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INTRODUCCION 

La inLeracción t:nlre la radiación solar y la almósfera constituye un factor de primer orden para 
caracterizar el esLado físico de la almósfera. aún más si consideramos que la radiación solar es la fuente primaria 
de energía bajo la 4ue funciona este gran sistema termodinámico que es la Tierra. Sobra aquí el referimos a los 
i;:normes problemas medio-ambientales que sufre actualmente nuesLro planeta: (contaminación atmosférica a 
escala planetaria y local, cambio climáLico, disminución del ozono atmosférico. deforestación. uso de suelos. 
desertización, etc .. todos ellos problemas ligados entre si y ligados al desarrollismo desmesurado de la sociedad 
actual. Sin embargo, es evidente que la propia sociedad toma conciencia de ello y pone en marcha todo el 
conjunto de mecanismos de que es capaz, desarrollando procesos, técnicas e instrumentos, impensables bajo 
otras condiciones. 

Las técnicas ópticas de detección remota han sido siempre un medio donde la combinación de medidas 
radiométricas. espectroradiométricas, polarización, etc. nos han pennitido obtener información de las 
propiedades y características de cuerpos lejanos al analizar la radiación emilida o reflejada por ellos, así como 
del medio donde se propagaba esta radiación. 

Los avances en los últimos 30-40 años han sido espectaculares. fundamentalmente en el desarrollo y 
aplicación de estas técnicas fuera del laboratorio o de centros de observación ubicados en Tierra. Nos estamos 
refiriendo a las plataformas orbitales o satélites que portando 111uy diferentes tipos de sensores nos penniten un 
estudio detallado de la atmósfera o de la multitud de parámetros de la superficie de la Tierra (suelo, vegetación. 
mares, etc). A la detección pasiva bien mediante el análisis de la radiación emitida o reflejada por los cuerpos 
se une la detección activa, es decir aquella que se realiz.a mediante fuente de luz o radiación artificiales, 
abarcando desde las fuentes láser cuyo prototipo son toda la gama de sistemas LIDAR hasta las microondas, 
representado por ejemplo por el Radar de Apertura Sintética (SAR), etc. 

Dejando relativamente de lado esta gran perspectiva de los problemas y soluciones en el ámbito de la 
investigación de la atmósfera pasamos a resumir mediante esta introducción el trabajo que nos ocupa. En esta 
memoria se pretende contribuir mediante la medida de las componentes directa y global de la radiación solar 
espectral a la detenninación y caracteriz.ación de las propiedades ópticas o radiativas de la atmósfera en la 
vertical de nuestro punto de medida, (aparte de la extrapolable validez espacial que cada una de estos parámetros 
tiene) a la vez que utilizar dicha caractcriz.ación a la puesta a punto de una serie de metodologías de dive� 
aplicación: modelos de estimación de irradiancias solares, correcciones atmosféricas en el ámbito de la 
teledetección, etc .. 

Los procesos físicos de interacción de la radiación solar con el medio atmosférico, como la absorción 
selectiva y el •scan�ring • o dispersión nos permiten la determinación, de diversos componentes atmosféricos 
como el ozono, vapor de agua y aerosoles atmosféricos. Frente a la menor variabilidad espacio-temporal del 
ozono tenemos la enorme variabilidad del vapor de agua y aerosoles. Por otro lado, frente aJ carácter 
estratosférico del ozono, el troposférico de los dos últimos. Es decir la cantidad de vapor de agua y la carga 
del aerosol se sittia en las primeras capas de la troposfera. 

En el caso del ozono, la disponibilidad de datos sobre e1 en un determinado punto es significativo de 
una extensa área ya que su variabilidad espacial no es muy grande y la variabilidad diaria del orden del 3-5 % . 
El vapor de agua es un parámetro clave en los estudios climáticos ya que es el gas que modula el efecto 
invernadero natural de la atmósfera de la Tierra. Su enonne variabilidad espacio-temporal hace que la 
disponibilidad de su medida sea de gran importancia en los estudios climáticos y otras muchas aplicaciones. 

En cuanto a los aerosoles debemos llamar su atención porque si en principio es un parámetro de 
segundo orden en lo relativo a su influencia sobre el clima, sin embargo ha adquirido una importancia 
preponderante por varias razones: su creciente aumento por parte de la actividad humana, su escasa disponibili
dad de datos a escala local y global, su coonne variabilidad espacio-temporal y el desconocimiento de su 

- l -



lntroduction 

intluencia [inal en el proceso del balance radiativo a que da lugar. Estas y otras causas, cada cual con un mayor 
0 menor peso sc::gún la perspectiva que se vaya a analizar hacc::n que hoy en día el estudio de los aeros0les. como 
componente atmosférico sea de la mayor relevancia. La necesidad pues de cuantificar el carácter anLropogénico 
del aerosol en la atmósfera debido al aumento de la contaminación atmosférica sobre todo el hemisferio Norte 
y su papel t.anto positivo como negativo en elfeedback o retroalimentación del sistema climático (calentamiento 
o enfriamiento) unido a su gran variabilidad espacio-temporal hacen de el un elemento del mayor interés para
la cuantificación del efecto radiativo de los mismos sobre el clima, el denominado "aerosol clifTlllle forcing •.

Si bien pretendemos en este trabajo iniciar o poner los primeros puntos para un estudio de las 
propiedades de los aerosoles ligado con este aspecto más climático-radiativo de los mismos, existe también otra 
perspectiva más directa y aplicada y de enonne demanda hoy en día en nuestro campo de trabajo que es d de 
la correcciones atmosféricas y calibración de sensores en el ámbito de la teledetección. Al final de esta memoria 
dejamos abierto este enorme campo, que se prevé en nuestro actuales y futuros proyectos de investigación 

El mayor esfuerzo en la tesis aqw presentada se ha focaliz.ado en el estudio de los aerosoles 
atmosféricos, caracterizados bien desde una perspectiva más simple y grosera a través de índices de turbiedad, 
como es la simple detenninación de sus espesor óptico o la utilización de los índices de turbiedad de Angstrom 
o bien a un análisis más fino y detallado basado en el análisis de los procesos de sca1rering y la teoria de Mie.
Este último estudio nos lleva a determinar sus características físicas (función de distribución de tamaños, radio
efectivo, volumen (masa)) para a continuación llegar a los parámetros de tipo radiativo como el parámetro d·e
asimetría, la función de fase, etc. Su determinación por técnicas espectroradiométricas y el estudio de su
evolución en un ámbito continental como es el representativg,del clima de la región de Castilla y León.

&te trabajo realiz.ado dentro del grupo de Optica Atmosférica de la Universidad de Valladolid pretende 
contribuir a la caracterización de estos componentes atmosféricos los cuales son representativos del área 
climática del centro de la región de Castilla y León, zona de marcadas caracteristicas continentales. Se ha 
pretendido en él compatibilizar al máximo el carácter experimental y teórico que viene desarrollando el grupo 
de Optica Atmosférica. En la faceta instrumental en cuanto al diseño de elementos ópticos que completen el 
sistema de medida, calibración, etc y la realización misma de las medidas experimentales. Por otro lado el 
desarrollo y validación de técnicas y métodos para la determinación de componentes atmosféricos basadas a su 
vez en el desarrollo y validación de modelos de transferencia radiativa en la atmósfera. 

Pensamos que la mayor contribución de este trabajo es no solo lo raras y costosas de las medidas 
espectrales en si mismas sino el llevarlas a cabo durante un largo período de tiempo y con una secuencia 
completa, como es nuestro caso. Medidas que abarcan prácticamente todo el año 1995, desde comienzos de 
marzo a finales de octubre y que presuponen casi 400 espectros de radiación directa y 190 de gJobaJ realiz.ados 
en el Parque Tecnológico de Boccillo, durante nuestn estancia en el CTL, a lo que hay que sumar las medidas 
realiz.adas durante días específicos en el área rural de Boecillo, Valle de Esgueva, Púarnos de VillabañC"Z y 
Olivares de Duero, en la provincia de Valladolid así como la campaña en la Escuela de Capacitación Agraria 
de Viñalta en Palencia en julio de ese mismo año. 

Sin embargo desde nuestro punto de vista lo más interesante e instructivo ha sido el desarrollo y 
validación de un modelo de transferencia radiativa a dos flujos que nos permite evaluar a nivel de suelo las tres 
componentes de la radiación solar espectral: directa, difusa y global así como la reflectancia de la atmósfera a 
nivel de sate1ite, ayudándonos a conocer y evaluar la influencia de los diversos parámetros que interviene en 
la modeliz.ación. 

Si bien en este trabajo hemos utilizado la infonnación que da el reparto espectral de la radiación solar 
para el estudio Y caracterización de ciertos componentes atmosféricos, es decir dentro de los estudios puramente 
atmosféricos, no podemos dejar de referirnos a la utilidad que las medidas realizadas pueden tener en otros 
ámbitos, los cuales citamos brevemente. 

En el campo de la energía solar, aparte de su utilización en el desarrollo de modelos predictivos, 
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tenemos su aplicación a1 estudio de la onvers1ón fotovoltaica, estudio de las propiedades ópticas de 
uperfícies absorbentes y rcílectanles, captadores fototérmicos. 

En agronomía, su utilización en la evaluación de los procesos de fotosíntesis para determinadas 
especies vegetales. cálculos evaluativos de evapotranspiración. estudio de materiales plásticos en 
invernaderos. medida de la reílectancia de suelos y superficies cultivadas o bosques (espectroradiomelria 
de campo, como se la denomina en el ámbito de la teledetección y otras aplicaciones). i;:valuación de 
la radiación total o de la iluminación .... 

Estudios de iluminación y climatización de edificios y áreas. 

En el campo de la salud publica, en lo referente a la determinación del ozono y la radiación UY y su 
incidencia en campos como la dermatología o oftalmología. 

En la Químico-Física de la atmósfera, citando como ejemplo la fotólisis de multitud de reacciones 
químicas (formación y descomposición del ozono, óxidos de nitrógeno, etc) y la dependencia de la cts 
de fotodisociación de la cantidad de radiación presente en ese instante. 

En teledetección ya mencionamos y veremos el papel que la determinación de los componente� 
atmosféricos y el desarrollo de modelos de TR tiene en la evaluación de la reílectancia atmosférica, 
ya que esta es realmente la base física de la teledetección. 

-·

En el campo de la biología, en todo lo referente a los procesos fotobiológicos, no solo de plantas como 
ya mencionamos sino de otros seres vivos, p.e. el plancton marino, etc. 
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CAPITULO I 

FUNDAMENTOS DE LA TRANSFERENCIA RADIATIVA EN LA 

ATMOSFERA. ECUACION DE TRANSFERENCIA RADIATIVA 

La característica diferencial básica de nuestro planeta Tierra es la existencia de vida sobre 
él. Cuál es a su vez. la causa o razones que hicieron eso posible?. Podría responderse que la 
existencia de una atmósfera adecuada. Definiendo la atmósfera como la capa o envoltura gaseosa 
que rodea la Tierra con una serie de cualidades, como la temperatura que estructura a ésta en 
una serie de capas bien definidas, la presión que rige los movimientos de aire (vientos) verticales y 
horizontales, la humedad (condensación, evaporación, etc.) y por ende la nubosidad, precipitación, 
etc., sin olvidarnos por su puesto del elemento clave, la Radiadón, que es quien realmente aporta 
la energía primaria a este gran sistema termodinámico que es la Tierra. 

Debemos pues enfatizar que la causa que rige el clima de la Tierra es la posición relativa de ésta 
con respecto al Sol, única fuente externa de la que recibimos energía, por tanto debemos ser capaces 
de evaluar esta energía primaria sobre nuestro planeta, es decir el campo radiativo del sistema Tierra
Atmósfera. Debemos pues acercarnos a conceptos e-orno el de Radiación solar, Radiación Atmosférica 
o terrestre, transporte radiativo, etc. que sustt!!ntan el de Eq1dlibrio Radiatfro de Temperatura

del sistema Tie1ra-A tmósfero (lo que nos lleva a t!!ntendt!!r el efecto invernadt!!ro de la atmósfera
y los llamados gases de efecto invernadero). El equilibrio radiativo de temperatura se obtiene al
establecer el balance energético de la Tierra (atmósfera más superficie Terrestre) como un objeto
que absorbe y emite energía. La ecuación que rige el transporte o intercambio de radiación en un
medio se denomina ecuación de transferencia (intercambio) radiativa, ETR.

La atmósfera absorbe energía en forma de radiación solar, (el sol es la única fuente externa) 
y emite y absorbe radiación infrarroja (lo que vulgarmente entendemos como calor). Recuerde 
que todo cut!!rpo en la naturaleza (y por ende la atmósfera o la superlicie de la tierra) con una 
temperatura distinta de cero grados Kelvin emitt!! radiación en forma de calor, denominad¡ radiación 
térmica. Cuando es la superlicie terrestre la que emite, ésta se denomina radiación terrestre, y 
si es la atmósfera, radiación atmosférica. Como ambas radiaciones están dentro de un rango de 
temperaturas muy parecido, la temperatura medi,1 de la superlicie de la Tierra es de aproximadamente 
15° 

C {288 K) y la de la atmósfera -18° C (255 K), lo que de acuerdo a las de emisión del cuerpo 
negro sitúa a ambas en un rango t!!ntre 3 y 100 micras dentro del espectro electromagnético, región 
denominada infrarroja o larga longitud de onda. La radiación solar corresponde a un cuerpo cuya 
temperatura de emisión se sitúa alrededor de 6000 K, lo que de acuerdo a las leyes de emisión del 
cuerpo negro la sitúan en un rango de 0.25-2.5 µm, y se la dt!!Signa también como radiación de corta 
longitud de onda. 

La radiación emitida por un cuerpo es proporcional a T4 (Ley de Stephan- Boltzman), es decir 
emite más t!!nergía (W/m2) cuanto mayor es su temperatura, y su espectro (es decir el conjunto de 
longitudes de ondas que componen esa radiación) se sitúa en las regiones o rangos de longitud de 
onda más corta cuanto más energética (véase en la figura (1.6) el espectro electromagnético medido 
en µm = 10-3mm, donde se sitúan estas radiaciones) como demuestran la ley de Pl.1nk o la ley
de desplazamiento de Wien. Cuando el porcentaje de la cantidad de energía que emite la Tierra es 
igual al que absorbe se alcanza el equilibrio radiativo de temperatur.1, igual a - L8º C (255 K). Esta 
temperatura debería ser la de la superlicie de la Tit!!rr.i, pero esta temperatura es mayor e igual a 
15º C (288 K). Esta diferencia se debe al efecto invernadero de la atmósfera, t!!S decir la atmósfera 
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no solo emite radiación infrarroja sino que también la absorbe y de forma selectiva en ambos casos. 
es decir no se comporta como un cuerpo negro. 

Los gases de efecto invernadero (vapor de agua y C02 fundamentalmente) absorben parte de la 
energía infrarroja emitida por la atmósfera y por la superficie Terrestre. impidiendo que ésta escape 
al espacio exterior. Esta energía absorbida es a su vez reemitida en todas las direcciones y hacia el 
suelo. con lo cual es de nuevo absorbida por la atmósfera y por las capas bajas de ésta. En balance 
el suelo absorbe más que emite, de forma que su temperatura media se sitúa por encima de - 1� = C 
Esto ha hecho que la atmósfera de la Tierra tenga unas características tan especiales cuando se la 
compara con las atmósferas de otros planetas y que su clima sea el idóneo para el desarrollo de la 
vida en él. Los gases de efecto invernadero son gases selectivos, es decir, son casi transparentes a 
la radiación de onda corta (solar) y muy absorbentes a la radiación de onda larga. Vemos pues que 
el efecto invernadero es muy positivo pero también tiene su lado negativo, pues el aumento en la 
atmósfera de estos gases por la contaminación atmosférica (C02• CH�. etc.) puede alterar este 
equilibrio radiativo de la Tierra, modificando el clima y con consecuencias impredecibles sobre todo 
el planeta. 

El objeto de este trabajo es acercarnos a algunos problemas que rigen el intercambio o trans
ferencia radiativa en la atmósfera a fin de poner a punto una seriE! de modelos que nos permitan la 
evaluación de las densidades de flujo y radiancias en los límites de la atmósfera, bien a nivel de ?uelo 
o la medida por los sensores a bordo de plataformas orbitales o !iatélites ( teledetección). Ello nos
permitirá familiarizarnos con los parámetros que rigen estas modelizaciones a fin de su aplicación
en metodologías concretas que nos permitan su determinación, c,omo es el caso del ozono y vapor 
de agua atmosférico. También p,odremos determinar el espesor óptico de aerosoles y de caracterizar 
muchas de las propiedades que definen a las partículas o aerosoles atmosféricos. Todo ello gracias 
a las medidas espectroradiométricas a nivel de suelo de densidades de flujos en el rango solar que 
hemos llevado a cabo. 

Así introduciremos a lo largo de esta memoria definiciones y conceptos generales, aplicables 
a otras atmósferas planetarias, como las magnitudes radiométricas de densidad de flujo, radiancia, 
etc.; conceptos como absorción, dispersión y funciones de transmisión y reflectancia de la atmósfera, 
espesor óptico, etc.; ecuación de transferencia radiativa, propiedades radiativas de los aerosoles, 
campo radiativo, etc., todo ello dentro del contexto de la transferencia radiativa en la atmósfera. 

1.1 Conceptos y magnitudes radiométricas básicas 

Al no existir una simbología estándar en este tem.11, en este trabajo se adopta la que aparece 
en la mayoría de los textos y artículos consultados tales como (Cachorro, 1993}, (lqbal, 1983}, [Liou, 
1980], {lenoble, 1993], [Ch.iindrasekhar, 1960) entre otros. 

Si Q es 1.ii energía transportada por la radiación, medida en Joule (J), el flujo mdiante 
t = dQ/dt es la energí.11 radiante por unidad de tiempo. 4' es medido en Watios (W). 

La densidad de /fufo rodümte F se define como 

F = 

d4'
dA ( l. 1) 

Y representa el flujo radiante que cruza un elemento de superficie dA. F tiene unidades de Watios 
por m�t

_
ro cuadrado (Wm-2). Se distingue aquí entre la densidad de flujo, d4'/dA, que llega a una

superf1c1e, llamada irradianciay la que emerge, d4'/dA, denominada e.xitancia o emitancia. La
dirección del flujo no se especifica ya que éste llega o emerge de un.11 superficie en todas direcciones 
dentro de un hemisferio sobre dicha superficie. 
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La intenúdad radiante Hes definida por 

donde dCT es el elemento de ángulo sólido. 

( l. 2)

La intensidad es utilizada para caracterizar la em1s1on de fuentes puntuales. Sin embargo 
una fuente de extensión finita puede considerarse como una fuente puntual cuando la distancia de 
observación es mucho mayor que las dimensiones de la fuente. 

La radz'ancia I es definida como el flujo radiante por unidad de ángulo sólido cruzando un 
elemento de superficie perpendicular a la dirección del haz de radiación, figura ( 1.1). 

d2<P dF 
1 

= -dD-dA-co_s_0 = _d_n_co_s_8 (1.3} 

,'( 

fig. 1 . .!J: Esquema que define la mdiancia 

I es medido en Watts por metro cuadrado y por esteroradián (Wm-2sr-1). La radiancia tal como
es definida es función de la dirección. 

Para el caso de una superficie fuente cuya radiancia I es independiente del ángulo de observación 
0, ésta es llamada fuente lambertiana.

De la ecuación anterior la densidad de flujo se obtiene a partir de la radiancia por 

F = k lcos8df2 = 1
2

,r 1
ir12 

I(8,<P)cos0sen8d0d.<t> ( l. -l) 

Cuando se tiene radiación isotrópica, I es independiente de la dirección (caso de una superficie 
fuente lambertiana) e introduciendo µ = cos0, entonces

.
2 l 

pl = J JI µ,dµd4> = [ 1 ,r 

d4> 1 JLdµ 

donde F1 es el flujo total descendente.

Igualmente podemos definir el flujo ascendente como 

1211' jº Fi 

= I d4> µdµ 
O -l 

F = rrl (l.5a) 

( 1.5b) 

En general las cantidades radiométricas anteriormente definidas varían con la longitud de onda 
.X y comúnmente para una .X específica éstas se denotan como�>.. , F>.. , l>.. . 

La densidad de flujo total se obtiene entonces integrando sobre A. 

( l.6) 

Si v es la frecuencia de la radiación 
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y (l.;-) 

En este trabajo siempre utilizaremos magnitudes espectrales dependientes con la longitud de 
onda (mientras no se explicite lo contrario) y omitiremos el subindice .,\ para mayor claridad. 

