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Capitulo 1
Introduccion



En los ultimos afios 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 recientemente en el Tercer Informe del Grupo
Intergubernamental de Expertos sobre el Cambio Climatico (IPCC, 2001), el clima de la
Tierra ha cambiado de modo evidente, tanto global como regionalmente, desde la era
pre-industrial. Este informe sefiala que existen claras evidencias de que el calentamiento
global observado durante los ultimos cincuenta afios se debe a la actividad humana.
Segtn el criterio de la Organizacién Meteorolégica Mundial (OMM), el clima es la
sintesis del tiempo meteorolégico en un periodo de tiempo esencialmente amplio como
para establecer sus caracteristicas estadisticas (valores medios, variancias,
probabilidades de fendmenos extremos,...). El clima es el resultado de la interaccién

entre los diferentes componentes del Sistema Climatico, que incluye la atmdsfera, la



hidrosfera, la criosfera, la litosfera y la biosfera. 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 radiacién solar que incide sobre ella y refleja el resto. Esta energia que entra en el
Sistema Climatico es redistribuida por las circulaciones atmosférica y oceénica 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-Atmosfera, hablandose de forzamiento positivo si el efecto es producir un
calentamiento de la superficie terrestre y de la baja atmdsfera, y de forzamiento

negativo en caso contrario.

Las actividades humanas son responsables, entre otros efectos, de haber
incrementado la concentracién de algunos gases atmosféricos, como el diéxido de
carbono, el metano, el 6xido de nitrégeno y el ozono troposférico. Estos gases son
radiativamente activos en el infrarrojo térmico y absorben de modo efectivo la radiacién
infrarroja emitida por la superficie terrestre. Este proceso de absorcién 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 concentracién 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: los aerosoles. Los aerosoles son pequefias particulas
sélidas o liquidas que se encuentran en suspension en el seno de la atmdsfera. Estas
particulas 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,
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aunque su interacciéon con la primera es mas importante. Pero también se producen
efectos indirectos sobre el balance de radiacién, ya que los aerosoles producen
modificaciones en la estructura microfisica de las nubes, que conllevan modificaciones
en su cuantia y en sus efectos radiativos. Los aerosoles tienen origenes muy diversos,
tanto naturales (tormentas de arena, actividad volcanica) como antropogénicos (quema
de biomasa y combustible fosiles, degradacion del terreno). Existen evidencias de que la
concentracion de aerosoles troposféricos ha aumentado en los dltimos afios debido al
incremento de emisiones antropogénicas, tanto de particulas como de gases precursores
de la formacion de las mismas. Esto supone una modificacién en el balance radiativo
del Sistema Tierra-Atmdsfera, que se traduce en un forzamiento del clima cuyo signo
parece ser negativo. Es decir, en cierto modo intentaria contrarrestrar 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 a los
aerosoles. Asi, hay que decir que aunque la mayor parte de los aerosoles se localizan en
las capas bajas de la troposfera, el efecto radiativo de los aerosoles depende de su
distribucidn vertical en la atmoésfera. Por otro lado, los aerosoles sufren diferentes
procesos fisicos y quimicos en la atmdsfera, 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 no excede la semana. Este corto tiempo de residencia sumado al caracter
heterogéneo y a veces discontinuo de sus fuentes hace que los aerosoles presenten una
distribucién no homogénea con una localizacion 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 de los aerosoles como
la valoracién de sus efectos radiativos a nivel global. Por otro lado, el forzamiento
radiativo de los aerosoles depende no sélo de su distribucion espacial sino también de la

forma de los mismos, su distribucién de tamafio y composicion.

De acuerdo con los resultados del ultimo informe del Grupo Intergubernamental
de expertos sobre el Cambio Climatico (IPCC, 2001), la temperatura superficial media
global de la Tierra se ha incrementado en 0.6£0.2 °C durante el ultimo siglo. 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

cuantificacién del forzamiento antropogénico del clima existen grandes incertidumbres



asociadas, entre otros factores, al efecto de los aerosoles. Con el fin de reducir esta
incertidumbre se hace necesario realizar estudios regionales en los que se caractericen
las propiedades de los aerosoles, especialmente aquellas que afectan de un modo mas
marcado el forzamiento climatico de los mismos. En este tipo de estudios se trata de
obtener informacién que nos permita conocer los cambios estacionales en el régimen de
aerosoles de la zona de estudio, y por ello es conveniente realizar campafias
experimentales que incluyan en su duracién maés de un ciclo estacional. Por otro lado,
con el fin de hacer posible la inferencia de la existencia de tendencias en el aumento o
disminucién de la carga de aerosoles hace necesario mantener programas de

observacion operativos a largo plazo.

Por las razones apuntadas, en este trabajo se ha llevado a cabo un estudio
exhaustivo de los aerosoles en el entorno de una zona sub-urbana préximo a una ciudad
de tamafio medio, caracterizada por su reducido nivel de industrializacién. La zona se
ve sometida con cierta frecuencia a la accién de nubes de polvo de origen sahariano, y
ademas ha experimentado cambios importantes en el transcurso de los ultimos afios. La
disponibilidad de una serie de datos aceptablemente extensa en el tiempo se ha utilizado
para caracterizar el comportamiento estacional de los aerosoles que afectan la zona, asi
como para evidenciar modificaciones en las propiedades de los mismos, resultado tanto
de los cambios en las condiciones sindpticas que han afectado a la zona de estudio como

del aumento de la presién urbana sobre ella.

A continuacion presentamos un breve esbozo de los contenidos desarrollados en

el presente trabajo, haciendo un desglose por capitulos.

En el Capitulo 2 presentamos de modo resumido los fundamentos basicos sobre
los aerosoles atmosféricos. El hecho de que nuestro interés se centre en el efecto
radiativo de aerosoles y de que las técnicas usadas para caracterizarlo se basen en
procedimientos Opticos nos ha llevado a incluir un repaso sobre los procesos de
transferencia radiativa en la atmosfera, con especial énfasis en la region del espectro

solar.

En el Capitulo 3 mostramos las caracteristicas climaticas de la estacion de

medida, asi como una descripcién de la instrumentacion empleada y de la metodologia



de medida usada. En este punto se ha incluido una discusién acerca del mantenimiento

del equipo de medida, el fotdmetro EKO MS-120, y de los calibrados llevados a cabo

periédicamente.

En el Capitulo 4 se aborda la obtencion de la profundidad 6ptica de aerosoles a
partir de las medidas de profundidad 6ptica total, detallando el procedimiento seguido
para tal fin. El andlisis de la serie de profundidades dpticas de aerosoles se aborda para
cada longitud de onda. Con el fin de caracterizar su dependencia espectral se recurre a la
determinacién del exponente o de Angstrom. La serie de profundidad optica de

aerosoles se analiza con el fin de detectar ciclicidades y tendencias.

En el Capitulo 5 se aborda la inversion de las medidas de profundidad 6ptica de
aerosoles con el fin de determinar la distribucion de tamafio de las particulas aerosoles.
La técnica de inversion empleada, basada en el método de King, se describe de modo
apropiado, pasando a continuaciéon a describir el procedimiento seguido para la
determinacién del valor de indice complejo de refraccion utilizado en las inversiones. A
continuacién se analizan las distribuciones de tamafio obtenidas por inversién de los
valores promedios mensuales de profundidad optica de aerosoles. Estas distribuciones
de tamafio se analizan en detalle, asi como los pardmetros que se pueden derivar de
ellas. El comportamiento de las propiedades de tamafio de las particulas a lo largo de la
serie se analiza e interpreta en funcién de las condiciones imperantes en la zona de
estudio. Con el fin de aproximar la modelizacion del aerosol preponderante en la zona
de estudio se aborda el estudio de la correlacion entre diferentes propiedades de tamafio
del aerosol y pardmetros de determinacion directa como la profundidad dptica de

aerosoles en 500 nm y el exponente o de Angstrom.

En el Capitulo 6 se obtienen, mediante la aplicacién de la teoria de Mie y la
consideracion de particulas esféricas, las propiedades dpticas de los aerosoles a partir de
las distribuciones de tamafio de particulas obtenidas en el Capitulo anterior. Las
propiedades obtenidas son fundamentales para la valoracién del efecto radiativo de los
aerosoles. Asi, se analizan en detalle el albedo de dispersion simple, €l parametro de
asimetria y la funcidén de fase de dispersion. Destaca €l comportamiento estacional de
estos parametros y su variacion a lo largo de los afios analizados. Se presta especial

atencién a la dependencia espectral de estos factores y se aborda su modelizacion a



partir de variables de determinacion directa como puede ser el exponente o de

Angstrom.

Por ultimo, en el Capitulo 7 abordamos el analisis de varios eventos de invasion
de polvo sahariano que afectaron a la zona de estudio, con especial incidencia en los
meses de verano. El interés de este estudio radica en la intensidad y frecuencia con la
que estos eventos pueden- afectar todo el sureste espafiol. Para casos seleccionados se
lleva a cabo un estudio exhaustivo de los cambios en la propiedades 6pticas y de tamaiio

de los aerosoles.

Finalmente se presentan las principales conclusiones del trabajo realizado y se

apuntan las lineas de trabajo que han sido sugeridas en el desarrollo del mismo.



Capitulo 2
Fundamentos
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2. 1. Introduccion

La distribucién espectral de la radiacidn solar que llega a la superficie de la
Tierra es funcién de la distribucion de la radiacion extraterrestre y de las interacciones
con los constituyentes de la atmosfera terrestre. La radiacion solar que llega a la
superficie terrestre puede modificarse por el aumento de la concentracién de las
particulas sélidas y liquidas en la atmésfera. En este Capitulo describiremos los
constituyentes de la atmdsfera terrestre, tratando con mas detalle los aerosoles
atmosféricos. Como nuestras técnicas de observacion se basan en la interaccién de la
radiacién solar con los constituyentes de la atmésfera, revisaremos algunos conceptos
relativos al espectro solar y analizaremos los procesos de interaccion de la radiacién
solar con los constituyentes atmosféricos. Finalmente estableceremos las ecuaciones

fundamentales que determinan la transferencia de la radiacién en la atmésfera.
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2. 2. Constituyentes atmosféricos

Desde el punto de vista de su estructura térmica la atmdsfera terrestre se divide
en diferentes capas: troposfera, estratosfera, mesosfera y termosfera. Dentro de cada una
de ellas varia la temperatura, la densidad y la presién (Figura 2.1). La troposfera
contiene el 90 % de la masa de la atmdsfera y casi todo el agua atmosférica. En la
troposfera dominan los procesos convectivos mientras que en la estratosfera domina el
transporte horizontal. La composicién de la atmosfera varia en funcidon de la altitud,
latitud y época del afio. La Tabla 2.1 muestra la composicién de la Atmoésfera U. S.
Estandar 1976, donde podemos ver que los principales constituyentes son:
N»(78.084%), 02(20.984%-) y Ar (0.934%). La concentracion de algunos gases como el
didxido de garbono (0.33%), metano (1.5*107%) y ozono (0-12*107%), puede ser muy

variable debido a las actividades industriales y a la dinAmica general de la atmésfera.

En general, la atmoésfera es una mezcla de gases con proporciones que pueden
considerarse constantes hasta los 90 km de altitud. Las excepciones las constituyen el
ozono y el vapor de agua. En la alta atmodsfera el ozono se crea principalmente por la
accion de la radiacion ultravioleta. En la baja atmésfera se forma mediante la
descomposiciéon del diéxido de nitrégeno emitido en procesos industriales y los
incendios forestales. El ozono se concentra fundamentalmente entre 15 y 30 km de
altitud, y presenta una variacién estacional y espacial. Su concentracidon es maxima en
primavera y minima en otofio. El vapor de agua es muy variable tanto en el espacio
como en el tiempo, y se concentra principalmente en los niveles bajos de la troposfera.
Su variacion juega un papel muy importante en los procesos de absorcion y emision de
la radiacién. La atmosfera contiene ademas los aerosoles. En el apartado siguiente
estableceremos el concepto del aerosol y describiremos las fuentes que lo originan y los

mecanismos que lo eliminan, asi como sus diferentes tipos.
2. 3. Los aerosoles atmosféricos
Los aerosoles atmosféricos son pequefias particulas sélidas o liquidas que se

mantienen suspendidas en la atmoésfera. La lluvia, la nieve y el granizo no suelen

12
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considerarse como aerosoles atmosféricos debido a su corto tiempo de residencia en la

atmosfera. Tampoco incluiremos las nubes en los aerosoles atmosféricos.
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Figura 2.1. Variacion de la temperatura y la presion con la altitud. Figura

adaptada de Barry y Chorley (1999).

Constituyentes Contenido en % de
volumen
Nitrégeno 78.084
Oxigeno 20.948
Argon 0.934
Diéxido de carbono  0.33
Neén 18.18 * 10™
Helio 524*10*
Kripton 1.14 * 10™
Xenoén 0.089 * 10
Hidrogeno 0.5 *10™
Metano 1.5*10™
Oxido nitroso 0.27 * 10
Monéxido de carbono 0.19 * 10
Vapor de agua 0-0.04
Ozono 0-12*10*

Didxido de azufre 0.001 * 10
Dioxido de nitrégeno  0.001 * 107
Amoniaco 0.004 * 10
Oxido nitrico 0.005 * 10

Tabla 2.1. Composicion de la atmosfera U. S. Estandar 1976
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Los aerosoles son sustancias traza en la atmodsfera (1 a 100 ppb de la masa del
aire) y presentan una gran variabilidad en el espacio y el tiempo, asi como en su tamafio,
forma y composicion. Sus concentracién varia desde 2 pg m” en los polos, 30 pg m™ en
areas rurales, 170 pg m™ en 4reas urbanas, hasta 100 000 g m” en tormentas de arena
(Horvath, 1998). La extension vertical de los aerosoles troposféricos también es muy
variable: recientes medidas obtenidas por Gobbi et al. (2000) y Esposito et al. (1996) en

Europa muestran una extension vertical de 4 hasta 10 km para los aerosoles del Sahara.

Normalmente los aerosoles y los gases atmosféricos presentan caracteristicas
muy distintas. Los gases atmosféricos son invisibles y reaccionan entre ellos, mientras
que los aerosoles afectan a la visibilidad y son bastante inactivos quimicamente. Por
otra parte, los aerosoles y los gases atmosféricos tienen mucho en comun.
Aproximadamente la mitad de la masa de aerosoles atmosféricos se produce mediante la

conversion gas-particula.

2. 3. 1. Mecanismos de producciéon y de eliminacion de aerosoles

Basicamente hay dos mecanismos de produccion de los aerosoles:

1. La conversidn gas-particula.

2. Procesos mecanicos.

La conversién gas-particula incluye la produccién 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 condensacién en las
particulas existentes (condensacion heterogénea). Whitby (1978) estima que un 95% de
la masa de aerosoles 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 diéxido de
azufre, el dioxido de nitrégeno y los hidrocarburos. Estas particulas suelen tener radios

inferiores a 0.1 um.
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Los procesos mecanicos conducen a la inyeccion directa de los aerosoles en la
atmosfera (polvo, cristales de sal, etc) procedentes de las erupciones volcanicas,
incendios forestales, actividades humanas, erosién y otros procesos naturales. Estos
procesos mecanicos suelen producir particulas de tamafio grande, normalmente con

radios superiores a 1 pm.

Finalmente, los aerosoles atmosféricos pueden eliminarse de la atmdsfera
mediante la sedimentacidn, la precipitacion y el impacto con obstaculos terrestres.
Normalmente la coagulacién no se considera como proceso de eliminacién del aerosol
de la atmésfera porque esta forma parte de la dindmica del aerosol. Con la coagulacién
aumenta el tamafio de las particulas pero la masa total de los aerosoles queda invariable.
Sin embargo, si se consideran los efectos atmosféricos de los aerosoles, la coagulacion

puede tratarse como un proceso de eliminacion.

2. 3. 2. Clasificacion de los aerosoles

Los aerosoles pueden clasificarse con respecto a su origen, tamafio y
distribucién atmosférica. Sus radios varian desde 0.001 hasta 100 um. Se pueden dividir
en particulas pequefias, llamadas Aitken (0.001 a 0.1 um), particulas grandes (0.1 a 1
pm) y particulas gigantes (1 a 100 pum). Las particulas grandes y gigantes son las
responsables de la turbiedad atmosférica. La concentracién de aerosoles suele
expresarse mediante el numero de particulas por unidad de volumen. Generalmente
dicha concentracién es mas grande sobre los continentes que sobre los océanos. La
concentracién de las particulas Aitken varia desde 150 000 cm™ en 4reas urbanas hasta
400 cm™ sobre los océanos. La concentracién de las particulas grandes y gigantes es
mas pequefia que la concentracién de las particulas Aitken, y depende mucho de la

procedencia de la masa de aire, siendo mas grande en las masas de aire tropical.

Segtn su origen, podemos clasificar los aerosoles en aerosoles continentales y
marinos. Los aerosoles continentales estan formados de polvo terrestre, aerosoles de
combustién, aerosoles inorganicos producidos por procesos secundarios y aerosoles
organicos, incluyendo hidrocarburos organicos y el carbono elemental. El aerosol

marino es un aerosol de origen oceanico, que incluye cristales de sal y aerosoles
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producidos por procesos secundarios. Este ultimo se produce sobre todas las regiones
oceanicas 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 pequefias fuentes de estos
aerosoles en otras areas. Los aerosoles inorginicos asociados con las actividades
industriales y otras actividades antropogenicas se producen principalmente en el oeste
de Europa y noreste de América. Por otro lado, la mayor contribucién a los aerosoles
organicos procede de los incendios en las regiones tropicales. En la Tabla 2.2
mostramos la produccion global de los aerosoles a partir de sus diversas fuentes. Estos
valores se han obtenido de SMIC (1971), Jaenicke (1978) y Schiitz (1980). Esta Tabla
muestra que la conversion gas-particula es mas importante que la inyeccion directa, y
que la produccioén de aerosoles aﬁtropogénicos representa entre €l 19 y el 27 % de la

produccion total.

Aerosoles Produccion en Tg / aiio
Aerosoles naturales
Cristales de sal 180
Polvo terrestre 60-360
Volcanes 15-90
Incendios forestales 3-150
Materiales biologicos 80
Subtotal 338-860
Sulfatos convertidos. 130-200
Nitratos convertidos 140-700
Hidrocarburos convertidos 75-200
Subtotal 345-1100
Total de aerosoles naturales 683-1960
Aerosoles antropogenicos
Particulas 6-54
Sulfatos convertidos. 130-200
Nitratos convertidos 30-35
Hidrocarburos convertidos 15-90
Subtotal 175-325
Total de aerosoles antropogenicos 181-379

Tabla 2.2. Produccién global de los aerosoles a partir de varias fuentes en Tg/afio

(Jaenicke, 1984).

16



Generalmente los aerosoles continentales pueden clasificarse en aerosoles
naturales, producidos mediante procesos mecanicos y mediante procesos secundarios
(por ejemplo polvo del desierto y aerosoles volcanicos), y en aerosoles antropogénicos,
producidos principalmente mediante procesos secundarios. Estos procesos de formacién
de particulas conducen a diferentes tamafios de aerosoles. Asi, la masa de aerosoles
producidos mecanicamente se asocia con particulas de radio superior a 0.5 um, y la de
los producidos por condensacién (procesos secundarios) se asocia con particulas
pequefias de radio inferior a 0.1 pm. Aunque la inyeccién de los aerosoles
antropogénicos 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 los

acrosoles mediante los procesos erosivos (Gillette, 1974).

Dos tipos de aerosoles naturales pueden afectar significativamente al clima. El
primero de ellos es la capa de aerosoles volcanicos que se forma en la estratosfera
después de una gran erupcion volcanica como la del volcan Pinatubo (Bluth et al.,
1992). Dicha capa esta dominada principalmente por las gotas de 4cido sulfuirico
formado mediante la condensacién del gas diéxido de azufre inyectado por la erupcion.
Estos aerosoles pueden permanecer en la estratosfera mas de dos afios, y mediante los
procesos de aglomeracion pueden crecer y tener radios de hasta 0.6 um (Hofman and
Rosen, 1983). Los aerosoles volcanicos dispersan la radiaciéon solar incidente
produciendo de esta manera un enfriamiento de la superficie terrestre (Rind el al. 1992;
Robock and Liu, 1994; Robock and Mao, 1995). El segundo tipo de aerosoles naturales
que puede afectar significativamente al clima es el polvo del desierto. Debido a que los
aerosoles del desierto estdn compuestos por particulas minerales, éstos absorben la
radiacién solar incidente. Esta absorcién produce un calentamiento de la capa
atmosférica donde residen estos aerosoles (Haywood et al 2001). De esta manera se
produce una inversiéon térmica que dificulta los movimientos verticales que pueden

conducir a la formacién de nubes.

Los aerosoles antropogénicos pueden dividirse en funcion de su composicion en
aerosoles inorganicos (sulfatos y nitratos) y aerosoles organicos. La mayor fraccion de
estos ultimos se produce en forma de humo originado por los incendios forestales

tropicales (Echalar et al.,1995; Chylek and Wong,1995; Chylek et al., 1995). En el caso
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de los aerosoles inorganicos los componentes principales se deben a los sulfatos
generados por la quema de derivados del petroleo. La concentracion de estos
componentes ha aumentado rapidamente desde el comienzo de la revolucién industrial
(Kondratyev, 1999). En niveles de produccién corrientes, el sulfato antropogénico
puede ser mas importante que el producido naturalmente (Kondratyev, 1999). Su
concentracién es mas alta en el hemisferio Norte, donde se concentran las actividades
industriales. Los aerosoles de sulfato no absorben la radiacién solar incidente, pero si la
dispersan, reduciendo de este modo la energia solar que llega a la superficie terrestre.

Estos aerosoles tienen un tiempo medio de residencia en la atmosfera de 3 a 5 dias.

2.4. La constante solar y el espectro solar

Como nuestro objetivo es determinar las propiedades Opticas y fisicas de los
aerosoles a partir de las medidas de la radiacién solar, dedicaremos este apartado a
revisar algunos conceptos relativos al espectro solar, y a continuacién describimos los
principales procesos que sufre la radiacion solar a su paso por la atmésfera. Finalmente
estableceremos las ecuaciones que determinan la transferencia de la radiacién en la

atmosfera.

El flujo de energia radiante que el Sol emite en todas las direcciones llega al
limite superior de la atmésfera terrestre con un valor practicamente constante. La
constante solar, I, se define como la potencia recibida por unidad de superficie normal
a la direccion de propagacion de la radiacidn, a la distancia media Tierra-Sol.
Histéricamente se han desarrollado diferentes técnicas para el calculo de la constante
solar. Las primeras se realizaron a partir de medidas tomadas por observadores en la
superficie de la Tierra. Las extrapolaciones a partir de las medidas terrestres realizadas
en alta montafia tenian que basarse en calculos aproximados de la transmisién
atmosférica segun las longitudes de onda del espectro solar. En este sentido los
primeros estudios se deben a Johnson (1954), que proponia un valor de 1395 W/m’.
Posteriormente medidas realizadas por Abbot condujeron al valor de 1322 W/m’.
Actualmente, las medidas consideradas mas precisas de la constante solar han sido
realizadas por la NASA (1971, 1973), y por el World Radiation Center (WRC) en
Davos (Suiza) (Fréhlich y Wehrly, 1981). Las dos medidas dieron resultados
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ligeramente diferentes: el valor obtenido por la NASA fue de 1353 W/mz, frente al de

1367 W /m? obtenido por el WRC. Este segundo valor es el mas aceptado actualmente.

El conocimiento de la distribucion espectral de la radiacién solar en la cima de la
atmosfera es muy importante en muchas aplicaciones. Inicialmente la distribucién
espectral de la radiacién solar se obtuvo mediante la extrapolacion de las medidas de la
radiacion espectral solar en la superficie terrestre (Moon, 1940; Johnson, 1954; Allen,
1958; Dunkelman, 1959). Posteriormente, Frohlich y Wehrli (1981) y Wehrli (1985)
propusieron nuevos valores de la distribucion espectral de la radiacién extraterrestre
basandose en los datos obtenidos por Arvensen et al. (1969), Smith and Gottlied (1974)
y Neckel and Labs (1981). Debido a los problemas descubiertos en las longitudes de
onda de 940, 1270 y 2300 nm en el espectro WRC8S5 (Green and Gao, 1993), Gueymard
(1995) propuso valores mas precisos de la distribucién espectral de la radiacién solar
extraterrestre. Estos valores se han obtenido a partir de las medidas realizadas desde
satelite con alta resolucion. La irradiancia total en este espectro entre 280 y 4000 nm es
de 1349.56 W/m®. Esta es equivalente a la obtenida por el espectro WRC85 (1349.52
W/m), y representa el 98.92% del valor aceptado de la constante solar, 1367 W/m>.
Aunque estos dos espectros tienen practicamente la misma irradiancia total, existe una
importante diferencia entre ellos (Figura 2.2). El espectro propuesto por Gueymard tiene
un total de 1881 longitudes de onda, comparado con las 545 longitudes de onda

obtenidas por el espectro WRC85 y con las 122 longitudes de onda obtenidas por el
WRCSI1.

La region espectral correspondiente a las longitudes de onda 0.100 <A <0.400
pm se denomina ultravioleta (UV), corrientemente subdivida en ultravioleta C (UV-C)
0.100<A<0.280 um, ultravioleta B (UV-B) 0.280<A<0.315 pum y ultravioleta A (UV-A)
0.315<A<0.400 um (CIE, 1987). Entre 0.400 y 0.700 um se denomina espectro visible
debido a que el ojo humano es sensible a estas longitudes de onda. Finalmente, las
longitudes de onda A>0.700 pm corresponden a la regién infrarroja (IR), que a su vez se
subdivide en infrarrojo cercano 0.700<A<25 pm e infrarrojo lejano 25<A<1000 pm.
Aproximadamente el 39% de la energia solar esta en la region del visible, el 53% esta
en la region del infrarrojo y el 8% en la region ultravioleta. Aproximadamente el 95%

de la energia solar esta entre 0.3 um y 2.4 pm.
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Figura 2.2. Comparacion del espectro solar utilizado por Gueymard (SMARTS2) con
otros espectros en diferentes bandas: (a) 280-400 nm, (b) 450-650 nm, (c) 800-1000 nm.

Figura adaptada de Gueymard (1995).
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2.5. Radiacion solar: Interaccién con la atmésfera

2.5.1. Introduccion

Cuando la radiacién atraviesa la atmosfera (sin nubes) sufre una atenuacion
debida a la absorcién y la dispersion producidas por los constituyentes de la atmésfera
(gases y aerosoles). En el proceso de dispersion la energia transportada por una onda
electromagnética es dispersada en todas las direcciones como consecuencia de la
interaccion de esta onda con las particulas del medio. De esta forma en este proceso la
energia incidente nunca llega a formar parte de la energia interna de la particula. Por el
contrario, en el proceso de absorcién la energia incidente pasa a formar parte de.la
energia interna de la particula con la que interacciona. La radiacidn dispersada se
denomina radiacién difusa; una porcién de ésta vuelve al espacio y otra llega a la
superficie de la Tierra. La radiacion que llega sin cambio de direccién a la superficie de
la Tierra se denomina radiacion directa. La suma de estos dos tipos de radiacién se
conoce con el nombre de radiacion global. En la Figura 2.3 mostramos la distribucién

de la radiacion solar a su paso por la atmdsfera.

