:ile‘:;?ol
Almeria (ES
Horvath et al. (2002) 0.44-0.78 0.2 .57 A1 metia (ES)
Contaminado
Vi AT
Horvath et al. (2002) 0.44-0.78 0.2 -68 24 iena (AT)
Contaminado
E
Y et al.(2006) 0.2-4.0 Depen. espectral -98 -29 Comzisza ,
Creta (GR
Markowicz et. al (2002) 0.28-2.8 0.15 -85 31 reta (GR)
Quema biomasa
L d IT
Meloni et al. (2005) 0.4-0.7 0.02-0.37 (-30,-45) (-9,-16) ampedusa (IT)
Polvo mineral
Ni IL
Derimian et al. (2006) 0.175-2.270 0.23-0.35 -65 22 egev (IL)
Polvo mineral
N IL
Derimian et al. (2006) 0.175-2.270 0.23-0.35 -62 20 egev (IL)
Contaminado
Granada (ES
Lyamani et al. (2006) 0.4-0.7 0.15 73 15 ranada (ES)
Polvo mineral
Granada (ES
Lyamani et al. (2006) 0.4-0.7 0.15 78 -19 ranada (ES)
Contaminado
Marsella (FR)
R t al. (2006 0.3-3.0 D . tral -114,-124 -21,-31
oger et al. ( ) epen. espectral ( ) ( ) Urbano
Toulon (FR)
h: 1.(2 .28-2. D . 1 -78,-82 -10,-12
Saha et al.(2008) 0.28-2.8 epen. espectra (-78,-82) (-10,-12) Polvo mineral
Toulon (FR)
Saha et al.(2008 0.28-2.8 D . tral -68,-98 -11,-18
aha et al.( ) epen. espectra (-68,-98) (-11,-18) Urbano
O te (MA
Tegen et al. (2010) 0.32-2.1 0.2 73 13 varzazate (MA)
Polvo mineral
Armilla (ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -10216 -14£10 mmilla (ES)
Quema biomasa
Armilla (ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -101+£11 -13+8 rm1 a (ES)
Maritimo polar
. Armilla (ES)
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -96+13 -11£10 .
Polvo mineral
Armilla (E
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -95+12 -19+8 mmilla (ES)
Urbano
L i E
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -91+10 -17+10 as Sabm'fis (ES)
Quema biomasa
Las Sabi ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -120+10 4+10 as ’a.mas( )
Maritimo polar
Las Sabi ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -86+8 -17+6 as >a 1n:?s( )
Polvo mineral
Pitres (ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -61£7 -42+4 fres (, )
Quema biomasa
Pitres (ES
Este trabajo 031-2.8 Depen. espectral -65+9 4046 itres (ES)
Maritimo polar
Pitres (ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -77+6 -23+7 res (‘ )
Polvo mineral
Motril (E
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -56+8 -25+4 otrl ( S)
Quema biomasa
Motril (ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -81+15 -18+7 (?,n (ES)
Maritimo polar
Motril (ES
Este trabajo 0.31-2.8 Depen. espectral -72+6 -2145 otril (ES)

Polvo mineral
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la estacion de Las Sabinas no sea un lugar contaminado, la gran proporcion de particulas
pequefias con una alta capacidad absorbente observadas durante el periodo II (Capitulo V)
produce un albedo de dispersién simple similar al de lugares altamente contaminados.

En las estaciones de la Ladera Sur (Pitres y Motril) encontramos que el DARFE en
superficie durante toda la campafia tiene valores similares a los encontrados por Derimian et
al. (2006) en el desierto de Negev (Israel), tanto para una situacién con polvo mineral como
dominada por particulas contaminantes (entre -62 y -65 W m™ §"). Por otro lado, existen
diferencias en el DARFE en la TOA entre ambas estaciones. En la estacion de Pitres existen
valores altos (en valor absoluto) del DARFE en la TOA, los cuales también son mas
elevados que los encontrados en otros estudios. Estos valores son debidos al caracter
predominantemente dispersivo del aerosol de la estacion (w=0.97+0.02). En cambio, en la
estacion de Motril los valores varian entre -18+7 y -25+4 W m2§ los cuales son similares a
los encontrados para lugares urbanos, como en Marsella donde Roger et al (2006) obtienen
valores entre -21 y -31 W m?2§.