1.2 Pro,pagación de la radiación en un medio material: absorción, dispersión 
y reflexión 

La interacción de la radiación con el medio material en el que se propaga conlleva los procesos 
de absorc-ión y dispersión o "scattering" con las moléculas y partículas que componen dicho medio. 
Podemos estudiar estos procesos como la interacción de un haz de radiación, representado por su 
densidad :1e flujo o radiancia, con un conjunto o volumen unidad de moléculas o partículas, descrito 
por su de11sidad en ese medio. Dicho medio también presenta unos bordes o límites, representado 
en la ma�oría de los casos por superficies que absorben y reflejan la radiación que les llega. Es 
necesario pues introducir los conceptos de absorción, transmisión y reflexión de una capa de espesor 
o longitud geométrica finita a través de unas funciones o coeficientes. En muchos casos el concepto
de reflexión puede verse como un caso límite de la dispersión cuando la densidad de partículas forman
un continuo. Un caso concreto puede ser el de una capa nubosa.

1.2.1 Absor,t:ión 
-·

La estructura cuantizada en los niveles o estados de energía que presentan las moléculas debido 
a sus energías de rotación, vibración y electrónica da origen a la complicada estructura que a su 
vez presentan sus espectros de absorción o emisión (ley de Kirchoff; coeficiente de emisión igual al 
de absorción), espectros del tipo electrónico-vibración-rotacional, vibracional-rotacional o rotacional 
puro. De rorma que cuando un haz de luz o radiación se propaga por un medio gaseoso tiene 
lugar la interacción de la radiación con la materia a través del proceso de absorción denominado 
selectiv,J, por el carácter especifico que cada gas tiene representado por su espectro característico de 
absorciÓl''I. Los espectros moleculares de absorción y emisión son en general bastante complicados, 
presenta.ndo una estructura de bandas compuesto a su vez por infinidad de líneas espectrales (cada 
línea r•epresenta la absorción (emisión) de radiación de frecuencia ,, correspondiente a la transición 
entre dos estados energéticos E¡ - Ei = hv) que en la mayoría de los casos se solapan por las 
interacciones que presentan esos tres tipos de energías (espectros del tipo electrónico-vibración
rotación). La absorción de la radiación por una molécula o medio presupone la transformación de 
esta energía en otras formas de energía. 

Suponiendo pues un medio M exclusivamente absorbente (sin dispersión). Un haz de radiación 
de radiancia I se ve atenuado por absorción al atravesar en dirección normal una capa de longitud 
geométrica dx (figura (1.2)), de forma que su radiancia se modifica a/ +dl, siendo di proporcional 
a la radiancia incidente en la capa, a la longitud de camino geométrico dx y a un coeficiente 
característico del medio y que representa su absorción, denominado coeficiente de absorción volúmico 
ka(x . .X) (unidades de L-1)

dl(x, >.) = -k0(x, >.)I(x, >.)dx (l.�) 

Integrando a un camino finito x 1 y x2 tenemos la conocida ecuación de atenuación en un medio, 
denominada ecuación de Beer-Lambert-Bouguer. 

( l. 9) 

donde 
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T,:i(.Z:t,.C2,>.) = ¡•r: k(}.(.c.,\)dx
.r1 

(l.Lü) 

es el espesor óptico de absorción entre :e I y x2. Debemos observar que el coeficiente de absorción

en general depende del camino recorrido, es decir de la coordené1da .z:, o lo �u� es lo rrnsm�.' es

una función de punto. Depende pues de la densidad del medio y de las cond1c1ones de pres1on y

temperatura de cada nivel x. El espesor óptico es una cantidad adimensional y se reduce al producto

del coeficiente de absorción (constante) por el camino geométrico en un medio homogéneo. 

x 1 dx x2 

◄ ....... ·• 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .

. . .  . . .. . . . . . . . . . . ..  . . . . . . .  . . . . . . . . . .  . . . . . . . . .  . 

I+dl 

fig. J. 2: Ilustración de la atenuación de la radianda al cru.:ar un

medz'o material 

Es útil en general expresar el camino recorrid9 teniendo en cuenta la densidad del medio ya
que a su vez el coeficiente de absorción es proporéional a la densidad de éste, introduciendo así el 
coeficiente de absorción másico k�(x. ,\) (kg-1 m2 o gr-t cm2 ). De esta forma el espesor óptico
queda 

Ta(X t , X2, ,\) = ¡
z

� k�(x, ,\)p(x)dxLI (l.ll) 

Podemos definir la transmitancia de una capa entre x 1 y x2 a lo largo de la dirección de 
propagación 

( \) f(x2, >.) = e-r.(z1,z2,..\)ta X¡, X2, -' = 
[(xi,>.) 

( 1.1 :l) 

La energía que no es absorbida es transmitida; por tanto se define la absortancia de la capa 
(x1,x2) como 

(1.13) 

1.2.2 Dispersión 

cuando un haz de radiación atraviesa un medio, es atenuado por el proceso de 11 scattering" o 
dispersión, el cual puede ser entendido como un proceso en el cual la energía que incide sobre la 
partícula es redistri.buida en todas las direcciones. Este proceso es debido a las inhomogeneidades 
del medio causado por la propia estructura de las moléculas y partículas. En los medios poco 
densos donde la distancia entre las partículas es mucho mayor que el tamaño de las mismas tenemos 
dispersión incoherente ya que no hay relación entre las fases de las ondas dispersadas y sólo se suman 
sus intensidades. Si la partícula en este proceso no absorbe nada de energía, de forma que toda 
la energía sale dispersada, se dice que es una dispersión o "scattering" puro. Si por el contrario la 
partícula se queda con parte de esta energía es una dispersión con absorción. Esta posibilidad se da 
siempre que el índice de refracción de las partículas respecto al medio es complejo, es decir tiene 
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una parte imaginaria. Si el índice de refracción de la partícula sólo tiene componente real estaremos 
ante un caso de 11sacttering 11 puro. 

También puede entenderse el proceso de 11scattering 1
1 corno aquél en que la partícula absorbe 

toda la radiación que incide sobre ella y reemite en todas las direcciones del espacio. En la atmósfera 
las partículas responsables de la dispersión cubren tamaños desde las propias moléculas del gas 
constituyente del medio(::::::: 10- cm) hasta grandes gotas y granizos(:::::: 1cm). Las características de 
la radiación dispersada dependen de la longitud de onda de la radiación, del índice de refracción de las 
partículas y del tamaño y forma de las mismas. Ello permite que a través de la luz dispersada podamos 
obtener información sobre el estado de turbiedad del medio así como sobre las características de las 
partículas. 

La evaluación de la distribución de la energía y de las magnitudes envueltas en el proceso 
de dispersión se calculan mediante la teoría de Mie suponiendo que las partículas son esféricas 
[Wiscombe, 1986]; [Cachorro et al., 1989}; [Cachorro and Salcedo, 1991J . Aquellas partículas con 
ciertas simetrías también pueden calcularse mediante la teoría de Mie [Bohren and Huffman, 1983]: 
[Van der Hults, 1957]. Generalmente se suele hacer la distinción entre dispersión por moléculas 
o dispersión de Rayleigh, cuando el tamaño de la partícula es considerablemente menor que la
longitud de onda incidente, y dispersión de Mie, cuando estas son de tamaño comparable o superior
a la longitud de onda.

Cuando: 
dispersión de Rayleigh 

-·

dispersión de .\,/ie

La dispersión de Rayleigh produce una distribución de luz simétrica (función de 11scattering 11 

simétrica) respecto de la dirección de propagación tal como se muestra en la figura ( 1.3) mientras 
que la dispersión de Míe presenta una distribución muy variable dependiendo de las características 
anteriormente citada: radio de la partícula, valor de la longitud de onda de la radiación, etc .. En un 
volumen que contiene muchas partículas, la luz incidente sobre una partícula es dispersada y esta 
luz es nuevamente dispersada por otra partícula y así sucesivamente. Cuando ésto ocurre se habla 
de dispersión múltiple y si cada partícula dispersa una sóla vez se dice que estamos en condiciones 
de dispersión simple. Podemos hablar también dentro de este contexto de los diversos órdenes de 
11scatteríng"; primero.segundo, tercero, etc. 

"9rlicle tiH ,, , .. , .. , 

............ ,11 ... 

....... ,, ... , .. , .. , 

l•t IIAYLIIIN SCATTEIIINI 

,.., .. c ••.. ,. it 

... , ........ , 
... , . .,,. , ... 
........ , .. 
. , "'"' 

111 11111 SCAfTllltNI 

,.,11,, ...... . 

.. ,,., '"-" ... . 

........ ,, .. 
•• 11,1u

fig. l . .:J: Ilustración de las funciones de fase de dispersión de 

Ra;t¡/eig!, .1/ de ,}fíe 
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Suponiendo un medio exclusivamente dispersivo, no absorbente, y en paralelo con la sección 
precedente, el medio es caracterizado por un coeficiente de dispersión o "scattering" volúmico 

,(x. ) (L -t) o coeficiente de "scattering" másico e igualmente tendremos el espesor óptico de 
dispersión 

Ts(.i:i. J.:2, ,\) = ¡•.r
1 
\3.(x. ,.\)dx

.C¡ 

( 1 . 1-J) 

En el caso de que el proceso de dispersión no sea puro, sino que haya una cierta absorción por 
parte de las partículas hablaremos de coeficiente de extinción definido por la suma del coeficiente 
de "scattering" puro más un coeficiente de absorción 

(t.l."i) 

Similarmente tenemos el espesor óptico de extinóón, suma del de dispersión y absorción 

(l.16) 

La importancia relativa entre "scattering" y absorción se caracteriza por un parámetro denom
inado albedo de "scattering" simple 

33 ...Jo= - (1.1 ';") 
3e1 

entonces la cantidad l - ,.¡jo representa la fracciól de energía absorbida. Cuando ..:o = l se dice 
que se tiene un "scattering" conservativo o puro y no hay pérdida de energía. Sin embargo éste es 
siempre un caso ideal o límite dentro de un medio real, aproximación muy utilizada cuando tenemos 
un medio con una absorción muy pequeña. 

Aparte de estos coeficientes lo que caracteriza a un medio dispersivo es la función que evalúa 
la redistribución angular de la radiación o radiación dispersada, denominada función de dispersión 
/(0) (m-1sr-1) donde e es el ángulo de 11scattering'', formado por las direcciones de incidencia y
dispersión de la radiación (el plano formado por estas dos direcciones se llama plano de "scattering") 
(figura (1.4)). 

dA 

+ 

s 

fig. J.4: Esquema que indica la dirección del ha.: de radz'ación 
z"nádente y dispersado por un elemento de t•olumen 

Supong;amos un haz de radi;ación de densidad de flujo F que incide sobre un volumen elemental 
dv = dAdx; el flujo dispersado por ese volumen ein un;a dirección s con un ángulo de dispersión e 
en el ángulo sólido dfl es 
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d2 <1> = f (8) F dA dx drl (l. l�) 

Por tanto el flujo total perdido por dispersión se obtiene integrando díl a todas las direcciones
del espacio 

d<I> = F dA dx /' f (8)dn
}.¡,r 

( 1.19a) 

Por otro lado teniendo en cuenta el coeficiente de dispersión 3j, el f!ujo ha disminuido al 
atravesar el volumen dv en 

d<I> = 3, F dA dx (l. l%) 

con lo que se obtiene, igualando la relación entre el coeficiente de 11scattering 1
1 y la función de 

"scattering 11
. 

3, = { J(E>)drl 
}4.,.. 

(1.20) 

Es conveniente introducir la denominada función de fase normalizada P(8) (sr- t) dada por

1.2.3 Reflexión 

-4� 
P(E>) = -·· J(E>) 

3, 
( l.21) 

Cuando se contabilizan en una capa de un medio la repartición de energía entre los procesos 
de absorción selectiva y el "scattering" (en general no conservativo) la luz dispersada hacia arriba y 
no transmitida hacia abajo, puede entenderse como una reflexión o cuantificarse como la funcíón de 
reflectancia de la capa, como de forma similar definimos anteriormente la transmitancia y absortancia 
de esa capa. En ese sentido, también cuando tenemos dos medios de índice de refracción distintos 
o bien una superficie limita un medio material gaseoso hablamos de la reflexión o reflectancia de
esa superficie. La reflexión sobre una superficie que sigue las leyes de Fresnel se denomina reflexión
especular (por ejemplo sobre superficies muy pulidas, espejos, lo que ocurre sobre el mar, etc).
Cuando el material presenta una cierta rugosidad tenemos la reflexión difusa.

En cualquier caso definimos la reflectancia de una superficie o de una capa como la razón entre 
el flujo reflejado frente el flujo incidente (se la denomina también reflectancia hemisférica y también 
albedo). 

<l>r Fr 
P = el>¡ = F¡ 

Si la superficie es lambertian.t ( difusor perfecto) se verifica Fr = rr Ir 

rr Ir 
p=-

F'¡ 

Ese factor p es adimensional y sólo puede variar entre O y l. 

( 1.22) 

( 1.23) 

La cantidad pF'¡ es la densidad de flujo radiativo reflejado o difundido por la superficie. Este,
a su vez puede interpretarse como (o equivale a) la emitancia radiativa de esa superficie. Si la
superficie es lambertiana equivale a una fuente isótropa. ; 

J 
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Al considerar la radiancia reflejada [,(s) en la dirección s, para una densidad de flujo f',(5o J 

con dirección de incidencia s0, se define la reftecta!láa bidt'reccw11al p(s. so) por 

;r !,(s) 
p(s. so) = 

F, (so)' 

Para una superficie reflectora lambertiana, p(s. so) = p = et€:.. 

( 1.2-!) 

Para el caso planetario, además del albedo hemisférico, se introduce el llamado albedo e.-ft.-,·t"co, 
S, que se define como el cociente entre el flujo total reflejado por el planeta y el flujo incidente sobre 
éste. El flujo reflejado por el planeta es 

donde rrFo es la densidad de flujo en la parte superior de la atmósfera, y el flujo total recibido por 
este desde el sol, <l>¡ = rr R2 rr Fo, entonces 

<{> ¡I S = ....2:.. = 2 p(Jlo)JJ,odµ.o 
<f> i o 

con µo = cos0o 

1.2.4 Atmósfera terrestre: componentes de- la radiación solar. 

Radiación directa, difusa y global 

( l.2,'5) 

A medida que el haz de radiación en la dirección del sol se propaga en la atmósfera, se va 
atenuando por absorción selectiva y por "scattering" de los componentes atmosféricos (moléculas, 
nubes, etc.). De forma que el haz transmitido que finalmente alcanza un determinado nivel .: de 
la atmósfera o la superficie de la tierra se denomina radiación directa o componente directa de la 
radiación. Esta puede medirse en una superficie normal al haz de radiación o sobre una superficie 
horizontal (lo que presupone proyectar sobre el vector normal a la superficie, o sea multiplicar por 
cos00, con 00 ángulo cenital del sol).

El proceso de dispersión presupone, como hemos visto, que tengamos en la atmósfera radiación 
procedente de todas direccior.� por la dispersión múltiple que va sufriendo cada haz, originario 
del haz directo. Esta componente de la radiación procedente de todas las direcciones se denomina 
radiación difusa. Esta situación de cielos claros, se ve acrecentada si a su vez contabilizamos el efecto 
de dispersión (puede verse como una reflexión) y absorción ante la existencia de nubes. La suma de 
la componente directa y difusa sobre et mismo plano nos da la radiancia global. Estas componentes 
podemos medirlas bien como una densidad de flujo o irradiancia o bien como radiancias, comportando 
en este caso una misma dirección determinada. También será útil en este sentido hacer uso de las 
definiciones de flujo ascendente y descendente y flujo neto hecho anteriormente. 

La ecuación de transferencia o intercambio radiativo nos posibilita determinar el campo radiativo 
en un medio atmosférico. En et caso de atmósfera muy turbias (espesor óptico mayores que 1) y en 
atmósfera nubosas es preciso tener en cuenta la interacción "scattering"-absorción, lo cual complica 
la metodología en la resolución de la ecuación de transferencia radiativa, pero estos casos no serán 
tratados en esta memoria, ya que nuestras medidas estan restringidas al caso de cielos claros. 

1.3 La Atmósfera Terrestre. Composición y Estructura 

La radiación solar que llega a la tierra, en su paso por la atmósfera, experimenta absorción 
Y dispersión por los elementos que la constituyen. En la superficie de la tierra una fracción de la 

• 12-
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radiación que llega es absorbida y la restante es reflejada nuevamente a la atmósfera. Por otra 
parte la superlicie y la atmósfera emiten radiación de acuerdo a la ley de Kirchhoff, emisión que 
es importante en la región infrarroja del espectro. Para el estudio del problema de transferencia 
radiativa en la atmósfera es importante conocer su estructura y composición. 

La atmósfera es la capa gaseosa que rodea a la tierra y está formada por gases constituyentes 
permanentes, gases constituyentes variables y por partículas sólidas y líquidas en suspensión. Los 
principales constituyentes forman una mezcla homogénea hasta aproximadamente el nivel de la 
Mesopausa (80-90 km): esta mezcla contiene un 78% de nitrógeno, 21 % de oxígeno, 1 % de argón, 
más otros porcentajes menores de gases como se muestra en la tabla (1.1) [Liou, 1980]. Esta región 
se conoce con el nombre de Homosfera que a su vez está dividida en tres capas: la Troposfera, 
Estratosfera y la Mesosfera, como se muestra en la figura (1.5} donde se representa un perfil de 
temperatura del aire y la terminología relacionada a las diferentes capas en las que se divide la 
atmósfera. Los gases constituyentes variables respecto al tiempo y al espacio más importantes son 
el ozono que se encuentra concentrado principalmente en la Estratosfera y el vapor de agua que 
está localizado en las capas bajas de la Troposfera, aunque éste también juega un papel importante 
en la Estratosfera. El vapor de agua es el componente más variable en la atmósfera y también 
de mayor importancia en el ámbito de los procesos de transferencia radiativa. Su dependencia con 
factores como las condiciones meteorológicas, latitud, condiciones estacionales y locales, hacen que 
su determinación tanto del perfil como su contenido total deba ser prácticamente puntual. Sob.re la 
Homosfera, las moléculas pueden ser disociadas en átomos e ionizados por absorción de radiación 
de longitudes de onda corta; la región donde ésto ocurre es llamada Heterosfera y está constituida 
por dos capas: la Termosfera y la Exosfera. -• 

En los procesos de transferencia radiativa es importante la atmósfera baja y media, esto es, la 
Homosfera, la cual contiene alrededor del 99.9% de la masa atmosférica. 

Como se ha mencionado, la atmósfera también contiene partículas sólidas y líquidas de diferentes 
orígenes, tanto naturales como antropogénicos, tales como polvo, hollín, pequeñas gotas de agua, 
cristales de hielo, etc., que presentan una gran variabilidad tanto espacial como temporal. Estas 
partículas componentes de la atmósfera se llaman aerosoles y juegan un papel fundamental en la 
absorción y dispersión de la radiación solar. 

Los perfiles verticales de temperatura y presión son altamente variables con la latitud, estación 
del año y condiciones meteorológicas. Se han construido diferentes modelos de atmósfera para 
re- presentar aproximaciones convenientes de atmósferas reales y que puedan ser utilizadas para 
cálculos de transferencia radiativa. Los modelos de atmósfera más comunes son: Tropical ( 15º N), 
Midlatitude Summer (45° N, Julio), Midlatitude Winter (45° N, Enero), Subarctic Summer (60º N, 
Julio), Subarctic Winter (60º N, Enero) y 1962 U.S. Standard Atmophere [McChatchey et al., 1972]. 

- 13 -
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Tabla 1.1 

Composición de la atmósfera 

Constituyentes permanentes % por volumen 

nitrógeno (.V02) 78.084 

oxígeno ( 01) 20.948 
argón (Ar) 0.934 

neón (.Ve) 18.18 * 10-.¡ 
helio He) 5.24 * 10-� 

criptón (Kr) 1.14 * 10-.r 
Xenón (Xe) 0.089 * 10-4 

Hidrógeno (H2) 0.5 * 10-4 

,.,_,,. 1...,1 O- ¡ 

--;--- 10-• 1"" t 
lriil1IN 

--

<Mo,e,aKl'f' 

100 

90 

constituyentes varia bles 

vapor de agua (H20) 
dióxido de carbono ( C02.) 