Para el estudio de la turbiedad atmosférica es importante el conocimiento de la
distribucién espectral de la irradiancia (directa y difusa) que llega a la superficie
terrestre. En este apartado presentaremos la Ecuacién basica que describe el transporte
de radiacién en cualquier medio de propagacion, y a continuacién analizaremos la
atenuacion de la radiacién directa monocromatica en su paso a través de la atmosfera,

como consecuencia de la absorcién y de la dispersion.

2.5.2. Ecuacion de transporte radiativo

Consideremos un haz de radiacién monocromatica, L, , que incide en un medio
material, Figura 2.4. Al atravesar una distancia, ds, en la direccién de su propagacién, la

radiancia se atenda en:

dL)\’:-k;\pL}‘ ds (21)
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Figura 2.3. Distribucion de las componentes de la radiacion solar a su paso por la

atmosfera

Figura 2.4. Atenuacion de un haz monocromatico
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siendo p la densidad del medio y kj el coeficiente masico de extincion (dispersion y

absorcion) para una determinada longitud de onda, A.
En el caso mas general, el haz se puede ver intensificado por la propia emision

térmica del medio y la dispersién multiple desde todas las direcciones. Este incremento

de la radiancia viene dado por:
dLy" " =jypds (2.2)

donde j; es un coeficiente llamado funcién fuente que da cuenta de los efectos que

intensifican el haz.

Definiendo la funcién fuente general por J, = ji/ kj, la variacién total de la

radiancia a su paso por el medio sera dL, y se puede escribir como:
dL) =dLy"+dL," = -k p Ly dstky p Jo ds (2.3)
de donde obtenemos:
dLy/kypds=-L, + 1], (2.4)

Esta Ecuacién se denomina “‘Ecuacién General del Transporte Radiativo™’, y es
la expresién fundamental para cualquier proceso de transferencia radiativa. En ella
tenemos dos términos, uno de perdidas debidas a la dispersion y la absorcién y otro de
ganancias debidas a la emision del medio y a las dispersiones multiples desde todas las

direcciones.

Si despreciamos las contribuciones debidas a la emision y a la dispersion desde
otras direcciones, lo cual se puede hacer con buena aproximacién en la direccién de

incidencia del haz solar, obtenemos la ley de Beer-Bouguer-Lambert:
- j *kop ds
L,=Le"™ (2.5)
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Esta expresion pone de manifiesto que la atenuacion de la radiacion directa sigue
una ley exponencial. Como esta ley no tiene caracter direccional se puede aplicar a la

irradiancia y al flujo.
2.5.3. Atenuacion de la radiacion solar directa

Asi, la irradiancia solar directa monocromatica en la superficie de la tierra

podemos estimarla por la ley de Beer-Bouguer-Lambert de la forma siguiente:

- r kyp ds
In/l = [on/le (26)
donde Iy, es la irradiancia solar extraterrestre monocromatica a la distancia media
Tierra-Sol, Iy, es la irradiancia directa que llega a la superficie, s representa el recorrido
de la radiacidn en la atmosfera, k;, es el coeficiente masico de extinciéon monocroméatico
y p es la densidad del medio. La integral se extiende desde el limite superior de la

atmoésfera hasta la superficie. Considerando una atmodsfera homogénea podemos

escribir:

In). =1 j,e_klfp “ =] e_k‘m (27)

on onA

donde m = j p ds esla masa Optica atmosférica.
0

Antes de continuar es importante introducir el concepto de masa dptica relativa,
dado el importante papel que juega en la estimacion de la radiacién solar al atravesar la
atmoésfera. La masa Optica relativa es el cociente entre la masa Optica para un angulo

cenital cualquiera, 0,, y la correspondiente masa dptica vertical:

. [ pas (2.8)

fpdz

m
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Suponiendo la atmésfera uniforme, con un indice de refraccion igual a la unidad
e ignorando la curvatura terrestre (Figura 2.5), la masa dptica relativa se puede expresar

como (Igbal, 1983):

m,=sec0,~1/cos0, (2.9)

El error cometido en esta aproximacion es del 0.25% para 6,=60° y del 10% para

6,=85°.

Para calcular la atenuacion de la radiacion solar es necesario conocer la masa

Optica relativa de cada uno de los componentes atmosféricos que interaccionan con la

radiacion. Para ello, necesitamos conocer el perfil de densidad de cada componente.

Gueymard (1995) estima las masas Opticas de los diferentes componentes atmosféricos
con la expresion siguiente:

m; = (cosB; +ai; 0,7%(ai3-0,)"*)"! (2.10)

donde i es el factor de extincion, 6, es el angulo cenital, y a;; son los coeficientes dados

en la Tabla 2.3.

Procesos de extincion ai aj; a3 a4
Moléculas de aire 4.5665E-1 0.07 96.4836 |-1.6970
Ozono 2.6845E+2 0.5 115.420 |-3.2922
NO; 6.0230E+2 0.5 117.960 |-3.4536
Mezcla de gases 4.5665E-1 0.07 96.4836 [-1.6970
Vapor de agua 3.1141E-2 0.1 92.4710 |-1.3814
Aerosoles 3.1141E-1 0.1 92.4710 |-1.3814

Tabla 2.3: Coeficientes de las masas 6pticas, Ecuacion 2.10.
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DE DENSIDAD UNIFORME

Figura 2.5. Trayectoria de la radiacidn solar a través de la atmésfera: (a) Atmosfera no
refractiva de densidad uniforme, (b) Atmosfera refractiva de densidad variable. Figura

adaptada de Igbal (1983)
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Si consideramos que los procesos que atenuan la radiaciéon solar son

independientes unos de otros, podemos expresar el producto k) m como:

i=j
kam= )" kym; (2.11)

i=1

donde ki, es el coeficiente masico monocromatico de atenuacion para un determinado
proceso (por ejemplo, absorcién por ozono), m; es la masa Optica para un proceso

determinado e i es el niimero de procesos considerados, variando de 1 a j.

En términos de la masa Optica relativa el producto kam se puede expresar como
&, m,, donde &, representa el espesor Gptico normal o profundidad ptica. Considerando

todos los procesos de atenuacién de la radiacion solar podemos expresar §m, como:

i=j
om, = z dixmyr, donde iy es el espesor dptico normal de un determinado proceso de

i=1

atenuacion.

Para simplificar el calculo de la irradiancia directa se utiliza la transmitancia,
definida como la razén entre la irradiancia solar después de atravesar la atmésfera y la

irradiancia incidente en la cima de la atmdsfera:

i=j
T = In;\/Ion;\ = H Tix (2 12)

i=]

donde 1), es la transmitancia total debida a todos los procesos que atentian la radiacién
solar al atravesar la atmosfera y T, es la transmitancia debida a un proceso determinado,

que puede estimarse como:
Tin = exp(-0ix my;) (2.13)

La ley de Beer-Bouguer-Lambert es valida para describir los procesos de

atenuacion por dispersion de gases y los de dispersion y absorcidn por aerosoles. La

27



0..0‘.0.‘00..‘.Q..0..Q‘.Q‘...QOQO.COO.Q.CQ...Q......QQ.Q.C.

absorcion debida a los gases es muy compleja y estrictamente no se puede explicar por

esta ley, aunque usualmente se aproxima mediante ella.

Por fin, la irradiancia directa normal contenida en una banda limitada por A; y X,

puede calcularse a partir de la siguiente expresion:

A=A12
L= (rot)’ Y I AA (2.14)
A=Al
6
A=A2 i=j

donde 1y es la distancia media Tierra-sol y r es la distancia actual.

Como podemos observar, la estimaciéon de la irradiancia directa sobre la
superficie terrestre requiere el calculo de las transmitancias, 1, de cada uno de los

diferentes componentes atmosféricos que ateniian la radiacién solar a su paso por la

atmosfera.

A continuacién vamos a describir y analizar los procesos de dispersion y

absorcidn de la radiacién solar debidas a los constituyentes atmosféricos.

2.5.3.1. Procesos de absorcion

Al atravesar la atmosfera la energia solar es en parte absorbida por los
constituyentes atmosféricos, aumentando la energia interna de los mismos, y por
consiguiente su temperatura. La absorcién se denomina selectiva porque solamente
afecta a unas determinadas longitudes de onda, produciendo las denominadas bandas de

absorci6n cuando estan muy proximas estas longitudes de onda.
Los principales absorbentes de la radiacidn solar en la atmdsfera son el N, Oy,

O; y el vapor de agua. También son absorbentes el CO,, NO,, CH4, CO, H,SOq, los

6xidos de nitrégeno y diferentes combinaciones de hidrocarburos. Los gases atomicos
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como el Oxigeno (O) y el Nitrogeno (N) absorben de forma continua los rayos X y las
longitudes de onda corta hasta 0.085 pum. El Nitrégeno (N;) presenta una fuerte banda
de absorcién en el ultravioleta, cerca de 0.1 um, y bandas mas débiles entre 0.23 y 0.34
pum (Bandas de Vegard-Kaplan). El Oxigeno tiene tres bandas de absorcion en el visible
a 0.63, 0.69 y 0.76 um. Ademas de la absorcién en el visible el Oxigeno tiene fuertes
bandas de absorcién para A<0.1 um (Banda de Runge), entre 0.12 y 0.20 um (Banda de
Schuman) y entre 0.20 y 0.26 um (Banda de Hertzberg). El Ozono (O;) tiene una banda
de absorcion fuerte entre 0.21 y 0.30 um (Banda de Hartley), una mas débil entre 0.3 y
0.35 pm (Banda de Huggins) y otra en la regién del visible entre 0.44 y 0.64 um (Banda
de Chappuis). El Ozono también presenta bandas de absorcién en el infrarrojo, en 4.8,
9.6 y 14.2 pm. La absorcion del vapor de agua juega un papel muy importante en la
atenuacion de la radiacion solar en la regién del infrarrojo proximo. Presenta tres
bandas de absorcion intensas en 1.1, 1.4 y 1.8 um, y otras bandas importantes en 0.72,
0.82, 0.94, 2.7, 3.2 y 6.3 um. El diéxido de carbono (CO,) tiene bandas de absorcién
importantes en la regién infrarroja, en 1.45, 1.6, 2.0, 2.7, 4.3, 4.8 y 5.2 um. Por encima
de 2.3 pm la energia contenida en el espectro solar es pequefia (menor que 5%), y la

accién combinada de absorcion de H,O y CO, hacen que la energia recibida en la

superficie para estas longitudes de onda sea muy pequefia.

Las transmitancias debidas a la absorcion se calculan para el ozono, para el
didxido de nitrégeno, para el vapor de agua y, por ultimo, para el resto de los

absorbentes del aire seco considerandolos como una mezcla uniforme de gases.

La transmitancia debida al ozono viene dada por la ley de Beer-Bouguer-

Lambert:

Tora=€Xp(-aox. lo Mo) (2.16)

donde m, es la masa optica del ozono, 1, es la cantidad de ozono y, a, es el coeficiente
de absorcién del ozono en cm™. La cantidad de ozono se define cono el espesor de
ozono que se obtendria si todo el ozono en la columna vertical estuviera a la

temperatura y presion normal de la superficie. Esta cantidad viene expresada en cm-atm.
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La transmitancia del NO, viene expresada también por la ley de Beer-Bouguer-

Lambert:

Tna=€Xp(-any Un My) (2.17)

donde m, es la masa Optica para el NO,, u, es la cantidad de NO; en cm-atm y a,, €s su

coeficiente de absorcién en cm’™.

El NO; juega un papel importante en la atenuacion de la radiacion solar, y su
efecto puede llegar a ser mas importante que el efecto del 0zono en una atmdsfera muy

contaminada (Figura 2.6).

Gueymard (1995) expreso la transmitancia para la mezcla de gases como sigue:

Tgr = eXp(-(ag Uy My)*) (2.18)

donde my es la masa Optica relativa para la mezcla de gases, a, €l coeficiente de
absorcién y u; = ¢ (P/1013.25)" (288.15/T), donde P y T son la presion y la
temperatura en la superficie. Para A<1 pum los coeficientes toman los siguientes valores:
€=4.9293 km, ¢;=1.8849 km y c,=0.1815 km. Para A>1 um toman los valores:
co=4.8649 km, ¢;=1.9908 km y ¢,=0.1815 km. El exponente 'a’’ toma también dos
valores: para A<l pm a=0.5641 y para A>1 um a=0.7070.

La transmitancia del vapor de agua se puede calcular mediante la expresion

propuesta por Pierluisi (1989) y modificada por Gueymard (1995):

T, = exp{-((my W) £," By a,)°) 2.19)

donde m, es la masa Optica para el vapor de agua, w es el contenido de agua
precipitable en cm, que se define como el espesor de agua liquida que se obtendria si
todo el vapor de agua en la direccion cenital estuviera condensado, ay; es el coeficiente
de absorcidn, ¢ y n son exponentes que dependen de la longitud de onda, By, es un

factor de correccién que tiene en cuenta que el proceso de absorcién varia con la
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distancia al centro de banda de absorcion, y f,, es el factor de correccion de la presion.

La correccién de la temperatura no es necesaria (Tomasi, 1979; Ridgway, 1986; Asano
1987).

2

El factor f,, viene dado por: "

fu=kw {0.394-0.26946 A+(0.64478+0.23757 A) (P/1013.25)}
donde

1 81 A<0.67 um
(0.98449 + 0.023889 1) w* si A>0.67 yum

ky
kw
Con q=-0.2454 + 0.037533 A

Los exponentes n y ¢ vienen dados por:

n=0.88631 + 0.025274 A - 3.5949 exp(-4.5445 1)
¢ =0.53851 + 0.003262 A + 1.5244 exp(-4.2892 1)

El factor By, viene dado por:

By, = h(w, m) exp(0.1916 - 0.0785 m,, + 4.706E-4 m,,%)
donde

h(w, m) = 0.624 m,, w>**’ si Awa< 0.01

h(w, m) = (0.525 + 0.246 m,, w)**® si Awy, > 0.01

En las Figuras 2.7 y 2.8 mostramos la trasmitancia para la mezcla de gases y el

vapor de agua.
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2.5.3.2. Procesos de dispersion

Cuando una onda electromagnética incide sobre una particula parte de la energia
incidente es dispersada en todas las direcciones. La energia dispersada por una particula
esférica puede calcularse como solucién de la Ecuacién de ondas de Maxwell en

coordenadas esféricas.

Rayleigh estudié la dispersion de la radiacion para el caso en el que el tamafio de
la particula es mas pequefio que la longitud de onda incidente, como pueden ser el caso

de las moléculas de aire.

Cuando el tamafio de las particulas es del orden de la longitud de onda de la
radiacién incidente, como es el caso de aerosoles en relacion a la radiacién incluida en
el espectro solar, la teoria de Rayleigh es insuficiente para explicar el fenémeno de la

dispersion. En este caso la solucion de la Ecuacidn de ondas se debe a Mie.

En la Figura 2.9 se muestra la diferencia entre el modelo de Rayleigh y Mie para
la dispersién. En el modelo de Rayleigh se dispersa tanta energia hacia delante como
hacia atras, siendo la dispersién méaxima en la direccién de incidencia y minima a 90° de
la direccién de incidencia. En el modelo de Mie se dispersa mas energia hacia delante
que hacia atras. En el caso de atmdsfera seca y sin aerosoles la mitad de la energia
dispersada llega a la superficie y la mitad vuelve al espacio. Si en la atmésfera existen
aerosoles, llega mas energia a la superficie porque la mayor parte de la energia es

dispersada hacia delante.
La dispersion de Rayleigh (dispersién por moléculas de aire) es un proceso
continuo con respecto a la longitud de onda incidente. El espesor 6ptico de Rayleigh

puede obtenerse directamente de su teoria (ver por ejemplo, Kerker, 1969 y McCartney,

1976):

Sry = 24 7 (Hp/Ng 1Y) (no” - 1/no” + 2)* (6 +3 dp /6 - 7 dp) (2.20)

34



Tamafio de la particula
menor que la longitud de onda
de la radiacion incidente

(a2) DISPERSION DE RAYLEIGH

Tamafo de 1a particula
una unidad mas que la
la longitud de onda de
radiacion incidente

Tamaifo de la particula
mayor que la loagitud de
de onda de la radiacion

tncidente

(b) DISPERSION DE MIE

Figura 2.9. (a) Dispersion de Rayleigh. (b) Dispersion de Mie. Figura adaptada
de Igbal (1983)
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donde Hp es la altura de escala (8.4345 km a 15 °C), Ny es la densidad numérica de las
particulas (2.547305E25 m™ a 15 °C), ng es el indice de refracién del aire, dp es el factor
de la depolarizacién, A es la longitud de onda. A partir de la evaluacién de ésta
Ecuacién mediante el uso de los valores mas recientes de 6 (Young, 1981) y ng (Peck

and Reeder, 1972), Gueymard (1995) expresé la transmitancia de Rayleigh como sigue:

TRy, = exp(-mg 8gy) = exp(-mg P / (a; A* + a; A7 + a3 +a4 A7) (2.21)

donde mg es la masa Optica para las moléculas de aire, P = p/py es la correccién de la
presion (p es la presion en la estacién en mb y po = 1013.25 mb es la presion estandar),
a; = 117.2594 um™, a, = -1.3215 um?, a3 = 3.2073E-4 y a4 = -7.6842E-5 um”. La
presién en la superficie puede estimarse de modo aproximado a partir de la altitud de la

estacién (Lunde, 1980):
p/po = exp(-0.0001184 z) (2.22)
donde z es la altitud en metros.

A partir de la Ecuacion 2.21 podemos ver que la transmitancia para las
moléculas de aire aumenta considerablemente con la longitud de onda y disminuye con
la masa 6ptica. La dispersién de Rayleigh es despreciable para longitudes de onda
superiores a 1lum. Como conclusién se puede decir que la dispersién molecular solo

afecta a la regién de longitudes de onda corta (A<1um).

En general, la atenuacién por los aerosoles debida a la absorcion o a la
dispersioén, o ambas, es una funcién continua de la longitud de onda. La absorcién por
aerosoles puede presentar alguna selectividad espectral, pero esta no esta estructurada y
sus efectos son mucho menores que los debidos a la dispersion. En general la dispersién
es mas importante que la absorcion. Puesto que la separacion de la absorcion y la
dispersién es dificil, Angstrém (1964) propuso la siguiente expresion para la
profundidad 6ptica de los aerosoles, reuniendo en un unico término ambas

contribuciones:
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S =P AT con A expresada en pm (2.23)

siendo B el coeficiente de turbiedad y o el exponente de la longitud de onda

El parametro de turbiedad f esta relacionado con la cantidad de los aerosoles en
la atmoésfera en la columna vertical. Este parametro puede variar desde 0, para una
atmosfera absolutamente limpia, y valores superiores a 0.5, para atmdsfera con una gran
carga de aerosoles. En una atmosfera normal f tiene valores entre 0.03 y 0.04; éstos
valores pueden aumentar considerablemente en condiciones de atmdsfera contaminada

por erupcidn volcanica, incendios forestales 6 actividades industriales.

El parametro o esta muy relacionado con el tamafio y la distribucién de tamafios
de las particulas dispersoras. Valores altos de o indican un predominio de las particulas
pequefias sobre las grandes. a puede variar desde 0 (predominio de particulas de tamafio
grande) hasta 4 (predominio de particulas de tamafio pequefio). En general para una
atmosfera no afectada por erupcion volcanica, incendios forestales ¢ actividades
industriales, el valor de o es del orden de 1.3 (Angstrém, 1961; Louche et al., 1987;
Pinazo et al., 1995). En condiciones diferentes (por ejemplo atmoésfera afectada por

erupcién volcénica) el valor de a puede alcanzar valores de 0.5 o menores (Tomasi,

1984; Levizzani, 1988).

Los parametros de turbiedad de Angstrém f y o dan una imagen inmediata sobre
los cambios ocurridos en los aerosoles atmosféricos (cantidad, tamafio...). Por ello se
utilizan para describir las variaciones en la atenuacion de la radiacién por aerosoles y

los cambios en las caracteristicas de los mismos.
Junge ha mostrado que para que podamos expresar la extinciéon debida a los
aerosoles por la formula de Angstrém, la distribucion de tamafio de particulas deberia

poder expresarse mediante la ley de Junge

dN = -k dr/r’ (2.24)
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donde dN es el numero de particulas dentro el intervalo dr, k es la constante dependiente
de las caracteristicas de aerosoles y de su masa total, y es la constante de Junge, y r es el

radio de las particulas.

La relacion entre el parametro de Angstrém a y la constante de Junge se expresa

mediante la Ecuacidn siguiente:
y=at2 (2.25)

Para ésta clasica distribucion del tamafio de aerosoles (ley de Junge), la teoria de
Mie garantiza que la extincién de la radiacién solar por aerosoles disminuye con la

longitud de onda.

Teniendo en cuenta la férmula de turbiedad de Angstrém, la transmitancia

debida a los aerosoles se puede expresar mediante la ley de Beer-Bouguer-Lambert:
Tar = €xp(-m, B 1) (2.26)

donde m, es la masa dptica de aerosoles y o y B los coeficientes de turbiedad de

Angstrom.

A partir de esta tltima Ecuacion podemos observar que para longitudes de onda
menores que 1 pm las particulas de menor tamafio transmiten menos energia que las
mas grandes. Sin embargo, para longitudes de onda por encima de 1 um ocurre lo
contrario. La Figura 2.10 muestra la influencia de la masa dptica y la longitud de onda
en la transmitancia espectral de Rayleigh, y la Figura 2.11 muestra la variaciéon de la

transmitancia espectral de los aerosoles con o y B*m,.
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Capitulo 3
Caracterizacion de la instrumentacion y del lugar de
medida
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3.1. Introduccion

En este Capitulo presentaremos las caracteristicas de la ubicacién donde se han
realizado las medidas experimentales analizadas en la memoria. La base de este trabajo
han sido las medidas de éspesor optico total realizadas con un fotémetro solar MS-120,
cuyas caracteristicas describiremos posteriormente. Asimismo presentaremos los
resultados de las calibraciones periddicas realizadas. Adicionalmente se han utilizado
medidas de irradiancia global, difusa y directa en todo el espectro solar, que se han
obtenido mediante dos piranémetros CM-11, uno de los cuales estd equipado con una
banda de sombra. Las caracteristicas de los citados instrumentos, asi como la
descripcion de las operaciones de mantenimiento periddico de los mismos, se incluiran

en el presente Capitulo.
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3.2. Caracterizacion del entorno donde se han realizado las medidas

La concentracion y propiedades de los aerosoles atmosféricos en un lugar dado
dependen de las condiciones imperantes en el lugar y de la intensidad de las fuentes que
los originan. Asi, antes de comenzar con el analisis de los datos, es deseable presentar
una informacién detallada sobre el entorno de la estacién experimental, las posibles

fuentes de aerosoles en la zona y una caracterizacion climatoldgica de la misma.

La medidas radiométricas utilizadas en este trabajo se registraron en la estacion
meteoroldgica situada en la base Aérea de Armilla (36.83° N, 3.58° W, 660 m), a 3 km
de la ciudad de Granada. Armilla esta situada en el sureste de la Peninsula Ibérica. La
Figura 3.1 muestra un mapa de situacién en el que se destaca la proximidad al mar
Mediterraneo, del que la separan unos 25 km. El entorno inmediato de la estacién es un
valle de gran extension, flanqueado hacia el Este por el macizo montafioso de Sierra
Nevada, que presenta cumbres por encima de los 3 000 m. Las montafias que flaquean
el valle hacia el Norte, Oeste y Sur son de menor elevacién. Si bien en la zona sur del
valle, separandolo de la zona costera, existe una pequefia cadena montafiosa con

elevaciones en el rango de los 1000 metros.

La explotacién agricola de este valle sigue unas pautas estacidnales 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 extensién importante del mismo.

La proximidad de la ciudad de Granada y el crecimiento de la misma en
direccion a la estacion de medida, ejercen una influencia importante sobre ella. Granada
es una ciudad de tamafio medio, con 300 000 habitantes aproximadamente. Se trata de
una ciudad con poca industrializacion si bien las caracteristicas del casco urbano y la
densidad de trafico son responsables de una contaminacion urbana no desdefiable. Por
otro lado, las condiciones imperantes durante el final del otofio, el invierno y principio
de la primavera, implican el uso de calefacciones centrales basadas en la quema de gas-

oil, que han experimentado un crecimiento importante durante los ultimos afios.
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Figura 3.1. Mapa del lugar de medidas en Armilla.
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De este modo podemos decir que los aerosoles dominantes en la zona son de
origen natural con una contribucién no despreciable de aerosoles antropogénicos, que
provienen de las emisiones de los vehiculos y de calefacciones centrales del area
metropolitana préoxima. Durante el verano son relativamente frecuentes las invasiones
de polvo de origen sahariano en esta zona del Sur de Europa. Por otro lado, las
condiciones de aridez caracteristicas del verano mediterraneo favorecen el desarrollo de”

incendios, que se convierten asi en fuentes adicionales de aerosoles

En lo referente al clima, esta estacion tiene caracteristicas propias del clima
mediterrdneo con invierno templado y verano caluroso, mas por lo referente a sus
clevadas temperaturas diurnas que por las nocturnas, que descienden
considerablemente. En la Figura 3.2 mostramos la variacién anual de las temperaturas
medias y extremas del aire en Armilla. Para los valores medios se han tomado los afios
1935 y 1940-1960; para los extremos un periodo més amplio, 1923-1970 (Roldan
Fernandez, 1988). La temperatura media anual es de 15.3° C. El mes mas calido es julio
con 25.4° C de temperatura media, y el mes mas frio enero con 6.4° C. En la Figura 3.2
se puede apreciar una gran oscilacién, tanto anual como diurna. La diferencia entre la
temperatura media del mes mas calido (25.4° C) y la del mes mas frio (6.4° C) es de 19°
C. La oscilacion media diurna es mayor en verano que en invierno, alcanzando su
maximo en julio, mes en el que la diferencia entre la media de las maximas y la media

de las minimas es de 17.2° C.

En la Figura 3.3 presentamos la evolucién anual de las precipitaciones medias
mensuales correspondientes al periodo 1935 y 1940-1960 (Roldian Fernindez, 1988).
Observamos en la misma dos maximos, uno en invierno y otro en primavera. Hay un
minimo muy acusado en verano, con precipitaciones bajas en julio y agosto. El valor
maximo de las medias mensuales de precipitacién corresponde a diciembre, con 54.2

mm, y el minimo a julio con 3.1 mm. El valor medio total anual es de 402.2 mm.