En general, se observa que las estaciones de la Ladera Norte (Armilla y Las Sabinas)
muestran valores mas proximos entre si que los de la Ladera Sur (Pitres y Motril), y
viceversa. Esto pone de manifiesto, una vez mas, la existencia de diferencias en las
propiedades de las particulas del aerosol entre las dos laderas. Las particulas del aerosol de la
Ladera Norte muestran valores (en valor absoluto) del DARFE mas altos en superficie y mas
bajos en la TOA que en la Ladera Sur. Esto produce una mayor eficiencia de estas particulas
respecto al calentamiento de la atmosfera en la Ladera Norte. Estas circunstancias podrian
afectar a los procesos evaporativos en la superficie, a la estabilidad de la baja troposfera y a
la disminucion de los procesos convectivos debido al calentamiento del hollin. También
podria llevar a un decrecimiento de la cobertura nubosa y precipitacion (Markowicz et al.,
2002).

Finalmente, la diferencia en las estimaciones del DARF y DARFE en ambas laderas se
reduce durante el evento de polvo sahariano (periodo III), el cual afectdo a todas las
estaciones por igual. Este hecho pone de manifiesto la importancia de este tipo de eventos a
nivel regional, incluso cuando las propiedades del aerosol local son diferentes.
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El objetivo principal de este trabajo ha sido la caracterizacién de las propiedades efectivas
del aerosol en la columna atmosférica en una regién que presenta una orografia compleja,
teniendo en cuenta las distintas masas de aire que pueden llegar a esta region. Para llevar a
cabo este objetivo se han utilizado técnicas de teledeteccion y modelos de transporte
radiativo durante la campafia VELETA 2002. Esta campafia se desarrolld en el verano de
2002 en el macizo de Sierra Nevada (Granada), y en ella participaron numerosos equipos de
investigacion, tanto nacionales como internacionales, dentro del marco del Proyecto
DEPRUVISE financiado por la CICYT-MCYT (CLI2000-0903-C8).

Para abordar el objetivo propuesto, en esta Memoria se han descrito y resumido los
conceptos basicos necesarios para aproximar el analisis de las propiedades microfisicas y
radiativas del aerosol atmosférico: magnitudes fundamentales, ecuacion de transporte
radiativo en un medio que absorbe y dispersa la radiacién, y su particularizacion para la
atmosfera de la Tierra. Para el estudio de las propiedades del aerosol atmosférico obtenidas
mediante técnicas de inversién se ha utilizado el coédigo de Nakajima et al. (1996),
adaptandolo y modificandolo para la aplicacién a nuestras medidas experimentales. También
se ha analizado en este trabajo la reproducibilidad de sus resultados. Ademas, se ha utilizado
el codigo de transferencia radiativa SBDART (Ricchazzi et al., 1998) para la estimacion del
forzamiento radiativo producido por el aerosol atmosférico en cada una de las estaciones y
situaciones atmosféricas de la campafia. Para analizar las situaciones atmosféricas
particulares se utilizaron fundamentalmente mapas sinépticos, el modelo de retrotrayectorias
HYSPLIT (Draxler, 1996; Draxler and Hess, 1997; Draxler and Hess, 1998), imagenes del
instrumento MODIS a bordo de las plataformas Terra y Aqua, y los datos meteorolégicos
habituales registrados en cada una de las estaciones.