0.:ono (03) 
Metano (SCH.r)

óxido nitroso ( .Y20) 
monóxido de carbono ( CO)

dióxido de sulfuro ( SOi) 
dióxido de nitrógeno (.V02) 

amoniaco (.V H3) 
óxido nítrico (NO) 

sulfuro de hidrógeno (H2 S)

!vapor de ácido nítrico (H.V03) 

IO ,o
-l 

-Muopausa- !O 

llO 

10 

,o
- 1 

'° 

'º 
_,_ 

11 

JO 

IO 

10 

� 
- Enracopal.lU-

_!L... 
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+ 
-º-

1 

-·-
.

-.-

.. _ 

...... 

4(1 

JO 

.._111• lO 

r'Ó por volumen 

0-0.04 
0.033 

o - 1:2 * 10- 1 

1.3 * 10- 1 

0.:27 * 10 1 
0.19 * l O 1 

0.00 L * 10- 1 

0.001 * 10-� 
0.00-! * 10- • 
0.0005 * 10- 1 

0.00005 * 10- 1 
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fiq. J. 5: Estratificación �; la atmóefera terrestre 

1.4 Espectro electromagnético y radiación so lar fuera de la atmósfera 

La radiación electromagnética, una parte de la cual es la responsable de la transferencia radiativa 
en la atmósfera, cubre un rango en las longitudes de onda que va desde los rayos gamma ( 10-':l cm) 
hasta las ondas de radio ( 105 cm) formando lo que se denomina espectro electromagn 'hco. En 
la figura (1.6) se representan tas componentes del espectro electromagnético. 

. ""''

y A&YS 

V!Ol(T 0'.ttJ,4,.. ll(D O 1'J,4M 

/ VISII\,[ 

.. ,.,. ,.,,. 

11,i, ltt,11(0 

10 10 1 

-TH(IIIIIA\, IIAOlt.TION · 

•UVll,, [ NG Tlf (J,4MI 

Fig. J. 6': Espectro electromagnético 

llt.OAlt 
TV 

UOtO 

La distribución de la radiación electromagnética emitida por el sol forma el espectro solar, 
que va de 0.25 a 2.5 micras. La constante solar es la cantidad de energía solar que llega al 
límite superior de la atmósfera por unidad de tiempo sobre una superlicie de área unidad normal 
a la dirección de propagación de la radiación y situada en la parte superior de la atmósfera a una
distancia media Tierra-Sol de 1.496 * 100 km . Un valor actualizado de la constante solar basado 
en medidas realizadas con satélites es 1367 ± 7 wm-2 [lqbal, 1983]. Este valor es aceptado por 
la "World Metereological Organization (WMO)". En la figura (1.7) se representa esta distribución 
espectral en el rango de longitudes de onda de nuestro interés 300- llOO nm [Riordan, 1987]. 
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) 

.) 



Cap 1: Fundamentos de la Transferencia Radiativa en la Atmósfera Ecuación de Transferencia Radiativa 

1 

':' 

� 

� 
._ 
es 
.... 

,g 

..... 

2.2 

J 
2.0 

1. 8

f. 6

1. 4

1.2 

,. o

0.8 

0.6 

0.4 

0 . .2 

o.o

300 500 700 900 

Longitud de onda. (nm.) 

1100 

Fig. J. 7: frradiancia solar espectral en el lfmz'te superior de la atmó.:,
/em en el intervalo de longil1tdes de onda .J00-1100 nm 

1.5 la ecuación de transferencia radiativa. Balance Energético 

En esta sección se presenta la ecuación fundamental que gobierna el intercambio o transferencia 
de energía radiante en un medio material, llamada ecuación. de trons/erenda mdt'atfra. Para 
deducirla se hará uso de la conservación de la energía y con tal propósito se considera un cilindro 
infinitesimal en el medio, como el mostrado en la fig (1.8). 

l(xJl) l(x,Q) + dl(x.O) 

f' ............... d.x
. . . . . . . . . . . . . . .  ,, 

fig. 1. 8: Esquema paro la dedu.cción de la ecuación 
de tramferenda radiaUva 

En términos de la radiancia, la diferencia en el flujo de energía d<t al cruzar la radiación 
perpendicularmente a las secciones del cilindro y confinado a un elemento de ángulo sólido dQ en 
la dirección n = (0, <t>), viene dado por

( l.:.26) 

Esta diferencia es debida al proceso de extinción de flujo a lo largo del cilindro, el cual viene dado 
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por 

( 1.:2:-) 

A su vez, el flujo puede incrementarse por emisión del medio debido al proceso de dispersión múltiple 
de la radiación desde otras direcciones en la dirección del haz y también por la propia emisión del 
medio. El flujo ganado se expresa como 

( 1.:2�) 

donde 
J(x. íl) = J;c(X. íl) + Jem(X. íl)

es llamada función fuente. Jsc(x. íl) es la función fuente debido a la dispersión y .J�m(s. 0.) la 
función fuente de emisión. Cont,1ndo el flujo ganado y perdido por el haz de radiación al cruzar el 
cilindro, se tiene 

d<f> = d<f>1 + d<f>2 

reemplazando en esta última las ecuaciones (1.26), (1.27} y (1.28) se obtiene 

dl(x. íl) 

Jedx 
= -I(x. íl) + J(x. íl) . ( L.:29) 

Esta es la ecuación de transferencüz rodiatim, fundamental en el estudio de tranferencia de
radiación en la atmósfera. -• 

La función fuente en el caso de dispersión múltiple es 

lsc(X, íl) = ""'º / I(x, íl')P(íl. íl')dn' 
-411' J �'/f: 

( 1.30) 

que corresponde al incremento de radiancia en la dirección íl por dispersión de radiación incidente 
desde la dirección íl'. 

El caso de emisión tiene mayor importancia en la región infrarroja del espectro y, bajo condiciones 
de equilibrio termodinámico local, la función fuente de emisión viene dada por 

lem(X, íl) = lem(x) = (1 - :.,.;o)Ia(T(x)) 

donde Ia(T(x)) es la radiancia de cuerpo negro a la temperatura T(x). 

(l.:31) 

1.5.1 Forma integral de la ecuación de transferencia. Ley de Beer-Lambert-Bouguer 

De la ecuación (1.29) se puede obtener una forma integral de ésta. Para ello es conveniente 
recurrir el espesor óptico r del medio, que como ya se ha definido anteriormente es 

r(x1, x) = ¡z, i3e(x')dx'

y la ecuación (1.29) queda

==> 

dl(x) 

d ( ) 
= -l(x) + J(x) .

T X¡,X 

Multiplicando la ec.(1.33) por el factor e-r(zi,z) e integrando entre O y x 1 , se obtiene

r, l(x¡) = l(O)e-r(z,,o) + 
J
o J(x)e-r(:r,,z) 3ecú .

- 17 -
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Esta ecuac1on expresa que la radiancia en el punto x 1 en una dirección dada, resulta de la 
radiancia l(O) atenuada por el medio (ler término) más la contribución por dispersión múltiple y

emisión de todos los puntos anteriores x atenuados por el factor e-r(.ri .r) (2do término). 

Si se considera sólo el haz de radiación en la dirección del sol y teniendo presente únicamente 
el proceso de atenuación del medio, sin considerar la contribución de radiación por dispersión desde 
otras direcciones, se tiene la denominada radiación solar directa, y de la ecuación ( 1.34) resulta 

donde 

!(xi) = l(O)é-r1 

Ti = r(x,. O) = 111

3e(x')dx' . 

( l.J,j) 

La ecuación (1.35) es la ecuación de Beer-lambert-Bottguerdada anteriormente por ec.(1.9) 
y es válida para cualquier medio material homogéneo e independiente de la dirección, por tanto 
también puede ser aplicada a la densidad de flujo y al flujo. En nuestro caso el medio será la 
atmósfera. 

1.5.2 Ecuación de transferencia para atmósferas plano-paralelas 

En aplicaciones a la atmósfera terrestre, es conveniente estratificar ésta en capas plano-paralelas. 
Se entiende por un medio con capas plano-paralela� aquél donde las magnitudes determinadas (las 
radiométricas por ejemplo) varían con la longitud vertical ,; perpendicular a las capas (fig.(1.8)) y 
las variaciones con las longitudes horizontales son despreciables. 

z 

dx = -5!:_ 
cos(} 

y 

)( 

fig. J. 8: Esquema de co01rieTladas 

En términos de la longitud vertical z, la ecuación de transferencia radiativa queda 

dl(z,0.</)) 
cos(} 

;Jedz 
= -l(z, 0, tj)) + J(z, (}, d>) 

introduciendo el espesor óptico ( definido en la dirección vertical) 

( 1.36) 

T = ¡00 

;3e dz' => dr = -i3edz ( l.3í) 

medido desde la parte superior de la atmósfera h.icia abajo y haciendo µ = cos8, en términos de , 
la ec.(1.36) queda 

dl(r.µ,<P) 
µ 

dr 
= I(r,µ,<P) - J(r,µ,tj)) 

con las funciones fuentes dadas por ecs.(1.30) y (1.31)

- 18 -
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Jsc(r:JL.o) = ...,'o I(r:µ'.o')P(µ.o:¡/.o')dµ'do'
¡•2r:JI 

➔71' O -l 

.l�m(r) = (1 - _.,•o)Ia(T(r)) 

( l 39)

(l.W) 

Las condiciones de contorno son dadas para la radiancia descendente en el límite superior de la 
atmósfera y para la radiancia ascendente en el límite inferior. 

Estas son las ecuaciones básicas para el estudio de transferencia radiativa en una atmósfera 
plano-paralela. 

y 

En el caso de una atmósfera con un espesor óptico finito, la solución de la ec.(1.38) es 

I'(r.µ.rp) = I'(r1,µ,{J))e-(ri-r)iµ + J(r'.µ.o)e-(r'-r)·µ_ 
j•r1 dr1 

T µ 

fl(r, -µ. d>) = 11(0, -µ, <P)e-r,-µ + ( J(r'. -µ, 9)e-<r-r')1µ dr'
Jo JL 

donde J f es la radiancia ascendente e [ 1 la descendente.

y 

-· 

En particular para las radiancias emergentes en los extremos se tiene

1r1 d 1 

[
1(0,p.,<P) = {(,1.Jt,d>)e-r1.µ + J(r'.Jt.<:>)e-r''µ_!'_ 

o µ

( 1.-H) 

( 1 --1:!) 

( 1.--1:J) 

(l.--1--l) 

donde los primeros términos representan la contribución de las fuentes en los extremos de la atmósfera 
atenuados por ella y los segundos representan la contribución de ésta.

Para este caso de atmósfera plano-paralela, la ley de Beer-Lambert-Bouguer para la radiancia 
directa queda 

I(r,µ,<D) = l(O,µ,rt,)e-r¡µ ( 1.--!5) 

donde µ = cosfJ está asociado al camino geométrico recorrido por la radiación respecto del cenit y 
r es el espesor 6ptico vertical. 

-19-
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1.6 Transferencia radiativa en una atmósfera dispersora plano-paralela 

La ecuación de transferencia en una atmósfera dispersora plano-paralela viene dada por las 
ecuaciones (1.38) y (1.39) 

,lJ( ) 
¡•2r. f l 

ú T.µ. f;) ...,'O 1 1 , , , 1 ¡t--- = I(r. µ, o) - - I(r; µ.o)?(µ. o; ¡t. o )d¡t do 
clr -hr O _1 

( t .-t6) 

En la región del espectro visible e infrarrojo cercano (luz solar) la función fuente de emisión es 
despreciable y la contribución de la atmósfera es debida a la dispersión o "scattering" múltiple de 
la radiación solar por las moléculas y aerosoles. Por tanto la forma de trabajar es considerar una 
atmósfera exclusivamente difusora sin tener en cuenta la absorción selectiva de los gases atmosféricos. 

La radiación solar difusa es la parte de la radiación solar dispersada por las moléculas y partículas 
presentes en la atmósfera y por tanto procede de todas las direcciones. 

En las aplicaciones prácticas es conveniente tratar por separado la radiancia directa y !a radiancia 
difusa. Para determinar la ecuación de la radiancia difusa, se considera que la parte superior de la 
atmósfera es iluminada por haces planos paralelos de dirección (00. o0) y densidad de flujo ,r Fo (fig. 
(1.9)). Entonces, al considerar separadamente la radiancia difusa Id( r; ¡t. o). la radiancia transmitida 
puede escribirse como 

I(r; /L, e!>)= /d(r; ¡t, o)+ 8(¡t - ¡t0)8(6 - r,o)rrF0e-r/iJo 

donde 8 es la función delta de Oirac.
-·

Z = Z1 t = O 

z = z t = t 

z = O t:;: t ¡ 

Fig. 1. 9: Esquema de una atmósfem plano-pam/e/a iluminada 

por haces solares 

Reemplazando (1.47) en (1.46) se obtiene la ecuación de transferencia radiativa para Id 

dld(r· µ d>) ,,.J 12,,. ¡1 
µ 

d� ' 
= Id( r; µ, rp) -

, 
o P(µ, <f); µ', cp')ld( r; µ'. rr/)dµ' d<D' 

�71' O -1

;..;o - .
trr 

P(µ , rt>; -µo<l>o)1r Foe-ri"°

con las condiciones de contorno 

Ij(O; -µ, r/J) = O (parte superior de la atmósfera) 
Y si la superficie del suelo es un reflector fambertiano

(base de la atmósfera)

-20-
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donde r1 es el espesor óptico total de la atmósfera, pes la reflectancia del suelo y F 1 ( r1 ) la densidad 
de flujo que llega a éste. Si la superficie se considera como un cuerpo negro, entonces 

[� ( T¡; µ.O) = Ü (base de la atmósfera) (1..jl) 

Para resolver la ec.(1.48), la función de fase tiene que ser representada por una expres1on 
matemática que describa lo mejor posible la situacíón real. Por ejemplo, para dispersión isotrópica 
P(8) = 1, en la dispersión de Rayleigh o debida a las ;.ioléculas P(8) = :3(1 + cos2 (8))/L En el 
caso de las partículas se determina a partir de la teoría de Mie. 

Basado en la geometría esférica, con el ángulo de dispersión E>=(µ. o:µ'. o') se tiene que 

cose = cos0cos0' + sen0sen0' cos( o' - o) 

= JLJl' + (1 - ¡1.2 ) 1 • 2(1 - ¡/2 ) 1 2cos(o' - o)

Expandiendo la función de fase en polinomios de Legendre 

.V 

P(cosE>) = ¿ .31Pi(cos0)
1=0 

2[ + 111 
con 31 = -.- P(cosE>)P¡(cosE>)d(cosE>) 

2 -1

y considerando el teorema de adición de los polino�ios para (1.52), se tiene 

donde 

.V ,V 
P(cosE>) = P(µ, d); µ', <P') = L ¿ Ji P¡m (µ)P¡m(µ')cosm(o' - o) 

_r, = (2 - ó ) 
,,� ( l - m) !

1 0m /JI (l + m)! 

ó0m 

_ { 1 si m = O
O otro valor 

m=Ol=m 

(l = m, ... , N. O � m � .Y) 

En forma similar se puede hacer una expansión en la radiancia como 

,V 
l,J(T; µ, <P) = ¿ I;(T, µ)cosm(<Po - !J>)

m=O 

( 1.3:!) 

( l.3:3) 

( l.5--l) 

( l.3,'5) 

( l .56)

Al no haber riesgo de confusión, en lo que sigue se omitirá el subíndice d para identificar la 
radiancia difusa. 

Reemplazando la ecuación (1.54) y (1.56) en (1.48) y teniendo presente la ortogonalidad de los 
polinomios, la ec.(1.48) puede resolverse separadamente para las (N + 1) funciones ¡m( r. p.) de las 
( N + 1) ecuaciones 

Wo� m -/ - ➔11' LJ f3i P¡ (µ) Pi ( -J'<J )11' Foe r µa 

l=m 

( 1.5 i) 

(m =O, ..... V) 

Para m = O, la radiancia expresada en ec.(1.56) corresponde al caso de independencia acimu- J 

tal. Omitiendo el subíndice O la ec.(1.57) queda J 
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dl(r. ¡t) _,_·o� . ( J
l ( ')I( ')d , ¡1,--- =I(r.µ) - -:- ¿_ 31P1 µ) P, µ r:¡1, µ dr 2 -l 

i=O 

Ecuación particularmente útil para cálculos de flujo, como se muestra a continuación. 

( l.38) 

La densidad de flujo difuso ascendente y descendente a un nivel r cualquiera viene dado por 

/'2tr r1 
FJi1 ( r) = lo lo 

I( r; µ. o)µdµd<D .

r2tr r-1 
FJi1(r) = lo 

lo 
I(r;µ,o)µdµdd), µ '.S o

Considerando que 

fo21r 
cosm(rp0 - o)d<P = O 

y teniendo presente la ec.(1.56), se tiene

m 1- O. 

-·
r:r.l r

1 

Fji�(r) = 271' Jo I(r;µ)µdµ = 271' Jo I(r;±µ)µdµ

( l _,j9)

( l .üü)

( l .ü'2)

Esto muestra que para cálculos de flujo, la dependencia acimutal en la expansión de la radiancia 
puede ser ignorada y la ecuación ( 1.58) es adecuada para estudios de transferencia de radiación en 
la atmósfera. 

La función de fase para el caso de independencia acimutal se define como 

P(µ, µ') = 2
� ¡

21r

P(p., <P; µ', o')drp'

Por otro lado de la ec.(1.54) con m = O se tiene 

.V 

P(µ, µ.') = I: i31 P¡(µ.)P¡(µ.') 
l=O 

( l .63)

( 1.6--t) 

Con esta función de fase, la ecuación de transferencia para radiación difusa con independencia 
acimutal expresada por la ec.(1.58) puede ser reescrita como 

di ( T, µ) 
!( ) ""'º /

1 

· / / / ..,o . 
µ dr = T, µ. - 2 Í-1 

P(µ., µ. )I(r; µ. )dµ - -1.rr rr FoP(µ., -µ.o)e-r µo ( l.65) 

Esta ecuación describe la componente difusa de la radiancia y de ella se obtiene que: para la 
densidad de flujo total ascendente 

( l.66) 

Para la radiación descendente hay que agregar la componente directa de la densidad de flujo 

( l .o'i)
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entonces la densidad de flujo total descendente es 

también llamado densidad flujo global. 

1. 7 Algunos métodos de solución de la ecuación de transferencia radiativa

( l .li�)

Para resolver la ecuación de transferencia radiativa ec.(1.68), se han desarrollado diferentes 
métodos de solución, los que se pueden clasificar en: métodos análiticos exactos ( funciones propias 
singulares. técnica de Wiener-Hopt, método matricial, etc.), métodos numéricos ( Monte Cario, 
11adding 11 o "doubling ll , ordenadas discretas, sucesivos órdenes de 11 scattering 11 , etc.) y los métodos 
aproximados (aproximación de Eddington, método de dos flujos o 1 1 two-stream", método de per
turbación, etc.). Una revisión de estos métodos de solución es presentada en [Lenoble, 1985]. 
Aquí se presentar�n dos métodos de solución aproximados de gran interés para muchas aplicaciones 
prácticas que son el método de dos flujos y el de Eddington. En esta memoria, en el capítulo V
se modelizarán transmitancias, reflectancias y densidades de flujo difusa y global en la atmósfera 
utilizando el método de dos flujos. 

1.7.1 Método de dos flujos 
-·

El método de dos flujos es un método que consiste en resolver la ecuación de transferencia radia
tiva en forma aproximada, transformando ésta en un sistema de ecuaciones para el flujo ascendente 
y descendente, de ahí el nombre de dos flujos. Este método ha sido ampliamente investigado por 
diferentes autores [Coakley et al., 1974]: [Wiscombe et al., 1978]; [Meador et al., 1979J. Una formu
lación de la estructura típica de éste para el cálculo de densidades de flujo es dada por [Zdunkowski 
et al., 1980], esta formulación del método de dos flujos es frecuentemente usada por lo rápida. 
exacta y sencilla de ser aplicada a situaciones prácticas y permite obtener con buena aproximación 
la densidad de flujo difuso ascendente y descendente en una atmósfera plano-paralela. 

De la ecuación de transferencia radiativa (1.65) y considerando las densidades de flujo ascen
dente y descendente dadas por la ec.(1.62), se obtiene 

dF 1 t w ( 1

1' . 
dr = lo la(r;µ.)dµ-

2º lo -1 P(µ,µ,')la(r;Jl')d¡/dµ - ..Jo7rFo,3(JJ.o)e-r µo 

dF l 1 1 
w 1111 

dr 
= - la(r; -µ,)dµ, + 2° P(µ,, -µ,')la(r; µ,')dµ,'dµ. + ..10 rrF0(1 - 3(µ0))e-r µo

O O -1 

dvnde se ha definido 

1 ( 1 1 ¡1 
¡](µo) = 2 Jo P(-µ, µo)dµ. = 1 - 2 lo P(µ, µo)dµ. , 

la(r; µ,) = 21rJ(r;µ.) y 1' P(µ., -JJ,o)dµ. = 1' P(-µ. JJ-O)dµ.