En cuanto a la humedad relativa podemos observar en la Figura 3.4 que es alta en
los meses de inviemno y baja en los meses de verano. En valores medios, €l maximo
corresponde a enero, con un valor de 76 %, y el minimo a julio con 39 %. La humedad
media anual es del 60 %. Estos valores de humedad muestran las condiciones de

extrema aridez que caracterizan a los meses de verano.
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Con respecto a la direccion y la velocidad del viento presentamos en la Tabla 3.1
los valores mensuales de la frecuencia de la direccién del viento (D), en %, referida a
los ocho rumbos principales, indicando para cada direccién su velocidad media (V) en
kilémetros por hora. En la Figura 3.5 se presentan los valores anuales de los mismos. La
mayor velocidad media mensual, por rumbo, corresponde al Sur, con 35 km/h en el mes
de Junio. La menor velocidad media corresponde ai Este y al Sureste, resultado légico
dada la ubicacion del macizo montafioso de Sierra Nevada. Las mayores frecuencias de
la direccién del viento corresponden al Sur, con gran diferencia sobre los demas.
También en todos los meses figura el Sur como direccién dominante, con excepcion de
Abril, en el que domina la direccién Noroeste. Finalmente indiquemos que las

velocidades medias correspondientes a los vientos de componente Sur son las mas

elevadas.
N NE E SE S SW W NwW

mes D|)v|ID|V|ID|V|D|V|[D|]VI|D|V|D|V|D|V
Enero S|18| 11411 (10| 1 {20 ]12}22 |3 (253 (20| 5 |19
Febrero S119)11 (270 0 |1 |10}17 254 |18 |5 (20| 8 | 16
Marzo 101201 |11 1 [ 18 [ 1 {18 |16 |23 |6 |22 | 6 [20] 11 | 20
Abril 1119112911 (29{0| 0 [ 1424|5196 [19] 20 ] 19
Mayo 101191112000 0 [ O] O | 25|27 | 524|420 17|20
Junio 91181 0[0]0| O[O0 O (2935|3245 ]|21|14]21
Julio 7120[00[0]0| O [1 262929 5|23 |4]|23|16|23
Agosto 1211810 {00 O[O O |27 (27 |3 |24 |3 (21| 17| 21
Septiembre| 7 [ 15|10 |0 | 1 [ 21 [ O | O |26 27 {3 |22 |3 (20| 15 ] 20
Octubre 711510010 0[O0 O |23 |21 2|19 | 41]18| 9 | 18
Noviembre | 6 |17 0|0 |0} 0 |0 ]| O | 15]|25|1 {14 |4 |16| 6 | 16
Diciembre | 7 [ 19| 1 [25] 0 0101 0 |10[23 2|24 (11]20] 5120

Tabla 3.1. Frecuencia mensual de la direccidn del viento (D), en %, referida a los ocho
rumbos principales, y la velocidad media (V) en kilometros por hora para cada

direccion. Armilla(1961-1970).
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De acuerdo con el andlisis de las direcciones de viento, la estacion experimental
se encuentra bajo la influencia de vientos que en momentos determinados puedan
aportar aerosoles de origen mineral procedentes de las zonas agricolas al sur del valle.
Dada la direccion del viento dominante se podria pensar en una contribucién de origen
maritimo, pero hay que indicar que la diferencia de nivel con el nivel del mar y la
existencia de la cordillera localizada al Sur, con elevaciones del orden de 105 1 000 m,

impiden la llegada de particulas de gran tamaiio de origen mediterraneo.

Figura 3.5. Frecuencia media anual: (a) de la direccion del viento (D), en %, referida a
los ocho rumbos principales, y (b) de la velocidad media (V) en kilémetros por hora

para cada direccion. Armilla(1961-1970).
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3. 3. Instrumentacion

La instrumentacion basica utilizada en el presente trabajo ha consistido en

fotémetros y radidmetros de diferentes caracteristicas.

Los fotdmetros solares realizan medidas espectrales de la irradiancia solar
directa. Se trata de instrumentos que requieren un mantenimiento cuidadoso con el fin
de detectar cualquier modiﬁcéci(')n de su constante de calibrado. El sensor fotométrico
esta equipado con fotodiodos a los que se anteponen los filtros de interferencia

apropiados.

En este trabajo se han utilizado asimismo medidas proporcionadas por
radiémetros de banda ancha. En concreto se ha trabajado con pirandmetros
termoeléctricos que cubren todo el espectro solar, realizando medidas hemisféricas. Con
el fin de poder separar las componentes directa y difusa de la irradiancia global recibida
en superficie, se ha utilizado una banda de sombra en uno de los piranémetros. Para
corregir estas medidas de irradiancia difusa de los efectos indeseados de la banda de
sombra se ha utilizado una correccion desarrollada en el seno del grupo de Fisica de la
Atmosfera (Batlles et al., 1995). Los valores instantdneos de cada una de las variables

obtenidos en intervalos de 5 segundos se promedian cada minuto

3. 3. 1. Fotometro MS-120

Como nuestro objetivo es obtener informacion acerca de las propiedades pticas
de aerosoles, hemos utilizado medidas espectrales de irradiancia directa registradas con
un fotdmetro MS-120 (Figura 3.6). Este modelo ha sido fabricado por EKO, basandose
en las recomendaciones de la Organizacién Meteoroldgica Mundial (WMO, 1971). Este
instrumento presenta una alta pureza espectral y una gran estabilidad frente a los
cambios de temperatura. El fotémetro nos permite la medida simultanea de la
irradiancia espectral directa en diferentes longitudes de onda (Tabla 3.2). Estas
longitudes de onda se han elegido a partir de las recomendadas por la Organizacion

Meteoroldgica Mundial para las medidas fotométricas solares (WMO, 1993).
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Figura 3.6. Fotometro MS-120

Sistema 6ptico

Angulo de apertura
Angulo de pendiente

2.4°
0.8°

Filtros interferenciales

Longitudes de onda centrales
Precisidn en longitud de onda

Anchura media banda

Coeficiente de transmision

368, 500, 675, 778 nm
2 nm

de 5 hasta 6 nm

de 20% hasta 40%

Linealidad

+0.1% de toda la escala

Respuesta <0.15 amp / watt
Fotometria Tiempb de respuesta 2 sec

Resoluciéon <0.1% de toda la escala
Precision total Linealidad <0.3%

Temperatura +1°C
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El fotémetro contiene filtros interferenciales con curvas de transmisién que
presentan su maximo en las longitudes de onda de 368 nm, 500 nm, 675 nm y 778 nm.
El elemento sensible que utiliza el fotdmetro es un fotodiodo de silicio con una
respuesta méaxima en el visible. Para protegerla de la condensacion de agua la superficie
trasera de la ventana frontal de cuarzo esta recubierta por Mg F,. En la Tabla 3.2

presentamos las principales caracteristicas de este instrumento.

Por otro lado, para obtener medidas fiables de irradiancia directa espectral, a partir
de las cuales determinar las propiedades 6pticas de aerosoles, es necesaria la calibracion
periddica del fotometro. Para la calibracién de este instrumento se ha seguido el método
Langley bajo condiciones atmosféricas estables (Forgan, 1994). A continuacion

presentamos este método y los resultados de los calibrados realizados.
3. 3. 1.1. Método Langley

En este método el término calibracién no se utiliza en el sentido radiométrico.
La constante de calibracion corresponde a la sefial o voltaje, Vo, que se detectaria en la
cima de la atmdsfera. Para determinar Vy; se realizan observaciones con el fotometro
solar para diferentes angulos cenitales solares, 0, y por consiguiente para diferentes
valores de masa optica atmosférica. Realizando la representacién grafica del logaritmo
de las lecturas del fotémetro solar, V;, frente a la masa dptica atmosférica, y
extrapolando a masa Optica cero obtenemos la constante de calibracién, Vi, . Este
procedimiento se conoce comuinmente como Calibracién Langley (Figura 3.7).
También, a partir de las pendientes de las representaciones Langley podemos determinar
las profundidades dpticas promedio durante el periodo de medida sin el conocimiento

de Vg, (Dutton et al., 1994).

Para que este proceso sea correcto las condiciones de turbiedad atmosférica han de
ser estables. En nuestro caso, todos los calibrados se han realizado por el personal del
Instituto Nacional de Meteorologia en la estacion de Armilla en dias completamente
despejados y con niveles de turbiedad muy bajos. Para depurar los datos y obtener Vo

con mas precision se ha utilizado una técnica semejante a la desarrollada por Harrison y
Michalsky (1994).
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Figura 3.7. Calibracion Langley

De acuerdo con la ley de Beer-Bouguer-Lambert, la salida que da un fotémetro

solar, V,, cuando se observa la irradiancia solar directa a una longitud de onda A, es:

Vi = Vor R7exp[-m(6) &r,] 3.1
donde Vg, es la constante de calibracién del instrumento, R es la distancia Tierra-Sol
expresada en unidades astronémicas en el momento de la observacién (Spencer, 1971),
ot es la profundidad 6ptica total y m(6) es la masa 6ptica en funcién del angulo cenital

0 (Kasten, 1966).

Tomando logaritmo en la expresion anterior, las representaciones Langley estaran

dadas por:
In Vi =In [Vg, R - m(8) &, (3.2)

Realizando una serie de medidas sobre un intervalo de valores de m(0), en el que

la turbiedad de la atmoésfera y por lo tanto 81y se puedan suponer constantes, podemos
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determinar Vg, R como el valor de la ordenada en el origen del ajuste lineal de In V;

frente a m(0), obtenido por ajuste mediante el método de minimos cuadrados.

El calibrado Langley se ha llevado a cabo por parte del personal del Instituto

Nacional de Meteorologia en siete ocasiones entre marzo de 1994 y octubre de 1998. En

la Tabla 3.3 presentamos los calibrados que han resultado en constantes de calibracién

satisfactorias. A la vista de éstas se puede apreciar el envejecimiento de las constantes

de calibrado. Entre la primera y la tltima calibracién la degradacién en la constante de

calibrado varia entre un 13% para la longitud de onda 778 nm y un 9% para la de 500

nm. Vista la variacion en Vg, se ha obtenido una expresién que nos permite determinar

la constante de calibrado en funcién de la fecha. En la Figura 3.8 presentamos las

variaciones temporales de las constantes de calibrado asi como las expresiones de Vo

en funcién del tiempo. El dia juliano 1 corresponde al dia 1 de enero de 1994.

Constante de calibrado Langley V,, (10° mYV)

fecha
94.03.16 - - 0.496 0.401
94.04.12 79.6 0.259 0.487 0.394
94.12.23 - - - 0.373
95.04.21 - - - 0.368
95.09.29 75.2 0.247 - 0.371
96.06.03 - 0.239 0.450 0.355
96.06.05 69.1 0.234 0.445 0.353

Tabla 3.3. Constantes de calibrado Langley

Teniendo en cuenta que nuestro interés es la determinacion de la profundidad éptica

de aerosoles, 3,), que requiere una determinacién previa de la profundidad 6ptica total,

d1, a la vista de la Ecuacién 3.2 podemos ver que no es necesaria una calibracién

absoluta del fotémetro;

|

U (Vor R?/Vy)
m
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3.3.2. Piranémetro CM-11

Como hemos comentado antes hemos utilizado también medidas de irradiancia
global, directa y difusa de banda ancha obtenidas mediante el piranémetro CM-11
(Figura 3.9). Este es un piranémetro termoeléctrico, clasificado como piranémetro de
segunda clase. La termopila del piranémetro estd formada por 100 termopares, y esta
protegida del exterior por dos cupulas de vidrio que le proporcionan una estabilidad
frente a las variaciones de temperatura. La doble cipula de cristal no suprime mas del
1.6% de la radiacion solar incidente sobre el aparato. Esta disminucién en la energia
transmitida se puede compensar en la calibracién del instrumento. La termopila esta
dotada de un circuito compensador de la temperatura. En la Tabla 3.4 mostramos las

caracteristicas del piranémetro CM-11.

Para realizar medidas con este instrumento se recomienda situarlo en un lugar
que no tenga ningln obstaculo por encima del plano de su elemento sensible. También
hay que mantener el instrumento lejos de las posibles fuentes que puedan emitir

radiacion en el rango espectral del piranémetro y de objetos que puedan reflejar la

radiacion solar.

La sensibilidad del piranémetro sufre cambios con el tiempo y con la exposicién
a la radiacién, por lo que es necesaria su calibracién periédica. En nuestro caso, se ha
realizado la calibracién cada afio mediante la intercomparacién con un piranémetro de
referencia reservado exclusivamente para este propdsito, no siendo expuesto a la
radiacion solar méas que en los periodos de intercomparacién. El piranémetro de
referencia es un pirandmetro de segunda clase. Mediante esta comparacién se ha
obtenido que la degradacién de la constante de calibracién de nuestro sensor es menor al

1 % por afio. La precision del piranémetro CM-11 es mejor del 3%.
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Figura 3.9. El piranémetro CM-11

Angulo de visién

27 sr

Rango de irradiancia

0-1000 W/m* (max. 4000 W/m?)

Rango espectral

305-2800 nm (50%) 335-2200 nm (95%)

Sensibilidad

Entre 4 y 6 uV/Wm™

Tiempo de respuesta

24 s (99% respuesta)

No-estabilidad

<% 0.5% cambio de sensibilidad por afio

No-linealidad

+0.7% desviacién a 1000 W/m”

Respuesta coseno

Max + 3% desviacidn de la ideal a 80°

Respuesta azimutal

Max + 3% desviacidn para la media 80°

Sensibilidad espectral

Max * 2% en el rango .35-2 um

Respuesta a la temperatura

Max + 1% desviacion de la sensibilidad

desde-10 a 40°C

Respuesta con la inclinacion

No cambia la sensibilidad en 0-1000
W/m?

Tabla. 3.4. Caracteristicas técnicas del piranometro CM-11
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Capitulo 4
Profundidad é6ptica de aerosoles
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4.1. Introducciéon

Nuestro estudio de los aerosoles atmosféricos se basara en la determinacidon de
su profundidad optica. A partir de los valores de profundidad dOptica de aerosoles en
varias longitudes de onda se puede obtener, mediante el proceso de inversién, la
distribucién de tamafio de los mismos. Esta propiedad es fundamental para obtener
informacién acerca de otras propiedades Opticas de aerosoles como el albedo de
dispersion simple o el factor de asimetria, que resultan claves para la determinacién del
efecto de forzamiento radiativo de los mismos. En este estudio hemos determinado la
profundidad o6ptica de aerosoles a partir de las medidas fotométricas de profundidad
Optica total, y mediante la sustraccién de las contribuciones debidas a la dispersion de

Rayleigh y a las absorciones de los diferentes componentes atmosféricos.
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4.2. Determinacion de la profundidad éptica de aerosoles

Como hemos visto en el Capitulo anterior, a partir de las medidas
proporcionadas por el fotdmetro solar en cada canal espectral podemos determinar la

profundidad dptica total, haciendo uso de la ley de Beer-Bouguer-Lambert
8. = LI (Vo R2/V)) 4.1
mr

donde 61, es la profundidad 6ptica total debida a todos los procesos de extincién
atmosférica, V, es la medida obtenida con el fotometro para cada una de las longitudes
de onda usadas, R es la distancia Tierra-Sol expresada en unidades astrondmicas en el
momento de la observacion (Spencer, 1971), Vg, es la constante de calibracién del
instrumento, obtenida mediante la calibracién del fotémetro solar por el método de
Langley, y mr es la masa optica relativa de las moléculas de aire. Para simplificar el
céalculo hemos aproximado las masas dpticas de todos los componentes atmosféricos a
la masa dptica de moléculas de aire mg. Esta aproximacion resulta muy apropiada para
masas opticas inferiores a 4 (Russel et al., 1993; Dutton et al., 1994 y Gueymard, 1989),
condicién que se verifica en los casos analizados. La masa Optica mg se obtiene

mediante la expresion de Gueymard, (1995):
mg = [cos 0 +0.45665 0 °%7 (96.4836 - 6) ]! (4.2)

donde 0 es el angulo cenital.

La Ecuaciéon (4.1) es valida bajo la hipotesis de que la irradiancia difusa que
entra en el instrumento es despreciable. Por consiguiente, para evitar los posibles errores
asociados a la irradiancia difusa hemos restringido nuestro andlisis a las medidas
experimentales obtenidas para masas Opticas relativas menores que 3.5. Las medidas
fotométricas se realizaron siempre que el Sol estaba libre de nubes, no obstante, con el
fin de reducir el error asociado a la irradiancia difusa, sélo hemos analizado aquellos

casos en los que la cantidad total de nubes no excedia de 2 octas. Con ello hemos
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pretendido analizar solamente las medidas fotométricas que pueden considerarse

claramente fiables.

La profundidad optica total 81, se puede considerar como la suma de las debidas
a la dispersion de Rayleigh (8r)) y aerosoles (8.), asi como de las debidas a la
absorcién de ozono (8.1), dioxido de nitrégeno (8ny), mezcla de gases (84) y vapor de
agua (dwy). De este modo, la profundidad optica de aerosoles se puede obtener
sustrayendo a la profundidad éptica total 8, las contribuciones debidas a la dispersién

de Rayleigh y a las absorciones de los diferentes componentes:
8a2= Ot - OrA - Do - Ona - Owa - O (4.3)
Las medidas fotométricas corresponden a las longitudes de onda 368 nm, 500
nm, 675 nm y 778 nm, para las que los tnicos componentes atmosféricos que tienen

absorcion apreciable son el ozono y el diéxido de nitrégeno. Por ello la expresion

anterior se reduce a:

8ax= 012 - Ora - Son - Oma (4.4)

Para el calculo de la profundidad 6ptica de Rayleigh se ha utilizado la expresion
(Gueymard, 1995):

Sra=(p/ po) / (117.2594 A* - 1.3215 A2 + 3.2073*10™ - 7.6842*10°A%) (4.5)

donde la longitud de onda () se expresa en micrémetros, p es la presién en hPa y p, es

la presién estandar al nivel del mar, 1013.25 hPa.

Las profundidades dpticas de ozono y de didxido de nitrégeno se han obtenido

mediante las siguientes expresiones:

dor=amlo Yy Onp, = an, Uy (4.6)

donde ag) y anx son los coeficientes de absorcién de ozono y diéxido de nitrégeno

expresados en cm™ (NTP), y Iy y u, sus cantidades en cm (NTP).

63



00000000000000000000000000000000000000000000000000000000000

Hemos utilizado los coeficientes de absorcién de ozono propuestos por
Anderson (1992, 1993) (Tabla 4.1). Para el contenido vertical total de ozono hemos
empleado las medidas del espectrofotometro Dobson n.120, proporcionadas por la
estacion de El Arenosillo, Huelva, (37°6'N, 6°44'W), que fueron complementadas con
las observaciones realizadas por la sonda TOMS abordo del satélite Earth Probe

(http:\ywocky.gsfc.nasa.gov) en casos de falta de disponibilidad de las primeras.

En estudios previos se ha despreciado la absorcién por NO, conduciendo asi a
una sobrestimacién de la extincidn por aerosoles en condiciones de atmosfera
contaminada (Gueymard and Kambezidis, 1996; Gueymard, 1998). La concentracién de
NO; es muy variable tanto en la troposfera, donde su concentracién puede ser muy alta
debido a la contaminacién, como en la estratosfera. Asi, en el area industrial de
Hamilton (Canadd) y en el area metropolitana de Toronto (Canad4) se han llegado a
determinar valores del contenido de NO, en la columna en un amplio rango de valores,
con un maximo de 0.013 cm-atm (Schroeder and Davies., 1987; O'Neill et al., 1993).
En el caso de Atenas (Grecia), Kambezidis et al. (2001) han determinado un rango de u,
entre 0.01 y 0.16 cm-atm. Estos valores son claramente més altos que el contenido en la
columna estratosférica, 0.0001 -0.0002 cm-atm, (Gueymard, 1995). En un estudio
reciente realizado a una cierta distancia del nucleo urbano contaminado de El Cairo
(Egipto) se ha considerado un valor de 0.005 cm-atm (El Wakil et al., 2001). En nuestro
caso hemos considerado el valor de 0.0017 cm-atm, representativo de las condiciones
medias de zonas urbanas (Schroeder and Davies., 1987). Esta eleccidn parece
confirmada por los datos de concentracion de NO, en superficie medidos por la red de
vigilancia de la contaminacion atmosférica en la zona urbana de Granada (Calendario
Meteoroldgico, 1996, 1997). Por otro lado, para los coeficientes de absorcién, ap,
hemos utilizado los obtenidos por Davidson et al. (1988) y Schneider et al. (1987)
(Tabla 4.1).

A (nm) 368 nm 500nm | 675 nm | 778 nm

ag, (cm™) 0 0.0315 | 0.0396 0
an (cm™) 14.13 4.62 0.2010 | 0.0084

Tabla 4.1. Coeficientes de O3 y de NO,
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Una vez determinadas las profundidades Opticas de los diferentes procesos de
atenuacién para cada una de las longitudes de onda, los valores de la profundidad optica

de aerosoles se obtienen a partir de la Ecuacion 4.4.

Diferentes autores han analizado el error introducido por varias fuentes en la
profundidad dptica de aerosoles (Dutton et al., 1994; Russel et al., 1993; Reagan et al.,
1986; Thomason et al., 1983 y Box and Deepak, 1979). Despreciando las
contribuciones al error de las profundidades dpticas de los constituyentes atmosféricos y
de las masas de aire relativas de los mismos, el error que se obtiene al calcular la

profundidad 6ptica de aerosoles viene dado por (Russell et al., 1993):
_ 2 27112 )
ASs, = 1/mg [(AVor / Vi) + (VA 7 V)] (4.7)

Los caélculos realizados sobre todo el conjunto de datos que se analiza y
caracteriza en los capitulos siguientes, muestran un error maximo para las medidas de la
profundidad éptica de aerosoles que varia entre 0.0130 para la longitud de onda 368 nm
y 0.003 para 778 nm. Estos valores son muy similares a los obtenidos por Schmid et al.

(1997) y Diaz et al. (2000).
4.3. Determinacion de los coeficientes o y B de Angstrém

Como ya hemos visto en el Capitulo 1 la profundidad 6ptica espectral de

aerosoles se suele expresar por la ley de Angstrom:
S =B A (4.8)

Esta Ecuacién es una aproximacidén conveniente que conduce a buenos
resultados cuando la distribucién de tamafio de aerosoles es del tipo Junge (Junge,
1963). Cachorro et al., (1989) mostraron que esta ley no es necesariamente valida sobre
todo el rango espectral, y que los coeficientes de Angstrom obtenidos en un
determinado rango espectral pueden ser inapropiados en otro. Por otro lado, en la regién
del visible (400-700 nm) los estudios realizados por Cachorro et al., (1998a) y

Martinez-Lozano et al. (1998), sobre distintos tipos de aerosoles, mostraron que la ley
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de Angstrom es la unica parametrizacion de la atenuacion de la radiacién solar por
aerosoles que conduce a buenos resultados. Sin embargo, cuando se extiende este rango
espectral se puede observar una desviacion del comportamiento de 8,, con respecto al
que supone la ley de Angstrom. A pesar de que la ley de Angstrédm no explica de forma
totalmente adecuada la dependencia espectral real de 8., los coeficientes de Angstrém
pueden considerarse como indicadores del tamaiio y la cantidad de aerosoles presentes

en las observaciones (Shifrin, 1995).

Los coeficientes de turbiedad de Angstrdm pueden determinarse a partir de los
valores espectrales de la profundidad optica de aerosoles mediante varios métodos
(Martinez-Lozano et al.,1998, Cachorro et al., 1987a). En los trabajos de Cachorro et
al., (1987a, 1987b, 1989) se han analizado varios métodos de determinacién de estos
parametros de turbiedad. Estos anélisis muestran que los coeficientes o y P de
Angstrém, determinados mediante el método de Volz (1974), presentan una gran
dependencia con las dos longitudes de onda seleccionadas, y que los obtenidos mediante
el ajuste lineal de In 8, frente a In) son los mas adecuados. Como consecuencia de 1o
anterior, para determinar los parametros de turbiedad de Angstrém hemos utilizado el

metodo del ajuste lineal de In 8, frente a InA.

Tomando el logaritmo en la Ecuacion 4.8 obtenemos:

In 8,3 = InP - o Inh (4.9)

donde A se expresa en micrémetros

Esta Ecuacién representa, para un instante y una longitud de onda determinados,
la relacién que existe entre la profundidad 6ptica de aerosoles y los coeficientes de
turbiedad de Angstrom o y B. Para determinar el valor instantaneo de estos coeficientes
se dispone, para cada serie de medidas experimentales, de cuatro pares de puntos (In 8,

In}) correspondientes a las longitudes de onda consideradas. Los parametros o y B se

determinan mediante el ajuste lineal de Ind,, frente a In\.
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4.4. Analisis de la profundidad éptica de aerosoles

En este estudio hemos utilizado las medidas fotométricas realizadas entorno a las
9, 12 y 14 horas en condiciones de cielo despejado, y durante el periodo comprendido
entre 1994 y 1998. Estas medidas, en total 2035, cubren un gran rango de condiciones

meteoroldgicas e influencias de masas de aire muy distintas en la zona de estudio.

A partir de estas medidas de irradiancia directa espectral y mediante el método
descrito en el apartado 4.2, hemos calculado la profundidad éptica de aerosoles en las
longitudes de onda 368, 500, 675, 778 nm. Dado que en ocasiones no se dispone del
valor diario del contenido de ozono, (l,), se ha recurrido, especialmente en los afios
1994-1997, al uso de los valores medios mensuales de esta cantidad (L,), calculados a

partir de los valores diarios disponibles (1,), Figura 4.1.

0.38

0.36 |-

R
L |
|
0.34 L T% - J
032 . ]
0.30 | i
- 1 -
0.28 | §
A 1 !
0.26 | il L i
1 " i

0.24 1 .
1994 1995 1996 1997 1998

Cantidad media mensual de O,(cm-atm)

Ao

Figura 4.1. Evolucion temporal de la cantidad media mensual de ozono

Para analizar el error introducido por esta aproximacién en el calculo de la
profundidad dptica de aerosoles hemos utilizado los datos experimentales obtenidos
entre los afios 1994 y 1997. Asi, hemos calculado la profundidad 6ptica de aerosoles en
las longitudes de onda 500, 675, 778 nm para el valor real de la cantidad de ozono
disponible, y después hemos vuelto a calcular su valor para la cantidad media mensual
de ozono. En la Figura 4.2a presentamos la diferencia entre ambas profundidades

opticas de aerosoles (valor real — valor medio) para las mismas longitudes de onda.
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Observamos que la diferencia es muy pequefia, estando entre + 0.002 para los valores de
la profundidad 6ptica de aerosoles en las longitudes de onda 500 y 675 nm y entre +
0.0004 para los valores de 8,(778 nm). En términos relativos el error introducido por
esta aproximacion es, en general, menor al 1%, y en cualquier caso resulta menor que el
valor maximo del error asociado a la determinacién de la profundidad optica de

aerosoles en cada una de las longitudes de onda consideradas.

0.003 T v T v T
o Buanoll) 8ol ‘
0.002 4 - 8.s7s(|o)"5.sm)(Ln) . N
. ¥ 8 ,00a() - 8 u0(Ly) -
A a — s s . 1
a " s
~ 0001 f &, | ¥ :;: . L s . s o <
®e P & . i TR -
:‘.’_ L s : : ‘I:f “‘t: 4 A..: 3 “ f; 4L S :<
« !t e s Y2 . ?i sy - H . ™
UIO ¥ * v "%y &1 13 ¢ v
~  o0.000 | 7 ? f ’i " e ?st \
= - L 1
K] v o ,”’ o ¥ 2,
©w i H 2 1\;.;‘ it ::: iAA ) 2y
[y
-0.001 | ] Toete Ta, ot I
. o ‘s L 3 .
. - A A
[
A -
A
-0.002 N 3 1 1 L 1 )
1994 1995 1996 1997 1998

Figura 4.2a. Diferencia entre las profundidades 6pticas calculadas a partir de lyy Ly

Las relaciones obtenidas entre las profundidades dpticas de aerosoles calculadas
a partir de los valores reales y las calculadas a partir de los valores medios mensuales de

la cantidad de ozono son los siguientes (ver Figura 4.2b):
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8as00(lo) = 0.9994 8,500(Lo) + 2 107 r=0.9999
8ag75(lo) = 0.9991 8,675(Lo) + 2.2 107 r=0.9999
8a778(lo) = 0.9998 8,775(Lo) + 4.4 107 r=1

Considerando la alta correlacion y la diferencia despreciable, nos parece
razonable utilizar los valores medios mensuales en vez de los valores diarios de la

cantidad de ozono para determinar la profundidad dptica de aerosoles.