En cuanto a la instrumentacion, para llevar a cabo este objetivo se utilizaron
fundamentalmente las medidas de radiancia del cielo y de irradiancia solar directa obtenidas
con radiometros solares CIMEL CE-318, en bandas espectrales en las que la absorcion
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gaseosa es minima, instalados en diferentes estaciones de las laderas Norte y Sur del macizo
de Sierra Nevada. La ubicacion de las estaciones fue la siguiente: Motril (localizacion
costera a nivel del mar) —ladera Sur—; Pitres (1200 m s.n.m.) —ladera Sur—; Pico Veleta (3398
m s.n.m.) -maxima elevacién de la campaiia—; Las Sabinas (2200 m s.n.m.) —ladera Norte—;
Armilla (680 m s.n.m.) —ladera Norte—. Esta disposicion de las estaciones proporcion6 un
fuerte gradiente en altura, considerando que la separacion horizontal entre las estaciones mas
lejanas no superd los 50 km. Otra caracteristica importante de la configuracién de las
estaciones es la proximidad al mar Mediterraneo y al Norte de Africa. La campafa se
desarroll6 del 8 al 24 de julio de 2002. Durante este periodo el area de estudio estuvo
influenciada por fuentes de particulas procedentes del Atlantico, de Europa, del Norte de
Africa, asi como procedentes de fuentes locales.

Desde el 8 al 11 de julio de 2002 se llevo a cabo un estudio de calibraciéon e
intercomparacion entre los instrumentos utilizados en la campafia, contando ademas con un
radiometro solar calibrado y cedido por la red AERONET. El andlisis de la metodologia de
calibracién, asi como las intercomparaciones entre los distintos radiometros solares también
ha formado parte del trabajo de esta memoria de Tesis.

A modo de resumen, las conclusiones principales obtenidas en este trabajo han sido las
siguientes:

« Se ha analizado con detenimiento el método de calibraciéon del radiometro solar
CIMEL CE-318. Este instrumento requiere de dos calibraciones: calibraciéon en
irradiancias y en radiancias. La calibracion de las medidas de irradiancia se ha
llevado a cabo teniendo en cuenta un analisis exhaustivo del método Langley, asi
como de sus variantes publicadas por diferentes autores. La calibracion en radiancias
se ha realizado en laboratorio, utilizado dos lamparas espectrales para poder cubrir
los canales de media disponibles en este instrumento. Teniendo en cuenta la alta
probabilidad de cielos despejados en Sierra Nevada a lo largo del afio, y su
accesibilidad hasta 2600 m s.n.m., los resultados ponen de manifiesto el gran interés
de esta localizacion para la calibracion de radidmetros solares por el método
Langley. Por otro lado, los cuatro métodos de calibracion Langley analizados en la
memoria (Langley, Langley mejorado, Langley astronémico y Langley astronomico
mejorado) muestran resultados similares, siendo las diferencias encontradas menores
al error experimental de las constantes de calibraciéon (0.01). Si las condiciones
atmosféricas lo permiten (cielo sin nubes y estabilidad atmosférica) el calibrado
Langley seria suficiente para obtener un buen resultado de las constantes de
calibracion, y no seria necesario acudir a otras técnicas mas sofisticadas. Si se
incluyen en la calibracién los canales del ultravioleta, los mejores resultados se
encuentran para masas opticas entre 2.5 y 5.5. Se ha verificado que la metodologia
de calibracion, tanto en irradiancias como en radiancias, es consistente
comparandola con los resultados obtenidos a partir de la metodologia utilizada en la
red AERONET.
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« Teniendo en cuenta que se han utilizado diferentes radidmetros solares, y también
que uno de ellos fue calibrado por la red AERONET, la campafia de
intercomparacion ha puesto de manifiesto la bondad de la técnica de transferencia de
calibrado. Los resultados experimentales han mostrado la reproducibilidad de la
profundidad optica del aerosol obtenida con los distintos radiometros, siendo su
desviacion estandar menor al error admitido por las redes internacionales (0.01 en
los canales del visible y 0.02 en el ultravioleta). En cuanto a las medidas de radiancia
del cielo, los resultados muestran la reproducibilidad de las medidas en cada uno de
los canales espectrales, siendo las desviaciones estdndar menores al 10% (valor
maximo admitido por las redes internacionales).