( 1.69) 

(l.íO) 

(l.íl) 

Una solución del sistema de ecuaciones (1.69) se determina considerando las siguientes aproxi
maciones 

( l. í2) 
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y 

tal que 

!
1 

P(¡t.¡t')Ia(r;¡t')d¡/ = P(¡t.µ,)la(r;µ,) + P(¡t. -µ)Ia.(r: -µ,) 
-l 

donde 3 es definida por 

1¡ 1 

.3 = 2 Jo P(µ, -µ,)dµ

Sustituyendo las ecs.(1.72) y (l.74) en las ecs.(1.69} se tiene 

d
F'.

= � {1 - ...;0(1 - .J)} F' - J�o F1 - ..,,;01rFoJ(J.1,o)e-r /lo 

dr µ µ 
dF l 1 3wo I F, ( J( ) ) - r /lo - = - = { 1 - u10 ( 1 - 3) } F 1 + -=-F + ...;o rr o 1 - J'-0 é 
dr µ µ 

Este sistema de ecuaciones se expresa en la foi'tna estándar 

( 1.73) 

(l.1,)) 

( l. 76) 

Los valores de o:¡ son determinados de acuerdo a las aproximaciones consideradas para resolver 
las ecs.(1.69). Las aproximaciones adoptadas aquí son propuestas por [Zdunkowski et al., 1980] y 
de las ecs.( 1. 76) y ( l. 77) se tiene para los O¡ 

O:¡ = J_ {1 - ..10(1 - 3)} 
µl 
1 

0:2 = -v.Jo;3
µ2 

0:3 = Wo;J(JJ,o) 
0:4 = ..;o(l - J(µo)) 

( l. 78) 

En la dispersión múltiple por partículas, la mayor cantidad de radiación dispe�ada apunta en 
la dirección hacia adelante formando un cono de pequeña abertura; por tanto con esta asimetría en 
la dispersión de segundo orden y superior, la función de fase debe elegirse de modo que acentúe la 
dispersión en esta dirección. Una función de fase razonable que representa aproximadamente estas 
características es una función delta de Oirac, así 

p+ (µ, µ') = 
2/ó(µ - µ') + (1 - /)P(µ, µ') ( l. 79) 

Esta es llamada aproximación delta, donde /, coeficiente de "forward scattering", es la fracción de 
dispersión en la dirección hacia adelante. El valor usado aquí para / es el adoptado por [Zdunkowski 
et al., 1980] / = g2 • 

Teniendo presente esta aproximación del "scattering" hacia adelante de la función de fase, los 
coeficientes o:; dados en la ec.(1. 78) se transforman en 
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{1-.,,·o(l-J)}
cq = JL1 ( l - .,,·o/)

1 - .,¡,)o! 
(1 - /)..,;o(l - J(µo))a�= 

l - .,;o/ 
r -- r' = (1 - .,.:o/) r

( l.�O) 

Para determinar las cantidades 3 y .3(µ0), se parte de las ecuaciones (1.75) y (1.70), teniéndose

3=�(1-g)8 
l 3 g- f

J(µo) = 
2 - ¡µo l - /

J=g2 

p, 1 = JL2 = µ = � (valar medio efectivo de cosO) 
2 -·

La solución del sistema de ecuaciones ( l. 77) es

donde

k 
1/1

= 
1- --

Q:¡ + a2

'2F'(r) = TJ¡Ae-kT + TJ2BelcT + 111rF0e-r µo

'2Fl(r) = TJ2Ae-kT + T]¡BelcT + "'f21TFoe-r·µo

k 
T/2 = l +---01 + 02 

1'2 = (l +
1 

(�+(l.¡ - 03) 
O¡ + 02 µo 

k2 = a� - a�.

( 1.31) 

( 1.8'2) 

( 1.83) 

las cantidades A y B son constantes de integración que se obtienen a partir de condiciones de
contorno dadas para la densidad de flujo en los extremos de la atmósfera. Adoptando las condiciones
dadas por las ecuaciones (1.49) y (1.51)

y F1 ('r = ri) = O

se tiene

( l.�4)
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Otra aproximación en el método de dos flujos propuesta por [Liou, 1974J, está basada en el 
procedimiento de ordenadas discretas. Este método consiste en reemplazar la integral de la ecuación 
(1.65) por un sum;itorio. Según la fórmula de Gauss 

donde 

yµ¡ son los ceros de los polinomios de Legendre de orden par P2,1 (¡t). También 

ª-i = ªi ' IL-j = -JLj . L ªi = 2
1=-n 

( L�3) 

( l .�ti)

( lSi) 

Utilizando la fórmula de Gauss, la función de fase (1.64) con _y= l y tomando j = -1 .y l, 
de la ecuación (1.65) se obtiene el sistema de ecuaciones (1.77) con los et; dados por la ec.(1.78). 
En esta aproximación 

-·

1 

;J = 2(1 - g)
1

J{¡to) = 2
(1 - 3gJL¡JLo) ( L�8)

µ¡ = µ2 = v'3

Con estas funciones ocasionalmente se obtienen valores de flujo físicamente irreales, efecto que 
sucede cuando 3(µo) toma valores negativos. Este problema se evita introduciéndose la aproximación 
delta (1.79), [Schaller, 1979), teniéndose 

1

J = 2(1 - g)

· 3(µ.o) = - l - 3µ 1 µ.o--
l ( g - 1) 
2 1 - / 

J=g2 

1.7.2 Método Aproximado de Eddington 

( 1.89) 

Este método también corresponde a los métodos de dos flujos y ha sido frecuentemente usado 
en la determinación de densidades de flujo de radiación en la atmósfera [Joseph et al., 1976]; 
[Zdunkowski et al., 1980). Este está basado en la siguiente aproximación de la radiancia 

l(T, µ) = I0(r) + µl1 (T) ( 1.90) 
De ésta, las densidades de flujo ascendente y descendente vienen dadas por 

(1.9[) 
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111. 2 Determinación del espesor óptico de aerosoles

El espectro del espesor óptico de aerosoles es la base para la caracterización de los aerosoles
atmosféricos, fundamentalmente su función de distribución de tamaños y parámetros derivados, radio 
efectivo, masa. etc. o bien en un aspecto más externo el propio espesor óptico define la turbiedad 
de la atmósfera. En el caso que nos ocupa, la determinación de la cantidad de ozono, necesitamos 
determinar el espesor óptico de aerosoles. Ello es debido a que el ozono en el visible, representado 
por la banda de Chappuis, presenta una absorción muy débil a la vez que es bastante ancha y se 
solapa con débiles absorciones por parte del vapor de agua (véase la figura (3.5)). Todo ello nos lleva 
a la necesidad de conocer previamente el espesor óptico de aerosoles. Para ello se ha buscado un 
procedimiento, que hemos denominado método de las ventanas, que describiremos a continuación y 
que retomarenos de nuevo en el capítulo IV. 

Si el objetivo en sí mismo fuese la propia determinación del espesor óptico de aerosoles, el 
otro procedimiento que podría haberse seguido presupone conocer de antemano los valores de las 
cantidades de ozono y vapor de agua que interlieren con él. Ello requiere conocer de estaciones 
próximas este tipo de datos, los cuales en general no son fácilmente asequibles (obsérvese que en el 
caso del ozono la variación espacial no es muy grande, no asi en el caso del vapor de agua). Por 
todo ello el primer procedimiento es el mas adecuado en nuestro caso ya que nos permite determinar 
simultáneamente el espesor óptico de aerosoles y a su vez la cantidad de ozono, como veremos a 
continuación. La cantidad de vapor de agua no requiere necesariamnete la determinación del espesor 
óptico como veremos más tarde, pues su determina96n se realiza en la banda de 940 nm, de fuerte 
absorción. 

De la ecuación (3.1), el espesor óptico total experimental a nivel se suelo viene dado por 

r(>.) = _.2._ln { Fdir(-\) }
m DFo(-\) 

(3.29) 

donde F(>.) son los valores de irradiancia espectral directa medidos a nivel se suelo con el espectror
radi6metro, Fo(>.) es el espectro de irradiancia extraterrestre, Des el factor de corrección Tierra-Sol 
y m es la masa óptica. 

Por otro lado el espesor óptico de la atmósfera puede ser expresado como la suma de los 
espesores ópticos de los componentes atmosféricos dados por la ecuación (3.5) 

(3.30) 

De la figura (3.5) se observa que hay regiones del espectro donde sólo se produce dispersión de
Rayleigh, estando libres de absorciones por parte de los gases, estas ventanas de absorción son: 

• de 370 a 450 nm
• de 748 a 757 nm
• de TT6 a 782 nm
• de 862 a 872 nm

Hacemos notar que el dióxido de nitrógeno tiene una banda de absorción que abara el primer
intervalo que se ha mencionado (370-450 nm), sin embargo frente a la absorción de ozono y vapor de 
agua es despreciable de modo que �a región se puede considerar como una ventana de absorción. 
También las otras zonas son afectadas por la llamada absorción del continuo cuyo origen y estudio
aún no�ª. claro, pero se sabe q� su efecto es mínimo frente a las absorciones de los otros gases.
Por cons1g�,e�te de ec. (3.30), s, se descuenta el espesor óptico de Rayleigh, en egs cuatro zonas
el espesor opt1co total de la atmósfera equivaldr� al espesor óptico de aerososles . 

. De las_ ventanas mencionadas se observa que la del visible tiene 80 longitudes de ondas y las tres
del mfrarroJo cercano tienen 25. Para evitar estas diferencias y compeMar los pesos de las ventanas 
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se ha tomado un punto de cada tres en la ventana del visible. Esta opción está justificada por el 
hecho de que en este tramo la dependencia del espesor óptico con la longitud de onda es suave. 

De la teoría se sabe que el espesor óptico de aerosoles varía suavemente con la longitud de onda, 
así con los datos de estas zonas se ajusta una función potencial (ra = J,.\-0) que corresponde a la 
expresión propuesta por Angstrom para la turbiedad a�m�sférica. En la gráfica_ {3.6) se mu�ra el
espesor Óptico total de atmósfera junto con el espesor opt1co de aerosoles obteni�o por este m�todo
de las ventanas. Para ilustrar el método se han escogido dos días tal que uno tle�e una tu_rb1edad
atmosférica alta (16-08--95} y el otro una turbiedad baja (16-10-95) como se aprecia en la figura. 
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e» 
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Longitud de onda. (µ,m) 

.fig. ;J, 6: O/Jtendón del espesor óptico de aerosoles a través 
de las ventanas de absorción 

111.3 Determinación del contenido de ozono en la banda del visible 

El ozono tiene una banda de absorción en el espectro visible en el intervalo de longitudes de 
onda entre 450 y 750nm (banda de Chappuis), con su m�ximo centrado alrededor de los 600 nm

(ver figura (3.2) y (3.5)). 

Basado en la banda de absorción de Chappuis, se ha desarrollado un método para determinar 
la cantidad total de ozono en la vertical de la atm6sfera por medio de medidas de irradiancia solar 
espectral directa [Cachorro, Durán y De Frutos 1996). Este método considera que la radiación es 
atenuada en la atmósfera debido a las moléculas de aire y aerosoles de acuerdo a la ley de Beer
Lambert-Bouguer. De las ecuaciones (3.29) y (3.30), una vez que se ha determinado el espesor 
óptico de aerosoles se determina el espesor óptico del ozono del cual se obtiene su contenido para 
cada longitud de onda en las zonas entorno al máximo de la banda de Chappuis donde no hay 
absorción de las moléculas de agua y oxígeno, de modo que en esas zonas la absorción es atribuida 
completamente al ozono. En la figura (3.7) se muestra el espesor óptico total experimental de la 
atmósfera y·e1 teórico con y sin la contribución de la absorción del ozono para el espectro medido el 
día 13-04-95 a las 17:43 hr; también se ha incluido el que hemos llamado espesor óptico experimental 
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de aerosoles, que se obtiene una vez que se ha determinado la cantidad de ozono y vapor de agua. 
descontando los espesores ópticos de los gases componentes y de Rayleigh al espesor óptico total 
experimental (ec.(3.29}). La figura (3.8) muestra los valores de ozono obtenidos del espectro anterior 
para cada longitud de onda en las ventanas del agua y oxígeno en el intervalo de 560 a 6-!5 n m, la 
línea continua indica el valor medio y la zona ancha el error asociado al método. 

Para obtener el error asociado en el cálculo de la cantidad de ozono, se hace uso del método 
de propagación de errores. De la ecuación (3.29), el error del espesor óptico total es 

l 
¿:(;) = ::(m) + - {e(Fo) +¿:(F)}

mT (3.31) 

Los valores de irradiancia extraterrestre Fo y los de la masa óptica determinada por la ecuación 
(3.4) para ángulos zenitales menores de 80º están afectados por un error relativo de aproximadamente 
0.1 %. En cuanto al error asociado a la medida del espectrorradiómetro, como se ha mencionado en 
el capítulo 11, en la banda de Chappuis las medidas tienen un error inferior al 3%, Reemplazando 
estos valores en la ecuación (3.31) se tiene 

0.031 
e(r) = 0.001 + -

mT (3.32) 

Por otro lado el error asociado al espesor óptico de Rayleigh es aproximadamente un l % y para 
los aerosoles teniendo en cuenta los valores medidos de T y m y según nuestro método de obtener el 
espesor óptico, se estima que el error involucrado no supera el -t.5%. Por tanto asumiendo este error 
del 4.5% para el espesor óptico del ozono, se obtien� un error asociado a cada uno de los valores de 
la cantidad de ozono entre 9% y 11 %. 
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fig . .:J. 7: Espesor óptico expenmentai de la atmósfera (s,·n Rayleigh) 
junto con el modelado con y sin la contn'l,ucr'ón del o:ono 
.'I el espesor óptico de aerosoles ezpen·mental 
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fig. :J. 8: Viilores de o::ono paro cada lorzgitud de onda juflto 
con el valor medio y su error correspondiente al 
espech·o medido el día 1 :J-04-95 a las 17:4 .J hrs 

Como puede observarse de la figura (3.8), hay una gran dispersión de los valores de ozono 
dependiendo de la longitud de onda, sin embargo el valor medio da un resultado adecuado como se 
muestra en la figura (3.6) con el ajuste entre la curva modelada con la contribución de ozono y la 
experimental. 

Se hace notar que en la región 480-550 nm la curva experimental cae más rápido que la mod
elada y este efecto es mayor en los espectros medidos en horas cuando la masa óptica es baja 
(m::::: 1). En las figuras (3.9a y b) se muestra este efecto para dos espectros medidos el día 30-10-
95. Al primero (gráfica (3.9a)) le corresponde una masa óptica de m = 3.99 y al segundo (gráfica
{3.9b)) una masa 6ptica de m = 1.62. Como se observa en la fíguri (a) el espesor óptico cae más
suavemente y se obtiene una mejor aproximación en esta región con el espesor óptico modelado. En
lo pOStble, para la determinación del contenido de ozono se han escogido, de los espectros medidos
en el dío11, aquéllos que tienen mayor masa óptica.
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La figura (3.10) muestra los valores de ozono obtenido ?ara cada longitud de_ onda en_ las

ventanas del agua y oxígeno en el intervalo de 360 a 6-15 nm Junto con el valor medio para crnco

espectros medidos el día 13-04-1995. 
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Este método también ha sido aplicado a los datos de irradiancia en la región ultravioleta del 
espectro en el rango de longitudes de onda 300 - 350 nm, zona donde está ubicada la banda de 
absorción de Huygens. Los valores de ozono obtenidos para cada longitud de onda también presentan 
una gran dispersión y los valores medios son considerablemente más bajos que los obtenidos en la 
banda de Chappuis. Sin embargo, se ha considerado que estos valores son de baja fiabilidad debido a 
que en esta región los valores de irradiancia son bajos y el error en la medida del espectrorradiómetro 
en esta zona es muy alto, aproximadamente entre 10 a 15%. 

También para comparar se ha aplicado el clásico método de absorción diferencial (ver apéndice 
A) para determinar el contenido de ozono tomando el par de longitudes de onda 309 y 329 nm.

Se ha escogido este par de longitudes de onda de los cuatro pares propuesto para los medidores
Dobson porque los valores de ozono obtenido son cercanos a los obtenidos en la banda de Chappuis.
La figura (3.11) muestra simultáneamente la evolución de los valores de ozono obtenidos usando la 
banda de Chappuis en el visible y los dos métodos usando la banda del UV, para el día de medida 
1�04-95. Al hacer un análisis de la evolución diaria de los valores de ozono, se observa una mejor
concordancia entre los valores de ozono obtenidos por los métodos mencionados para bajos valores 
de la masa óptica (aproximadamente menor que 2), donde se aprecia una diferencia de 0.03atm-cm

(30 UD) y diferencias mayores(:::::: 0.0Satm-cm) para masas de aire más altas. Los valores de ozono 
determinados durante el día aumentan o decrecen sin una tendencia clara. 

La figura (3.12) muestra la evolución del ozono obtenido durante el mes de Abril de 1995 
considerando los tres métodos. El valor de ozono diario se obtiene tomando el promedio de las 
medidas realizadas. 
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En la figura (3.13) se representan los valores de ozono obtenidos durante el año 1995 (de Marzo 
a Octubre) por el método usado en la banda del visible (símbolos cuadrados) y con el método de 
absorción diferencial en el UV (símbolos asteriscos). El número de espectros medidos durante el día 
con los que se determina el ozo1110 es variable dependiendo de las condiciones atmosféricas. Por lo 
general se tienen entre 3 a 4 valores diarios de ozono y en la gráfica se representan estos valores 
instantáneos en lugar de los valores medios diarios. Junto a estos dos conjuntos de datos se han 
incluido los valores de ozono obtenidos por la estación del Arenosillo {3,.2" de latitud) (símbolos 
circulares). Esta estación está ubicada en el sur de España (Huelva) y pertenece al INTA (Instituto 
Nacional de Técnica Aeroespacial), enmarcada en la red de observ,ación del ozono global del WMO 
donde se realizan medidas sistemáticas con un medidor Dobson. Las líneas continuas son para 
ilustrar con mayor claridad la tendencia del valor de ozono en el tiempo en cada caso. 

Como se observa, los valores de ozono medidos en Arenosillo están por debajo de los deter
minados con nuestros métodos en Boecillo aproximadamente unos 30 a 40 unidades Dobson, man
teniéndose a lo largo del año la misma tendencia; además, como puede verse nuestro seguimiento 
de ozono no muestra cambios importantes en el valor del contenido de ozono. La evolución espacio
temporal de los valores de ozono mostrado en la figura {3.13) está de acuerdo a lo esperado en estas 
latitudes [Brasseur, 1982]. 
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111.4 Determinación del vapor de agua en la atmósfera 

No vamos a resaltar aquí la importancia que la determinación del vapor de agua tiene como 
parámetro clave, habida cuenta además de su variabilidad espacio-temporal, en los estudios at
mosféricos y climáticos: interacción atmósfera-biosfera, ciclo hidrológico, balance energético, cambio 
climático, etc. únicamente mencionar aquí el reciente trabajo de [Arking, 1995) en el que se enfatiza 
la infraestimación de la absorción del vapor de agua en la atmósfera que actualmente comportan los 
modelos climáticos. 

Aquí estamos interesados en un punto de vista más específico, es decir un análisis de las 
metodologías fotométricas y espectrorradiométricas para la determinación del vapor de agua en la 
atmósfera basadas en la absorción o transmitancia de la misma en los modelos de transferencia 
radiativa. Así pues en este apartado vamos a determinar el vapor de agua en la atmósfera presen
tando las posibilidades que esta metodología tiene junto con nuestras medidas experimentales de la 
irradiancia solar espectral directa. 

Ya hemos visto las bandas de absorción que presenta el vapor de agua en la región de 300-
llOOnm, vamos a tomar la banda de 940nm. también denominada fX7T, para esta determinación 
habida cuenta que es la que mejor absorción tiene y por tanto su mayor sensibilidad permite de
terminar un mayor rango de valores del vapor de agua y con mayor precisión. Es por ello que su 
modelización presenta un mejor acuerdo entre los valores teóricos y experimentales (lo cual sigr1ifica 
que sus coeficientes de absorción se conocen con mayor precisión) con respecto a las otras bandas 
de esa región espectral. _. 