Estos valores de la profundidad dptica de aerosoles corresponden a la extincion
de la radiacion solar en toda la columna atmosférica, es decir, son la suma de la
profundidad optica troposférica y estratosférica. En condiciones normales el aerosol
estratosférico muestra una distribucién global uniforme y su concentracién es muy
pequefia comparado con la del aerosol troposférico. Asi, en estas condiciones, la
variacion de la profundidad dptica de aerosoles se debe principalmente a la componente
troposférica, reflejando la variabilidad de un dia a otro de la profundidad Optica de
aerosoles troposféricos. Sin embargo, después de una intensa erupcién volcanica se
inyecta en la estratosfera una gran cantidad de gases y polvo. Mediante los procesos de
nucleacién y aglomeracién estos gases, especialmente SO,, son los responsables de la
formacién de una capa de aerosoles estratosféricos, conduciendo a un aumento de la

profundidad dptica de aerosoles.

Durante la ultima década la atmosfera ha sufrido el efecto de la gran erupcion
volcanica del Monte Pinatubo (15.14 N, 120.35 E). Esta erupcion, ocurrida en junio de
1991, ha sido la responsable de la inyeccion de alrededor de 20 millones de toneladas de
SO, en la estratosfera (Bluth et al., 1992; Mc Cormick and Veiga, 1992), haciendo de
esta erupcion la erupcién mas grande de siglo pasado. Esta gran cantidad de gases ha
sido la responsable de la formacion de una capa de aerosoles volcanicos en la
estratosfera. Segun los estudios de Stowe et al. (1992) estos aerosoles volcanicos han
podido circunnavegar el globo en menos de un mes, debido a la circulacién
estratosférica, conduciendo asi a un importante aumento en la profundidad optica de
aerosoles en casi todo el globo. Los estudios relativos a la evolucion de los efectos de la
erupcion del volcan Monte Pinatubo en nuestras latitudes muestran que el efecto de los
aerosoles volcanicos llegd a su maximo al final del invierno de 1992, y que después ha

ido disminuyendo hasta casi desaparecer en la segunda mitad del afio 1993 (Osbom et
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al., 1995; Jiger et al., 1995; Alados-Arboledas et al., 1997). Las condiciones préximas a
las registradas antes de la erupcion (condiciones normales) se alcanzaron a partir de la
segunda mitad del afio 1993 (Alados-Arboledas et al., 1997; Niranjan et al., 1999).
Después de la erupcion del volcan Monte Pinatubo no ha ocurrido ninguna erupcién
volcanica significativa, y se ha observado una tendencia decreciente en la cantidad de
aerosoles estratosféricos (Jager et al., 1996, Barnes and Hofman, 1997, Beyerle et al.,
1995). Guzzi et al. (1999) mostraron que en el periodo 1994- 1997 la estratosfera volvid
a unas condiciones de claridad similares a las que se registraron antes de la erupcién del
Sta Elena (Jiger et., 1996). Estos dltimos autores mostraron también que el nivel de los
aerosoles estratosféricos en los afios 1996 y 1997 es comparable a los niveles bajos de
los afios 1979 y 1987. Teniendo todo esto en cuenta podemos decir que a partir del afio
1994 la estratosfera volvié a las condiciones normales, y la variacion en la profundidad
optica de aerosoles que se evidencia en nuestra serie se debe principalmente a efectos

troposféricos.

En las Figuras 4.3a - 4.3d mostramos la evolucién temporal de la profundidad
optica de aerosoles en las longitudes de onda 368, 500, 675 y 778 nm en el periodo
1994-1998. podemos observar la gran variabilidad en los valores de la profundidad
Optica de aerosoles en cada longitud de onda. El valor de 8,(365) varia desde 0.014,
obtenido en el dia 9 de septiembre de 1994, hasta 0.830, obtenido en el dia 18 de julio
de 1998. El de 8,(500) oscila entre 0.012, obtenido el 17 de diciembre de 1995, y 0.800,
obtenido el 5 de julio de 1994, mientras que los valores de 8,(675) y 8,(778) varian
desde 0.017 y 0.056, obtenidos el 16 de marzo 1997 y 11 de febrero de 1996, hasta
0,750 y 0.690, obtenidos el 5 de julio de 1994. Los dias con valores de la profundidad
oOptica alrededor de 0.7 se han clasificado como episodios de turbiedad alta. La media de
la profundidad dptica de aerosoles en 368 nm, 500, 675 y 778 nm es de 0.254, 0.189,
0.142 y 0.130, con desviacion estandar de 0.141, 0.112, 0.091 y 0.088, respectivamente.
Por otro lado podemos observar que las profundidades opticas de aerosoles presentan un
evidente ciclo anual con un minimo en invierno, aumento en primavera, maximo en
verano y un decrecimiento en otofio. Esta variaciéon anual en los valores de la
profundidad éptica de aerosoles esta relacionada con el ciclo estacional caracteristico de

la zona. En general, en el invierno la cantidad del aerosol mineral local disminuye, pues
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el terreno se cubre de vegetacion y la mayor humedad del suelo no favorece la entrada
de polvo local en la atmésfera. Por otro lado, hay una mayor frecuencia de
precipitaciones responsables de eliminar los aerosoles de la atmésfera. Otra cuestion es
la mayor incidencia de borrascas frontales que favorecen la difusién de aerosoles.
Asimismo los incendios no son frecuentes, y se reduce la incidencia de los episodios de
invasién de polvo sahariano (Moulin et al., 1997). De todos modos se produce un
aumento de las emisiones antropogénicas asociadas a sistemas de calefaccion. También,
bajo los efectos de los anticiclones de invierno, se pueden favorecer el desarrollo de
inversiones térmicas que impliquen un aumento de la concentracién de los aerosoles
antropogénicos de origen local (aerosoles urbanos del 4rea metropolitana). En el verano
las condiciones de aridez del terreno permiten un mayor aporte de particulas minerales
de origen local. Este efecto es mayor en periodos de sequia como los sufridos hasta el
afio 1995. Por otro lado, el desarrollo de bajas térmicas favorece los procesos de
conveccién oportunos para poder elevar estos aerosoles en el seno de la atmésfera. En
esta época no hay emisiones debidas a los sistemas de calefaccion centrales pero existe
el trafico rodado. Durante el verano tienen lugar con frecuencia la quemas agricolas,
con el consiguiente aporte de aerosoles con origen en la combustién, pero
adicionalmente dado lo 4rido del terreno estas quemas favorecen corrientes ascendentes
que arrastran aerosol mineral de origen local. Por otro lado, durante el verano son
frecuentes los incendios en toda la cuenca mediterranea y el area de estudio no es una
excepcion. Finalmente, las invasiones de polvo sahariano representan episodios de
aumento de la cantidad de aerosoles que pueden llegar a ser muy intensos, y en

cualquier caso presentan una frecuencia elevada (Moulin et al., 1997, Rodriguez et al.,
2000).

La visualizacion de toda la serie muestra que para todas las longitudes de onda
hay un claro decrecimiento en los valores de la profundidad 6ptica de aerosoles desde el
principio del periodo examinado hasta 1996, seguido por un importante crecimiento a
partir de esta fecha. También podemos observar el importante aumento en los valores
minimos de la profundidad 6ptica de aerosoles (valores invernales) a partir del afio
1996. De todas estas observaciones podemos intuir que ha habido un cambio en las
caracteristicas Opticas de aerosoles y en la turbiedad atmosférica a partir del afio 1996.
La comparacion entre las figuras anteriores muestra que el importante aumento en los

valores de la profundidad optica de aerosoles, y en especial en los valores minimos a
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partir de 1996, es mas notable en las longitudes de onda corta 368 nm y 500 nm.
Teniendo en cuenta que la profundidad dptica de aerosoles es una funcién de la longitud
de onda y del radio de las particulas, con un maximo para t/A = 1, podemos concluir que
hay un importante incremento en la componente de las particulas de tamafio pequefio
(particulas con radio inferior a 0.2 pum) a partir del afio 1996. Este incremento en la
componente de las particulas pequefias se asocia con la creciente contaminacién. El
crecimiento en los niveles de contaminacion se debe principalmente al incremento del
numero de los vehiculos que circulan en el drea metropolitana y de las calderas de
calefaccion. Segin los datos aportados por la delegacién de Industria de la Junta de
Andalucia en Granada, desde 1996 la progresion de las calderas de calefaccion describe
una curva ascendente. Exactamente, este incremento de calderas instaladas ha sido de
mas del 1300 %. Como mostramos en la Figura 4.4, el incremento en el numero de
vehiculos que circulan en el drea metropolitana ha sido del orden del 14 % en 1998, 340
900 vehiculos en 1994 y 395 017 en 1998. Estos datos se han obtenido a partir de la

pagina http://www.cma.junta-andalucia.es.
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Figura 4.4. Incremento en el niimero de vehiculos. Datos aportados por

la Consejeria de Medio Ambiente de la Junta de Andalucia.

La orografia de la zona de estudio, localizada en un valle rodeado de montaiias,
favorece el que en sus zonas mds bajas se dificulten los procesos de difusién y se
favorezca la acumulacién de aerosoles procedentes del uso de las calefacciones
centrales y del trafico rodado. Este fendmeno puede resultar relativamente persistente

bajo la accion de los anticiclones tipicos del invierno.
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Los altos valores de la profundidad dptica de aerosoles en los afios 1994 y 1995,
mas notables en las longitudes de onda larga, se deben principalmente a la sequia de
ambos afios (Calendario meteorolc’)gico, 1997, 1998), los mas secos de la década, y a la
gran persistencia de los anticiclones que permiten la acumulacién del polvo de origen
local durante un largo periodo de tiempo. Normalmente estas particulas de polvo

mineral de origen local son particulas de tamafio grande con radios superiores a 0.1 pm.

Para ver claramente estas tendencias observadas en el periodo 1994-1998, y
minimizar la dispersién de los valores experimentales, hemos calculado los valores
medios mensuales de las profundidades 6pticas de aerosoles y su desviacion estandar.
En las Figuras 4.5a - 4.5d presentamos la evolucion temporal de los valores medios
mensuales de la profundidad optica de aerosoles y sus desviaciones estandar en las

longitudes de onda 368, 500, 675, 778 nm.

Tal y como vimos anteriormente las profundidades dpticas medias mensuales
presentan un ciclo anual, con maximo en verano y minimo en inviemno. Esta clasica
variacion estacional ha sido encontrada también por Peterson et al. (1981) en Carolina
del Norte (EE UU), y por Holben et al. (1998) en el area suburbana de Washington (EE
UU). La profundidad optica media de aerosoles varia desde 0.069 hasta 0.480 para
8.(368 nm), desde 0.046 hasta 0.400 para 0,(500 nm), desde 0.039 hasta 0.350 para
8a(675 nm) y desde 0.039 hasta 0.31 para §,(778 nm). Observamos un decrecimiento en
la profundidad 6ptica de aerosoles desde el afio 1994 hasta 1996 seguido por un
incremento mas notable en las longitudes de onda corta 368 nm y 500 nm. También

observamos el importante incremento en los valores minimos (valores mvernales) a
partir del afio 1996.

La profundidad optica de aerosoles en marzo de 1994 presenta valores
relativamente altos en todas las bandas, superando incluso los valores correspondientes
a junio. Hemos encontrado un valor de 0.55 para la longitud de onda 500 nm en el dia
25. Estos altos valores de la profundidad dptica de aerosoles en las diferentes longitudes
de onda estan asociados al predominio de altas presiones sobre la peninsula en dos
largos periodos, del dia 12 al 19 y del dia 22 al 31 (Calendario Meteorolégico, 1994).

Este predominio de situacion anticiclénica y las escasas lluvias registradas en este mes,
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que no superaron los 6 mm, favorecieron la acumulacién de aerosoles en la baja
atmosfera, registrando asi valores altos de la profundidad 6ptica de aerosoles. En los dos
meses siguientes, abril y mayo, nos encontramos con unas situaciones diferentes a las
del mes de marzo: frecuentes entradas de aire frio polar del Norte y Noreste con
predominio de bajas presiones con intensos y extensos temporales de lluvia. Se
registraron 38 y 22 mm de lluvia en abril y mayo. Como consecuencia de estas
situaciones sindpticas los valores de la profundidad optica de aerosoles en estos dos
meses son mas bajos que los de marzo. En el mes de junio de 1994 hubo largos periodos
de tiempo anticiclénico (9 al 16, 19 al 24 y 27 al 30), por lo que la profundidad optica
de aerosoles aumentd. En el mes de julio de 1994 la profundidad optica de aerosoles
presenta los valores mas altos de toda la serie. Este incremento lo encontré también
Schmid et al. (1997) en Berna. Estos valores altos se deben a la gran persistencia en
altura del anticiclén calido de las Azores sobre la peninsula (del 1 al 13 y del 18 al 30),
y a las frecuentes pulsaciones de aire calido desde el norte de Africa. Las oleadas de
calor fueron muy extremas y persistentes, y hubo bajas térmicas asociadas a altas
temperaturas superficiales. Agosto de 1994 continué siendo un mes seco y caluroso,
aunque no tan extremo como julio, por lo que disminuyeron los valores de la
profundidad dptica. Los restantes meses del afio fueron inestables y nubosos con
entradas de aire frio del norte y situaciones anticiclénicas de periodos muy cortos.

Como consecuencia bajaron los valores de la profundidad optica de aerosoles en estos

mescs.

Como podemos ver en las Figuras 4.5a-b, en 1995 la profundidad optica de
aerosoles toma valores altos en los meses de junio y julio, pero mas bajos que los del
verano del afio 1994. El mes de junio fue un mes con marcado predominio anticiclénico
en sus veinte primeros dias, posteriormente resulté muy inestable, nuboso y tormentoso
(Calendario Meteoroldgico, 1995). Julio se mantuvo fresco con nubes y chubascos en la
primera quincena, y desde el dia 17 al 23 se presenté una agobiante ola de calor (aire
africano). La profundidad 6ptica de aerosoles en el mes de octubre de 1995 present6 un
valor relativamente alto, superando el valor correspondiente al de agosto. Esto se debe a
la dorsal anticiclonica que se mantuvo sobre la peninsula, con ambiente caluroso,
mucho sol y dramatica sequia. Contra toda norma climatica octubre de 1995 resulté de

los mas secos del presente siglo. La precipitacion media registrada en este mes es de 1.2
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mm. En los meses restantes del afio 1995 parece que los valores de la profundidad

optica fueron normales.

En el afio 1996 los valores bajos de la profundidad 6ptica de aerosoles en mayo
estan asociados a las abundantes 1luvias registradas en este mes (95 mm, el 1/4 de la
media anual) y al predominio de las bajas presiones (Calendario Meteorolégico, 1996).
Los valores relativamente altos del mes de noviembre estin relacionados con el
predominio de altas presiones en la primera y la tercera decena del mes. En los otros

meses parece que los valores registrados son normales.

En el afio 1997 observamos que los valores de la profundidad éptica de aerosoles
correspondientes a los meses de marzo y abril son muy altos, e incluso son mas altos
que los de junio. En el mes de marzo predominaron las altas presiones sobre la
peninsula en dos largos periodos (del 1 hastal8 y del 23 hasta 30), resultando un mes
muy seco (Calendario Meteorolégico, 1995). Los valores altos de abril estin
relacionados con el predominio del anticiclén sobre la peninsula. Los valores bajos de la
profundidad optica de aerosoles en mayo y junio de 1997 se deben a que estos dos
meses resultaron inestables con pocos dias de calma y frecuentes entradas de aire frio
del norte. Las temperaturas en estos dos meses fueron mas bajas de lo normal en esta
epoca del afio. En mayo de 1998 la profundidad éptica de aerosoles presenta valores
relativamente altos, superando a los de julio y agosto en la banda 365 nm. La
profundidad éptica media de aerosoles del mes de mayo es el promedio de las
profundidades 6pticas de aerosoles de los dias 5 y 6, en los que hubo predominio de las
altas presiones sobre toda la peninsula. Estas situaciones producen una gran
acumulacion de aerosoles antropogénicos y naturales en la atmédsfera, conduciendo asi a

un aumento de la profundidad 6ptica de aerosoles.

Los valores de la desviacion estandar, como se muestra en las figuras anteriores,
son relativamente altos comparado con los valores medios mensuales, e incrementan
con los valores de la profundidad éptica de aerosoles. Este hecho puede atribuirse a la
influencia de las condiciones climaticas locales y la contaminacién. En el invierno,
como hemos comentado anteriormente, se reducen los incendios y las invasiones de
polvo sahariano y disminuye el aerosol mineral local, por lo que dominan las particulas

antropogeénicas, lo cual implica valores pequefios de la desviacion estandar de la
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profundidad dptica de aerosoles. Por otra parte, en verano, la mayor frecuencia de
incendios e invasiones de aire sahariano, y el aumento del aerosol de origen local
(mineral y antropogénico), suponen una mayor variabilidad en el tipo y cantidad de
aerosoles, y por tanto una mayor desviacion estandar. Observamos también que la
desviacién estdndar es mdas alta en los dos primeros afios. Esto se debe a la gran
variabilidad en la cantidad y tipo de aerosoles en estos dos afios. Para ver claramente
este hecho, en la Figura 4.6 mostramos, como ejemplo, el coeficiente de variabilidad
para la profundidad optica media mensual en 500 nm (desviacion estandar / 8,(500)
medio mensual). Observamos que este coeficiente presenta valores altos en los dos
primeros afios del periodo analizado, y que decrece a partir de 1996. El cambio ocurrido
en el coeficiente de variabilidad a partir de 1996 puede ser una indicacién de un cambio

en el tipo y la cantidad de los aerosoles que dominan en la zona.
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Figura 4.6. Evolucion del coeficiente de variabilidad para 8,(500 nm)

Los valores altos del coeficiente de variabilidad en 1994 y 1995 se deben a las
condiciones de sequia de estos mismos afios. En estas condiciones se favorecen mas
incendios forestales. Asi, segun los datos aportados por la Consejeria de Medio
Ambiente de la Junta de Andalucia, se han registrado 68 y 32 incendios en 1994 y 1995,
sucesivamente, mientras que en 1996 y 1997 se han registrado 8 y 22, sucesivamente.
Por otro lado, en una situacion de sequia el suelo esta mas seco, lo que favorece y

facilita, dependiendo de la velocidad del viento, un mayor aporte de particulas minerales

de origen local.
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Para ver claramente las tendencias mostradas en la figura anterior, en las Figuras
4.7a-4.7d mostramos la variabilidad de la profundidad dptica de aerosoles en los meses
de verano e invierno de los afios 1995 y 1997con respecto al valor medio en 500 nm,
[(8a 500 - 8a s00 media) / 8, sp0 media] * 100. Como podemos observar, la profundidad
Optica de aerosoles presenta una gran variacién diaria, y de un dia a otro en cada una de
las estaciones. Comparando las Figuras entre si podemos observar que la profundidad
Optica de aerosoles en los meses de verano e invierno de 1995 presenta una mayor
variabilidad que en los de 1997. La variabilidad en el verano de 1995 llega hasta 200 %

mientras que en el verano de 1997 no supera el 90%.
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Figura 4.7. Variabilidad de la profundidad dptica de aerosoles con respecto al
valor medio mensual en la longitud de onda 500 nm: a) invierno de 1995, b)

verano de 1995, ¢) invierno de 1995 y d) verano de 1997.
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En las Figuras 4.8a-4.8d presentamos la evolucién temporal de los valores
minimos, méaximos y medios mensuales de la profundidad éptica de aerosoles en las
longitudes de onda consideradas en este trabajo. Los valores medios mensuales son mas
proximos a los minimos que a los maximos, indicando que los valores maximos no
representan las caracteristicas de los aerosoles atmosféricos de nuestra zona. Podemos
observar que, en general, los valores maximos de la profundidad 6ptica presentan un
evidente ciclo anual con un maximo en verano y minimo en invierno. El analisis de los
mapas sinépticos nos indica que los valores maximos en los meses invernales
corresponden a situaciones en las que dominan los anticiclones, mientras los valores
maximos de verano corresponden a las bajas térmicas. Como sabemos, los anticiclones

de invierno favorecen una gran acumulacién de los aerosoles en la atmésfera, y las bajas
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Figura 4.8. Evolucion de los valores maximos, minimos y medios mensuales para a)

82(368), b) 3.(500), ¢) 8,(675) y d) 8,(778)

térmicas permiten una mayor aportacion de aerosoles minerales de origen local. Asi,
estas dos situaciones conducen a valores altos de la profundidad 6ptica de aerosoles. Por
otro lado, los valores minimos de la profundidad éptica no presentan un claro ciclo
anual. El andlisis de los mapas sin6pticos muestra que estos valores minimos
corresponden a situaciones en las que dominan los efectos de las borrascas frontales.
También podemos observar, sobre todo en la Figura 4.8a, el importante incremento en
los valores minimos de la profundidad dptica a partir de la segunda mitad del afio 1996,

indicando un cambio en la situacién de fondo y las caracteristicas de los aerosoles
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atmosféricos. Esto podria estar relacionado, como hemos comentado antes, con la

creciente contaminacién en la zona de estudio en los Gltimos afios de nuestra serie.

Para mostrar este cambio en las caracteristicas de los aerosoles, en las Figuras
4.9a-4.9d mostramos, para cada una de las longitudes de onda consideradas en este
trabajo, la comparacién de los histogramas de frecuencias de las profundidades épticas
de aerosoles para cada afio. El valor mas frecuente de 8,(368 nm) se ha incrementado

desde 0.125 en 1994 hasta 0.325 en 1998, el de 5,(500 nm) desde 0.075 en 1995 hasta
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Figura 4.9. Histograma de frecuencia de a) 8,(368), b) 5,(500), ¢) 8,(675) y d) 8,(778)
0.175 en 1998, y el de 8,(675 nm) y de 8,(778 nm) desde 0.075 en 1994 hasta 0.125 en

1998. Como podemos ver claramente hay un considerable aumento en el valor mas

frecuente de cada afio. Este incremento es mds importante en la longitud de onda 368
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nm. Estas Figuras nos muestran el efecto del incremento de la contaminacién en la zona

de estudio.

4.5. Analisis de los Coeficientes o y B de Angstrom

Aceptando la ley de Angstrém hemos determinado los valores de los
coeficientes de Angstrém o y B correspondientes al periodo 1994-1998, y utilizando el
método descrito en el Apéndice se ha determinado el factor de Linke T;. Recordemos
que, a diferencia del coeficiente B de Angstrém, el factor de Linke no representa
exclusivamente la extinciéon debida a los aerosoles, pues este parametro también
informa de la absorcion debida al vapor de agua y al diéxido de nitrégeno (Gueymard,
1996). En las Figuras 4.10a-4.10d mostramos la evolucién temporal de B y T, y la

evolucion temporal de sus valores medios mensuales. Los valores instantaneos de  y
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Figura 4.10. Evolucién temporal de los valores instantaneos y medios mensuales del

parametro 3 (a) y( b), y del factor Ty (c) y (d).
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Ty varian entre 0.004 y 0.69, y 1.62 y 7.93, respectivamente, mientras los valores
mensuales varian entre 0.03 y 0.3 para B y entre 2 y 5 para Tr.. Podemos observar que
estos dos parametros de turbiedad muestran un ciclo estacional con un méximo en
verano y un minimo en invierno. Este ciclo estacional ha sido observado también por
otros autores en diferentes lugares (Pedrods et al.,, 1999; Jacovides and Karalis, 1996;
Jacovides et al., 1994). También observamos que los valores de By T;. registrados en el
afio 1996 son los mas bajos de toda la serie. Esto se debe a que el afio 1996 fue el afio
mas lluvioso de los cinco afios de este estudio. Podemos observar que estos coeficientes
de turbiedad tienen evoluciones temporales similares. En la Figura 4.11 representamos
el coeficiente de turbiedad B de Angstrém frente a T;. En la misma mostramos el ajuste
lineal entre estos coeficientes de turbiedad y la expresion obtenida Como podemos
apreciar existe una buena correlacion entre los dos coeficientes. Observamos también
que la mayoria de los valores de Ty estdn en el rango 2 — 4, mientras los de B estan entre
0.004 — 0.2. Por otro lado, Jacovides y Karalis (1996) utilizando medidas registradas en
Atenas (Grecia) encontraron una correlacién (B = -0.152 + 0.0602 TL) un poco diferente
a la encontrada en nuestro estudio. Grenier et al. (1994) encontraron una relacién

similar a la encontrada en nuestro caso (B = -0.133 + 0.065 Ty).

0.8 T T T T T T T T T T T ' |
B=-0.154 + 0.081 T, .
06 L r=0.89 - 0]
0.4 |-
(e}
0.2 |-
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Figura 4.11. Variacion del coeficiente B de Angstrom frente a Tj..
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En la Figura 4.12 mostramos la variacién temporal del coeficiente de turbiedad
o. El pardmetro o varia desde —3.33 hasta 2.87, con una significativa variacion tanto
diaria como de dia a dia. La variaciéon de o presenta un aspecto totalmente diferente al
de la profundidad o6ptica de aerosoles, con valores minimos en verano y maximos en
invierno. La explicacion de este patron estacional la podemos dar en términos parecidos
a los que hemos utilizado en nuestro analisis de la profundidad 6ptica de aerosoles. El
predominio de los aerosoles naturales de origen mineral en verano frente al peso que
representan los aerosoles de origen antropogénico en invierno explica el cambio en el
parametro o de Angstrdm. Asi, la presencia de particulas de gran tamafio (polvo
mineral) explica el que haya una menor dependencia espectral de la profundidad 6ptica
de aerosoles, mientras que la contribuciéon importante de aerosoles de origen
antropogénico (particulas pequefias) en invierno favorece una mayor dependencia
espectral, mayor a, de la misma. También podemos observar que casi todos los valores
negativos del parametro o se han obtenido en los afios 1994 y 1995. Estos valores
negativos del parametro de Angstrém o estdn asociados con el predominio de la
componente de las particulas de tamafio grande. Esto se debe a las condiciones extremas
y secas en estos dos afios que favorecieron una gran acumulacién de particulas

minerales de origen local en la atmosfera.