« Desde un punto de vista metodologico, se ha analizado la precisién del codigo de
inversion en medidas individuales por comparacién de los resultados obtenidos con
cada uno de los radiometros utilizados en la campafia de intercomparacion. Los
resultados muestran estimaciones de los pardmetros similares (<10%) cuando las
diferencias en las medidas de radiancia son inferiores al 10%. Por otro lado, las
diferencias observadas en las distribuciones de tamailo, fundamentalmente en los
extremos de la distribucion, no afectan de un modo significativo al resto de las
propiedades radiativas derivadas. Ademas, se han analizado los resultados de la
inversion teniendo en cuenta las configuraciones en las medidas de radiancia del
almucantar y del plano principal. Los resultados obtenidos con ambas
configuraciones son similares (<4%), lo cual nos permite hacer un seguimiento de
las propiedades microfisicas y radiativas del aerosol atmosférico a lo largo del dia, y
no solamente para angulos cenitales solares mayores a 50° (configuraciéon del
almucantar).

« Se han comparado los parametros microfisicos y radiativos obtenidos durante la
campafia de intercomparacion teniendo en cuenta la metodologia de AERONET
(Dubovik et al., 2002) y los resultados proporcionados por nuestra metodologia. L.os
resultados muestran en general un buen acuerdo. Las diferencias en los parametros
(<10%) estan dentro del intervalo de error aceptado en estas metodologias, a
excepcion del indice de refraccion y el modo de acumulacion donde los resultados
muestran diferencias significativas que pueden llegar hasta el 15%.

« Teniendo en cuenta la situacién sindptica, la historia de las masas de aire y la
ubicacion de cada una de las estaciones, se han analizado las propiedades
microfisicas y radiativas del aerosol atmosférico en la campafia VELETA 2002 y las
posibles correlaciones entre los distintos parametros observados: profundidades
opticas, parametros de Angstrom, parametros de la distribucion de volumen, albedo
de dispersion simple y parametro de asimetria. Este analisis ha permitido dividir las
condiciones atmosféricas de la campafia en cuatro periodos diferentes: I (masa de
aire con origen en la costa este de Canad4a y EE.UU.), II (masas de aire con origen
Maritimo Polar), III (masas de aire con origen Mediterraneo, Atlantico y con
influencia de polvo mineral aficano) y IV (masas de aire con particulas de tipo
continental). En estos periodos se han analizado las variaciones de las propiedades
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del aerosol atmosférico con la altura, encontrandose un caracter absorbente estable
en las particulas de la estacion de Armilla (wg44—0.87+0.03). También se han
observado propiedades similares en la estacion de Las Sabinas cuando Ias
condiciones meteoroldgicas favorecen el ascenso de la capa de mezcla
(w0,440=0.85+0.04). En las estaciones de la Ladera Sur de Sierra Nevada (Pitres y
Motril) no se observa el marcado caracter absorbente de las particulas en ninguno de
los periodos analizados (wg40=0.95+£0.03 en Pitres; wg4y=0.924+0.03 en Motril), lo
cual pone de manifiesto la accion “barrera” que produce el macizo de Sierra Nevada.
También se ha puesto de manifiesto la gran influencia que ejercen las particulas
marinas sobre el aerosol atmosférico en la estacion de Motril (n=1.45+0.05,
k=0.006+0.003). Este estudio ha permitido también analizar la evolucion temporal
de los efectos de las masas de aire en esta zona con orografia compleja, dependiendo
del recorrido de las masas de aire, y el efecto de las particulas con origen
transfronterizo. Los analisis de las correlaciones entre los distintos parametros han
permitido establecer ecuaciones paramétricas que podrian utilizarse en un futuro
como parametros de entrada en los modelos climaticos. Entre ellas, destaquemos la
gran correlacion obtenida entre el contenido en volumen de la distribucion de
tamafio frente al parametro de Angstrém (V.;=0.005(x0.001) + 0.91(£0.01):B0-1020,
R=0.94).