Antes de continuar deberíamos mencionar que el mayor problema en la determinacíón o error 
asociado a su determinación en esta banda está ligado a la absorción del continuo, efecto éste no 
muy bien conocido y cuyos coeficientes parecen presentar hoy en día un error alrededor det 50%. 
Dado el tipo de datos experimentales sobre los que se basa esta técnica que vamos a utilizar no 
es despreciable el efecto de la absorción del continuo. A pesar de ello y con el fin de evaluar su 
aportación, vamos en una primera fase a despreciarla, lo cual tampoco es una mala hipótesis de 
trabajo dado el gran error de sus coeficientes, como ya hemos mencionado. 

111.4.1 Determinación del vapor de agua mediante dos métodos diferentes 

La base de esta determinación son los valores de la t·ransmitancia de absorción del vapor de 
agua dado por la ecuación (3.16) y de la ecuación de la irradiancia (3.6), amén de los valores de 
las diferentes transmitancias en la región de análisis de 850.1000nm (solo Rayleigh y aerosoles). 
Obsérvese que la función de las transmitancias Rayleigh y aerosoles son funciones suaves frente a la 
función transmitancia de absorción selectiva del vapor de agua ( ésto no sucede con el ozono en el 
visible, donde sus coeficientes de absorción varían lentamente con la longitud de onda. 

Aunque en los párrafos anteriores hemos hablado de la cantidad de vapor de agua sin más, 
la cantidad a la que vamos a referirnos aquí es la cantidad w, lo que hemos llamado cantidad de 
vapor de agua equiv te, pues es la que aparece explícitamente en la ec.(3.16). El paso de esta 
cantidad a li..e.a 1dad rea� vapor de agua en la vertical de la atmósfera u, es una relación lineal 
dada P u = 1.16w + 0.06 (figura (3.14)) que hemos obtenido mediante los perfiles de presión 
Y temperatura e os sets modelos de atmósfera estandard [McClatchey et al., 1978] comúnmente 
utilizados. (Cuomo et al., 1992] han obtenido una correlación idéntica utilizando 1200 radiosondeos 
experimentales. 

De ahora en adelante en este capítulo, utilizaremos la palabra cantidad de absorbente o cantidad 
de vapor de agua al referimos a la cantidad w, (aunque será usada indistintamente para referirse a 
wo a u). 
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Vamos a utilizar tres métodos diferentes para esta determinación. A su vez cada método 
presenta distintas variaciones en su aplicación. 

El primer método es un procedimiento de mínimos cuadrados no lineal, que vamos a denominar 
de minimización [Cachorro et al., 1986]. Se busca el valor de w que hace mínima la desviación 
standard entre los valores teóricos o modelizados y los valores experimentales de la transmitancia de 
la atmósfera (bien la total o la debida exclusivamente al vapor de agua, también podemos trabajar 
directamente con la irradiancia). 

La región espectral concreta que hemos utilizado va de 900 a 980nm, pero a este respecto 
hemos observado la influencia que la elección de los bordes de la banda podía ejercer sobre el valor 
de la determinación. Esta cuestión será tratada en el método 2 ya que sobre el método 1 ejerce 
solamente una pequeña influencia. A fin de visualizar los resultados hemos tomado un espectro 
concreto de medida (en este caso del 13 de Septiembre de 1995, con una masa de aire de 2.1) cuyo 
valor del vapor de agua es intermedio (aproximadamente 1.3) y sobre él podemos observar el tipo 
de problemas que tenemos en la figura (3.15). 

Tenemos en la figura (3.15a) en la región de 85�1000nm los valores de la irradiancia experi
mental y la modelizada, donde las transmitancias de Rayleigh y aerosoles se evalúan de acuerdo a los 
métodos anteriormente expuestos. los valores modelizados corresponden a evalu.u la transmitancia 
del vapor de agua con un valor de w = l.35gr cm-:z que es el que se ha obtenido en el proceso de 
minimización y que por tanto evalúa el valor teórico de la transmitancia que da el mejor acuerdo con 
los datos experimentales. Sin embargo observamos que hay diferencias importantes entre los valores 
modelizados y los experimentales, pues el modelo presenta una mayo, variabilidad con la longitud 
de onda, es decir parece presentar una mayor resolución espectral. Podemos deducir claramente de 
la figura que esta variabilidad estj ligada a la forma de obtener o seleccionar los coeficientes de 
absorción de los ficheros contenidos en el LOWTRAN7. Estos ficheros presentan los coeficientes 
en número de onda y con una resolución constante de 5 cm-1, y que por tanto no es constante al
tranformarfa en longitud de onda. Es por ello que nosotros hicimos un muestreo cada 1 nm, eligiendo 
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el coeficiente que más cerca estaba de 300, 301, 302, etc. hasta 1100nm, para tener el mismo 
muestreo que los datos experimentales. Corno la resolución de 5 cm - 1 es bastante mayor que L 11 rn,

los coeficientes contienen la variabilidad propia de esta resolución a pesar del muestreo. 

Ahora bien para comparar espectros, bien experimentales frente a modelizados, estos deberán 
presentar la misma resolución espectral. Por otro lado no es correcto suavizar coeficientes de ab
sorción, sólo transmitancias o irradiancias. En nuestro caso, la resolución espectral de nuestro 
instrumento según las especificaciones de la casa LICOR es de 6 nm, sin embargo estas especifica
ciones no son suficientes para el estudio que nosotros querernos realizar. Esto nos llevo a determinar 
la función aparato del LICOR en el laboratorio la cual resultó una función rendija triangular, <.f>(,\), 
de tlnm de base. Es por ello que el segundo espectro que aparece en la figura anterior (que 
denominarnos suavizado} corresponde a suavizar el espectro modelizado anterior o convolucionar 
éste con la función aparato. Vemos ahora una mejor concordancia entre los valores teóricos y los 
experimentales, para la misma cantidad de agua ( w = 1.35}. Así pues lo correcto para determinar el 
vapor de agua es convolucionar los valores del modelo (ec.(3.6)) con la función aparato de acuerdo 
a la siguiente expresión 

(3.J;�) 

donde <P(..\) es la función aparato. 

La cantidad que se obtiene es ligeramente difC!rente, e igual a w = l.37' gr cm-2. El tercer
espectro representado en la figura anterior corresponde a la irradiancia (ec.(3.33}) calculada con 
este vapor de agua. La figura (3.15b) muestra las diferencias relativas (en tantos por uno) de los 
dos espectros teóricos correspondientes a w = 1.35grcm-2 y w = l.3ígrcm-2 (sobre los que el
proceso de minimización da el vapor de agua óptimo) frente al experimental. Vemos pues que a 
nivel de comparar los espectros dados por el modelo y los experimentales debe aplicarse la función 
aparato, sin embargo como las diferencias no son muy grandes, las variaciones en la determinación 
del vapor de agua conllevan sólamente un pequeño error. Depende pues la precisión con la que 
queramos la determinación, lo que nos llevara a tomar un modelo con mayor o menor resolución si 
no se conoce la función aparato del espectrorradiómetro. Observamos en este caso que el método 
de mínimos cuadrados es poco sensible a la resolución espectral de los datos pues lo que hace es 
comparar la forma de la banda como un todo; sin embargo, como veremos a continuación, es el más 
adecuado para el tipo de medidas de que disponemos. En la sección siguiente evaluaremos el error 
o las diferencias relativas entre estas dos posibitidades de aplicar el método 1 sobre los más de 280
espectros medidos en el año 1995.

El método 2 consiste en modelizar la irradiancia medida exactamente igual que antes pero 
ahora podemos deducir para cada longitud de onda el vapor de agua, ya que disponemos de valores 
absolutos y podemos explicitar el valor del vapor de agua de las ecuaciones (3.16) y (3.6), llegando 
a 

w = {-ln[TH10(..\)]} l/a(A)

m CH1
0(.X) 

donde la transmitancia experimental para el vapor de agua es

(3.3-i) 

(3.35} 

A continuación podemos hallar el valor medio y su desviación standard como hicimos en el caso 
del ozono. Debemos mencionar ahora, aunque podríamos haberlo mencionado antes, que el método 
anterior no precisa de valores absolutos ya que el valor del vapor de agua se determina por la forma 
de la banda {valores relativos), no por sus valores absolutos. 
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De la expresión anterior y con los coeficientes originales del LOWTRAN7, CH:U• muestreados 
a t nm podemos deducir el valor del vapor de agua para cada longitud de onda. Esto corresponde a 
la curva con muchos picos o variaciones de la figura (3.16). Vemos pues que los valores del vapor de 
agua presentan una gran variación para las diferentes longitudes de onda de 900 a 980 nm (la zona 
anterior a 900 es debido al efecto ya mencionado de bordes y será discutido mas adelante). Así en 
903 y 958 tenemos valores dobles del valor medio y en 940 nm aún mucho más. Es decir observarnos 
un gran ruido, que se debe a las importantes diferencias observadas en el primer espectro modelizado 
de la figura (3.15a y b) 

Utilizar la expresión (3.33) para determinar el vapor de agua a cada longitud de onda comporta 
un proceso de inversión muy complicado, es por ello que vamos a seguir el siguiente procedimiento: 
podemos recalcular unos nuevos coeficientes de absorción de menor resolución, es decir de la res
olución que precisa el modelo para una comparación adecuada con los datos experimentales sin más 
que convolucionar los datos de fa transmitancia. Para cada fongitlld de onda se cumple que 

Tcanv(,X) = F.Xp {-(C''(,,\) W m)°} (:Uo) 

lo cual nos permite explicitar y obtener cada coeficiente CH,o(,,\) (ya que en este proceso la cantidad 
de agua utilizada es la misma en los dos lados de la igualdad). La ventaja de tener estos coeficientes 
es que ahora podemos de nuevo despejar directamente el vapor de agua de la misma expresión (3.34}. 
La curva suave de la figura (3.16) muestra los valores de la cantidad de vapor de agua obtenidos de 
esta forma. Vemos pues, como era de esperar que la curva general tiene menos variaciones que la 
anterior lo que comporta menos error asociado a la-�eterminación del valor medio, debido a que las 
diferencias entre los valores teóricos y experimentales son menores en este segundo caso que en el 
primero (es equivalente al tercer espectro de la figura (3.15a) y segunda curva de la figura (3.lSb)). 
Las líneas horizontales de la figura representan el valor medio de ambas curvas, 1.40 y 1.32 con 
desviaciones standard del orden del 30%. 
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Corno ya mencionarnos, al utilizar inicialmente este procedimiento no fijamos en 900 y 980 nm 
exactamente los bordes de la banda de absorción, ya que ésta puede tomarse también entre 890-900 
o 890-910, etc .. Observamos sin embargo mediante la figura anterior que el valor medio depende
ostensiblemente de la anchura o zona elegida, al presentar ésta valores del vapor de agua bastante
variables. Curiosamente podemos ver que los valores de la izquierda de 938 o 940 (o sea hacia la
mitad de la banda) salen por debajo del valor medio y los de la derecha por encima de él. Los valores
del vapor de agua fuera de la zona 900-980 nm presentan una tendencia fuerte de incremento y dado
que en estas zonas la modelización parece funcionar algo peor, creemos que entraña menos error en
la determinación eliminar esas zonas ( como mostramos en la figura (3.16) los valores del vapor de
agua en la región espectral anterior a 900 nm).

Mostramos en la figura (3.17) los nuevos coeficientes CH,o(.-\) frente a los originales del LOW
TRAN7 muestreados a 1 nm CH20(.-\). La curva inferior corresponde a los coeficientes de absorción
del continuo, que serán discutidos más tarde.
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fig. 3.17: Representación de los coeficientes de absorción del mpor 

de agua 

Podemos observar que una vez que poseemos estos nuevos coeficientes podemos de nuevo 
utilizar la modelización de la expresión (3.34) para recalcular el agua por el método l. Este proceso es 
prácticamente equivalente al de la convolución y tan válido como él, pero no da tampoco exactamente 
los mismos valores para el vapor de agua, aunque las diferencias son muy pequeñas. Veremos a 
continuación las diferencias. 

111.4.2 Aplicación de los dos métodos anteriores a las medidas de 1995 

L� aplicación de los dos métodos anteriores con sus variantes a las medidas experimentales de 
los mas de 280 espectros de irradiancia directa realizados durante el año 1995, nos van a permitir 
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no sólo obtener los valores del contenido de vapor de agua en la atmósfera sino también evaluar 
las diferencias entre esos diferentes procedimientos. Estas diferencias relativas pueden equipararse 
a errores relativos en la estimación del vapor de agua si consideramos que un procedimiento es 
más correcto que otro, pero ello depende del tipo de instrumento y medidas que se posean. Estos 
procedimientos pueden considerarse pues como correctos ya que e11 muchos instrumentos no cabe 
la posibilidad de elegir uno u otro. sino que esta viene dada por las características del mismo, habrá 
por tanto que delimitar el error asociado al mismo. 

La elección de los canales más o menos anchos para el diseño de radiómetros, fotómetros, o 
sensores adecuados, requiere conocer a priori el comportamiento de la modelización con las medidas 
experimentales de alta o moderada resolución como las que aquí analizamos, es decir se precisan 
análisis de este tipo. A veces la utilización de una modelización de alta resolución espectral a la que 
se aplica la convolución con la función de transmitancia de un filtro relativamente estrecho (basta 
con 10 nm) no permite acceder a las diferencias que aquí observamos, lo que comporta errores en la 
determinación que no son detectables. Es por ello que es el tipo de análisis que aquí hemos llevado 
a cabo el que permite testear la propia modelización y los errores que ello puede comportar en la 
determinación del componente atmosférico, en este caso el vapor de agua. 

En la figura (3.18} mostramos el vapor de agua determinado con los que teóricamente son los 
dos procedimientos más correctos, correspondientes al método 1 y 2 respectivamente. Es decir en el 
método l lo correcto es utilizar la convolución con la función del instrumento de los valores del módelo 
y en el método 2 utilizar los nuevos coeficientes que dan los valores teóricos de la irradiancia de la 
misma resolución que los valores experimentales. Gomo las diferencias tampoco son muy grandes, 
representar todos los valores del vapor de agua para todos los procedimientos sobre la misma figura 
nos llevaría a no distinguirlos y a emborronarla. Los puntos que aparecen representados por rombos 
corresponden a la determinación teniendo en cuenta la absorción del continuo en el método 1 y será 
discutida más adelante. 
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Con respecto a la figura (3.18) vemos como era de esperar valores pequeños del vapor de agua, 
menores de 1 cm-pr durante los meses de marzo y abril, que van aumentando progresivamente al 
acercarnos al verano donde se registran los valores máximos, cercanos a 3.5 cm-pr. Sin embargo 
durante el verano observamos una gran variabilidad pues tenemos valores que oscilan entre 1 y casi 
4 cm-pr. También durante el día se observa una gran variabilidad. Sería deseable aquí contrastar 
estos valores obtenidos del vapor de agua con datos de otras estaciones cercanas que determinen el 
vapor de agua por otros procedimientos, radiosondeos e incluso medidas de satélite, como hemos 
hecho para el caso de la determinación del ozono, pero no disponemos de datos de este tipo. La 
variabilidad espacio-temporal del vapor de agua hace que la comparación de este tipo de medidas se 
realice entre estaciones relativamente cercanas o en el caso de comparaciones con radiosondeo, esta 
suele realizarse en experiencias muy puntuales [Cachorro et al. 1996] ya que es difícil disponer de 
gran cantidad de radiosondeos. El uso de medidas de satélites nos llevan al proceso contrario. pues 
son precisamente este tipo de medidas que poseemos en tierra, las que se realizan para validar las 
metodologías de satélite. A este respecto estamos realizando un estudio del comportamiento de los 
canales diseñados para el sensor MODIS del satélite EOS para la determinación del vapor de agua, 
pero que queda fuera del objetivo de este trabajo. 

En la figura (3.19) mostramos ya las diferencias relativas en la estimación del vapor de agua 
obtenidas comparando los dos métodos y sus variantes. Así los puntos representados por asteriscos 
nos dan las diferencias entre las dos posibilidades que hemos descrito para el método 2. Estas _se 

0.10 

0.08 

0.05 
C/l 
(d 
> 0.03..... 

...,) 
(d 
- 0.00
Q) 
¡... 

en -0.02 
(d ..... g -0.05

Q) 
s-
QJ -0.08 ..... 
·-

o 
-0.10

-0.13

-0.15
o 

----------------------------------------------------------------------·-------
• 1 1 1 1 f -· 
. ' . 
: : • �,.... .--,� ...J. ..# ,La,,. :1 : 

--------- -�---ql --�----'-•-•=---• _..__: __ .. I.�L---�� ·- -- ...... :
; , • ! : : : : 
1 1 t 1 1 • 

¡ . g •1ffi: 1��1 

: - --- -----. i .- - - .. - - .. :� ;_J ... �; 1-ff _ . i--��f--- .... - - .. : ' ' ,-� � *"" '• ' ' ""  r ;:¡, • 
. ' ' .,:r (r ,:, ' ' 
1 1 1 !.o, 1 * 1 1 : � : � *: � :. o � . ' ... ' lb.• ' 
' 

o 
� o., ' A ,:s ' � ' 

' c., A:.A * A O.., A 

··········r-·�1�··�····:b�-��-��Ai··f�
;1
��-A,

°' 
�l .� .... ····i1 A � •• 4 ' 'Il A 2I ' • 

: i;r .  & �t : : :
4 a , 1 .,. , • , 
• o. · A  ·t 

A 
' á. • . 

---- - ---- -1-- .. -�- - . --� -� --�- - ---:- """& --·--r-··e.-.---f. - ---- - . --�-. - -- .. - .. -¡
o 

50 100 

� . . 

150 200 

Día del año 
250 300 3 O 

fig. :J.19: Representación de las dzferendas rela!z'vas en la determinación 

del vapor de agua según los dos métodos y sus l'aria!ltes 

mantienen constantes para todos los datos del año 95 alrededor del 6%. La misma tendencia pero 
con valores alrededor del 3% se dan en la comparación del procedimiento que consideramos más 
correcto del método 1 (es decir considerando la convolución) y el de utilizar los nuevos coeficientes en 
la model!�ación. A su vez la comparación con la otra posibilidad de aplicar el método 1, es decir sin
convoluc,on, muestra unas diferencias relativas alrededor del 3% para los valores iniciales del vapor 
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de agua del año 95, es decir para valores menores de 1 crn-pr y después estas diferencias oscilan 
tanto positivamente corno negativamente alrededor de cero. Ello muestra la poca sensibilidad del 
método 1 a la resolución espectral, corno ya habíamos mencionado, lo cual pone de manifiesto que 
el uso de un modelo de alta resolución siempre es compatible con medidas de más baja resolución 
usando el método l. 

Al comparar el método 1 (su procedimiento más correcto) con el método 2, a través también de 
su procedimiento más correcto, hi!mos obtenido los puntos representativos por triángulos en la figura 
(3.19). Estos muestran una gran dispersión, entre un 2% y un 13% cualesquiera que sean los valores 
(grande o pequeños) del vapor de agua. Los valores del vapor de agua determinados por el método 
1 son siempre mayores en esos porcentajes que los determinados por el método 2. Las diferencias del 
método 2 con el procedimiento menos correcto del método 1 aunque no lo hemos dibujado presenta 
una enorme dispersión. Este presenta diferencias menores para los valores pequeños del vapor de 
agua, inferiores a 1 cm-pr, y valores superiores hasta en un 15% para valores grandes del vapor de 
agua. Es decir infravalora hasta en 5% los valores bajos del vapor de agua y sobrevalora hasta en 
un 15% los valores grandes del vapor de agua. 

111.4.3 Absorción del continuo 

Los mecanismos físicos de la absorción del continuo no son bien conocidos, lo que nos lleva a que 
los coeficientes de absorción que representan a la misma lleven asociadas una gran incertidumbre, 
que puede llegar hasta el 50%. Es por ello que h�ida cuenta de este error y el que evaluaremos 
debido a tener o no en cuenta este efecto, que es menor, ponen de manifiesto que a veces se desprecie 
la absorción del continuo. 

Ya hemos mostrado en la figura (3.18) los valores obtenidos el tener en cuenta la absorción 
del continuo, pero es tal vez la figura (3.20), la más ilustrativa para cuantificar las diferencias de 
contabilizarle o no. Como puede ve�e éstas van aumentando desde alrededor de un 15% para valores 
del agua menores a 1 cm-pr hasta un 28% para valores máximos, situándose en promedio en una 
sobrevaloración para el vapor del agua entre el 20 y 25% el no contabilizar el continuo. 