-4 1 ) 1 : 1 s 1 1 ] L 1
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Figura 4.12. Evolucion temporal del parametro o de Angstrom
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En general, a partir de los resultados obtenidos vemos que los valores bajos o
negativos de o se asocian con valores altos de B y viceversa. Esto podemos observarlo
en la Figura 4.13, donde presentamos los valores de a con respecto a los de B. No existe
una clara correlacion entre ambos parametros. La mayoria de los valores del pardametro
a estan entre 0 y 2. Los eventos de alta turbiedad tienen valores de o negativos o
cercanos a cero, con valores de B superiores a 0.3. Esto indica que en eventos de mayor
turbiedad dominan las particulas de gran tamafio. Observamos que algunos casos tienen
valores de o negativos con valores de B bajos. Estos casos corresponden posiblemente a
situaciones en las que la atmodsfera estd limpia, pero con una pequefia carga de

particulas de polvo de origen local en los niveles bajos de la atmdsfera.
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0.4 |
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Figura 4.13. Valores de B frente a los de o

En la Figura 4.14 mostramos los valores medios mensuales de o y su
correspondiente desviacion estandar, durante el periodo 1994-1998. Los valores de o
varian desde 0.24 hasta 1.54, y muestran un claro ciclo anual con valores minimos en
verano y maximos en invierno. En los afios 1994 y 1995 observamos que o. presenta
valores relativamente bajos. A partir de 1996 observamos un importante incremento en
los valores. Los valores bajos del parametro o registrados en los afios 1994 y 1995
revelan un incremento del papel de las particulas de tamafio grande, mientras los valores
altos de este parametro registrados en los afios siguientes revelan un incremento en las
particulas de tamafio pequefio. El incremento en los valores del parametro o a partir del
afio 1996 puede estar asociado, como se ha comentado antes, al incremento en la

contribucidn de los aerosoles de origen antropogénico en la zona de estudio. Los valores
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bajos del parametro o en los dos primeros afios estan relacionados con las condiciones
de sequia. En el Capitulo siguiente intentaremos confirmar estos resultados con el

analisis de las distribuciones de tamafio.
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Figura 4.14. Evolucion de los valores medios mensuales de o

Para ver claramente este cambio, en la Figura 4.15 mostramos las frecuencias de
los valores de o para cada afio. Como podemos ver, el valor mas frecuente de a
aumento6 desde el 0.35 obtenido en 1994 hasta el 1.15 obtenido en los tres wltimos afios
de la serie. Estos resultados estin de acuerdo con los que hemos obtenido mediante el
analisis de la profundidad o6ptica de aerosoles, y muestran que se ha producido un
notable cambio en las propiedades dpticas de aerosoles debido al aumento de la presion

antropogénica sobre la zona de estudio.
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Capitulo 5
Distribucion de tamaiio de los aerosoles
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5.1. Introduccion

Como ya se ha indicado, el estudio de las propiedades dpticas y fisicas de los
aerosoles es muy importante para la evaluacion de sus efectos sobre el clima (Charlson
et al., 1987, 1991, 1992; Kaufman et al., 1991 Preining, 1991; Penner et al., 1992;
Russel et al., 1994; Nacional Research Council, 1996) y para el desarrollo de algoritmos
de teledeteccion de aerosoles a partir de las imagenes de satélite (Fraser et al., 1984;
Tanr¢ et al., 1988; Kaufman et al., 1990; King et al., 1992; Holben et al., 1992; Dulac et
al., 1992; Kaufman et al., 1997; Gordon and Wang, 1994; Vermote et al.,1997 ). Una
propiedad de los aerosoles de gran importancia para los estudios climaticos es la
distribucién de tamafio en toda la columna atmosférica, n(r) = dN/dr, que representa el
numero de aerosoles en una columna de aire de seccidn transversal unidad, por unidad

de radio de las particulas. También suele utilizarse la distribucién de tamafio en
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términos de dN/dlogr, que representa el numero de particulas en una columna de aire de

seccion transversal unidad, por unidad logaritmica de radio.

En este Capitulo repasaremos los métodos utilizados para determinar la distribucién
de tamafio a partir de medidas espectrales de la profundidad optica de aerosoles.
Presentaremos el método de King et al. (1978), utilizado en este trabajo, y discutiremos
algunas dificultades asociados con la obtencién de la distribucién de tamafio mediante
este metodo de inversion. Finalmente presentaremos y discutiremos los resultados
relativos a las distribuciones de tamafio medias mensuales obtenidos a partir de la
inversion de los valores medios mensuales de la profundidad 6ptica de aerosoles. A
partir de estas distribuciones de tamafio determinamos y analizamos otros pardmetros

importantes como el numero total de particulas y la masa total de las mismas.
5.2 Formulacion basica

La dependencia espectral de la profundidad éptica de aerosoles contiene
informacién sobre la distribucién de tamafio de aerosoles (Heintzenberg et al., 1981,
Wang et al., 1989). Siguiendo la teoria de Mie y considerando que los aerosoles
atmosféricos son particulas esféricas con un unico indice de refraccion, m, podemos
determinar a partir de la variacién espectral de la profundidad 6ptica de aerosoles la

distribucién de tamafio de los mismos, teniendo en cuenta la siguiente expresion
(Phillips, 1962):

sak;j 7 1% Qexi(T, A, m) n(r) dr (5.1)

donde n(r) es la funcién de distribucién de tamafio, Qe(r, A, m) es el factor de
eficiencia de extincién (teoria de Mie), r es el radio de las particulas y m es el indice de
refraccién complejo. Este indice es una de las propiedades importantes que caracteriza
el aerosol, y que estd relacionado con su composicién quimica. Se representa en la
forma compleja m = n - ik, donde la parte real representa la contribucién debida al

proceso de dispersién mientras la parte compleja representa la debida a 1a absorcién. En

94



.....QC.OOC‘..OOQ..OOO‘.‘...OQ.O...QCO..QQQ..Q.‘.QQ..QOQ..O

general, la parte real de este indice se puede determinar con bastante precisién; mientras

que la determinacion de la parte imaginaria resulta mas complicada.

Considerando que las particulas son esféricas obtenemos:

bl

Sar= j (3/41) Qex(T, A, m) v(r) dr (5.2)

0

donde v(r) = 4/3 n ’ n(r) es la distribucién de volumen, que representa el volumen de

aerosoles en la columna de aire de seccion transversal unidad, por unidad de radio.

Las funciones K.y = 7t 1° Qexi(r, A, m) y K, = (3/4r) Qex(r, A, m) se conocen con el
nombre de funciones de Kernel. La funcién de Kernel representa una medida de la
contribucion relativa de los diferentes tamafios de particulas a la profundidad Sptica de

aerosoles. Por eso esta funcion refleja la sensibilidad de &, al tamafio de las particulas.

La inversion de la Ecuacion 5.1 nos permite obtener la distribucién de tamaifio, n(r),
a partir de las medidas de profundidad optica en un conjunto de longitudes de onda. De
acuerdo con el comportamiento de las funciones de Kernel, la profundidad Sptica en un
determinado rango de longitudes de onda proporcionara informacién fiable de n(r) para

un rango limitado de tamafio de particulas (Heintzenberg et al., 1981).

En la Figura 5.1 mostramos las funciones de Kemel, K, en las longitudes de onda
consideradas en este estudio, normalizadas a sus correspondientes maximos. Es
evidente que el maximo en cada longitud de onda estd asociado con un radio de
particula. Para valores de radio inferiores a 0.06 pm y superiores a 2um las funciones de
Kernel son préximas a cero. Como consecuencia, €l intervalo de radio maximo donde se
puede obtener una informacion fiable acerca de las propiedades épticas y fisicas de
aerosoles es de 0.06 a 2um. En el analisis de estas funciones hemos utilizado el indice
de refraccion m = 1.48 — 0.005i. En cuanto a la seleccién del valor del indice de
refraccion, en una seccidn posterior mostraremos el procedimiento seguido para su

elecciodn.
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Figura 5.1. Funciones de Kernel para los diferentes valores de A.

5.3. Métodos de determinacion de la distribucion de tamaiio

Historicamente se han utilizado diversos métodos para determinar, a partir de las
medidas espectrales del espesor Optico de aerosoles, la distribucion de tamafio de las

particulas. En general, estos métodos pueden agruparse en dos categorias.

En la primera categoria la distribuciéon de tamafio se obtiene mediante una
funcién analitica (Pinnick et al., 1976; Russell et al., 1981; Wang et al., 1989;
Thomason, 1991). Una de las funciones analiticas que se suele utilizar para representar
la distribucion de tamafio de aerosoles es la funcién lognormal monomodal con solo tres

parametros.

No lnz(r/rm)
n(r) = ———exp| ———— 5.3
(r) rodan p[ = } (5.3)

Donde Ny, rn y ¢ son los parametros a ajustar. Ny representa el nimero de
particulas en la columna atmosférica por seccién transversal de ésta, r, es el radio
medio geométrico de las particulas y o es la desviacion estandar del logaritmo de los
radios, y representa la anchura de la distribucion de tamafio. Shettle and Fenn (1979),

D’Almeida (1987), Kaufman and Holben (1996), Cachorro and Tanré (1997) y

96



Cachorro et al. (2000), han utilizado con buenos resultados esta funcién para los

aerosoles troposféricos.

No obstante, la funcién de uso mas extendido en los estudios mas recientes para
representar la distribucion de tamafio de aerosoles es la funcién lognormal bimodal con

seis parametros.

2 2 .
In (r/rmz)j' (54)

Ni
n(r) = ———exp| -
® ,Z]: ron2r p[ 20:°

Esta funci6n ha sido utilizada satisfactoriamente por Goodman et al. (1994) y

Saxena et al. (1995).

Para aproximar la distribucién de tamafio de aerosoles, a veces también se ha
elegido la funcién Gamma modificada (Hansen and Trais, 1974; Mishchenko et al.,
1997):

n(r) = C r* exp(-b r') (5.5)

A pesar de los problemas analizados por Cachorro et al. (1993) y Cachorro y de

Frutos (1995), en algunas ocasiones la distribucién de tamafio de aerosoles se aproxima
de forma apropiada por la funcién de distribucién de tamafio de Junge (1963):

n(r)=Cr*"! (5.6)

donde C es una constante relacionada con el nimero total de particulas, y v es el

parametro de Junge relacionado con el tamafio de las particulas.

Mishchenko et al.(1997) han indicado que hasta el momento no hay un consenso
general acerca de qué funcién de distribucion de tamafio describe mejor los aerosoles
atmosféricos. Por otro lado, estos métodos ponen restricciones concretas a la forma de

la distribucién de tamafio que se pretende ajustar a un modelo predefinido.
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En el segundo grupo, la distribucién de tamafio de acrosoles puede obtenerse
mediante los métodos de inversién desarrollados por Twomey (1963), Phillips (1962),
Chahine (1968), Twomey (1975), Grassl (1971), King et al. (1978) y Heintzenberg et al.
(1981). Estos métodos no hacen ninguna hipétesis previa acerca de la forma de la

distribucién de tamafio, razén por la que en este trabajo recurrimos a uno de estos

métodos de inversidn.

5.4. Método empleado para la determinacion de la distribuciéon de

tamaiio.

Considerando los valores espectrales de la profundidad éptica podemos obtener
a partir de la Ecuacién 5.1 la distribucién de tamafio. En nuestro caso, para resolver la
Ecuacién integral utilizaremos el método de inversién propuesto por King et al. (1978).

Este método de inversién impone ciertas restricciones que controlan la estabilidad de la

solucion de la Ecuacién 5.1.

Para determinar n(r) hay que transformar la Ecuacién 5.1. Puesto que no se
puede expresar analiticamente n(r) en funcién de Oa)., debido al nuimero finito de
observaciones, es necesaria una aproximacién numérica . Asi, expresando la integral de
la Ecuaci6n 5.1 por una suma finita sobre q intervalos de valores de radio, comprendido

entre [r,, 1y], y sustituyendo también la funcién n(r) por el producto:

n(r) = h(r) f(r) (5.7
tenemos:

rb q rj+l

Bap, = j 71 Qex(r, A, m) h(r) f(r) dr = ) j 1 Qeu(t, A, m) h(t) fr) dr  (5.8)

ra Jj=1 rj

donde h(r) es una funcién de variacién rapida y f(r) es de variacién lenta. Por las

razones anteriores los limites de integracion se han hecho finitos conr, =11 y rp = 1.

Si consideramos que la funcién f(r) es constante en cada uno de los intervalos

definidos, podemos aproximar la Ecuacién 5.8 por el sistema de ecuaciones lineales

siguientes:
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g=Af (5.9)

donde gi = Oai 1=1,2,..,p

rj+l

Ai= | 71 Quulr, ki m) h(r) dr i=1,2,..q . (5.10)
iy

f=1f(r;<r<r)

Para tener en cuenta los errores que provienen de esta aproximacién, tenemos que

afiadir un termino en la Ecuacion 5.9. Asi, esta Ecuacion queda:
g=Af+g (5.11)

donde € es el vector error cuyos elementos €; representan la desviacién entre las

medidas (g;) y la estimacion (% A; f;). Esta desviacién proviene de los errores en las
medidas, de la aproximacidn por un sistema lineal y de la incertidumbre en la forma

exacta de la funcién de Kemel.

Phillips (1962) y Twomey (1963) discutieron la inestabilidad de la funcién f(r),
solucién de la Ecuacién 5.11, obtenida mediante la minimizacién de la funcién Zg;’.

Para eliminar esta inestabilidad estos mismos autores indican que es necesario afiadir
mas informacién al sistema de ecuaciones. Asi, para seleccionar la solucién fisica, de
entre todas las posibles, Phillips obtiene la solucion f(r) mediante la minimizacién de la

siguiente funcidn:

P P 1 ’

DY Cilegty > (fa-2f+fn) (5.12)
donde Cj; = 6% 4 es un elemento de la matriz de covarianza C, y y es el parametro de

Lagrange (positivo).
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El valor minimo de esta funcidén representa la estimacion estadistica optima de la
funcién f(r). Asi, calculando la derivada de esta funcion con respecto a los coeficientes

fy, obtenemos las ecuaciones siguientes:

4 q
- Y Gl Awgity Y, Hgf=0 k=1,2,..,q (5.13)

P
i=] Jj=

1 j=1
donde Hy; es un elemento de la matriz, H, definido por Twomey (1963).

Escribiendo las ecuaciones 5.13 en forma de matriz obtenemos:
-ATClg+yHT=0 (5.14)
donde A" es la matriz traspuesta de A. Eliminando € entre 5.11 y 5.14 obtenemos f:
f=(ATC'A+yH)'ATC g (5.15)

Por fin, siguiendo el método iterativo de King et al. (1978) obtenemos la
distribucién de tamafio de aerosoles, n(r) = h(r) f(r). Este método iterativo comienza
suponiendo una solucién inicial que se actualiza en cada iteracién. El proceso iterativo
se repite hasta obtener un resultado estable. En este método iterativo se considera que la
funcién inicial tiene la forma de la distribucién de Junge, r* D donde v es el factor de
Junge relacionado con el pardmetro de Angstrém por la Ecuaciéon v = o - 2. En la
practica se utilizan varios valores de v para calcular la funcién inicial, y se comparan los
resultados finales. Para seleccionar los valores del parimetro de Lagrange y se varia Yy
=y H, 1/(AT (o A)p; en el rango 10 - 1 hasta llegar al valor minimo de 7., para el cual
todos los elementos del vector solucién son positivos (los valores negativos de los

elementos del vector solucién no constituyen una solucion fisica).

King et al. (1978) han discutido las dificultades asociadas con la obtencién de la
distribucién de tamaiio de aerosoles mediante la inversion de las medidas espectrales de
la profundidad dptica de aerosoles. Entre estas dificultades citamos la eleccién del rango

de radio que mas contribuye a los valores de la profundidad Optica de aerosoles. Estos
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autores han mostrado que este rango de radio depende de los valores de las funciones de
Kemnel en este rango y de la distribucion de tamafio de aerosoles que no se conoce. Este
ultimo hecho implica que en nuestra eleccién del rango de radio, en el que podemos
realizar con gran confianza la inversién, se cometa un cierto error. Otra dificultad
asociada a la obtencion de la distribucién de tamafio de aerosoles es la sensibilidad de la
funcion de distribucion al indice de refraccion considerado. En general, la forma de la
distribucién de tamafio no cambia con el indice de refraccion (King et al., 1978;

Gonzalez and Ogren, 1996 y Martinez-Lozano et al., 1999).
3.5. Consideraciones previas a la inversién

Para obtener la distribucién de tamafio de cada mes hemos utilizado las
profundidades opticas de aerosoles medias mensuales en las longitudes de onda 368,
500, 675 y 778 nm. Pero como acabamos de comentar, para llevar acabo el proceso de
inversién necesitamos ademas de las medidas de profundidad 6ptica espectral el valor
correcto del indice de refraccion de las particulas, y los limites de intervalo de rango de
radio en el que se va a realizar la inversién. En este apartado discutiremos la seleccién

de estos parametros.

5.5.1. Intervalo de radio

Es muy importante elegir un intervalo apropiado de radio para realizar la
inversiéon. Como hemos comentado anteriormente, el intervalo de radio que mas
contribuye a las medidas de extincién esta relacionado con el factor de eficiencia de
extincion en las longitudes de onda consideradas. Para las longitudes de onda utilizadas
en este trabajo el factor de eficiencia de extincién de las particulas que tienen radio
inferior a 0.06 um es casi igual a cero, de forma que las particulas con radios inferiores
no influyen en las profundidades épticas medidas. De este modo, el limite inferior del
intervalo de radio en el que podemos realizar la inversion debe ser 0.06 um. En el
mismo rango espectral, los factores de eficiencia de extincién de las particulas que
tienen radio superior a 2 pm convergen a un valor constante de 2. De esta manera el
intervalo de radio maximo en-el que se puede realizar la inversién es el comprendido

entre 0.06 y 2 pm.
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El algoritmo de inversion obtiene diferentes distribuciones variando el radio
superior, 1,, entre 1 y 2 pm y el radio inferior, r,, entre 0.06 y 0.2, todo ello
considerando tres posibles distribuciones de tamafio iniciales (funcion tipo Junge con
diferentes pendientes). Entre estos resultados elegimos aquel que minimiza la diferencia
entre la profundidad optica de aerosoles medida experimentalmente y la generada a
partir de las distribuciones obtenidas por inversion. Considerando los valores mas
frecuentes encontrados para r, y 1, podemos decir que el intervalo en el que obtenemos

las distribuciones de tamafio con fiabilidad es el comprendido entre 0.14-1.8 pum.

5.5.2. Seleccion del indice de refraccion

Como hemos comentado, la consideracion del valor correcto del indice de
refraccion es un punto crucial en la determinacion, mediante el método de inversién, de
la distribucion de tamafio. Para llevar acabo las inversiones necesitamos como
parametro de entrada el indice de refraccion de los aerosoles atmosféricos. Este indice
depende del tipo del aerosol y puede variar con la longitud de onda (Dalu et al., 1995).
Segun D’Almieda et al. (1991) si A < 1um los valores de la parte real del indice de
refraccion son independientes de la longitud de onda y varian entre 1.33 y 1.75. Excepto
para los sulfatos, sal de mar y el agua, los valores de la parte imaginaria del indice de
refraccién son independientes de la longitud de onda en este mismo intervalo de
longitud de onda y varian entre 0 y 0.5. Debido a lo que acabamos de comentar es dificil
encontrar el valor representativo del indice de refraccion para el contenido de aerosoles
en la columna atmosférica. Basandose en el estudio de D’Almieda et al. (1991)
Cachorro y Frutos (1994), Kaufman et al. (1994) y Martinez-Lozano et al. (1999) han

utilizado un valor de m = 1.5-0.0i para obtener la distribucion del tamafio.

En este estudio la eleccion del indice de refraccion se hace mediante un método
de minimizacién. Para ello se realiza la inversion con diferentes combinaciones de la
parte real y compleja del indice de refraccion. El indice de refraccion seleccionado sera
aquel que proporcione la minima diferencia entre la profundidad éptica de aerosoles
medida y la profundidad optica de aerosoles generada a partir de las distribuciones de

tamafio resultado de la inversion. Hemos probado los indices de refraccion obtenidos
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por la combinacién de los siguientes valores: 1.45, 1.48, 1.50 y 1.55, para la parte real y

0, -0.001, -0.005, -0.01 y -0.05, para la parte compleja.

En las Figuras 5.2a-c mostramos el efecto de la variacién del indice de
refraccion sobre la distribucién de tamafio. La Figura 5.2a muestra la distribucién de
tamafio, para diferentes valores del indice de refraccion, del mes de junio de 1995,
obtenida a partir de la inversién de los valores medio mensuales de la profundidad
Optica correspondiente a este mes. En las Figuras 5.2b y 5.2c mostramos las
distribuciones de tamafio correspondientes al mes de febrero de 1996 y marzo de 1997.
Como podemos observar, en los tres casos la diferencia entre las distribuciones de
tamafio es muy pequefia para los radios pequefios, y es mas notable para los radios
grandes. Asimismo también en el caso de la distribucién bimodal la diferencia es
apreciable entorno al minimo. Por otro lado, es muy importante observar que en los tres
casos representativos de todas las distribuciones obtenidas la forma de la distribucién de
tamaiio es independiente del indice de refraccion. Esto nos da una gran confianza en las
distribuciones de tamafio obtenidas (Fourquart et al., 1984; Moorthy et al., 1991).
Puesto que la forma de la distribucién no cambia con el indice de refraccion, los
resultados de la inversion que vamos a presentar a continuacién no se ven

significadamente afectados por este parametro.

El andlisis precedente nos ha llevado a elegir de forma razonable un valor m =
1.48 - 0.005i para el indice de refraccién. De acuerdo con el estudio de D’ Almieda et al.
(1991), consideraremos este valor del indice de refraccién independiente del tamafio de

las particulas y la longitud de onda.

5.6. Distribucion de tamaifio de aerosoles

A continuacién presentamos y discutimos los resultados de la distribucion de
tamafio media mensual obtenida a partir de la inversién de los valores medios
mensuales de la profundidad éptica de aerosoles. Todas las distribuciones que
mostraremos se presentan en términos de dN/dlogr, que es el nimero de particulas por

. ) . ’ . . 22
unidad de area, por unidad logaritmica de radio, y que se expresa en cm™.
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Figura 5.2. Distribucién de tamafio para diferentes valores de indice de refraccion: a)
correspondiente a junio de 1995, b) correspondiente a febrero de 1996 y «c)

correspondiente a marzo de 1997.
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En todas las inversiones el punto de partida del proceso iterativo para determinar
la distribucién de tamafio consiste en la suposicién inicial de una distribucién de tamafio
de tipo Junge. Para analizar la influencia de esta hip6tesis sobre la distribucion de
tamafio real, obtenida después del proceso iterativo, se repiten todas las inversiones
considerando tres valores diferentes para el parmetro de Junge (v-0.5, v, v+0.5).
Recordamos que el parametro de Junge se determina a partir de la relacion v=at2,
donde a es el pardmetro de Angstrdm determinado a partir de 8. Como ejemplo

representativo en la Figura 5.3a mostramos la distribucién de tamafio media del mes de
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Figura 5.3. Influencia de v sobre la distribucién de tamafio de tipo: a) Junge, b)

bimodal.
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octubre de 1995, correspondiente a los valores iniciales del parametro de Junge
mostrados en la misma Figura. Como podemos observar, la distribucién es de tipo
Junge y la diferencia entre las tres distribuciones es despreciable. En la Figura 5.3b
mostramos los resultados correspondientes al mes de julio de 1997. La distribucién en
este caso es bimodal y la diferencia entre las curvas es pequefia cuando el radio es
pequefio, y algo mas evidente alrededor del minimo. Todas las inversiones llevadas
acabo conducen a resultados similares a los presentados en estas dos tltimas figuras.
Estos resultados muestran que, en la mayoria de los casos, la forma de la distribucién
real obtenida después del proceso iterativo no depende de la suposicién inicial de ésta.
Esto indica que la distribucion inicial, y en particular el parametro de Junge, no juega un
papel decisivo en la forma final de la distribucion de tamafio. Asi, las distribuciones de
tamafio que mostraremos a continuacién son el resultado de las inversiones en las que

hemos considerado para el parametro de Junge el valor v (v=a+2).

El 65% de las distribuciones de tamafio obtenidas en este estudio son de tipo
bimodal. En este tipo de distribuciones (Figura 5.3b) el primer modo no esta claramente
definido, mientras el segundo modo esta bien definido en el rango 0.5-0.8 pm. Por otro
lado, la distribuciéon de tipo Junge (p.e, Figura 5.3a) representa el 18% de las
distribuciones obtenidas. En el 17% de los casos que quedan la distribucion de tamafio
puede considerarse de tipo intermedio entre la distribucién tipo Junge y la distribucién
bimodal (Figura 5.2b). No hemos encontrado ningin caso en el que la distribucién de
tamafio sea de tipo monomodal. Utilizando el método de inversién de King otros
autores han encontrado resultados diferentes. Por ejemplo, King et al. (1978) han
encontrado, utilizando medidas realizadas en Tucson (Arizona), que el 50% de las
distribuciones obtenidas son de tipo bimodal, el 20% son de tipo Junge, y el 30% son de
tipo unimodal, mientras que Martinez-Lozano et al. (1999) han encontrado, para
Valencia, que el 92% de las distribuciones son de tipo bimodal y el 8% son de tipo
Junge. Por otro lado, Schmid et al. (1997) han mostrado que todas las distribuciones son

de tipo Junge en Berna (Suiza).
En las Figuras 5.4a-5.4b mostramos las distribuciones de tamafio medias mensuales

obtenidas en el afio 1994 y 1995. Por razones de claridad no se ha mostrado la

desviacion estandar. En general los resultados muestran que, para las medidas realizadas
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en estos dos afios, la forma de la distribucién de tamafio media mensual es de tipo de
Junge o proxima a él. La excepcién mas notable a este patrén la encontramos en
septiembre y diciembre del afio 1995, donde las distribuciones de tamafio
correspondientes a estos dos meses son de tipo bimodal, con un modo de particulas de
gran tamafio alrededor de 0.6 um y otro de particulas pequefias que no esta bien
definido. En la Figura 5.4c mostramos las distribuciones de tamafio medias mensuales
obtenidas en el afio 1996. Podemos observar que los resultados obtenidos son muy
diferentes a los de los dos afios anteriores. La forma de las distribuciones de tamafio
correspondiente a los cinco primeros meses de este afio es muy semejante a la de tipo
Junge, pero a partir del mes de junio la forma de todas las distribuciones de tamafio es
de tipo bimodal, con un modo de particulas de mayor tamafio en el rango 0.6-0.8 pym, y
otro de particulas pequefias que no esta bien definido. En las Figuras 5.4d y 5.4e
mostramos las distribuciones de tamafio obtenidas en el afio 1997 y 1998. Como
podemos observar, son muy semejantes y de tipo bimodal, con un primer modo que no

esta perfectamente definido y el segundo modo en el entorno de 0.6-0.8 um.

El analisis de estas tultimas figuras muestra que a partir del afio 1996 se ha
producido un cambio en la forma de las distribuciones de tamafio obtenidas. Asi, en los
ultimos afios del periodo analizado dominan las distribuciones de tamafio de tipo
bimodal, mientras que en los dos primeros afios 1994 y 1995 dominan las de tipo Junge.
Este resultado confirma los resultados que hemos obtenido anteriormente mediante el
analisis del coeficiente de turbiedad de Angstrém o y de la profundidad dptica de
aerosoles. Intentaremos explicar este comportamiento relacionindolo con las
condiciones meteorologicas predominantes en cada afio y con el efecto de la

contaminacion urbana.

En la Figura 5.5 mostramos la comparacién entre las distribuciones de tamafio
del mismo mes, correspondientes a los diferentes afios de medida. Observamos que a
partir del afio 1996 la concentracién de las particulas con radio inferior a 0.2 pum
(particulas pequeflas) es mas alta que la de los afios 1994 y 1995. Estas particulas estan
asociadas a acrosoles originados por la conversion de gas a particula, y son
generalmente de origen antropogénico. Este incremento en la concentracién de las

particulas con radio inferior a 0.2 pm puede estar relacionado con el incremento en los
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Figura. 5.5. Comparacion de las diferentes distribuciones de tamafio en cada uno de los

meses para los afios 1994, 1995, 1996, 1997 y 1998.
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niveles de contaminacion. Este resultado confirma los valores altos del pardmetro o
obtenidos a partir del afio 1996. También podemos observar que la concentracion de las
particulas que estan en el rango 0.2 - 0.4 um es mas alta en los afios 1994 y 1995. Esto
esta relacionado con las condiciones secas que dominaron durante los afios 1994 y
1995. La ausencia de precipitacion y nubes en estos dos afios suprimié el mecanismo
mas eficaz y activo de eliminacion de aerosoles, la activacién en nubes y posterior
precipitacién, fundamentalmente en el rango de radio 0.005-0.5 um (Raes et al., 2000).
Por otro lado, estas condiciones favorecieron el mayor aporte de aerosoles minerales de
origen local debido a la gran aridez del terreno. De acuerdo con Hess et al. (1998) estas
particulas minerales pueden ser responsables del incremento de la concentracién de las
particulas en el rango 0.2 — 0.4 pm. Durante los tres tiltimos afios del periodo analizado
el régimen de precipitaciones se incrementd, y podemos observar que las distribuciones

bimodales presentan un minimo en el rango 0.2-0.4 um.
3.7. Parametrizacion de las distribuciones de tamaiio.