Por ultimo, se han realizado estimaciones del forzamiento radiativo producido por el
aerosol atmosférico en la superficie terrestre, en la TOA y en la atmoésfera. Los
resultados ponen de manifiesto la importancia del aerosol local sobre las
estimaciones del forzamiento radiativo, tanto a nivel de superficie como en la TOA o
en la atmoésfera. Este hecho hace que encontremos grandes diferencias en el
forzamiento radiativo producido por el aerosol atmosférico en estaciones muy
préximas y bajo las mismas masas de aire que llegan a la region. Por ejemplo, el
forzamiento radiativo diario en superficie durante los primeros dias de la campaiia
fue en promedio: -17+5 W/m? en la estacion de Armilla; -13+3 W/m?* en Las
Sabinas; -9+2 W/m? en Pitres; -28+3 W/m? en Motril. Las estimaciones del
forzamiento radiativo diario efectivo producido por el aerosol atmosférico en las
estaciones de Amilla (superficie (-102,-95) Wm?5", TOA (-19,-11) Wm?5"), Las
Sabinas (superficie (-91,-86) Wm?5", TOA (-17,4) Wm™8") y Motril (superficie (-
72,-56) Wm?§"!, TOA (-25,-18) Wm™?5") muestran valores tipicos de lugares con
particulas contaminantes. En el caso de la estacion de Pitres, el forzamiento radiativo
diario efectivo (superficie (-61,-77) Wm?5!, TOA (-42,-23) Wm™2§"') muestra
valores correspondientes a particulas poco absorbentes. Ademas, estas estimaciones
ha puesto de manifiesto que las particulas provenientes del Norte de Africa y de
quema de biomasa que llegan a nuestras latitudes tienen capacidad de producir un
calentamiento neto de la atmosfera (DARF ymestera €0 Armilla (14,21) Wm™).
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A continuacion se presenta una lista de los simbolos utilizados en este trabajo.

B, Funcion de Planck
c Velocidad de la luz
E Campo eléctrico
& Energia radiativa
E Irradiancia
7 Densidad de Flujo de radiacion
F Componente z de la densidad de flujo de radiacion
Fom Forzamiento radiativo en la atmosfera
Fp Forzamiento radiativo en la superficie
Froa Forzamiento radiativo en el tope de la atmdsfera
g Parametro de asimetria
J Intensidad media
Ju Funcion de Bessel de primer orden
Jn Funcion esférica de Bessel
K Funciones Kernel
Ko Funcion Kernel o nucleo de extencién
k Numero de onda
k Parte imaginaria del indice de refraccién
H Campo magnético
H, Funcion de Bessel de segunda especie
hy Funcion esférica de Bessel
i1, 1> Funciones intensidad de la onda
L Radiancia o intensidad especifica
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m Indice de refraccion

m Distribucion de tamafio de masa

m, Masa 6ptica absoluta

m, Masa o6ptica relativa

N Numero de particulas por unidad de volumen
n Vector de direccion de propagacion de la radiaciéon
n Parte real del indice de refraccion

n Distribucion de tamafio de numero

P/ Funcion de Legendre

p Funcion de fase

Qox Factor de eficiencia de extincion

Qs Factor de eficiencia de absorcion

Qsca Factor de eficiencia de dispersién

Z Funcion de redistribucion

R, Distancia media Tierra-Sol

R, Radiancia normalizada

r Vector de posicion

r Radio de una particula

r Cociente de distancias Tierra-Sol

T Radio medio de un modo de particulas

Vefec Radio efectivo de un modo de particulas

S Vector superficie

S Funcién fuente

AYARY! Funciones amplitud

T Temperatura

t Tiempo

v Distribucion de tamafio de volumen

V. Concentracion en volumen de un modo de particulas
V) Respuesta del detector a una sefial de entrada.
X Parametro de tamafio

a Exponente de Angstrém

Coeficiente de turbiedad de Angstrom
B Profundidad optica diferencial de dispersion
1) Profundidad optica

Coeficiente de emision térmica



VIII Listado de simbolos 191

Coeficiente de emision por dispersion

3
%

Coeficiente de emision o emisividad
Angulo de dispersion

Angulo cenital

Perfil de absorciéon

Coeficiente de absorcion térmica
Longitud de onda

Coseno del angulo cenital

Densidad del medio

Coeficiente de dispersion

QA QDT R =R DT QPSS

Desviacion estandar de un modo de particulas

)

Espesor optico
Coeficiente de extincion, opacidad o coeficiente de absorcion total

Perfil de emision

R 8§ =X

Angulo sélido

Wo Albedo de dispersion simple
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