Ello pone claramente de manifiesto la necesidad de mejorar los mecanismos de conocimiento de 
este efecto y sus coeficientes de absorción. Una estimación realista para conocer cuál es el verdadero 
porcentaje debido a la contribución del continuo, sería contrastar estos valores del vapor de agua con 
otros obtenidos mediante otras metodologías bien distintas, como la de microondas. Con todo ello 
las medidas de campo como éstas no son las idóneas para estudiar detalladamente los mecanismos 
físicos que rigen este efecto pero- sí son muy interesantes a fín de cuantificarle. Para conocer los 
mecanismos de la absorción del continuo se requieren medidas muy cuidadosas y sofisticadas a nivel 
de laboratorio. 

Para contrastar la sofisticación del modelo que evalúa la absorción del continuo y la manera 
en que nosotros lo hemos evaluado y aplicado aquí, describimos a continuación el método siguiente 
basado en el código LOWTRAN (Kneizys et al., 1983] 

La contribución del vapor de agua continuo a través del coeficiente de absorción, kc(,,), viene 
dado por la expresión 

kc(v) = ª• v tanh (;;;) [ (::) C.(v, T) + ( :; ) C ¡(v, n] (3.37) 

donde Tes la temperatura (K), v el número de onda (cm-1), hc/k = l.-l38í9K/cm-l, <7, es la
densidad numérica del vapor de agua, a1 la densidad de las restantes moléculas de la atmósfera 
Y a-o es la densidad numérica de referencia definida a 1013 mb y 296 K. Los coeficientes C,(,,. T) 
Y C 1(v, T) [(cm-1 moi/cm2 )-1] son parámetros determinados en el rango espectral de 0-20000
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cm-1. La dependencia de los C., con la temperatura es obtenida por medio de una interpolación
lineal entre los valores tabulados de Cs a 260 K y 296 K de temperatura.

El espesor óptico total debido al vapor de agua continuo para una trayectoria en la atmósfera 
supuesta de N capas, viene dada por 

t lkc(r1) ris = C.(11, 296) t l ( :: ) r7s ds

1=! 1=l 

+ [C(IJ. 260) - C(/J, 296)! t ( 2�:
6 _-/�o ) / ( :: ) (TJ ds • = l 

+ C¡(,,. 296)t. 1 ( :; ) u, ds

donde ds es el incremento de longitud, T¡ es la temperatura de la i-ésima capa y 
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fig. .7. 20: Representación de las diferencias relativas en la determinación 
del vapor de agua contabili:ando y no el vapor de agua co11ti11110 

La manera en que nosotros hemos trabajado es la siguiente. Hemos ejecutado el código LOW
TRAN7 bajo la opción de transmitancias para evaluar las transmitancias de absorción de los difer-
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entes componentes atmosféricos (vapor de agua .. '01, 01 , O;¡ , etc.) para una masa de aire 111 = l 
De esta forma conocemos la transrnitancia y el espesor óptico debido a la absorción del continuo. 
Dichas simulaciones se han realizado para 4 de los 6 modelos de atmósfera con que trabaja el LOW
TRAN7: la tropical que corresponde al máximo de vapor de agua {w = ;3.5,3 cm - µr), la USA 
standard 76 (u r = 1.17cm - pr) y las correspondientes a verano (w = '2.5cm - pr) e invierno 
(u· = 0.o9rm - pr) de latitud media. La idea era buscar una expresión sencilla que diera cuenta
de esta absorción. Pensarnos una expresión de la misma forma que la absorción selectiva pero con 
a.= l. Es decir una expresión lineal con la cantidad de absorbente y donde CCL>111P.) represente los 
coeficientes de absorción del continuo. 

(:UO) 

Si resultaba que para esos cuatro casos, que abarcan desde el máximo al mínimo de las canti
dades de vapor de agua que se dan en la atmósfera (y que eran conocidas) se obtenían los mismos 
coeficientes Ccon1 (.\) usando la expresión anterior, ésta era válida para calcular la absorción del con
tinuo. El resultado de estos coeficientes ya se mostró en la figura (3.17) y el error asociado evaluado 
como la diferencia relativa de estos coeficientes obtenidos para los dos casos extremos ( tropical y 
latitud media en invierno) puede verse en la figura (3.21 ). 
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fig. :J. 21: Diferencia relativa de los coeficientes de absorción del 1·apor

de agua contfrmo er,tre los modelos de atmosfero tropical y el
latitud media en invie,-no 

Tenemos un error del 5-6% en los bordes de la banda y éste es del O% en el centro de la misma. 

, 
En la figur� (3.22) mostra�os la contribución de lil componente selectiv.i unicamente y la de

esta con el continuo a la absorción total, en el espectro sobre el que venimos tr.ibajando, así como 
el espectro ya mostrado en la figur¡¡ (3.14) donde se despreciaba el continuo. El valor obtenido 
p�ra �I vapor de _agua es de 1.10 cm-pr frente al valor 1.37 cm-pr anterior. En este caso hemos
v,suahzado en la figura (3.22a) la transmitancia total, en vez de la irradiancia, donde se han sumado 
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las contribuciones de Rayleigh y aerosoles a las dos componentes del vapor de agua, a fin de una

mejor comparación con el valor experimental. En la figura (3.22b) hemos dibujado las diferencias

relativas. 
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Vemos que el contabilizar el continuo supone lógicamente un valor del vapor de agua consider
ablemente menor pero que no me!j0ra sustancialmente la modelización. las diferencias de la figura 
(3.22b) muestran una ligera mejora, pero las diferencias relativas, del orden del 6% entre 900-930 
nm y entre 0-12% en la zona 930-970 nm, entre el espectro modeliz:ado y el experimental no mejoran

por la incorporación del continuo. La diferencia que se observa en la zona de no absorción selectiva, 
de la ventana de 850 nrn, se debe a que la transmitancia de aerosoles se ajustó sin contabilizar el 
continuo. 

Resumiendo pues esta metodología para la determinación del vapor de agua nos encontrarnos 
que mientras no se conozca con una mayor precisión la absorción del continuo, tenemos un amplio 
abanico de posibilidades a aplicar, pues sus errores asociados son menores que los debidos al continuo. 
Recomendamos que se tenga en cuenta esta absorción, pues en todo caso el error que podemos 
asociarle contabilizando su propia incertidumbre nos llevaría a una infravaloración del vapor de agua 
que puede estimarse alrededor del 10% 
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CAPITULO IV 

CARACTERIZACION DE LAS PROPIEDADES FISICAS Y RADIATIVAS 

DE LOS AEROSOLES ATMOSFERICOS 

En este capítulo se hace un estudio de los aerosoles atmosféricos. El espectro del espesor Óptico 
de aerosoles es la base para determinar diversos parámetros que caracterizan a los aerosoles presentes 
en la atmósfera en el lugar y momento de la medida, por ende es esencial una buena determinación 
de ésta magnitud. 

Un parámetro importante para caracterizar el estado de los aerosoles en la atmósfera es el 
coeficiente de turbiedad, de gran interés en aspectos relacionados con metereología, climatología, 
contaminación, teledetección, etc .. Los parámetros más utilizados en este caso son los coeficientes 
de turbiedad de Angstrom, que se determinan a partir del espesor óptico experimental. 

Para introducir los aerosoles en cálculos de procesos de transferencia radiativa en la atmósfera, 
es necesario tener su descripción. Los aerosoles atmosféricos quedan completamente descritos al dar 
su composición química, su forma y su distribución rÍe tamaño en cada punto dentro de la atmósfera 
(bien a través del número de partículas, volumen, masa, etc.). La descripción que se realiza en 
este capítulo está basada en la suposición de que las partículas son esféricas y su composición 
química únicamente determina el índice de refracción de los aerosoles. El caracter polidispersivo 
de los aerosoles viene representado por una función de distribución de tamaño que en general es 
multimodal, lo que representa la diversidad de fuentes y orígenes, así como transformaciones de los 
mismos en la atmósfera. 

1 V .1 Espesor óptico de aerosoles 

Diversos métodos se han desarrollado para obtener el espesor óptico de aerosoles en la atmósfera. 
los más importantes son el método de inversión de matrices [King et al., 1978) y el método de 
inversión de Flitner que a su vez determina la cantidad de ozono [Flitner et al., 1993]; [Martinez
lozano et al., 1996); [Utrillas, 1995J, sin embargo estos métodos se han desarrollado teniendo 
presente que las medidas se han realizado con fotómetros los cuales son calibrados por el método 
de Langley, es decir no presentan una calibración a nivel de laboratorio suficiente. 

Al aplicar el método de langley para obtener el espesor óptico de la atmósfera se obtiene un 
único valor que sería representativo para todo el día, esto hace que este método esté fuertemente 
limitado por las condiciones climáticas del día. Para que los resultados obtenidos sean representativos 
debe cumplirse la condición de que los días seleccionados con las medidas a utilizar, la atmósfera 
debe tener una gran estabilidad óptica, esto es, tienen que ser días despejados con visibilidades 
superiores a los 20 km y que la turbiedad atmosférica no varíe a lo largo del día durante el tiempo 
en que se realicen las medidas [Utrillas, 1995). En condiciones normales est¡¡ situación es muy dificil 
que se presente ya que el espesor óptico de I¡¡ atmósfera varía a lo largo del día. En la figura ( 4.1) 
se muestra a modo de ejemplo el espesor óptico total de la atmósfera para los espectros medidos el 
día 2-08-95.

Si las medidas de irradiancia son realizadas con un espectrorradiómetro de moderada-alta re
solución espectral ya calibrado, la determinación del espesor óptico total y de aerosoles puede re
alizarse para cada uno de los espectros medidos. En el capítulo 111 se ha descrito una metodología 
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determinar el espesor óptico de aerosoles, el cual fue necesario para obtener la cantidad total
para , , d . . , d 1 de ozono Y. vapor de agua. Para tal propósito la metodolog1a mas adecuada en la e:erm111ac1on e 

S esor óptico de aerosoles fue el método que denominamos de las ventanas y mediante un aJusteep 
· · ' d d supervisado entre los datos experimentales y modelizados se eligen la� ventanas �as a ecua as para

ello y con estas se ajusta una curva potencial ( ía = /3>.. -a), deter_mmandose as1 los valores de C\ y

3. En esta sección retomaremos nuevamente este tema para ampliar su contenido. 
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fig. 4.1: Espesor óptico total de la atmósfera. d{a 2-08-95. 

Conocida la cantidad total de ozono y vapor de agua en el momento de la medida, que son 
los gases que más cambian con el tiempo, el espesor óptico experimental de aerosoles se obtiene 
descontando al espesor óptico tot.al de la atmósfera el espesor óptico del ozono, vapor de agua, 
oxígeno, dióxido de nitrógeno y el de Rayleigh. 

En la figura (4.2) se muestra el espesor óptico de aerosoles para los espectros medidos el día 
25-08-95. La hora (UT) y la masa óptica esun ordenadas en el mismo sentido de los espectros,
del superior al inferior. De aquí se observa como cambia el espectro del espesor óptico de aerosoles
durante el día, teniéndose que por la mañana este tiene valores más altos que por la tarde ( ver
tambien fig. (4.1)), situación que se presenta en todos los días que hemos analizado (alrededor
de 30 días), también observamos que masas ópticas iguales (por la mañana y por la tarde) no
corresponden al mismo espesor óptico de aerosoles, como se aprecia en los espectros con línea
punteada correspondientes a una masa óptica de 1.51. Hacemos notar aquí que la variación del
espesor óptico de aerosoles con la longitud de onda es suave y que los picos observados en las curvas
se debe a la sobrevaloración o infravaloración de los componentes gaseosos en la atmósfera ( el caso
de la sobrevaloración del vapor de agua en la región del visible ha sido discutido en el capítulo 111).

Con las medidas realizadas en la campaña del año 1995, en la figura (4.3) se representan 
varios espectros de espesor óptico de aerosoles cubriendo las situaciones desde días con valores de 
espesor óptico alto (atmósfera turbia) hasta días donde cuyos valores son bajos (atmósfera limpia). 
Prácticamente toda la gama de espectros de espesores ópticos de aerosoles determinados en la 
campaña tienen esta forma, algunos mas inclinados que otros pero estos estan dentro del rango que 
se muestra en la figura, es decir valores de a positivos en general. De estos espectros también se 
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aprecia claramente que el espesor óptico de aerosoles va decreciendo con la longitud de onda, lo que 
significa que su influencia es may,or en el rango visible y va disminuyendo a medida que la longitud 

de onda aumenta. 
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IV.2 Determinación del espesor óptico de los aerosoles y de los parámetros
de Angstrom o: y J. 

Como ya hemos mencionado, al contar con medidas de alta resolución espectral, el espesor 
óptico de aerosoles teórico se ha determinado mediante el método que hemos denominado de las 
ventanas espectrales de absorción, descrito en el capítulo 111. Dentro de este método mencionamos 
dos alternativas ligeramente diferentes en lo que se refiere a la elección de las ventanas para la 
determinación de los pa,rámetros a y J. La primera, que denominamos método de las ventanas 
supervisadas, consiste en elegir las ventanas más adecuadas (variables por tanto) para conseguir 
el mejor ajuste entre los datos modelizados y experimentales. Esta metodología resulto ser la 
más conveniente para determinar el contenido total de ozono y vapor de agua en la vertical de la 
atmósfera. Sin embargo esto se realiza por parte del mismo investigador espectro por espectro y por 
ello resulta un trabajo tedioso. La segunda alternativa, denominada método de las ventanas directas 
( o automáticas), consiste simplemente en definir las ventanas espectrales directamente.

Con las ventanas espectrales se ajusta directamente una curva potencial Ta = J),, -o o se linea liza
la ecuación de Angstrom tomando logaritmos 

lnra = -a in>,,+ ln3 

proporcionandonos así un valor de n la pendiente y uno de 3 la ordenada en el origen. 

En las figuras (4.4a, b y  c) se presentan tres ejemplos donde se muestra el espesor óptico total 
experimental sin la contribución de Rayleigh (líneÍ continua), el espesor óptico de aerosoles por 
el método de las ventanas directas ( línea punteada) y por el de las ventanas supervisadas ( línea 
discontinua). La figura (a) representa las medidas correspondiente a un espectro de espesor óptico 
alto medido el día 16-08-95; m = 1.16, la figura (b) representa a uno de espesor óptico medio 
medido el 21-06-95; m = 1.82 y la figura (c) a uno de espesor óptico bajo correspondiente al día 
22-03--95; m = 1.39.

De estas figuras (4.4a, b y c) se observa que no hay una gran diferencia entre los espesores
ópticos de aerosoles obtenido por los dos métodos de las ventanas y además se aprecia que esta 
diferencia disminuye para espectros de espesores ópticos bajo. Donde se aprecia mejor esta diferencia 
es en los valores de los parámetros de Angstrom, para los cuales se tiene: 

Espesor óptico: alto medio bajo 
16-0�95 21-06-95 22-03--95

ventanas supervisadas: o= 1.674 o = 1.509 o = 1.593
3 = 0.154 3 = 0.091 3 = 0.0-!4

ventanas directas: o= 1.795 o= 1.603 o= 1.655 
{3 = 0.122 3 = 0.085 3 = 0.039 

Obsérvese que el parámetro o obtenido por el método de las ventanas directas tiene valores más 
altos que los correspondientes a las ventanas supervisadas y respecto al parámetro 3 es lo inverso, 
se obtienen valores ligeramente menores con el método de las ventanas directas. Estas diferencias 
son importantes en la determinación del ozono en la banda de Chappuis debido a la débil absorción 
que este presenta, pero en la medelización de las densidades de flujo radiativo estas diferencias son 
despreciables. Las diferencias relativas entre ambos métodos par¡ el conjunto de datos del año 1995 
serán analizadas mas adelante. 
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Para los mismos espectros anteriores, en las figuras (4.Sa, b y c) se muestran el espesor 
óptico de aerosoles experimental (es decir, se han descontado las absorciones del anterior) y los dos 
teóricos obtenidos por el método de las ventanas ( directas y supervisadas) a través de la ecuación 
de Angstrom. De aquí observamos, y en general de acuerdo a nuestras medidas experimentales, que 
el espesor óptico de aerosoles teórico representado a través de la ecuación de Angstrom, Ta = 3 ,,\-a, 
se ajusta bien a nuestros datos experimentales en et rango de longitudes de onda 350-1000 nm. 
Esta metodología se ha empleado en contraposición a otra ya utilizada [Cachorro et al., 1987]; 
[Vergaz, 1997], donde directamente se ajustaba todo el espectro de aerosoles ( una vez eliminada la 
contribución de Rayleigh y la debido a la cantidad de ozono y vapor de agua obtenidos por otros 
métodos e instrumentación), sin embargo, hay que mencionar que debido a las absorciones mal 
modelizadas, el espectro de aerosoles que se determina tiene mucho ruido (ver por ejemplo figuras 
( 4.2) y ( 4.3)) lo que introduce un mayor error al realizar el ajuste. 

El metodo de las ventanas tiene la ventaja frente al anterior que no precisa conocer a priori las 
cantidades de absorbentes que interfieren. Es el único posible de utilizar cuando estas cantidades 
no se conocen y nos permitirá a su vez determinarlas en una segunda fase. 
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IV.3 Indices de turbiedad atmosférica. Resultados

La turbiedad atmosférica es un concepto relativo al grado de limpieza o suciedad en que se 
encuentre la atmósfera, o equivalentemente al grado de transparencia que presenta a la radiación 
solar en su paso por ella. De acuerdo con esto, este concepto está relacionado con la cantidad de 
aerosoles presentes en la atmósfera y por ende al espesor óptico de aerosoles. 

Se han utilizado diversos coeficientes para caracterizar la turbiedad de la atmósfera a través del 
espesor óptico de aerosoles, entre los cuales algunos son: el factor de turbiedad de Linke [Coulson 
1975]. el coeiiciente de turbiedad de Schuepp [Coulson 1975] y los más tradicionales y que nosotros 
representaremos aquí que son los coeficientes de turbiedad de Angstrom dados por los parámetros o 
y 3 [Angstrom, 1961, 1964J y el índice de turbiedad dado por el valor del espesor Óptico de aerosoles 
a la longitud de onda de 550 nm (aunque también se toma la de 500 nm). Estas longitudes de ondas 
son elegidas debido a que cercanas a ellas se produce el máximo de la radiancia espectral solar sin 
absorción de los gases atmosféricos y por tanto será en ellas donde se pueda apreciar la atenuación 
con más claridad (aunque a 550 nm puede influir la banda de Chappuis del ozono). 

Respecto de los coeficientes de turbiedad de Angstrom o parámetros de turbiedad o y J. presen
tan la ventaja frente a los anteriores de linke y Schuepp en que tienen un caracter espectral. Existen 
varios métodos para determinarlos a partir de un espectro de irradiancia solar directa [Cachorro et 
al, 1987a; 1987b]; [Kauffman, 1993]; [Utrillas et al, 1994J. Aquí utilizamos la metodología qué ya 
hemos descrito anteriormente para representar el espesor óptico de aerosoles mediante la ecuación 
de Angstrom. 

Con el espesor óptico de aerosoles en función de la longitud de onda obtenido de las medidas 
de irradianciá directa tomadas en la campaña del año 1995, podemos realizar un siguimiento de 
la turbiedad atmosférica. Así, la figura (4.6a) muestra el espesor óptico de aerosoles a 500 nm y 
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550 nm durante el período de medidas (de Marzo a Octubre) del año 1995. De esta se observa 
que aproximadamente en los días julianos 90, 150 y 230 aparecen- tres episodios bien definidos de 
alta turbiedad atmosférica. Sin embargo no se aprecia una tendencia clara en todo el período de 

medidas excepto su claro aumento durante los meses de verano. En la figura ( 4.6b) se representa 
esta misma información pero se grafíca el valor medio mensual. Aquí se aprecia más claramente que 

se produce un máximo en el mes de Junio, seguido de los meses Julio y Agosto, comprobándose que 
es en verano cuando se registra una mayor turbiedad en la atmósfera, cosa por otra parte esperada. 
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Las cosechas y el polvo en suspensIon reforzados por la continua presencia de situaciones 
anticiclónicas podría explicar el aumento del espesor óptico en v.erano, lo cual indica una mayor 
carga de aerosoles en la atmósfera en esa época. Sin embargo veremos en las figuras siguientes que 
las características de este aerosol son muy diferentes (compárense las figuras (4.6b) y (4.8a)). 

Mostramos a continuación los parámetros de turbiedad de Angstrom o y J obtenidos de las 
medidas realizadas durante la campaña del año 1995. En las figuras (4.7a y b) se muestran los 
parámetros o y J obtenidos por el método de las ventanas según las dos formas de elección de 
éstas (directa o automatica y supervisada) y en la figura ( 4.8a y b) se grafica n los va lores medios 
mensuales de estos parámetros. 