Como se ha comentado anteriormente, todas las distribuciones de tamaiio
obtenidas a partir de junio 1996 son de tipo bimodal. Estas se pueden ajustar a la

funcion bi-lognormal dada por la Ecuacidn siguiente:

=y N exp[_ M} (5.16)

i=1 r O?\/ 27

donde N; es una constante que depende de la concentracion total de aerosoles, rm; es el
radio modal y ; su desviacion estandar; i=1 representa el primer modo e i=2 el segundo
modo. La magnitud de o; esta relacionada con el numero de los procesos involucrados
en el origen del modo. Las particulas originadas por varios procesos tienen valores mas
altos de o; (Horvarth, 1998). Realizando el ajuste no lineal hemos evaluado para cada
una de las distribuciones los dos radios modales (ry, rm2), y sus correspondientes
desviaciones estandar (o, 6;). En la Figura 5.6 mostramos las variaciones de un mes a
otro de rn, y de la desviacion estandar. Estos parametros han sido calculados sélo en el
periodo en el que la distribucion de tamafio es de tipo bimodal, razén por la que sus

series temporales comienzan en la mitad del afio 1996. Como podemos observar, ni los
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Figura 5.6. Variacion de los radios modales y su desviacion estandar

radios modales ni las desviaciones presentan una variacion sistematica. El primer modo
(modo de las particulas pequefias) varia desde 0.027 um hasta 0.083 pm, con un valor
medio de 0.05 + 0.01, mientras que el segundo modo (modo de las particulas de tamafio
grande) varia entre 0.46 pm y 0.75 um, con un valor medio de 0.63 + 0.06. o, varia
entre 0.28 a 0.56, con un valor medio de 0.41 + 0.07. o, tiene un rango de variacion mas
amplio, entre 0.23 y 0.62, con un valor medio de 0.38 + 0.10. El primer modo es
generalmente mas ancho y variable. Por otro lado el segundo modo es mas agudo y
constante. Observamos que el primer modo es siempre inferior a 0.1 um, y que el
segundo modo es en general superior a 0.5 um, indicando que esto puede atribuirse a
dos diferentes mecanismos de produccion de aerosoles. El primer modo esta relacionado
con aerosoles originados por la conversién de gas a particula, y esta constituido por
diferentes tipos de sulfatos, nitratos y sustancias orgénicas solubles en agua. Por otro
lado, el segundo modo parece estar asociado, en gran parte, con aerosoles minerales de

origen local producidos por procesos mecanicos.
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5.8. Otros parametros fisicos de aerosoles

El estudio realizado en el Capitulo anterior muestra que la profundidad dptica de
aerosoles y el pardmetro o de Angstrom presentan un evidente ciclo anual con un
maximo en verano y un minimo en invierno, y que existen dos distintos sub-periodos en
el periodo analizado. Esto indica un cambio estacional y otro cambio a partir de 1996 en
las caracteristicas fisicas de los aerosoles. El estudio de la evolucién de la distribucién
de tamafio ha confirmado la diferencia entre estos dos sub-periodos, con un dominio de
las distribuciones de tamafio de tipo bimodal en el ultimo sub-periodo analizado. Sin
embargo, el analisis de las caracteristicas basicas de la distribucién de tamafio de
aerosoles (el radio modal y la desviacion estandar, o dicho de otro modo, la forma de
distribucién de tamafio) no muestran ninguna variacién estacional. Por esta razén
analizaremos a continuacién otros parametros que caracterizan el aerosol, como la masa

total (my ), la superficie total y el numero total de particulas.

Comenzamos con el analisis de la concentracién total de aerosoles (N,), la
concentracion total de particulas pequefias (N;) y la concentracidn total de particulas de

tamafio grande (N)):

N, = f’n(r)dr (5.17)
N, = ["n(r)dr (5.18)
N, = [fn(r)dr (5.19)

donde rr = 0.35 um es el radio de corte que divide la distribucién de tamafio en dos
partes, una asociada a particulas pequefias y otra a particulas de mayor tamafio. Hemos
elegido este valor de ry basindonos en el analisis de las distribuciones de tamatfio
obtenidas en el segundo subperiodo, donde se observa un minimo frecuente alrededor
de 0.35 pm y un segundo modo (particulas de tamafio grande), en general superior a 0.5

um. En esta eleccién hemos examinado también los valores de r; y 6; (r; - 02 = 0.35).
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En la Figura 5.7 mostramos las evoluciones temporales de estos tres parametros.
Podemos apreciar que todos muestran un evidente ciclo anual, con un marcado
incremento durante los meses de verano, aunque la concentracion de las particulas de
tamafio grande presenta un incremento mayor en estos meses. El incremento de la
concentracion de particulas de tamafio grande en los meses de verano esta relacionado
con la aridez del suelo que favorece una importante aportacion de particulas minerales.
El incremento de la concentracion de las particulas de tamafio pequefio esta asociado
con la alta conversion fotoquimica de los gases contaminantes a aerosoles durante los

meses de verano. Obervamos que Ns es mas grande que Ny, y que es aproximadamente

5x107F . =
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Figura 5.7. Evolucién temporal de: (a) Ny y Ny, (b) N;.
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igual a N;. Esto indica que las variaciones en Nj no se van a reflejar en N,. Por otro lado,
podemos observar (Figura 5.7a) el importante incremento en la concentracién de
particulas pequefias a partir del afio 1996. Esto esta relacionado con el aumento en la
concentracion de las particulas de tamafio pequefio de origen antropogénico debido al
crecimiento en los niveles de contaminacién. Este importante resultado confirma los
obtenidos anteriormente. La evolucién de N es muy similar a la del 0a(368), mientras la
de N es similar a 8,(778). En la Figura 5.8 a-b mostramos las correlaciones entre estos
parametros, y las expresiones lineales obtenidas mediante el método de ajuste lineal.
Como podemos observar existe una muy buena correlacién entre Ns y 8,(368) por un
lado, y entre N; y 8,(778) por otro. Las expresiones obtenidas son de gran importancia
puesto que nos pueden permitir calcular de una manera sencilla pardmetros un poco

complicados de obtener o calcular. De este modo se puede realizar una estimacién del
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numero de particulas en cada modo a partir de las profundidades opticas medidas en

longitudes de onda proximas a los correspondientes modos.

A partir de N; y N hemos determinado el parametro N; / N;. Este parametro
representa una medida de la abundancia relativa de las particulas de mayor tamafio
respecto a las particulas de tamafio pequefio. Como podemos observar en la Figura 5.9,
N / N presenta una evidente variacidon estacional, con un incremento en los valores de
este parametro durante el verano. Esta Figura muestra que la concentracion de los dos
tipos de aerosoles incrementa durante los meses de verano, y que las particulas de
tamafio grande presentan un incremento mas marcado en esta época. Esto esta
relacionado con el incremento de la concentracion de las particulas minerales debido a
las condiciones de aridez que caracterizan la zona durante el verano, y a la ausencia de
los mecanismos (activacion en las nubes y las subsiguientes precipitaciones) que
favorecen la eliminacién de aerosoles con radios entre 0.005 — 0.5 um (Raes et al.,
2000). Por otro lado, podemos observar la notaria disminucién de este parametro en el
segundo subperiodo, indicando un incremento en la componente de las particulas
pequefias. Este resultado podria servirnos para explicar los cambios observados en la

serie de la profundidad dptica y de su dependencia espectral, el exponente a.

N,/ N,
o b
< ».
—" =
_
.

-1994 . 1995 1996 1987 1998 l 1999
Figura 5.9. Evolucion temporal de N; / N.
Dada la dependencia del parametro o de Angstrom con el tamafio predominante

de las particulas, es importante analizar su relacion con el parametro N; / N;. En la

Figura 5.10 mostramos la relacidn que existe entre ambos parametros. Esta Figura
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evidencia la buena relacion que existe entre el parametro o de Angstrém y N; / N..
Podemos observar que esta relaciéon es mejor para valores de o superiores a 0.8. Esto

indica que el pardmetro o de Angstrdm resulta conveniente para el analisis de las

caracteristicas de aerosoles.
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Figura 5.10. Correlacion entre N; / Ny y a.

Ahora vamos a analizar la masa total, m;, dada por la expresion siguiente:

m, =‘3‘ﬁpa [r* n(ryar (5. 20)

a

donde p, es la densidad de los aerosoles. Considerando los valores de la densidad para
los diferentes componentes de aerosoles dados por D’Almeida et al. (1991) hemos

tomado un valor de 1.9 g m para p,.

A la vista de esta Ecuacién observamos que my depende del numero total de
particulas en toda la columna, con una mayor influencia de las particulas de gran
tamafio. En la Figura 5.11 mostramos la variaciéon temporal de la masa total. Este
parametro varia entre 0.031 y 0.378 g m™, con un valor medio de 0.127 + 0.076 g m™.
Observamos que la masa total presenta un ciclo anual con un minimo en invierno y un
maximo en verano. Esto estd relacionado con el incremento en el nimero total de las

particulas, y el incremento de la presencia de las particulas de tamafio grande durante el
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verano. En este sentido hemos investigado la relacion entre my. y N;. Como apreciamos
en la Figura 5.12, la masa aumenta con la concentracion total de las particulas. También
podemos observar que a partir de la mitad del afio 1996 se ha producido un incremento
en la masa total de aerosoles. Esto esta relacionado con el aumento de la concentracion
total de aerosoles debido al incremento en la concentracion de las particulas de origen
antropogénico. Por otro lado, observamos que la masa total de aerosoles sigue una
evolucion parecida a la de la profundidad dptica de aerosoles en 500 nm. En la Figura
5.13 mostramos la relacidon que existe entre la masa total y la profundidad optica en 500
nm. Observamos que existe una buena correlacion entre estos dos parametros. La
expresion obtenida muestra que podemos obtener una estimacion aceptable de la masa

total a través de una simple medida de la profundidad optica en 500 nm. La relacion
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Figura 5.11. Evolucién temporal de la masa total.
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Figura 5.12. Correlacion entre mp y N.
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entre la masa total y la profundidad 6ptica de aerosoles en una longitud de onda
determinada es de gran interés en el estudio de aerosoles mediante satélite, permitiendo
la estimacién de la masa total de aerosoles sobre grandes areas s6lo con el conocimiento

de la profundidad optica en un canal espectral determinado.
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Figura 5.13. Correlacion entre my y 8,500,

Otro parametro fisico que podemos obtener a partir de la distribucién de tamafio

es la superficie total S:

S=4r [ n(r)dr (5.21)

a
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0.6 |- ./\ .
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Figura 5.14. Evolucion de los valores medios mensuales de S.
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Este parametro es de gran importancia en el estudio de los aerosoles
atmosféricos desde el punto de vista quimico. Como se muestra en la Figura 5.14 este
parametro presenta una evidente variacion estacional, entre 0.09 y 0.62 con un valor
medio de 0.26 + 0.13. También podemos observar el importante incremento en este
parametro a partir de la segunda mitad del afio 1996. La superficie total presenta una
variacion similar a la de la 63(500 nm). Como se observa en la Figura 5.15 también este
parametro muestra una buena correlacion con la profundidad Optica de aerosoles en 500
nm. La expresion obtenida, que relaciona estos dos parametros, nos puede permitir

obtener la superficie total mediante una simple medida de 8,(500).
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Figura 5.15. Correlacion entre S y 8,(500).

Vemos de este modo que las propiedades relativas a la distribucion de tamafio de
aerosoles presentan una buena correlacion con la dependencia espectral de la
profundidad dptica de aerosoles. Este resultado nos permite disefiar un procedimiento
de modelizacién simple de los aerosoles caracteristicos de la zona a partir de variables
de medida relativamente simple como la profundidad 6ptica de aerosoles. Este resultado
es especialmente interesante para los estudios climaticos y para el disefio de
procedimientos de obtencién de informacién sobre aerosoles atmosféricos a partir de

imagenes de satélite.
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Capitulo 6
Estudio de las propiedades opticas de aerosoles
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6.1. Introduccion

A partir de las distribuciones de tamafio obtenidas en el Capitulo anterior hemos
determinado pardmetros opticos de los aerosoles tales como el albedo de dispersién
simple, moa, €l pardmetro de asimetria, g, y la funcién de fase, PA(®). Estos parametros
son muy importantes para la determinacion del forzamiento radiativo de aerosoles. En
este Capitulo analizaremos y discutiremos las evoluciones temporales y las variaciones
espectrales de estos parametros. También intentaremos relacionarlos con los parametros
Opticos y fisicos del aerosol que hemos obtenido en los capitulos anteriores. Esto nos
permitira estimar los parametros 6pticos, dificiles de obtener y calcular, a partir de unas
expresiones simples, funcion de variables de facil medida como la profundidad éptica 6

su dependencia espectral.
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6.2. Determinacion de los parametros opticos

Para determinar el albedo de dispersion simple, el factor de asimetria y la
funcién de fase, hemos utilizado un cédigo de inversién y de transferencia radiativa
[DISORT, Stamnes et al.,1988]. El modelo incluye la dispersion multiple, y es de una
gran eficiencia y precision para resolver la ecuacién de transporte radiativo. Para una
determinada distribuciéon de tamafio, n(r), este algoritmo calcula wgs, g y Pa(®)

mediante las expresiones siguientes:

4 2 2
Pi(®)=-——-"-1S" +8, 0.1
“ ( ) 2k20's ( ) ( )

fm"z Osei(A, v, m)g' (A, v, m) n(r) dr
gAy=" (6.2)
f Ol A, ¥, m) n(r) dr

fﬂrz Qsca(A, v, m) n(r) dr

a)OA(Z,) = :
f 2 Qea(A, r, m) n(r) dr

(6.3)

donde ® es el angulo de dispersién formado por la direccién de incidencia y la de
dispersion, g'(A, r, m) es el factor de asimetria de una particula de radio r ¢ indice de
refraccion m, Qsca(A, 1, m) es el factor de eficiencia de dispersion, Qex(A, r, m) es el
factor de eficiencia de extincidn, o es el coeficiente de dispersion, k es el numero de
onda, y S; y S, son las funciones de dispersion. Qsca(A, 1, m), Qex(A, 1, m), g°, S; ¥ Sz se

determinan mediante el algoritmo de Wiscombe (1980).

La funcién de fase, PA(®), representa la fraccién de la radiacién dispersada en la
direccién @, por unidad de angulo sélido, con respecto a la radiacién dispersada en
todas las direcciones. Para la dispersion isotrépica, en la que la dispersién es igual en
todas las direcciones, este parametro es igual a 1. Po(®) depende de la longitud de onda

y de las caracteristicas de las particulas dispersantes y no de su cantidad.

El pardmetro de asimetria, g(A), representa una estimacion de la asimetria del

reparto de la radiacion dispersada. Su valor depende del tamafio y la forma de las
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particulas, y también de la longitud de onda. Para la dispersion de Rayleigh, que resulta
simétrica en torno a la normal a la direccién de propagacion, g(A) toma el valor cero,
mientras para la situacién en la que toda la radiacién es dispersada en el sentido de
propagacidn de la radiacién g()) es igual a 1. Este parametro crece cuando el tamafio de
las particulas crece, de forma que aumenta la dispersion en ® < 90° y se hace menor en

® >90° (Horvath, 1998).

El albedo de dispersion simple representa la fraccion de la energia atenuada que
es dispersada por las particulas. Este parametro aporta informacion de las caracteristicas
de absorcién de los aerosoles, 6, = Gex (1 - 0ga), donde o, es el coeficiente de
absorcién. Su valor depende de la longitud de onda, del tamafio de las particulas y del
indice de refraccion. woa toma el valor unidad para particulas que no absorben la

radiacion solar, y valores inferiores a la unidad para particulas absorbentes.

Las dos fuentes principales de error en los parametros Pa(®), g y woa, calculados
a partir de la distribucién de tamafio obtenida mediante el método de inversion de King,
son la no-esfericidad de las particulas (no-validez de la teoria de Mie) y la variacién del

indice de refraccién con la longitud de onda.

Gonzalez-Jorge y Ogren (1996) han estudiado la incertidumbre en el factor de
asimetria debida al error en el indice de refraccién de las particulas. Estos mismos
autores han utilizado también el método de King para obtener la distribucidn de tamafio.
Este analisis muestra que si se utiliza un valor constante del indice de refraccién se
produciria un error inferior al 8% en el parametro de asimetria. Un estudio mas reciente
de Diaz et al. (2000) muestra que utilizando la distribucién de tamafio obtenida
mediante el método de King el error maximo en g no supera el 7%, mientras el error
maximo en o, es inferior al 10%. Estos resultados muestran que a pesar de que los
errores en el indice de refraccion sean considerables se pueden obtener los parametros
opticos. Estos mismos autores mostraron que el error maximo en la funcién de fase se

produce en la zona de retrodispersion, y que es en el peor de los casos inferior al 30%.

La retrodispersion de las particulas no-esféricas depende menos del angulo de

dispersion que la correspondiente a las esféricas (Kaufman et al., 1994). El efecto de la
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no-esfericidad de las particulas sobre la funcién de fase depende del angulo de
dispersion, con un efecto minimo en ® = 90° y maximo en ® = 120° (Keopke and Hess,
1988; Kaufman et al., 1994; Mishchenko et al., 1997), y es en todos los casos inferior al
30%. EI error en el albedo de dispersion simple debido a la no-esfericidad de las
particulas no supera al 15%, y en el parametro de asimetria es inferior al 7%
(Mishchenko et al., 1997). Sin embargo, Von Hoyningen-Huene et al. (1999) mostraron
que las particulas no-esféricas con radio inferior a 2.5 pum (el caso estudiado en esta

memoria) se pueden considerar esféricas.

De todas formas, los estudios de Lacis y Mishchenko (1995) y Mishchenko et al.
(1995) muestran que el efecto de la no-esfericidad sobre el forzamiento radiativo de los
aerosoles se puede considerar despreciable. Asi, en este Capitulo se desprecian el efecto
de la no-esfericidad de las particulas y el de la variacién del indice de refraccion sobre

las propiedades opticas de los aerosoles.

6.3. Analisis del parametro de asimetria

Comenzaremos nuestro estudio de las propiedades Opticas de los aerosoles
analizando el parametro de asimetria. En la Figura 6.1a-d mostramos la evolucién
temporal del pardmetro de asimetria medio mensual a lo largo del periodo analizado en
las longitudes de onda consideradas en este trabajo. Para las longitudes de onda 368 nm,
675 nm y 778 nm apreciamos una variacién estacional. Para 368 nm apreciamos, en
general, la existencia de valores minimos en primavera y principio de verano. En el caso
de g(675) y g(778) observamos un comportamiento distinto, el patrén estacional sélo es
claro en los afios 1994 y1995, con valores altos en verano y minimos en invierno. Estos
patrones estacionales estan relacionados con el tamafio de particulas predominante en
cada época del afio. El parametro de asimetria g(368) varia entre 0.719 y 0.754, con un
valor medio de 0.740 + 0.009, mientras que g(500) presenta un mayor rango de
variacion, 0.664 - 0.742, con un valor medio de 0.700 + 0.017. En la longitud de onda
675 nm el parametro de asimetria toma valores entre 0.614 y 0.720, con un valor medio
de 0.667 + 0.029. El intervalo de variacién de este parametro en la longitud de onda 778

nm se limita al rango 0.617 y 0.711, con un valor medio de 0.658 + 0.027. Estos valores
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del factor de asimetria son los tipicos de las zonas de contaminacién moderada
(D’Almeida et al., 1991, Hess et al., 1998). Por otro lado, Shaocai et al. (2000), en el
Noroeste de Carolina (EE UU), han obtenido valores de g(500 nm) que oscilan entre
0.61 y 0.75. Wenny et al. (1998), también en el Noroeste de Carolina (EE UU), han
obtenido valores del parametro de asimetria en el rango 0.63 - 0.76 para la longitud de
onda de 312 nm. Kikas et al. (2001), en Pérnu (Estonia), han obtenido valores de g(300
nm) comprendidos entre 0.76 y 0.8. Ademas, los estudios de Lacis y Mishchenko
(1995) sobre aerosoles con diferentes composiciones quimicas muestran que el
pardmetro de asimetria de las particulas de sulfato, aerosoles marinos y las particulas
pequefias de polvo varia entre 0.65 y 0.80. Por el contrario, encontramos una notable
diferencia entre estos valores y los obtenidos por Cachorro et al. (2000), en su estudio
de los aerosoles en la region de Castilla y Leén (Espafia), donde obtuvieron parametros

de asimetria en el rango 0.45-0.75 para la longitud de onda 500 nm.

En la Figura 6.1 podemos observar también que a partir del afio 1996 el
parametro de asimetria disminuye apreciablemente en las longitudes de onda del visible
e infrarrojo cercano. Por ejemplo, €l valor medio de g(500 nm) es de 0.714 + 0.011 en el
primer periodo (1994-1995), y en el segundo periodo (1996-1998) es de 0.689 + 0.011.
Esta disminucién es mas notaria en la longitud de onda 778 nm. En 368 nm el
pardmetro de asimetria tiene la tendencia contraria, incrementando su valor en los
ultimos afios del periodo analizado. El aumento del parametro de asimetria en las
longitudes de onda del visible y el infrarrojo proximo esta asociado con una mayor
contribucién de las particulas de gran tamafio (Horvath, 1998). Para la longitud de onda
de 368 nm el comportamiento es contrario, de modo que el parametro de asimetria
aumenta con el incremento de la contribucion de las particulas de tamafio pequefio. De
este modo, estos resultados relativos al pardmetro de asimetria muestran la correlacion
de este parametro con el tamafio de particula dominante, que como hemos obtenido en
el Capitulo anterior muestra un incremento en la componente de las particulas de
tamafio pequefio en 1996-1998, y mas contribucion de particulas de tamafio grande en
1994-1995. Este hecho esta asociado con la situacién de sequia que favorecié un
incremento en la componente de las particulas de tamafio grande en 1994-1995, y con el
incremento en los niveles de contaminacién y por lo tanto en la componente de las

particulas pequefias en los 1ltimos afios del periodo analizado.
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La distribucion espectral de g(A) se muestra, agrupada por afios, en la Figura
6.2a-¢. En general encontramos que el pardmetro de asimetria decrece con la longitud
de onda. Podemos observar que a partir de 1996 se produce un cambio en la variaciéon
espectral del pardmetro de asimetria, siendo mas rapido el decrecimiento con la longitud

de onda en los ultimos afios del periodo analizado. Esto se puede asociar, como hemos
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comentado antes, al incremento en la componente de las particulas pequeiias debido al

aumento en los niveles de contaminacién en el segundo sub-periodo (1996-1998).

El comportamiento observado en la serie del parametro de asimetria, g, y los
resultados de evolucién del numero de particulas de tamafio inferiores y superiores a
0.35 um mostrados en el Capitulo anterior, asi como el comportamiento observado en la
serie de los valores del parametro o de Angstrdm, nos sugiere la conveniencia de
estudiar la relacion que existe entre el pardmetro de asimetria en las diferentes
longitudes de onda y ¢l pardmetro a, y el cociente N; /N;. Como se puede ver en las
Figuras 6.3a-d, el parametro g decrece con el parametro o en las longitudes de onda del
visible e infrarrojo cercano. En la longitud de onda 368 nm la relacién es inversa, y el
pardmetro g crece con el parAmetro o de Angstrém, es decir, con el incremento en la
componente de particulas pequeflas. En estas figuras se muestran las expresiones
lineales obtenidas mediante el método de regresion lineal y los coeficientes de
correlacion correspondientes. Observamos que la relacién entre g(A) y o es mejor
(coeficiente de correlacion mas alto) en la longitud de onda 778nm. Estas expresiones
nos permiten obtener una estimacion de un parametro tan importante como el factor de
asimetria a partir del conocimiento del pardmetro o, que nos da cuenta de la
dependencia espectral de la profundidad optica de aerosoles, y que se puede determinar
a partir de las medidas de la profundidad dptica en dos o mas longitudes de onda. Este
tipo de expresiones se pueden utilizar en el estudio del forzamiento climatico de
aerosoles (Marshall et al., 1995; Kaufman and Holben, 1996), y en estudios de las
propiedades de acrosoles a partir de sensores abordo de plataformas volantes (Kaufman

and Tanré, 1996; King et al., 1999 y Goloub et al., 1999).

Las Figuras 6.4 a-b muestran el comportamiento de g en funcion de Ny/N;, para
las longitudes de onda 675 y 778 nm. Podemos apreciar cierta semejanza en los
comportamientos para estas longitudes de onda. Hay que sefialar que para 368 y 500 nm
no hemos encontrado ninguna dependencia clara con el cociente Nj / N;. Los resultados
de nuestro andlisis muestran que el mejor ajuste entre los pardmetros de asimetria
g(675) y g(778) y el cociente N, / N corresponde a una funcién exponencial. Como
puede apreciarse en las Figuras 6.4a-b, tanto g(675) como g(778) aumentan con el

incremento de N; / N;. El ritmo de este aumento es fuerte para valores de N; / N
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menores que 0.2. Por encima de este valor la dependencia es mas suave y g tiende a

aproximarse al valor 0.72, dentro del rango de valores de N / N obtenidos en nuestro

estudio.
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6.4. Analisis del albedo de dispersién simple

Tras nuestro anélisis del pardmetro de asimetria vamos a mostrar los resultados
correspondientes al estudio del albedo de dispersién simple. En las Figuras 6.5a-d
mostramos la evolucion terhporal de los valores medios mensuales de wos en las
longitudes de onda objeto de este estudio, durante el periodo de tiempo comprendido
entre marzo de 1994 y octubre de 1998. Los valores de woa(368 nm) varian entre 0.923
y 0.963, con un valor medio de 0.946 + 0.009, mientras los de wpA(500 nm) oscilan
entre 0.928 y 0.966, con un valor medio de 0.948 + 0.011. Los valores de moA(675 nm)
Y ®oa(778 nm) tienen una mayor variabilidad, con valores medios de 0.940 + 0.014 y
0.934 £ 0.015, respectivamente. Estos resultados son similares a los obtenidos por otros
autores. Cachorro et al. (2000), en la regién de Castilla y Leén, han obtenido valores de
©0a(500 nm) que varian entre 0.75 y 0.94, pero la mayoria de ellos esta entre 0.90 y
0.94. Shaocai et al. (2000), en el Noroeste de Carolina (EE UU), encontraron valores de
©0A(500 nm) entre 0.74 y 0.99. En el mismo lugar Wenny et al.(1998) han obtenido

valores de woa(312 nm) que estan en el rango 0.75-0.93.

El andlisis de la serie de valores del albedo de dispersién simple, woa(r),
muestra la existencia de una pauta estacional, con valores mas altos en verano y mas
bajos en invierno. Esto nos indica que los aerosoles predominantes en invierno son mas
absorbentes. Como ya hemos indicado en el analisis de la distribucién de tamafio de
aerosoles, durante el inviemo encontramos un mayor peso de las particulas pequeiias
(radios inferiores a 0.35 um). Estas particulas son resultado de procesos de conversién
gas-particula y posteriores condensaciones, es decir, se trata de aerosoles de tipo
segundario, que en nuestro entorno proximo a un nucleo urbano tienen su origen en
procesos contaminantes. Tanto el trafico rodado como el empleo de calefacciones
basadas en la quema de gas-oil durante los meses de invierno son responsables de estos
aerosoles. En este sentido, el origen de estos aerosoles nos indica que la mayor
absorcion caracteristica del invierno se debe a la presencia de hollin en el aerosol
urbano. Por otro lado los frecuentes episodios de inversién térmica del invierno, tanto
de origen radiativo como asociados a la persistencia de condiciones anticiclonicas,
contribuyen a reducir la eficacia de los mecanismos que permiten la difusion de este

aerosol desde sus fuentes.
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Podemos apreciar, de un modo mas evidente para la longitud de onda de 778
nm, una disminucién de mo, al final del periodo analizado (1996-1998). Este hecho esta
relacionado con una mayor presencia de particulas mas absorbentes en el periodo 1996-

1998, que nos indican un incremento en los niveles de contaminacion.