Observamos de aquí que el parámetro 3 tiene una distribución similar al espesor óptico de 
aerosoles a 500 y 550 nm visto anteriormente, lo que es lógico ya que éste en la ecuación de 
Angstrom es el coeficiente de turbiedad o atenuación, o sea representa el espesor óptico a 1000 nm. 
En la figura ( 4.6) vemos la buena correlación entre el espesor óptico a 500 y 550 nm, lo cual es lógico 
dada la proximidad de ambas longitudes de onda. Podemos observar también al comparar las figuras 
(4.6) con las (4.76) y (4.8b) la correlación existente entre 500 o 550 y 1000 nm (J). Ello significa 
a su vez que la linealidad que predice la ley de Angstrom es bastante buena dentro de este rango de 
trabajo, ya que en general dentro del rango 300-1000 nm la curva del espesor óptico presenta cierta 
curvatura en el diagrama log-log. La correlación entre J y el espesor óptico experimental a 1000 nm 
[Vergaz, 1996] mostró una correlación superior a 0.95. 

En cuanto al parámetro a que presenta la dependencia del espesor óptico con la A y por tanto 
esta relacionado en principio con las característicaÍ de tamaño del aerosol, como el radio medio o 
el radio efectivo, observamos al comparar sus figuras con las del espesor óptico o con las de J que 
éste se incrementa de Marzo a Junio, con un mínimo en Julio para a continuación volver a aumentar 
en agosto, donde además se produce el máximo y después caer. Las variaciones de o no son tan 
acusadas como las de r(0.55) o J y es curiosa por un lado la caída de 3 de Marzo a Mayo y de 
Junio a Octubre frente al comportamiento de a (figuras (4.8a y b)). 

Debemos sin embargo mencionar que la caída de r(0.55) o 3 correspondiente al mes de Mayo 
no es significativa del comportamiento de ese mes de primavera. El mes de Mayo del año 1995 
fué bastante atípico ( cosa que por cierto se ha repetido durante la escritura de esta tesis en 1997) 
pues fué un mes muy lluvioso y con mal tiempo y el número de días medidos se reduJo a 4 con 14 
espectros. 

Con todos los valores de estos parámetros durante la temporada de medidas, se obtiene un 
valor medio por el método de las ventanas directa de a = 1.658, 3 = O.Di-! y por el método de las 
ventanas supervisadas a = 1A9, f3 = 0.083. 
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La evaluación del error asociado a los parámetros de Angstron o y .3 depende en primera 
instancia del error del espesor óptico de aerosoles y en segundo lugar a la bondad del método de 
ajuste. La estimación del error asociado al espesor óptico de aerosoles ya se realizó en el capítulo 
111 a partir de la expresión de propagación de errores ec.(3.32) y se fijó del orden del 4% teniendo 
en cuenta el rango de valores de la masa de aire m medida y los valores absolutos obtenidos para el 
espesor óptico r. Ahora bien debemos mencionar de acuerdo a la expresión (3.32), que este error

depende de forma inversa del camino óptico mr, lo cual es lógico, pero no así si se analizan los dos 
parámetros separadamente. La masa de aire trabaja al revés del espesor óptico y además ambos no 
son independientes. Al aumentar la m, el error en la estimación de la masa de aire también aumenta 
(efectos de refracción y curvatura en la atmósfera), lo que provoca mayor error en mr y por tanto 
en r. Sin embargo tomando la expresión (3.32) daría un menor error para T. Debemos además 
tener en cuenta que al aumentar m disminuye la irradiancia y por tanto aumenta de nuevo el error 
en el espesor óptico. Observamos pues que los condicionantes experimentales y matemáticos no van 
siempre de la mano. 

Así para m = 3 y r = 0.1 y 0.6, tenemos un error relativo del 10% y 2%. Para rn = 1 y 
los mismos valores de r tenemos 30% y 5%. Para las condiciones medias de trabajo 111 = l .3 y 
r = 0.2 nos lleva al 10%. Sin embargo teniendo en cuenta el error de las medidas experimentales 
de la irradiancia (capítulo 11) creemos que la asignación de un error experimental del orden 4-5% es 
el más correcto. 

En cuanto a los errores de a y 3 estos pueden determinarse por un lado de acuerdo a los 
errores que da el ajuste lineal, en general bastante �equeños, menores del 3%, o bien mediante las 
expresiones de la propagación de errores. Esta última posibilidad ya fué analizada por nosotros en 
un trabajo anterior [Cachorro et al., 1987] y da lugar a errores en o y 3 bastante irrealistas. Es por 
ello que nos pareció interesante a la vista del hecho de que habíamos utilizado dos métodos, el de 
la ventanas automático y supervisado para la determinación de estos dos parámetros de turbiedad. 
calcular sus diferencias relativas. Ellas de alguna manera nos dan una idea de la incertidumbre o 
imprecisión asociadas a esta determinación. 

En la figura ( 4.8c) se han representado para cada mes del período de medida analizado el valor 
medio de las diferencias relativas para a y 3. Observamos que las diferencias relativas para ambos 
parámetros van bastante parejas (se observa una ligera diferencia en el mes de Junio) oscilando 
entre un 5% y un 20%. Se observa fácilmente que esas diferencias relativas o el error relativo de J 
es mayor para valores menores de este pero en realidad observando las gráficas de evolución diaria 
podemos deducir que los errores mayores aparecen cuando tenemos mayor dispersión en las medidas 
o sea valores muy variables en un determinado período, como ocurrió en los meses de Abril y Mayo.
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IV.4 Caracterización de los aerosoles atmosféricos. Teoría

En esta sección nos limitaremos a definir algunos parámetros que caracterizan a los aerosoles 
presentes en la atmósfera, tanto en sus características físicas como radiativas, parámetros necesarios 
para los cálculos de transferencia radiativa en la atmósfera. 

Respecto a las características físicas [Lenoble et al, 1984), los aerosoles quedan descritos si 
damos su distribución de tamaños, la composición química y su forma. 

En cuanto a la forma, las partículas líquidas son aproximadamente esféricas, pero las sólidas 
son muy irregulares y variables. Los modelos de aerosoles para partículas irregulares son compleJOS, 
y se simplifican al suponer que estas son esféricas. Esta aproximación es válida al asumir que una 
gran cantidad de partículas irregulares se comportan en promedio aproximadamente como lo hacen 
las esféricas. 

El tamaño de una partícula se caracteriza por su radio r y la distribución de tamaños por la 
función n(r) que representa el número de partículas por unidad de volumen con radios comprendidos 
entre r y r + dr. De aquí se tiene que 

fo00 

n(r)dr = N ( -t l) 

donde �ves el número total de partículas por unidad de volumen o densidad numérica (cm -3). La
cantidad de aerosoles también puede ser expresada por medio del volumen de aerosoles por unidad de 
volumen de aire (µm3 /cm3) o por la concentración de masa de aerosoles (si es conocida la densidad
media de los mismos), en µgr/cm3 . 
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-!rr /ce 
V= .Y 

3 Jo r3 n(r)dr (_-t:2) 

Respecto a la composición química, su caracterización también es compleja, sin embargo para 
nuestro propósito de estudio de transferencia radiativa esta influye sólo en la determinación del 
índice de refracción de los aerosoles, n = nr - in¡, donde la parte imaginaria n¡ es directamente 
proporcional al coeficiente de absorción de los aerosoles. Diferentes autores [Yamamoto et al, 1969]: 
[Reagan et al, 1977]; [Gillespie et al, 1992] han encontrado valores representativos del índice de 
refracción de aerosoles atmosféricos, teniéndose que la parte real oscila entre los valores de 1.33 del 
agua pura y 1.54 de los silicatos, y la parte imaginaria entre O.O y los 0.5 del vapor de agua en la 
zona infrarroja. El valor más típico que se toma para los aerosoles continentales, corno es nuestro 
caso, es el de 1.5 para la parte real y 0.01 para la imaginaria. 

Las características radiativas de los aerosoles están relacionadas con la dispersión y absorción 
de la radiación por parte de las moléculas y partículas presentes en la atmósfera. Como ya hemos 
señalado (Capítulo 1), la dispersión por moléculas, r « ,\, es descrita por la teoría de Rayleig y la 
dispersión por partículas, r 2: ,,\, por la teoría de Mie. 

IV.4.1 Dispersión de Rayleigh

En la atmósfera la dispersión de Rayleigh es generada principalmente por las moléculas de aire.
En el desarrollo de la teoría, se considera una rnol�cula como una pequeña esfera dieléctrica. Los 
campos de radiación incidente inducen multipolos eléctricos que oscilan a la misma frecuencia de la 
onda incidente, lo que hacen que estos a su vez irradien esta energía en direcciones diferentes a la 
de incidencia. Si la longitud de onda de la radiación es mucho mayor que el radio de la partícula, 
sólo tendrán importancia los dipólos eléctricos. 

El coeficiente de dispersión de Rayleigh es 

3n = .Y<1a (-t3)

donde .V es el número de moléculas por unidad de volumen y a� es la sección eficaz de dispersión. 

De la teoría de Rayleigh se deduce que [Liou, 1980) 

J
n = 

2--hr3 ( n2 - 1) 
2 

6 + 3ó
,\ 4 V n2 + 2 6 - Tó 

(-t-!)

donde n es el índice de refracción y ó es el factor de depolarización que varía con la longitud de 
onda [Burcholtz, 1995). 

El espesor óptico de Rayleigh a una altitud =o viene dado por 

rn(.X, zo) = leo 

i3n(.X, z)dz 

A partir de resultados numéricos tabulados para el espesor óptico, se han formulado ecuaciones 
analíticas. Entre ellas se encuentran las siguientes [Teillet et el, 1990) 

Gueymard 

donde : a¡ = 117.2594, a2 = -1.3215, a3 = 3.20i3 * 10-4. a4 = -i.6842 * 10- 5

Lecner ín = 0.008i35,\-H)8
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.. \lollu rn = 0.008,9,\-• 09 

_\[ argraf f and G'riggs rn = 0.0088,\ - t t.'i-o 21

Frohlich and Shaw rn = 0.00838,\-r.r 
0.0,5 

donde a= -:3.916 - O.O, -!A - -
,\
-

Codigo Lowtran,5 Tn = ,\-� (115.6-W6 - l.:3366,\-2r 1

H ansen and Trauis rn = 0.008569,\ -� ( 1 + O.O 13,\ -2 
+ 0.00013,\ -l)

En todas las expresiones el valor de ,\ está en Jlm. 

( ¡_�) 

( l. 9) 

( 1.10) 

(l.tl) 

(1.1:2) 

El espesor óptico determinado por estas ecuaciones tiene una variación máxima entre ellos de 
3 a 4%, diferencia que aparece dependiendo de los valores considerados del índice de refracción con 
la longitud de onda y del factor de depolarización utilizado 

En la deducción de las ecuaciones anteriores ( 4.6} a ( 4.12), se adoptaron valores constantes 
para el factor de depolarización. Un valor aceptable propuesto por Young es ó = 0.0279, cantidad 
utilizada en el cálculo de la ec.( 4.6). 

-·

Una revisión mas actualizada del espesor óptico de Rayleigh es realizado por [Burcholtz 1995]. 
Considera valores actualizados del indice de refracción y del factor de depolarización en función de 
la longitud de onda, pero los resultados no difieren sustancialmente de los resultados dados por las 
ecuaciones anteriores. 

IV.4.2 Dispersión de Mie

La dispersión de radiación electromagnética por partículas de cualquier tamaño y formas geomé
tricas simples, es descrita por ta te!OrÍa de Mie. Sin embargo, al aplicar esta teoría a situaciones reales 
como la atmósfera es conveniente suponer que las partículas son esferas homogéneas isótropas. 

De la teoría de Mie para partículas homogéneas e isotropas se tiene que la sección eficaz de 
extinción para una partícula de radio r [Cachorro et al, 1989; 1991); [Van de Hulst, 1957], viene 
dada por 

2 :-o 
<7e = 1rr2 Qe = .z:2 

¿(2n + l)Re(a.,. + bn] ( -Ll3) 
n=l 

donde Qe es el factor de eficiencia de extinción, .r = 21r r /Aes el denominado parámetro de tamaño 
Y an Y bn son los coeficientes de la teoría que dependen del índice de refracción de la partícula y del 
parámetro de tamaño. Estos coeficientes, ª" y b11 , vienen determinados a través de las funciones de 
Bessel y Hankel. 

Igualmente, para el factor de eficiencia de dispersión , se tiene que 

( -U➔) 

y et factor de eficiencia de absorción se obtiene de
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La función de fase Pt y e l parámetro de asimetría 9t para una partícula, vienen dados por 

y 

-! --o { n(n + 1) • • ) '2n + L Re (a 6•)}g = (cos0) = -- � --'---Re (anan-\ + bnbn-l + ( + l) n n 
t • .z:2Q, � n + ¡ n n 

n=l 

(l.lG) 

( -u:-) 

donde i ¡ e ¡2 son las llamadas funciones de intensidad y el exponente asterisco indica e l comp lejo 
conjugado de la magnitud correspondiente. 

Para un conjunto de partículas con distribución de tamaño n ( r), se definen el coeficiente de 
extinción como 

el coeficiente de dispersión 

la función de fase -·

P= - rrr2 Pt(>.,r.n.0)Qs(>..r.n)n(r)dr 1 100 

.as o

el parámetro de asimetría 

g = - rrr2 g1 (>.. r. n)Qs(,\, r. n)n(r) dr
1 100 

3s O 

y el albedo de "scattering" simple como 

(-1. l�) 

(�.19) 

( L20) 

(-1.:ll) 

..Jo = 3s ( -L2:l) 
3e 

El coeficiente de extinción es generalmente variable con la altura ;; debido al perfil de aerosoles 
n( r,;;), se define el espesor óptico de la atmósfera entre las capas .:1 y ;;2 debido al proceso de 
extinción de las partículas como 

IV.5 Distribución de tamaño de aerosoles. Distribución Log-normal

( t:l3) 

La distribución de tamaño de aerosoles n( r) es una función que además de caracterizar la
granulometría de las partículas del medio, es esencial para obtener los parámetros que determinan
las características radiativas de los aerosoles.

Existe una gran variedad de expresiones analíticas que se utilizan para describir la distribución 
de tamaño de los aerosoles. Un resumen de las más utilizadas de ellas se encuentran en [Lenoble 
et al, 1984]. Nosotros en este trabajo hemos elegido la distribución Log-normal porque se considera 
actualmente la más adecuada y cómoda para determinar los parámetros involucrados mediante un 
ajuste del espesor óptico de aerosoles a nuestros datos experimentales [Vergaz, 1996]. También es 
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la que se utlliza en el modelo "Standard Radiation Atmosphere" [WPC-12, 1986] para todos los
componentes de aerosoles y en el código más utilizado, el Lowtran7 y en la referencia obligada de
[D'Almeida et al., 1991]. 

Antes de limitarnos a revisar la distribución Log-normal. es conveniente recordar algunas defini
ciones útiles. 

La distribución de tamaño n(r) es frecuentemente caracterizada por: el radio modal r 1r, definido
por

dn(r) --=O 
dr 

( -L11)

es decir, es el radio para el cual la distribución cambia su comportamiento, estos es, donde tiene un
máximo o mínimo. El radio medio, 

_ Jt rn(r) dr
r = . .,., )0- n(r) dr ( U,3) 

En la teoría de Mie, para obtener el coeficiente de extinción y de "scattering" intervienen las
funciones 1rr2 Qe y 1rr2 Q, respectivamente: basados en estas. se considera más adecuado definir el
radio'efectivo de la distribución pesado por el factor r1n(r) [Lenoble et al., 1984J y cuyo significado
físico es que la dispersión generada por un sistema de partículas es equivalente a representar la
distribución real de los radios de las partículas por Lma distribución de radios igual al radio efectivo

J�· r3 n(r) dr
Teff =

fo r2 n(r) dr 

también se caracteriza el ancho de la distribución por la varianza efectiva

fo'°(r - re¡¡)2 r2 n(r) dr
Uef f = 2 f'Xl 2 ( ) d ref I Jo r n r r 

( -L!6)

(-L2-;') 

En términos de los momentos de la distribución, como corresponde al cálculo normal de varia
ciones; el momento de orden k se define como 

fa°° rk n(r) dr
Jf1c = f'XI 

Jo n(r)dr 

Ahora pasamos a definir la distribución Log Normal, que viene dada por

() C 
( 

ln 2 r/rq
)nr =-r-

ln_ u_exp __ 2_ l _n_2 _u� 

(-L28) 

(-t:29)

donde u y r_q son los parámetros a determinar mediante los ajustes; u es la deviación estándard y

r
11 

se denomina radio geométrico y puede considerarse como el radio modal de la distribución en la
cual el logaritmo del radio se distribuye normalmente (rn(r) = /(lnr)) [Graham et al., 1986). 

De las definiciones anteriores se tiene que el radio modal es

(-1.30) 

Los momentos son

(-1.:31) 
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Si imponemos la condición de normalización Jt n(r)dr = l, entonces C = 1, v2rr 

( l 2 ) r = r
q
t-.xp 

2
tn cr 

( 5 2 ) r�¡¡=r
q
e.r.p 

2
tna 

Ueff = e.r.p (ln2cr) - 1 

y 

(-l.:.3'2u) 

(-I.J:2b) 

(-1.3'2c) 

Estas ecuaciones (4.30) a (4.32) permiten determinar los parámetros ro Y cr si se tiene un 
modelo de aerosoles caracterizado con algunos de los parámetros r1t, .\Í;c, f, r,¡¡ o\.-:,.-_,-

Aunque acabarnos de describir la función log-normal rnonomodal, realmente el carácter po
lidispersivo de los aerosoles atmosféricos presenta una distribución de tamaños multirnodal, es decir 
viene dada por la suma de dos, tres, etc., en general se suelen distinguir tres modos, funciones 
monomodales, cada una con sus parámetros característicos [Junge, 1963]; [Towmey, 1977]; [Se1n
feld, 1986]. Varios estudios han mostrado [Davies, 1974]; [Whitby, 1978]; [Hidy, 1984]; [Mészáros, 
1981) que una representación de tipo multimodal es muy adecuada pues cada una representa un 
diferente origen con procesos físico-químicos de formación y transformación diferentes. 

Los aerosoles son formados básicamente por dos procesos-, una fuente primaria que íncl,u
.
ye la

dispersión del material de la superlicie de la Tierra ( como polvo del suelo, partículas sólidas del mar

de carácter salino, cenizas de procesos de combustfón de la biomasa y de origen industrial) y una 
segunda fuente resultante de las reacciones químicas atmosféricas y los procesos de coagulación y 
condensación. Podemos clasificar a los aerosoles según diferentes criterios, como por ejemplo su 
origen, natural o antropogénico, sus mecanismos de formación, etc .. sin embargo la más utilizada y 
fina (aparte de la concentración másica total µ.gr/m3, etc.) corno ya hemos visto es a través de la 
distribución de sus tamaños. 

Para nuestros estudios también son interesantes de utilizar la distribución de superlicie, la 
volúmica o bien la másica (sin más que multiplicar por la densidad de las partículas). Así del análisis 
de la distribución másica de tamaños de las partículas es fácil observar la existencia de dos modos 
bien definidos: particular finas y gruesas. Un análisis más detallado mediante la medida de la función 
n(r) pone de manifiesto tres modos [Seinfeld, 1986J: modo de nucleación, entre unos nanómetros) y 
0.1 µm, su contribución a la masa total es despreciable y su eliminación de la atmósfera muy rápida. 
El Modo de acumulación, entre 0.1- y 1 2 µm, que forman una parte importante de !a masa pero 
que su característica más importante es que son las más efectivas opticamente. El llamado modo de 
partículas gruesiils 11 Coii1rse mode", entre 2 y 100 µm, con una contribución también importante a la 
masa [Cachorro and de Frutos, 1997] y cuya formación es debida básicamente a procesos mecánicos. 
Cada modo tiene su particular mecanismo de formación, por tanto composición, permanencia y 
eliminación de la atmósfera como ya hemos mencionado. A veces encontramos ligeras diferencias 
para los límites marcados para estos tres modos, así en [Whitby, l 978J encontramos que el modo de 
nucleación es generado por nucleación espontane�1 del material gaseoso (moléculas) para partículas 
menores de 0.04 µm, el modo de acumulación entre 0.04 y 0.5 mum son formadiils por coagulación 
y procesos de condensación y el modo de partículas grandes aquellas superiores a 1 µ.m originadas 
por procesos mecánicos sobre la superficie (tierra y océiilno). 