En las Figuras 6.6a-¢ mostramos la variacion espectral de woa(X) agrupada por
afos. En general los resultados muestran que el albedo de dispersién simple decrece con
la longitud de onda en el visible y en el infrarrojo. Este decrecimiento de woa())
muestra que las particulas presentes son mas absorbentes en las longitudes de onda
larga. Por otro lado, observamos que esta variacién espectral con la longitud de onda es
mas marcada en los ultimos afios, mientras que en los afios 1994-1995 apenas hay
dependencia espectral de woa. En cuanto a wpa(368) observamos que presenta valores
proximos a woa(500) a partir del afio 1996. Durante los afios 1994-1995 woa(368) toma
valores mas bajos que woa(500), indicando que las particulas presentes son mas
absorbentes en la longitud de onda del ultravioleta. La absorcién en la zona del
ultravioleta puede deberse a particulas minerales con contenido de hierro (Claquin et al.,
1999). De este modo podemos ver que la variacién en el comportamiento espectral del
albedo de dispersion simple esta asociada con las diferentes situaciones que dominaron
en los dos sub-periodos que podémos considerar dentro del periodo analizado, y con el
incremento de los niveles de contaminacién en los ultimos afios de la serie analizada.
Asi, el comportamiento espectral de woa(X) en los afios 1994 y 1995 esta asociado con
una mayor presencia de particulas minerales debido a la sequia, mientras el
comportamiznto de woa(A) en el segundo sub-periodo esta relacionado con un aumento

de particulas pequeflas de origen antropogénico debido al incremento en los niveles de

contaminacion.
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6.5. Analisis de la funcion de fase

A continuacidn pasaremos a mostrar los resultados obtenidos en el analisis de las
funciones de fase. En las Figuras 6.7 a 6.10 mostramos las funciones de fase medias
mensuales obtenidas entre 1994-1998 agrupadas por afios en cada una de las longitudes
de onda consideradas en este trabajo. Como podemos observar, todas las funciones de
fase obtenidas muestran un comportamiento diferente al de una atmoésfera de Rayleigh
(P(®) = 1). También podemos observar que en todos los casos la dispersién es mayor en
el sentido de propagacion, y que es minima en torno a 120°. La variacién angular o la

forma de PA(®) no presenta ninguna variacion estacional apreciable.

No obstante, podemos apreciar que los patrones de las funciones de fase pueden
agruparse considerando dos periodos: 1994-1995 y 1996-1998. Es decir, el patrén
mostrado por las funciones de fase sugiere, como el resto de las propiedades de los
aerosoles analizadas hasta el momento, la existencia de un cambio en las caracteristicas
de los aerosoles a partir de 1996. Asi, la Figura 6.11 muestra para la longitud de onda de
778 nm las diferentes funciones de fase obtenidas para el mes de Julio de cada uno de
los afios analizados. Para el resto de longitudes de onda se encuentran resultados
similares. El analisis de la Figura 6.11 nos indica que en el rango angular 15-45° la
dispersién es mayor durante los afios 1994-1995. Por el contrario, la retrodispersién en
estos afios resulta menor que la encontrada para el periodo 1996-1998. Estos resultados
visualizados en la Figura 6.11 para el mes de Julio son extensivos a otros meses del afio,
tal y como se muestra en la Figura 6.10. Como se ha indicado anteriormente, la mayor
presencia de particulas grandes contribuye a que haya un aumento en la dispersién en
los 4ngulos de dispersién pequefios. En cambio, el predominio de particulas de menor
tamafio conduce a un patrén de dispersién en el que existe una diferencia menos
marcada entre los valores maximos, en direcciones proximas a la del haz incidente, y los

minimos, correspondientes a regiones de retrodispersion.

La observacion de las funciones de fase obtenidas nos indica que atin cuando la
funcién de fase para angulos inferiores a 15° presenta valores mayores en los afios 1996-
1998, esta misma situacién se da en el rango de 4ngulos correspondientes a la

retrodispersion, de modo que la diferencia entre la contribucién a la dispersion hacia
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Figura 6.7. Funcion de fase media mensual en la longitud de onda 368 nm: (a) afio

1994, (b) afio 1995, (c) afio1996, (d) afio 1997 y (d) afio 1998.
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Figura 6.8. Funcién de fase media mensual en la longitud de onda 500 nm: (a) afio

1994, (b) afio 1995, (c) afio 1996, (d) afio 1997 y (d) afio 1998.
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Figura 6.9. Funciéon de fase media mensual en la longitud de onda 675 nm: (a) afio

1994, (b) afio 1995, (c) afio1996, (d) afio 1997 y (d) afio 1998.
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Figura 6.10. Funcion de fase media mensual en la longitud de onda 778 nm: (a) afio

1994, (b) afio 1995, (c) afio 1996, (d) afio 1997 y (e) afio1997 .
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Figura 6.11. Comparacion entre P ,735(®) correspondientes al mes de julio de cada mes

del periodo analizado.

delante y la retrodispersion no sélo no aumenta sino que disminuye durante estos afios.
Este hecho es coherente con lo observado para €l pardmetro de asimetria en 778 nm.
Este pardmetro no es mas que una valoracién numérica del predominio de la dispersion
hacia delante sobre la retrodispersion, y que presenta una clara disminucién para los
afios 1996-1998. En cualquier caso, el que para dngulos menores de 15° la funcién de
fase muestre valores superiores en los afios 1996-1998 es un aspecto que debemos

indagar recurriendo al analisis mas detallado de las distribuciones de tamafio obtenidas.

Los resultados de la distribucién de tamafio (Figura 5.4) indican un incremento
en la contribucién de las particulas con tamafio superior a 1 pm a partir del afio 1996.
En la Figura 6.12 mostramos la evolucién temporal de la concentracién de las particulas
con tamafio superior a 1 pm (N.). N, se ha calculado integrando cada una de las
distribuciones de tamafio de la Figura 5.4 para radios superiores a 1 pm. La figura
muestra un incremento en la concentraciéon de N, a partir del afio 1996. Por otro lado,
las Figuras 6.10 y 6.11 muestran que se ha producido un incremento en los valores de
Pa773(®) en las proximidades del sol a partir del afio 1996. Esto sugiere que cuando

incrementa la contribucion de las particulas con tamafio superior a 1 um incrementa el
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valor de PA773(®) en las proximidades del sol (Pa778(0°)). Este hecho nos ha conducido a
investigar la relacion entre la concentracion de las particulas con radios superiores a 1
um (N¢) y el valor de la funcion de fase en las proximidades del sol. En la Figura 6.13
mostramos la relaciéon que existe entre ambos parametros. Como podemos observar
existe una buena correlaciéon entre Pa773(®) en las proximidades del sol y N.. Esta
relacion puede ser de gran interés para la parametrizacién de la funcién de fase en las

proximidades del sol.
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Figura 6.12. Evolucion temporal de las particulas con tamafio superior a
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El analisis de la Figura 6.11 nos muestra también que la dependencia angular de
la funcidn de fase en los grandes dngulos de dispersion es algo mas marcada para las
funciones de fase obtenidas en los afios 1996-1998. Kaufman et al. (1994) han sefialado
que en el caso de particulas no-esféricas la dependencia angular de la funcién de fase en
angulos de dispersion grandes es minima. Asi, el comportamiento encontrado en nuestro
estudio podria explicarse a partir del predominio de particulas de origen mineral durante
los afios 1994-1995. Estas particulas de origen mineral, en condiciones secas, suelen ser

no-esféricas.

Los resultados para las diferentes longitudes de onda evidencian
comportamientos similares al descrito para la longitud de onda de 778 nm, salvo para
368 nm. En este ultimo caso, en el que de cuerdo a los resultados obtenidos para el
parametro de asimetria (recordemos que para 368 nm aumentaba en los afios 1996-
1998), encontramos un aumento en la funcién de fase en los angulos pequefios que va
acompafiado de una disminucién para los angulos grandes. De hecho, para esta longitud
de onda el contraste entre los maximos y minimos de la funcién de fase se hace mas
acusado en los afios 1996-1998 (Figura 6. 14). Esto se debe a que en este periodo se
produce un aumento del predominio de las particulas con tamafios mas proximos a esta
longitud de onda, y como consecuencia el modo de particulas con radios inferiores a

0.35 pm es predominante, como mostramos en el Capitulo 5.

100

10 |

0.1 |

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180 200
®°

Figura 6.14. Comparacion entre Pa3e3(®) correspondientes al mes de julio de cada mes

del periodo analizado.
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Otro hecho a destacar en el andlisis de las Figuras 6.7 a 6.10 es que si
comparamos las funciones de fase obtenidas en las distintas longitudes de onda para un
mes dado, los valores de las mismas en los 4ngulos pequefios muestran una disminucién
con la longitud de onda. Es decir, la fraccion de radiacion dispersada en la direccion de

propagacion es mayor para las longitudes de onda mas pequefias.

En la Figura 6.15 mostramos la serie de valores de la funcion de fase en 120°,
zona en la que se dan los valores minimos, para la longitud de onda 778 nm. Podemos
apreciar un patrén similar al seguido por algunos de los parametros analizados hasta el
momento. De hecho, hay una gran semejanza con el comportamiento seguido por la
serie de valores del exponente a de Angstréom. Este hecho nos ha conducido a investigar
la relaciéon que existe entre el valor de la funcion de fase en 120° (Pa773(120°) y el

parametro a. En la Figura 6.16 mostramos la relacion que existe entre ambos
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Figura 6.15. Evolucidn del pardmetro Pa775(120°) durante el periodo 1994-1998.

parametros. Como podemos observar Pa773(120°) aumenta con el parametro o de
Angstrom. El ajuste lineal entre estos parametros muestra una muy buena correlacion
que sugiere un modo apropiado de modelizar P5775(120°) a través del conocimiento de
la dependencia espectral de la profundidad optica, expresada en términos del exponente

(0
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Figura 6.16. Correlacion entre Po775(120°) y el parametro o de Angstrém.

Como ya hemos mostrado en el Capitulo 5, el exponente o presenta una clara
correlacion con el cociente N; / N;, que mide el predominio de particulas con radios
superiores a 0.35 um sobre aquellas con radios inferiores a este valor. Por ello, y ala
vista de los resultados mostrados en la Figura 6.16, hemos analizado la correlacién entre
Pa778(120°) y el cociente N; / N;. En la Figura 6.17 mostramos los valores de P775(120°)
frente a los del cociente N; / N;. Nuestro analisis muestra que el mejor ajuste entre

Pa778(120°) y Ny / N; corresponde a una funcion exponencial decreciente. Podemos

0.20 | ) 4
(120°) = 0.11 exp(0.038 / N/N,)

4 T . PA77B

0.18 | "{" .o Chi¥ = 0.00029 i
\

0.16 N .

P ,775(120°)
o

0.0 0.1 0.2 0.3 0.4
N,/ N,

Figura 6.17. Correlacion entre el parametro Pa775(120°) y N; / N.
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observar que el parametro P775(120°) decrece con el aumento del cociente N; / N;. El
ritmo de este decrecimiento es fuerte para valores de N; / N, menores a 0.2, mientras que

para valores superiores a este valor la dependencia es mas suave.

De este modo, los analisis realizados en este Capitulo nos muestran el
comportamiento de las propiedades dpticas de los aerosoles en el que destacamos la
existencia de unas diferencias marcadas entre los sub-periodos 1994-1995 y 1996-1998.
Estas diferencias estin relacionadas con las diferencias en las condiciones sindpticas
que afectaron la zona de estudio en los periodos considerados, y con el incremento de la
contaminacion urbana al final del periodo analizado. Al igual que en nuestro estudio de
las propiedades de tamafio de aerosoles, hemos evidenciado la viabilidad de modelizar
los aerosoles presentes a partir de los valores de la profundidad 6ptica de aerosoles, y
mas concretamente de su dependencia espectral representada por el pariametro a de

Angstrom.
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Capitulo 7
Estudio de eventos de polvo sahariano




7.1. Introduccion

El desierto del Sahara és una de las mayores fuentes de polvo del hemisferio
norte (Husar et al., 1997). Debido a su proximidad geografica con el continente africano
nuestra zona de estudio se ve frecuentemente afectada por entradas de aire sahariano.
Normalmente estas masas de aire estin altamente cargadas de particulas minerales
propias del polvo desértico. La llegada de estas nubes incrementa la cantidad de
aerosoles ¢ introduce grandes cambios en sus caracteristicas 6pticas y fisicas promedio.
La mayoria de las nubes de polvo sahariano llegan a Espafia entre mayo y septiembre
(Rodriguez et al., 2001). En el periodo enero-junio el transporte de este polvo hacia
Espafia se debe principalmente a las actividades ciclénicas sobre el_o?ste o el sur de
Portugal, mientras en el verano esta gobernado por las actividades an‘tiifcicl‘éniic”;is" 'sébre i
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el este o el sureste de la Peninsula Ibérica (Rodriguez et al., 2001). Los eventos de polvo
sahariano observados en Europa no se han investigado tanto como los detectados sobre
el Atlantico, el Mediterraneo o América (Carlson and Prospero, 1972; Prospero and
Carlson, 1972; Carlson and Caverly, 1977; Chester et al., 1984; Bergametti et al., 1989;
Dulac et al., 1992; Ott et al., 1991; Moulin et al., 1997a b; Prospero and Nees, 1986;

Smirov et al., 1998, 2000; Prospero, 1996, 1999; Chiapelio et al., 1999; Haywood et
al., 2001).

El conocimiento de las propiedades Opticas del polvo sahariano es muy
importante para evaluar sus efectos sobre el clima (Tegen et al., 1996; Alpert et al.,
1998). Utilizando medidas in situ de las propiedades 6pticas del polvo desértico
(D’Almeida et al., 1991; Wendish and Von Hoyningen-Huene, 1994; Sokolik et al.,
1998) varios autores mostraron que las particulas minerales de polvo afectan de un
modo importante al clima (Ackerman and Chung, 1992; Sokolik and Toon, 1996; Tegen
et al., 1996). La magnitud de este efecto es altamente incierta, puesto que las medidas in
situ tienen errores asociados con la caracterizacién de las muestras (Heintzenberg et al.,

1997), y de hecho estas muestras no pueden considerarse como representativas de toda

la columna atmosférica.

En este Capitulo analizaremos con detalle el efecto de las nubes de polvo

sahariano sobre las propiedades 6pticas de los aerosoles en nuestra area de estudio.

7.2. Deteccion de eventos de polvo sahariano

La entrada de masas de aire sahariano en la zona de estudio produce un gran
incremento en los niveles de turbiedad atmosférica (altos valores de la profundidad
Optica de aerosoles) debido a que estas masas de aire sahariano estan muy cargadas de
particulas minerales. Asi, para detectar los eventos de polvo sahariano hemos
seleccionado los eventos de alta turbiedad en los que la profundidad éptica de aerosoles
en 500 nm es superior a 0.3. Posteriormente hemos calculado para estos casos las
retrotrayectorias de las masas de aire correspondientes. Finalmente hemos seleccionado

para su posterior analisis los casos en los que las retrotrayectorias muestran un origen

sahariano de la masa de aire.
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Para el célculo de las retrotrayectorias hemos utilizado el modelo HYSPLIT
(Hybrid Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory), un programa desarrollado
conjuntamente por la NOAA y el “Australia’s Bureau of Meteorology”. Este modelo es
lagrangiano, y puede utilizarse para calcular retrotrayectorias, procesos de dispersion,
concentracién de particulas y deposicion. Este programa puede obtenerse a través de la

pagina en Internet http://www.arl.noaa.gov/ss/models/HYSPLIT.html. La version

utilizada es la nimero 44, de julio de 2000. Como valores de entrada hemos utilizado
los registros meteorolégicos proporcionados por la “US National Climatic Data Center”,
y las retrotrayectorias se han calculado para recorridos de 168 horas (7 dias) a una altura
de 1500 y 3000 m sobre el nivel de la estacién. Como nuestro objetivo es sélo la
deteccién de la procedencia de las masas de aire utilizaremos las retrotrayectorias
isobdricas que terminan en ia estacion a las 12 h GMT. Para ver mas detalles sobre el

método y sus errores se puede consultar Draxler et al. (1996, 1997, 1998) y Stunder
(1996).

Para seguir la evolucién de los eventos de polvo sahariano hemos utilizado
también las imégenes de satélite obtenidas mediante el sensor TOMS del satélite Earth-
Probe. Este satélite lanzado el dia 2 de julio 1996 permite obtener rutinariamente,
utilizando canales con muy poca dependencia del ozono, el denominado indice de

aerosoles. Este indice denominado Al se define como:

Al = -1 00(10&0 ([ 131/ g )med,-d,, —log,, (1 1/ e )calculada)

El subindice calculada se refiere a la radiancia predicha por un modelo de
transferencia radiativa donde se emplea tinicamente una atmésfera Rayleigh -para mas
detalles se puede consultar Herman et al. (1997), Hsu et al. (1999) y Chiapello et al.
(2000)-. El indice de aerosoles (Al) es un indicador de la cantidad de aerosoles sobre la
zona de estudio. Si es positivo y alto estd indicando una situacién de elevada turbiedad
atmosférica con aerosoles absorbentes en el ultravioleta. Si es negativo los aerosoles no
son absorbentes (Chiapello et al., 2000). A pesar de que este indice represente sélo una
estimacién de la cantidad de aerosoles presentes en la columna atmosférica, nos puede
servir para controlar los eventos de polvo sahariano; de hecho, a través de sus imagenes

se suelen detectar eventos de este tipo. Las imagenes de Al se pueden obtener a partir de
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la pagina en Internet http://toms.gsfc.nasa.gov/aerosols/aerosols.html. Teniendo en

cuenta toda esta informacion analizaremos los eventos de septiembre de 1998.
7.3. Anilisis de retrotrayectorias

Como casos significativos de este tipo de eventos de polvo sahariano
analizaremos los ocurridos entre el 30 de agosto y el 2 de septiembre y el ocurrido el dia
10 de septiembre de 1998. En la Figura 7.l1a-b mostramos las retrotrayectorias
calculadas mediante el modelo HYSPLIT antes, durante y después del primer y el
segundo evento. Cada retrotrayectoria tiene una serie de puntos entre los cuales hay una
diferencia temporal de 6 horas, representando cada uno de ellos el punto en que se
encontraba la particula correspondiente. En la parte inferior de cada retrotrayectoria se
pueden observar las historias en altura de cada una de las retrotrayectorias. Por otro
lado, observamos para el primer evento que las retrotrayectorias (Figura 7.1a) muestran
el inicio de la llegada de la masa de aire procedente del norte del continente africano el
dia 30 de agosto. Las retrotrayectorias del dia 3 de septiembre muestran que las masas
de aire que entran en la zona de estudio proceden del Atlantico, mostrando asi el final
del primer evento sahariano. Las retrotrayectorias del dia 10 de septiembre (Figura 7.1b)
muestran que la masa de aire que llega a la zona de estudio procede del norte de Africa.
Estas figuras muestran también que el segundo evento es de muy corta duracién, y que
el final de este evento se produce el dia 11 de septiembre de 1998, coincidiendo con la

entrada de masas de aire procedentes del Atlantico.

7.4. Profundidad éptica de aerosoles durante los eventos

Los eventos de polvo sahariano de finales de agosto y septiembre de 1998 se
caracterizan por un cambio pronunciado en las propiedades de los aerosoles
normalmente observadas en nuestra zona (Figura 7.2.). Como observamos en la Figura,
los dos eventos coinciden con un gran incremento en los valores de la profundidad
optica de aerosoles en todas las longitudes de onda. En ausencia de polvo sahariano el
valor de 8,(500) es del orden de 0.2, y con la llegada de este aumenté hasta 0.6 en el
primer evento, y hasta 0.55 en el segundo. Al final de los eventos la entrada de masas de

aire que proceden del Atlantico hace que 8,(500) desminuya bruscamente hasta un valor
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Figura7.1a. Retrotrayectorias del primer evento de polvo sahariano en Armilla: dias 29,

30y 31 de agostoy 1, 2 y 3 de septiembre de 1998 a las 12 UTC.
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Figura.7.2. Profundidad 6ptica de aerosoles en 368, 500, 675y 778 nm desde el
27-8-1998 hasta el 16-9-1998.

cercano al encontrado antes de cada uno de los eventos (~0.2). Asi, podemos observar
que hay un buen acuerdo temporal entre los resultados obtenidos mediante las
retrotrayectorias y la profundidad optica de aerosoles. Comparando los valores de la
profundidad éptica de aerosoles obtenidos el 1 y 10 de septiembre con los obtenidos el
dia 5 de septiembre (dia con ausencia de polvo sahariano), encontramos para el primer
evento un incremento del 201%, 277%, 405% y 433% en 8,(368), 8,(500), 8,(675) y
8a(778), respectivamente, y un incremento del 163%, 234%, 356% y 368% en el
segundo evento. Observamos que en los dos eventos los incrementos son mas
importantes en las longitudes de onda larga. Este hecho podria asociarse con un
incremento en la componente de las particulas de tamafio grande. Comparando los dos
eventos entre si observamos que el segundo evento es de duracion mas corta (un dia), y

que el efecto que produce sobre la profundidad 6ptica de aerosoles es mds brusco.

Respecto a los coeficientes de turbiedad de Angstrom, la entrada de la nube de
polvo sahariano provoca un gran incremento en el coeficiente B y una importante
disminucién en el parametro a, mostrando asi un importante aumento en la cantidad de
aerosoles, y que las particulas son de gran tamafio (Figura 7.3). Durante el primer
evento el pardmetro o comienza a decrecer el dia 30 de agosto (dia en el que se inici6 el

evento), llegando a un valor minimo de 0.36 el dia 1 de septiembre, y volviendo a tomar
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valores del orden de los obtenidos antes del evento a partir del dia 3 de septiembre (dia
en el que se termind el evento). En el segundo evento el parametro o vuelve a decrecer
y llega hasta un valor de 0.37 en el dia 10 de septiembre. Por otro lado, observamos que
los valores del pardmetro o obtenidos en los dos eventos son muy parecidos, indicando
tamafios de particulas similares en ambos eventos. Estos valores minimos del pardémetro

a coinciden con valores maximos del parametro B (Figura 7.3).
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Figura.7.3. Evolucién de los coeficientes de Angstrdm o y B entre el 26-08-98 y
el 16-09-98.

Durante los dos eventos es muy clara la anticorrelacion entre las profundidades
Opticas de aerosoles y el pardmetro a, indicando que la elevada concentracion de
aerosoles se debe principalmente al polvo sahariano (particulas de tamafio grande). Esta
anticorrelacion observada en episodios de polvo sahariano también fue encontrada por
otros autores (Sabbah et al., 2001; Smirnov et al., 1998; Tanré et al. 1988). En general,
estos resultados concuerdan con los obtenidos durante otros eventos de polvo sahariano
en fechas y regiones distintas (Volgin et al., 1988; Reddy et al., 1990; Smirnov et al.,
1995, 1998). Finalmente, también encontramos un gran acuerdo entre nuestros
resultados y los obtenidos por Holben et al. (1998) en areas afectadas por masas de aire

sahariano.
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7.5. Comparacion con las imagenes TOMS

Para intentar explicar las tendencias observadas en la profundidad éptica de
aerosoles y el parametro o de Angstrém, y seguir la evolucion de la masa de aire
sahariano que invadid la zona de estudio entre el 30 de agosto y el 3 de septiembre de
1998, mostramos en la Figura 7.4 las imagenes del indice de aerosoles (AI) del TOMS
correspondientes a los seis dias alrededor del 1 de septiembre de 1998. Como podemos
observar, la masa de aire sahariano que afecté a la zona de estudio entre el 30 de agosto
y el 3 de septiembre estuvo centrada sobre Mauritania el dia 29 de agosto. El dia 30 de
agosto esta masa de aire sahariano se acercé al sureste de Espafia, y posteriormente se
disperso sobre toda Espafia en el 31 de agosto y el 1 de septiembre, produciendo asi un
importante incremento en los valores de profundidad 6ptica de acrosoles y una
disminucién en los valores del parametro o. La imagen del dia 3 de septiembre no
muestra ninguna indicacién de aerosoles absorbentes sobre la zona de estudio. Esto
indica que el final de este evento y la vuelta a los valores normales de las propiedades
oOpticas de aerosoles se produjo el dia 3 de septiembre. Los resultados concuerdan, en
cuanto al inicio y el final del evento, con los obtenidos a partir del analisis de las
retrotrayectorias. Estos resultados también confirman los obtenidos con el fotémetro
solar, y es una demostracion que puede utilizarse en la validacion de los datos de satélite

con las medidas fotométricas.

Observamos ahora las imagenes del TOMS que corresponden al segundo evento
(Figura 7.5). Como podemos observar la masa de aire sahariano que afecté la zona de
estudio el dia 10 de septiembre se localizé sobre el desierto de Argelia el dia 9 de
septiembre. El dia 10 de septiembre entré al sur de la peninsula, lo que produjo un
importante incremento en los valores de la profundidad éptica de aerosoles (Figura.7.2).
En la imagen del dia siguiente se aprecia el final del evento con el desplazamiento de la
masa de aire sahariano hacia el este, volviendo asi la profundidad 6ptica a tomar valores
normales cercanos a los obtenidos antes del evento. Por otro lado, observando estas
iméagenes podemos comprobar como el evento apenas dura un dia en nuestra zona. Este
resultado concuerda en cuanfo a la evolucion, el inicio, el final y la duracién del evento,

con los resultados obtenidos por el fotémetro solar y las retrotrayectorias.
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Figura.7.4. Secuencias de imigenes TOMS para seis dias consecutivos alrededor del
dia 1 de septiembre de 1998, mostrando la evolucién de la masa de aire sahariano que

invadié la zona de estudio entre el 30-08-98 y el 3-09-98.
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Figura.7.5. Imagenes de Al del TOMS para los dias 9, 10 y 11 de septiembre de 1998.
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7.6. Caracteristicas fisicas de los aerosoles durante los eventos.

Estudiaremos ahora el efecto de estos dos eventos de polvo sahariano sobre la
distribucién de tamafio de aerosoles. De nuevo hemos utilizado el método de King et al.
(1978) para determinar la distribucién de tamafio de aerosoles a partir de las medidas de
84(A). Para llevar acabo las inversiones cuando la masa de aire contiene particulas de
polvo sahariano hemos empleado un valor del indice de refracciéon utilizado por
diferentes autores en este tipo de eventos: m = 1.55 — 0.005i (Patterson et al., 1977;
Tanré et al., 1988). En la Figura 7.6a comparamos las distribuciones de tamafio de
aerosoles obtenidas el 30 de agosto y el 1 de septiembre (durante el primer evento) con
la obtenida en el dia 5 de septiembre (dia fuera del evento). Las distribuciones de
tamafio de aerosoles correspondientes a los dias de la invasién (30 de agosto y 1 de
septiembre) son de tipo bimodal, con el segundo modo bien definido y centrado
alrededor de 0.6 um. Durante el evento es evidente el incremento de la concentracion de
particulas de tamafio grande, particulas que estan en el rango 0.4-2 um (Figura 7.6b).
Esta ultima figura muestra que la concentracion de particulas en el rango 0.4-2 pm es 8

veces mas grande que la correspondiente al dia fuera del evento.
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Figura 7.6. (a) Distribucion de tamafio de aerosoles obtenida el 30 de agosto, 1 y 5 de

septiembre de 1998.
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Figura 7.6. (b) Cociente entre la distribucion de tamafio obtenida el 1 de septiembre y

la obtenida el 5 de septiembre.

Respecto al segundo evento, en la Figura 7.7a mostramos la distribucion de
tamafio obtenida el dia 5 de septiembre, la del dia anterior al segundo evento y la
obtenida en el dia 10 de septiembre. Al igual que en el primer evento, la distribucion de
tamafio en el segundo evento es de tipo bimodal con el segundo modo centrado
alrededor de 0.6 pm. También en este caso la distribucién de tamafio obtenida durante

el evento muestra un gran incremento en la concentracion de particulas que estan en el

rango 0.4- 2 um (Figura 6.7b).
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Figura 7.7. (a) Distribucion de tamario obtenida el 5, 9 y el 10 de septiembre de 1998.
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Figura 7.7. (b) Cociente entre la distribucién de tamafio obtenida el 10 de

septiembre y la obtenida el 5 de septiembre.

Las distribuciones de tamafio muestran de este modo una variacién acorde con la
de la profundidad dptica de aerosoles, mostrando un incremento de la concentracion de
las particulas de tamafio grande cuando aumenta la profundidad 6ptica de aerosoles.
Estos resultados son similares a los obtenido por Alpert y Ganor (2001). Estos autores
mostraron, mediante analisis realizados con un microscopio de barrido, que durante el
evento de polvo sahariano que invadié Israel en marzo de 1998 el tamafio de las
particulas mas frecuente (el modo) fue de 0.8 um, aproximadamente, y que la mayoria

de las particulas estaban en el rango 0.5 —2.5 um.

Siguiendo un procedimiento similar al que hemos utilizado en el Capitulo 5,
hemos calculado la concentracion de particulas pequefias N (r < 0.35), la concentracién
de particulas de tamafio grande N, (r > 0.35), y el cociente N / N). En la Figura 7.8a-c
mostramos las variaciones de N, Nj y N/ N; durante el periodo de tiempo comprendido
entere el 27 de agosto y 16 de septiembre de 1998. La concentracion de las particulas
pequefias durante los dos eventos no presenta ningiin cambio pronunciado, y es similar
a las observadas en los dias sin efecto de las masas de aire sahariano. También en la
estacion de Jungfraujoch, en los Alpes suizos, y mediante una técnica diferente a la

nuestra, Schwikowski et al. (1995) mostraron que la concentracién de particulas que

estan en el rango de radios 0.05 — 0.3 um no present6 ningun cambio durante un evento
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de polvo sahariano que tuvo lugar en marzo de 1990. Por otro lado, también podemos
observar que el dia 28 de agosto se produjo un incremento en la concentracién de
particulas pequefias. El analisis de las retrotrayeétorias de ese dia muestra que este
incremento esta asociado con la masa de aire que procede del Atlantico, pero que pasa

por otras zonas andaluzas donde la contaminacién puede ser importante.

Por otro lado, la concentracion de las particulas de tamafio grande (Figura 7.8b)
presenta un importante incremento durante los dos eventos. Podemos observar que,
comparado con el primer evento, este incremento es mas brusco y de corta duracién en
el segundo evento. La Figura 7.8c muestra predominio de las particulas de tamafio
grande durante estos eventos. Estos resultados son similares a los obtenidos por otros
autores. Schwikowski et al. b( 1995) mostraron que en Jungfraujoch (Suiza), durante el
evento de polvo sahariano de marzo de 1990, se produjo un importante incremento en la
concentracion de particulas en el rango 0.2 — 3.5 um. También encontramos un gran
acuerdo entre nuestros resultados y los obtenidos en el sur de Ghana (6° 40'N, 1° 34"W),

a 3000 km del desierto del Sahara (Afeti y Resch, 2000).

En las Figuras 7.9a-b mostramos la variacién de la masa total durante el periodo
de tiempo entre el 26 de agosto y el 16 de septiembre de 1998. Durante la invasion de
polvo sahariano hemos utilizado un valor de la densidad de aerosoles de p = 2.65 g/cm’
(Tegen y Fung, 1995). Podemos apreciar un importante incremento en los valores de my,
durante los dos eventos. La masa total de polvo sahariano durante los dos eventos es 10

- 12 veces mas alta que la obtenida en dias sin efecto del aire sahariano.
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Figura 7.9. Variaciéon temporal de (a) la masa total y (b) radio efectivo
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7.7. Propiedades opticas de los aerosoles durante los eventos

A partir de las distribuciones de tamafio obtenidas en presencia de las particulas
minerales de polvo sahariano (Figura 7.6 y Figura 7.7), y mediante el cédigo de
transferencia radiativa DISORT (Stamnes et al., 1988), hemos calculado la funcién de
fase (P(®)), el parametro de asimetria (g) y el albedo de dispersion simple (wo) de los
aerosoles. Recordemos que para obtener la distribucion de tamafio en presencia de las
particulas de polvo sahariano hemos utilizado un valor del indice de refraccion de m =
1.55 —~ 0.005i. En la Figura.7.10a mostramos la variacién temporal del pardmetro de
asimetria en las diferentes longitudes de onda en el periodo de tiempo comprendido

entre el 26 de agosto y el 16 de septiembre, mientras que en la Figura 7.10b mostramos
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Figura7.10. (a) Variacion temporal de g(A) entre el 26 de agosto y 16 de septiembre;

(b) variacion espectral de g(A) en los dos eventos y en los dias 5, 9 y 11 de septiembre.
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su variacién espectral en los dias de los eventos y en los dias sin presencia de polvo
sahariano (5, 9 y 11 de septiembre). Podemos observar que con la entrada de polvo
sahariano no se ha producido ningin cambio pronunciado ni en el valor ni en la
variacion espectral del parametro de asimetria, pero se aprecia un ligero aumento de este
parametro en las longitudes de onda mas largas (Figura.710b). Por otro lado, podemos
observar que el parametro de asimetria toma valores muy similares en los dos eventos
de polvo sahariano. Para los dias de invasién de polvo sahariano los valores medios de
g(A) son 0.747 + 0.001, 0.704 + 0.001, 0.669 + 0.002 y 0.660 + 0.001, en las longitudes
de onda 368, 500, 675 y 778, respectivamente. Este resultado parece confirmar los
obtenidos por Carlson y Benjamin (1980). Estos autores mostraron que dos eventos
sucesivos de polvo tienen la composicion quimica y el tamafio de las particulas muy
parecidos. Los valores del parametro de asimetria obtenidos en presencia de polvo
sahariano son ligeramente inferiores a los obtenidos por otros autores y modelos. Hess
et al. (1998) han calculado para g un valor de 0.73 en la longitud de onda 0.55 um. El
mismo valor lo han obtenido Haywood et al. (2001) en una regién definida por las
latitudes entre 7° N y 23 °N, y una longitud constante de 18° W. Por otro lado, el modelo
de D’Almeida et al. (1991) da valores del parametro de asimetria ente 0.78 y 0.84. La
diferencia entre estos resultados y el obtenido en este trabajo puede deberse a la
deferencia en el origen del polvo desértico o a la distancia desde este origen (Sokolik et
al., 1998). También puede deberse esta diferencia a que nuestros resultados representan
al pardmetro g promediado para toda la columna atmosférica, mientras los otros
corresponden a medidas in situ obtenidas tras el analisis de los aerosoles derivados tras

succionar una determinada masa de aire a una altura concreta.

Por otro lado, para ver el efecto de los dos eventos de polvo sahariano sobre el
albedo de dispersion simple, en la Figura 7.11a mostramos la variacién temporal del
albedo de dispersion simple entre el 26 de agosto y el 16 de septiembre. La Figura
muestra que con la entrada del polvo sahariano se produce una importante disminucion
de woa en todas las longitudes de onda. Esto indica que la mayor absorcién se produce
en presencia de las particulas minerales del polvo sahariano. Esta absorcion puede
producir un calentamiento adicional en la capa atmosférica donde existen estas
particulas, y enfriar las capas que estan por debajo de la capa de polvo debido a la

reduccion en la irradiancia que les llega (Haywood et al., 2001). Al igual que en el
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analisis del parametro de asimetria, los valores de wga(A) obtenidos en los dos eventos

son muy similares. Los valores medios de wga son 0.903 £ 0.001, 0.912 + 0.002, 0.909
+ 0.001 y 0.906 + 0.001, en las longitudes de onda 368, 500, 675 y 778,

respectivamente. En el modelo de D"Almeida et al. (1991) también es el aerosol de tipo

desértico el que presenta la mayor absorciéon. Los valores de woa(500) obtenidos por

este ultimo autor, entre 0.725 y 0.777, son mds bajos que los encontrados en este

trabajo. Por otro lado, estos valores son mucho mas altos que los encontrados in sifu por

Jursa (1985) y WMO (1983), que estan entre 0.6 y 0.7.
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Figura.7.11. (a) Variacién temporal de woa(A) entre el 26 de agosto y el 16 de
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de septiembre.
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Asimismo Tanré et al. (2001), a partir de medidas fotométricas, obtuvieron en la
isla de Sal un valor medio de 0.94 + 0.5 para wos en la longitud de onda 0.441 pum.
Como podemos observar, los resultados obtenidos en este trabajo concuerdan con los
obtenidos por Tanré et al. (2001). También podemos observar que el albedo de
dispersion simple varia muy poco con la longitud de onda en presencia de particulas
minerales de polvo sahariano (Figura.7.11b). Con la entrada de particulas saharianas
este parametro diminuye mas en 368 nm, mostrando de este modo que las particulas
minerales absorben més en esta longitud de onda. La mayor absorcién en el rango
ultravioleta puede estar relacionada con la absorcion por compuestos de Hierro (Sokolik
and Toon, 1998; Claquin et al., 1999), mientras que la absorcién en el visible se debe a

la materia orgénica (Lindberg, 1975).
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Figura.7.12. Funciones de fase para los dias de evento sahariano comparados

con la funcién de fase media mensual del mes de septiembre de 1998.

El comportamiento de la funcién de fase de aerosoles es muy similar en todas las
longitudes de onda. Por esto solo presentamos los resultados en 778 nm. En la
Figura.7.12 mostramos las funciones de fase obtenidas en los dias de invasién del polvo
sahariano y la funcion de fase media mensual del mes de septiembre de 1998. Podemos
observar que hay muy poca diferencia entre ambas. Diaz et al. (2000) mostraron
también, mediante medidas fotométricas realizadas en la isla de Tenerife, que para los
dias en los que detectaron el polvo sahariano la funciéon de fase no cambid
sustancialmente. Los mismos autores mostraron que en los dias de invasién el factor de
asimetria y el albedo de dispersién simple fueron practicamente constantes. Este

resultado concuerda con el encontrado en este trabajo.
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Por otro lado, comparando las funciones de fase obtenidas en los dias
correspondientes a los eventos de polvo sahariano con la funcién de fase media mensual
de septiembre, observamos que la funcién de fase en los dias de invasién presenta
valores mas altos en las proximidades del sol y valores mas bajos en angulos de
dispersion cercanos a 120°. Esto indica y confirma la presencia de particulas de tamafio

mas grande en las observaciones realizadas en los dias de invasién de polvo sahariano.
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8. Conclusiones

A continuacién detallaremos las principales conclusiones del presente trabajo.

Se ha llevado a cabo un analisis exhaustivo de las propiedades de los aerosoles
troposféricos en la localidad de Armilla, proxima a la ciudad de Granada. Para tal fin se
han analizado las medidas de espesor dptico total obtenidas en las longitudes de onda de
368, 500, 675 y 778 nm, las situaciones sindpticas y los pardmetros meteoroldgicos
tales como el régimen de lluvias, la humedad o la temperatura, en el periodo 1994-1998.
Tras descontar las contribuciones de absorcion y dispersion de las moléculas gaseosas
se ha analizado la serie de profundidades Opticas de aerosoles en las mencionadas
longitudes de onda. El analisis ha evidenciado la existencia de un marcado ciclo

estacional en el que se aprecian valores maés altos de profundidad 6ptica de aerosoles en
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el verano y menores en el invierno. Por otro lado, se ha evidenciado la existencia de dos
sub-periodos en el periodo analizado en el que las tendencias de las profundidades
oOpticas de aerosoles presentan signo opuesto. Asi, en el sub-periodo 1994-1995 se
aprecia una tendencia decreciente de las profundidades 6pticas de aerosoles, mientras
que en el sub-periodo 1996-1998 se aprecia la tendencia contraria; en este altimo caso el

efecto de incremento es mas acusado en las longitudes de onda més cortas.

Estas diferencias han aconsejado el analisis de la dependencia espectral de la
profundidad 6ptica de aerosoles. Para ello se ha utilizado el modelo de Angstrém con
todas las longitudes de onda, obteniendo el exponente oo de Angstrém como la
pendiente del ajuste log 8. frente log A. El andlisis de la serie experimental del
exponente o nos ha permitido apreciar también la existencia de un ciclo estacional en la
dependencia espectral de la profundidad oOptica de aerosoles. Se produce una mayor
dependencia espectral durante ¢l invierno, y unos valores mas bajos del exponente o
durante el verano. Por otro lado, se aprecia una marcada diferencia en la dependencia
espectral para los sub-periodos anteriormente indicados. Asi, los valores del exponente

o son claramente mas bajos durante el primer sub-periodo.

Estas diferencias de comportamiento se han analizado con mas detalle mediante
la obtencidn de las propiedades de tamafio de los aerosoles y la determinacién de las
propiedades dpticas de los mismos. Para tal fin se ha llevado a cabo la inversién de los
promedios mensuales de profundidad dptica de acrosoles mediante el método de King.
Tras seleccionar el valor del indice de refraccion complejo que minimiza las diferencias
entre la profundidad optica experimental y estimada, se ha aplicado el proceso de
inversi6n a los valores de profundidad 6ptica de aerosoles. Las distribuciones de tamafio
obtenidas en el rango 0.1-1.8 um muestran esencialmente dos patrones, uno bimodal y
otro tipo Junge. El primer tipo de distribucidn es el representativo del sub-periodo 1996-
1998, mientras que la distribucién bimodal, que presenta un modo de particulas grandes
bien definido y un modo de particulas pequefias que se extienden hacia radios inferiores
a 0.1 um, es representativo del segundo sub-periodo. Estas distribuciones bimodales se
han ajustado a un modelo bi-lognormal, con el resultado de que el modo de particulas
mas grandes es claramente mas estable y estrecho, mientras que el modo de particulas

pequefias es mas variable y de mayor anchura. Cada uno de estos modos, incluidos
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dentro de la categoria de particulas de acumulacién, corresponde a particulas de
diferente origen. Asi, las particulas de menor tamafio, inferiores a 0.2 um, corresponden
a aerosoles originados por la conversién de gas a particula, y son generalmente de
origen antropogénico, pudiendo estar relacionadas con el aumento de los niveles de
contaminacion en la zona de estudio. Las particulas con radios superiores a 0.2 pum

tienen fundamentalmente su origen en el aporte de aerosoles minerales de origen local.

Las diferencias en la distribucién de tamafio de aerosoles a lo largo del periodo
analizado, asi como los patrones observados para la profundidad 6ptica de aerosoles y
su dependencia espectral, parecen estar asociados a las condiciones imperantes sobre la
zona a lo largo de los afios 1994-1998. Asi, durante los dos primeros afios, 1994-1995,
la zona de estudio experiment6 una pertinaz sequia que agudizé las condiciones de
aridez del terreno y favorecié la mayor aportacién de particulas de mayor tamafio de
origen mineral. Adicionalmente, la ausencia de lluvias redujo en gran medida la eficacia
del mecanismo de eliminacion de aerosoles en el rango de radio 0.005-0.5 um, lo que
condujo a la persistencia de distribuciones de tipo Junge frente a las bimodales del
segundo sub-periodo, en las que se detecta un minimo entorno a 0.35 um. Precisamente
este sub-periodo se caracteriza por unas condiciones en las que se recupera el ritmo de
precipitacion normal, y por tanto la eficacia del mecanismo de arrastre por precipitacion

de las particulas y de activacién en nubes en el rango 0.005-0.5 pm.

Adicionalmente también se han obtenido algunos parametros caracteristicos de
las propiedades de tamafio de los aerosoles como pueden ser la concentracién total de
aerosoles, la concentracion total de particulas de tamafios inferiores y superiores a 0.35
um, la masa total y la superficie total de aerosoles. Estos pardmetros presentan una
evidente variacién estacional. Los resultados ponen de manifiesto que en los meses de
verano el incremento de la concentracion de particulas de tamafio grande (r>0.35 pm)
esta relacionado con la aridez del suelo, mientras que el incremento en la concentracion
de las particulas de tamafio pequefio (r>0.35 pm) esta asociado con la alta conversion
fotoquimica a aerosoles de los gases contaminantes. Ademads, existe una buena
correlacion entre la concentracidon de particulas pequefias y la profundidad optica de
aerosoles en 368 nm, entre la concentracién de particulas grandes y la profundidad

Optica de aerosoles en 778 nm y entre el parametro oo de Angstrdm y el cociente entre
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las particulas de radio grande y pequefio. Por otro lado, la correlacién obtenida entre la
masa total y la profundidad éptica de aerosoles en una longitud de onda determinada es
de gran interés en el estudio de aerosoles mediante satélite, permitiendo la estimacidn de
la masa total de aerosoles sobre grandes areas solo con el conocimiento de la
profundidad dptica en un canal espectral determinado. Ademas, la superficie total de
acrosoles, parametro de gran importancia en el estudio de los aerosoles atmosféricos
desde el punto de vista quimico, muestra un importante incremento a partir de la
segunda mitad del afio 1996, y una alta correlacién con la profundidad optica de

aerosoles en 500 nm.

A partir de las distribuciones de tamafio calculadas se han obtenido valores de
propiedades opticas de aerosoles importantes para la determinacién del forzamiento
radiativo de aerosoles tales como el parametro de asimetria, el albedo de dispersion
simple y la funcién de fase de dispersion. Para tal fin se ha utilizado la teoria de Mie
bajo el supuesto de particulas esféricas. Los resultados del parametro de asimetria
muestran valores numeéricos tipicos de las zonas de contaminacién moderada, y que a
partir de 1996 disminuye apreciablemente en las longitudes de onda del visible e
infrarrojo cercano, lo que esta asociado con una mayor contribucién de las particulas de
tamafio grande. Para la longitud de onda de 368 nm el comportamiento es contrario, de
modo que aumenta con el incremento de la contribucién de las particulas de tamafio
pequefio. Estos resultados, asi como su variacién espectral, muestran la buena
correlacion de este parametro con el tamafio de particula dominante. Asi, el parametro
de asimetria correlaciona muy bien con el pardmetro o en las distintas longitudes de
onda, y con el cociente entre la concentracién de particulas grandes y pequefias para las
longitudes de onda 675 y 778 nm, obteniéndose una funcién exponencial creciente con

un valor asintético que depende de las caracteristicas locales.

El analisis del albedo de dispersion simple evidencia la existencia de una cierta
pauta estacional, con valores mas bajos en los inviernos. Esto nos indica que los
aerosoles predominantes en invierno son mas absorbentes, y su origen esta asociado a la
mayor presencia de particulas de hollin como resultado de la quema de combustible
fosil en los sistemas de calefaccién central y en el trafico rodado. Asimismo se aprecia
una tendencia a la reduccion de este pardmetro a lo largo de toda la serie, con efectos

méas marcados en las longitudes de onda mas largas. Este hecho esta relacionado con
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una mayor presencia de particulas mas absorbentes en el periodo 1996-1998, que nos
indica un incremento en los niveles de contaminacién. El analisis de la dependencia
espectral del albedo de dispersiéon simple muestra que ‘en el periodo 1994-1995 los
valores de m,a son practicamente independientes de la longitud de onda para el rango
visible-infrarrojo préximo, con una disminucién hacia el ultravioleta. En los afios 1996-
1998 este comportamiento espectral cambia, generalizdndose un patrén de disminucién
de w,a con la longitud de onda para todo el rango espectral considerado. La mayor
eficacia absorbente de los aerosoles en la longitud de onda del ultravioleta en el periodo

inicial podria deberse a particulas minerales con contenido de hierro.

El analisis de las funciones de fase obtenidas también sugiere la existencia de un
cambio en las caracteristicas de los aerosoles a partir de 1996. En el rango angular 15-
45° la dispersion es mayor durante los afios 1994-1995 (mayor contribucién de las
particulas grandes); por el contrario la retrodispersién en estos afios resulta menor que la
encontrada para el periodo 1996-1998. El aumento que encontramos en el valor de las
funciones de fase para angulos menores de 15° a partir de 1996 esta asociado con el
incremento en las particulas con tamafio superior a 1 um respecto a los afios 1994-1995.
Finalmente, hemos encontrado buenas correlaciones entre el valor de la funcién de fase
en 778 nm para 120° y el parametro o de Angstrdm, asi como entre el valor de la
funcién de fase para 120° y el cociente entre las concentraciones de particulas pequefias

y grandes.

Debido al interés climatico de los efectos radiativos de las nubes de polvo
sahariano sobre nuestras latitudes hemos analizado dos eventos particulares sobre
nuestra zona de estudio: uno ocurrido a finales de agosto y otro en la primera decena de
septiembre de 1998. Para la deteccién y seguimiento de ambos eventos, ademis de las
propiedades Opticas y fisicas calculadas anteriormente, hemos utilizado también el
andlisis de las retrotrayectorias y de las imagenes de satélite obtenidas mediante el
sensor TOMS. Los resultados muestran, en primer lugar, el gran acuerdo temporal
existente entre los resultados obtenidos mediante el analisis de las retrotrayectorias y de
las imagenes del sensor TOMS vy los resultados obtenidos a partir del anélisis de la
profundidad o6ptica de aerosoles. Ademas, desde un punto de vista espectral, en

presencia de las nubes de polvo sobre nuestra estacién, encontramos un incremento mas
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notable en la profundidad 6ptica de aerosoles para las longitudes de onda mas largas, lo
que puede asociarse con un incremento en la componente de las particulas de tamafio
grande. El andlisis del exponente de la longitud de onda de la ley de Angstrém nos
muestra que los tamafios de las particulas en ambos eventos son similares. Por otro lado,
las distribuciones de tamaiio de los aerosoles correspondientes a los dias de la invasién
de polvo son de tipo bimodal, con un segundo modo bien definido y centrado alrededor
de 0.6 um, siendo evidente el incremento de la concentracién de particulas en el rango
0.4-2 um en ambos casos. También se produce un aumento en la masa total, llegando a
ser 6 0 7 veces mayor que la obtenida en dias sin efectos del polvo sahariano. En cuanto
a las propiedades opticas, el parAmetro de asimetria toma valores muy similares en
ambos eventos, y el albedo de dispersion simple disminuye notablemente en todas las
longitudes de onda, aunque es mayor la absorcién en las longitudes de onda mas cortas,
lo que podria estar relacionado con la presencia de particulas con una alta proporcién de
hierro. El anélisis de las funciones de fase también pone de manifiesto la presencia de
particulas de mayor tamafio durante los eventos. Finalmente, estos resultados

concuerdan con los obtenidos por diversos autores en estaciones diferentes.

Los resultados de este trabajo han servido para caracterizar los aerosoles
predominantes en nuestra zona de estudio. Podemos considerar que las correlaciones
establecidas entre propiedades 6pticas de dificil determinacion y la profundidad 6ptica,
o su dependencia espectral, permiten plantear una primera aproximacién a un modelo
del aerosol local susceptible de ser utilizado en aplicaciones climéticas o relacionadas
con la teledeteccion. En este sentido una proyeccién inmediata de este trabajo sera
realizar un estudio del forzamiento debido a los aerosoles en nuestro entorno. Para tal
fin se utilizaran las propiedades Opticas de los aerosoles derivadas en el presente
estudio. Una segunda linea abierta en este trabajo es la posibilidad de utilizar las
modelizaciones de las propiedades Opticas de los aerosoles en algoritmos que,
utilizando radiancias medidas desde satélite, permitan caracterizar el aerosol

atmosférico.
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Determinacion del factoi‘ de turbiedad de Linke T,

Un parametro utilizado comunmente para expresar la turbiedad atmosférica es el
factor de turbiedad de Linke Ty (Linke, 1922, 1929), que se define como el nimero de
atmosferas Rayleigh (atmosfera sin aerosoles y vapor de agua) necesarias para producir

la misma atenuacién de la radiacion solar extraterrestre producida por la atmésfera real.

Asi, la irradiancia directa normal sobre todo el espectro solar recibida en la

superficie terrestre, I, se expresa en funcién de Ty por la ecuacidn siguiente:

I, = R? I, exp(- 8¢ T m)
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donde [,, la irradiancia directa medida por el instrumento, Iy, es la constante solar igual
a 1367 W/m® (WMO, 1981), R es la distancia tierra-sol expresada en la unidad
astrondmica en el momento de observacion (Spencer, 1971), 3¢ es la profundidad dptica
integrada de la atmdsfera limpia y seca (dispersion por las moléculas de aire, absorcién
por ozono y absorcidon por la mezcla de gases) y m es la masa Optica del aire. Para

calcular m se utiliza la expresion dada por Kasten, (1966):

m = (p/1013.25) * (cos(0) + 0.15 (93.885 - B) 233!

A partir de la definicion de T podemos observar que el valor més pequefio de

TL es 1 obtenido en el caso de una atmdsfera completamente seca y limpia.

A partir de la Ecuacién anterior y las medidas de irradiancia directa recibida en

la superficie terrestre obtenemos el factor de turbiedad de Linke:

Tr=(1/8c m) In(R? Ipn / I)

La determinacion de T, a partir de I, requiere el conocimiento de Jc.
Histéricamente, se han propuesto varias expresiones para determinar el factor 8¢
(Feussner and Dubois, 1930; Jaenicke and Kasten, 1978; Kasten, 1980; Louche et al.,
1986; Grenier et al., 1994; Molineaux et al., 1995; Kasten 1996). En esta memoria

utilizaremos la expresién de 8¢ propuesta por Louche et al., (1986):

8¢ =(6.5567 +1.7513 m — 0.1202 m? + 0.0065 m>- 0.00013 m*)"

Al contrario al coeficiente B de Angstrom, el factor de turbiedad de Linke, Ty,
no representa exclusivamente la extincidn causada por los aerosoles porque este
pardmetro es afectado por la absorcién debida al vapor de agua y diéxido de nitrégeno
(Gueymard, 1996). Por otro lado, como hemos visto en las ecuaciones anteriores el
factor de turbiedad de Linke depende de la profundidad 6ptica integrada 8¢ que a su vez
es muy sensible a la masa dptica del aire. Como consecuencia, no es sorprendente que el
factor de Linke dependa de la masa dptica y por lo tanto de la elevacion solar a la hora

de evaluarlo. Dicho de otro modo, debido a su dependencia de la masa 6ptica y el vapor
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de agua, el pardmetro T; no se puede considerar como una medida estricta de la
turbiedad atmosférica (Yamamoto et al., 1968; Polavarau, 1978). Sin embargo, el
parametro de turbiedad de Linke sigue siendo un parametro 1til debido a su simplicidad

y a sus largos series de datos.
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