IV.6 Método de obtención de la función de la distribución de tamaños

de los aerosoles. 

Diversos métodos se han desarrollado para obtener esta función n(r) a través de la ecuación 
( 4.23) con d¡¡tos del espesor óptico de aerosoles. Los más tradicionales son el método de inversión 
de matrices desarrollado por [Phillips, 1962); [Twomey, 1963] y posteriormente extendido por otros 
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autores corno [Yarnarnoto et al., 1969]; [King et al, 1978]. Una descripción y aplicación detallada 
de este método es realizada por [Utrillas, 1995], y una aplicación de este método a medidas experi
mentales puede verse en [Cachorro and de Frutos, 1994]. Otro procedirniento es utilizar expresiones 
analíticas adecuadas con dos, tres o más parámetros que se determinan por método de ajuste o 
minimización entre el espesor óptico de aerosoles dado por esta función y los experimentales. 

La ventaja de los métodos de inversión es que no se precisa hacer una suposición a priori de 
la función analítica de distribución de los aerosoles, pero sus desventajas vienen en principio del 
reducido valor de los limites rt y r2 a asignar a la función de distribución de tamaños y por otro lado 
hemos observado que la solución resulta ser muy dependiente del numero de clases o particiones que 
se realizan en el intervalo rt - r2, el cual a su vez suele venir dado por el número de longitudes de 
onda de que se dispone en la medida del espesor óptico. Esta falta de unicidad esta ligada al eterno 
problema que presentan los métodos de inversión en este aspecto: la solución no es única 

Después de una previa utilización del método de inversión de King (ya utilizado por nosotros en 
otras ocasiones [Cachorro and de Frutos, 1994]) a más de 30 casos de nuestros datos, lo que será 
presentado a continuación, obtuvimos que en la mayoría de ellos la función presentaba un carácter 
monomodal, lo cual nos decidió a utilizar un método de minimizacin tomando la función lag-normal 
monomodal tomando como límites para ella de r 1 = 0.01 y r2 = 20µm. Otra razón de peso a 
esta elección está en el hecho de que nosotros lo que determinamos es la función nc(r) es decir la 
función de distribución sobre toda la columna atmosférica, la cual representa una función efectiva 
representativa de una capa homogénea única para la atmósfera, que produce una atenuación efectiva 
o equivalente a la multitud de funciones de distribución de tamaños que puedan existir en la realidad
sobre las distintas capas sobre la vertical.

En lo relativo a los límites de la distribución, el borde superior r2 no presenta problemas como 
ya se ha demostrado en un trabajo previo en donde se estudio el comportamiento de la función 
lag-normal frente al límite superior para la extinción, el volumen (o masa) y la razón entre ambas 
[Cachorro and Tanr, 1995]; [Cachorro and de Frutos 1997]. Por otro lado en lo que se refiere al límite 
inferior éste se fijo en 0.001 µm en vez de 0.01 µm, se debió a que los resultados que se obtienen 
para rq con ambos bordes estaban en general por debajo de 0.01 ¡,m, como se puede observar en la 
figura (4.15) mostrada mas adelante 

IV.6.1 Método de inversión de King

La ecuación ( 4.23) se puede escribir en la forma [King et al., 1978] al considerar la atmósfera 
como una única capa homogénea 

donde T¡ = -ra(A¡) son los valores de espesor óptico de aerosoles determinados a las longitudes de 
ondas>.¡ con i = 1. 2. 3, .... M, Qe,(r. n) = Qe(>.,, r, n) y nc(r) es la distribución de tamaño de las 
partículas integrad.a a toda la columna vertical de la atmósfera, pues téngase en cuenta que nuestros 
datos experimentales son sobre toda la columna vertical de la atmósfera. 

_
Como se observa en esta ecuación (4.33), la función a determinar, nc(r), es un.a función 

continua. El método de inveBión consiste en dividir el intervalo de radio r1 - r2 en .V subintervalos 
y sustituir esta función por una función discreta de la forma 

.V 

nc(r) = ¿ /i h(r) (L3�)
j=l 

donde los coeficientes ft correspondientes a los intervalos de r son desconocidos (a determinar) y
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h(r) es una función conocida que debe variar rápidamente con r. Frecuentemente se toma para 
h(r) la función de distribución de Junge h(r) = r-<••-tl con,,::::: 3.0.

Reemplazando la ecuación (4.34) en (4.33) se tiene 

V 

T¡ = ¿/; f
r

,_, rrr2 Qe Jr.n)h(r)dr (-Lt3) 
1=1 1 

expresión que se puede escribir en la forma matricial 

T = Af + ¿ ( Uo) 

donde A;¡ = ¡;,- 1 rrr2 Qe 1
(r. n)h(r)dr son valores conocidos y ¿ es un vector cuyas componentes 

J 
• • \ 

¿¡ representan las desviaciones entre los valores experimentales r, y los determinados L, 1 .-\, J, 
Estas desviaciones son originadas tanto por los errores que afectan a los datos experimentales como 
los errores asociados a la función rrr2 Qe¡ (r. n). 

Una solución para el vector f que evita las inestabilidades que aparecen al resolver la ecuación 
( 4.36) directamente es 

( ,t_:rn 

donde Ses una matriz de covarianza del error asociado a las medidas de T¡, Hes la matriz definida 
por Twomey y 1 es un multiplicador de Lagrange no-negativo. 

El valor de �/ se obtiene de 

:re./.

= 

(AtS-lA),1 
( U1") 

donde "rre1 se varía de 10-3 a 1 y se elige aquel valor mínimo que cumpla que todos los elementos 
del vector f sean positivos. 

IV.6.2 Método de minimización aplicado a nuestros datos experimentales.

Descripción y ejemplos 

Con los valores del espesor óptico de aerosoles determinado a partir de un espectro de irra
diancia directa medido, se determina la distribución de tamaño de aerosoles n ( r) por un método 
de minimización entre los valores experimentales y teóricos. Sin embargo aquí no se ha trabajado 
directamente con el espesor óptico experimental sino que se ha tomado para éste el obtenido por el 
ajuste de la expresión de Angstrom por el método de las ventanas. Se hizo esta opción ya que se 
analizaron una serie de casos y se observó que el espesor óptico reconstruido con la teoría de Mie 
era de la misma bondad que el obtenido por el método de ajuste de Angstrom. Recuérdese que 
el espesor óptico experimental esta acompañado de un ruido al eliminar las absorciones selectivas, 
razón por la cual se optó por el método de ajuste por ventanas. Ello nos permite disminuir el tiempo 
de cálculo, pues al ser esta una función suave nos permite trabajar con menor número de longitudes 
de onda para el proceso de comparación de datos experimentales-teóricos (Angstrom-Mie) ya que el 
cálculo teórico del espesor óptico empleando la teoría de Mie es en general muy pesado. 
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La función de mérito que se tornó para la minimización es 

( U9) 

Debemos generar teóricamente la expresión ( 4.23) donde n ( r) es la función log-normal unimodal 
con parámetros a determinar rq y r,. Pero también debemos determinar el número total de partículas 
sobre la vertical .Ve , Por tanto tenemos tres parámetros. El parámetro Se no depende de la forma 
del espesor óptico con la longitud de onda como se desprende de la expresión ( 4.33) y como 11,.( r) 
esta normalizada tenemos que para cada longitud de onda se verifica 

( l. W) 

Es decir .Ve da la altura de la curva del espesor óptico con la longitud de onda pero no su 
forma que depende únicamente de r_q y a. Como a su vez rq y a están ligados por el radio efectivo 
(expresión 4.32b) ello significa que pueden existir más de un par de valores (r

q , a) que rninimizen la 
función de mérito. Es por ello que teniendo en cuenta esto, así como que el tiempo para el proceso 
de minimización para un solo parámetro es menor, sería aceptable un valor para a igual a 2.5 de 
acuerdo a los modelos de aerosoles que aparecen en la bibliografía [Shettle and Fenn 1979]; [W'CP-
112, 1986). Así pues se normalizan a sus áreas respectivas ambas curvas, teórica y experimental del 
espesor óptico y a partir de aquí se sigue un procesG'iterativo (Vergaz, 1996) para la determinación 
de r

q 
sabiendo que el intervalo de radios iniciales que se introduce es de 0.001-0.l JLm. 

Si en algún caso se observa un resultado de r
q 

mayor que 0.1 se tomará un nuevo intervalo entre 
1 y 0.1 µm. Una vez obtenido dicho valor de r

q 
el valor de .Ve se puede obtener de dos formas casi 

equivalentes ya que por un lado .Ve es la razón entre el valor de la cte de normalización para la curva 
de valores teóricos del r

q obtenido y la del valor experimental correspondiente. Pero también para 
cada longitud de onda de trabajo según la expresión ( 4.40) tenemos un valor de .V0 . Se calcula pues 
el valor medio y la desviación standard. Esta desviación standard en valores relativos se asigna como 
el error en la determinación de ,V0 {figura 4.16b), el cual esta alrededor del 5%. A su vez, aunque 
no mostramos las diferencias entre estos dos valores de .Ve obtenidos, diremos que sus diferencias 
relativas son bastante menores que el error que hemos asignado anteriormente a .Ve del 5%. lo cual 
refrenda que la manera de obtener a _ye es bastante adecuada. 

El error con el que se determina r
q 

es variable pues es más alto para valores bajos de r
q 

y 
disminuye al aumentar r

q 
siendo el error estimado promedio del 5%. 

Se precisa estimar un valor para el índice de refracción de los aerosoles. Se tomó el valor 
1.5 - 0.0li por ser este el más representativo de los aerosoles de tipo continental. La mayor 
parte de las situaciones sinópticas que corresponden a nuestros d¡tos experimentales reflejan unas 
características de este tipo, aunque en algunos casos podemos observar situaciones diferentes ( masas 
de aire de carácter atlántico o bien situaciones de vientos del sur de origen norteafricano). Es por 
ello que consideramos de interés introducir otro índice de refracción de valor 1.5. Un estudio más 
detallado de las características de las masas de aire que definen o pueden definir el tipo de aerosol 
será realizado en posteriores estudios. 

Antes de aplicar este método de una manera automática a nuestros datos experimentales se 
eligieron una serie de espectros representativos de las condiciones de turbiedad alta, media y baja y 
sobre ellos se aplicó el método anterior donde de nuevo el observ.ador decidía cual era el mejor ajuste 
por simple visualización pero también se calcula la función de mérito para posibles comparaciones. 
De esta manera se determinan simultaneamente r

q 
y u, lo cual al ser dos parámeros, retrasaba el 

proceso de decisión por parte del visualizador considerablemente. En estas condicones se analizaron 
más de 20 casos de los cuales se muestran algunos ejemplos. Este resultado se compara con el 
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obtenido aplicando el método de inversión de King. En este caso para las modelizaciones hemos 
considerado el índice de refracción n = l.5 - O.O li y los límites superior e inferior de la granulometría 
para nc(r) fueron 0.01 y 5 ,,m. El decidir que bordes se asigna a la granulometría será discutido 
más adelante. 

Se muestran a continuación los siguientes ejemplos. En la figura ( 4.9) se representa el espesor 
óptico de aerosoles experimental (símbolos asteriscos) y el ajustado, obtenido a través de la ecuación 
(4.23) con n(r) representado por la función de distribución log-normal (símbolos cuadrados), Los 
valores obtenidos del ajuste para los parámetros a, r0 y la desviación estandar entre el espesor 
óptico ajustado y experimental para los tres espectros seleccionados correpondientes a los días con 
turbiedad atmosférica alta, media y baja son: 

Turbiedad atmosférica: 

parámetros a y r_q: 

Desviación estandard: 

parámetros a: y 3:

0.8 

0.7 
o 

0.8 

� 0.5 

"'CS 

o 0.4

,g. o.a

lo-
0.2 

o., 
• � 

o.o

0.4 0.5 

alto 
18-08-95 

<7 = 2.591 
rq = 0.008 

0.0021 

a= 1.628 
3 = 0.204 

• • 

º·' 

Longitu.ct 

medio bajo 
13-0fr95 30-10-95

(7 = 2.-1 •) -
(j = ..... ) 

Tq = 0.0093 rq = 0.0116 

0.0016 0.0011 

a = 1.9-18 0: = 1.55-1 
3 = 0.0i65 3 = 0.022 

-·

t 8-08-95 
f 

tur. ci.lta) 
f 3-06-95 tur. m•cl-i,a,,) 
30- 10-95 tur. !>a,i�)

·-

•• 
• 

• 

•• • * 

O.'f 0.8 0.9 
el.e onda (µ:m) 

,.o 

fig. 4, 9: Espesor óptico de aerosoles e.xperfrnental /unto con el que .se

obtiene del afuste con la función de distribución /og-rwrma/ 

En las figuras (4.10a, b y e), hemos representado la distribución de tamaño de los aerosoles 

correspondientes a los tres espectros medidos los días antes mencionados. La línea continua corre
sponde a la �istribución de tamaño representada por la distribución lag-normal y la línea punteada 
que une los ��mbolos cuadrados es la obtenida por el método de inversión de matrices tomando para 
h(r) la func1on de Junge r-(v+l) con v = 3.1. 
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10 ,; 
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10 

-- lag-normal 
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fig. 4.10: (a). (b) y (e) Dt�·trz'buciór1 de tamari.o de aero:,ole.� rep,-e�·ert
tada por una dúlrz'bución ..tvg-normal. junto con la obtenida 
seglin el método de im•ersión de matrices 

Observamos de estas figuras que las distribuciones de tamaño obtenidas por estos dos métodos 
se aproximan bastante bien, existiendo _una mayor diferencia en el borde donde las radios de las 
partículas son pequeños. 

La figura (4.11) muestra simultaneamente la distribución de tamaño de los aerosoles según la 
función de distribución log-normal para los tres espectros indicados. 

-
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30-t0-95 (tur. b�'ci)

0. 1 10 

Ra.ctio de ta.s pa:rtícuta.s (µ,m.) 

fig. 4.11: Distribución de tamario de los aerosoles para los tres 
espectros mencionados segtíri la distr,-bución lo,q-normrzl 
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De esta figura podemos apreciar que el número de partículas en función del radio no baja 
de forma uniforme al disminuir la turbiedad de la atmósfera, como se observa en la distribución 
de tamaño para los días con turbiedad alta y media, donde el número de partículas con radios 
pequeños aproximadamente menores a 0.1 ¡¿m permanece casi igual en ambos días, sin embargo 
la diferencia está en el número de partículas con radios mayores a 0.1 ¡tm. Situación análoga se 
observa si se comparan los días con turbiedad media y baja, donde ahora la mayor diferencia está 
en las partículas con radios pequeños y para partículas grandes las curvas de distribución de tamaño 
terminan cruzandose. 

Al determinar el área bajo la curva se obtiene de nuevo el número total de partículas que hay 
en toda la columna vertical en la atmósfera, .Ye con radios entre 0.01 y 5.0 ¡t1n. Se comprobó que 
éste valor era idéntico al obtenido anteriormente. En nuestro caso, se obtienen J.5 * 10 L1 µarln11 l , 
'2.5 * [011 par/cm1 y 2.0 * to 10 par/cm2 para los espectros medidos en los días con una atmósfera 
de turbiedad alta, media y baja respectivamente. De aquí se tiene que el número total de partículas 
disminuye a medida que la turbiedad de la atmósfera baja. 

Con la distribución de tamaño de los aerosoles determinada, podemos calcular los parámetros 
que definen las características radiativas de estos a través de las ecuaciones (4.18) a (4.23). Estos 
parámetros son esenciales en la solución de la ecuación de tranferencia radiativa. 

En la  figura (4.12) se muestra el parámetro de asimetría y el albedo de 11 scattering" simple 
en función de la longitud de onda, para los tres espectros medidos los días que se indican, y en la 
figura (4.13) se representa la función de fase, detert'"inada para un ángulo de observación de 30" y 
los ángulos cenitales solares correspondientes a las 'horas de medidas de dichos espectros. 

Como se observa de estas gráficas, (4.12) y (4.13), estos parámetros varían suavemente con 
la longitud de onda, lo que permite representarlos sin dificultad por una ecuación paramétrica que 
resulta más comoda en su aplicación a situaciones prácticas. Por ejemplo para el espectro del día 
18-08-95, se tiene que g = 0.717 - 0.212A + 0.051A2 y ...;0 = 0.9-H - 0.0l-!:2A - 0.0lo2A 1 .
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fig. 4.12: Parámetro de asimetna y albedo de "scatteri'r,g" .;'imple
en función de la !on_qitud de onda 
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fig. 4. 1.J: Función de fase en térmz'ños de la longtiud de onda 

La función de fase de los aerosoles tiene una fuerte dependencia del ángulo de "scattenng", o 
sea, del ángulo cenital del sol y del de observación. Esta dependencia se muestra en la figura (4.14) 
donde se ha determinado la función de fase considerando la distribución de tamaño correspondiente 
al espectro medido el día 18-08-95 (figura (4.l0a)). 
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IV. 7 Resultados. Caracterización de los aerosoles

Presentamos aquí los resultados obtenidos para los parámetros que caracterizan física y radla
tivamente a los aerosoles atmosféricos sobre la vertical durante la campaña del año 1995, mediante 
el método de minimización automático descrito. 

IV. 7.1 Evolución temporal de los parámetros de los aerosoles

En todas las figuras aparecen los resultados para los dos índices de refracción utilizados. 

En las figuras (4.15) y (4.16) presentamos la evolución durante el período de medida de los 
dos parámetros que nos definen la granulometría del aerosol {al fijarse a = 2.-'>), es decir el radio 
geométrico y la cantidad total de partículas sobre la vertical .Ve. Un dato ya muy interesante es 
que disponemos del rango de valores del radio geométrico que va de 0.002 a 0.03 ¡tm, alcanzando 
incluso el valor de 0.1 µm para uno de los tres episodios de alta turbiedad medidos. No se observan 
tendencias especiales como ya observamos en los índices de turbiedad e incluso podríamos decir que 
el aumento del aerosol en los meses de verano es menos observable mediante este parámetro rq , 
aunque se observa muy bien en la gráfica (4.16) que nos da el numero total de partículas sobre la 
vertical. Podemos observar muy claramente con ambas figuras como al aumentar rq disminuye .V. 

Los valores de .Ve presentan un gran rango de variabilidad, lo cual es lógico dado que representan 
al número total de partículas sobre la vertical de (Pledida. Oscilan entre L09 y l013 partículas por 
cm 2, aunque el mayor numero aparece entre 10 10 y 10 11 y encontramos también valores extremos 
de 101!1 y algunos más de 10 13

. El número de partículas sobre la vertical no es un parámetro muy 
bueno para cuantificar a la mismas en el sentido de que en general presenta un rango de variabilidad 
de varios ordenes de magnitud y además depende lógicamente del límite inferior rt fijado para la 
granulometría (que para estos resultados es de 0.001 Jtm). Para hacerse una mejor idea de su 
magnitud si suponemos una atmósfera efectiva equivalente o altura patrón de la misma para los 
aerosoles H

p 
= l km, el rango de valores anterior representaría una variación en la concentración 

de partículas por cm3 desde 101,1 a lOil. 

Las figuras (4.17) y (4.18) muestran los valores medios mensuales de estos dos parámetros. El 
valor medio tan alto para r� del mes de Marzo se debe al episodio de alta turbiedad que aparece el 
día juliano 87 y que presenta por contra un número de partículas muy bajo. Los otros dos episodios 
de alta turbiedad parecen más compensados en los valores de rq y .Ve y también menos evidentes al 
estar dentro del período en que aparecen en media valores más altos de la turbiedad atmosférica de 
verano. 
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En cuanto a las diferencias que aparecen en los valores de r,, dependiendo del valor del índice de 
refracción, éstas son relativamente pequeñas, sin embargo aparecen más acentuadas en Y: y sobre 
todo en valores altos de éste. Obsérvese cláramente como para valores altos de r

a 
y por tanto bajos 

para .V los valores para ambos índices son casi iguales diferenciándose a medida que r
q 

disminuye 
(.\"_ aumenta). Es decir como ya se habían obtenido analizando otras granulometrías como la de 
Junge [Cachorro and de Frutos, 1994J; [Cachorro and De Frutos 1995] para turbiedades medias-altas 
la absorción por parte del aerosol representada por el índice de refracción complejo es despreciable 
pero su influencia se deja sentir para turbiedades bajas. 

En cuanto a los errores asociados a estos dos parámetros debemos mencionar que los calculados 
son debidos al método de minimización utilizado y por tanto no se contabiliza el error experimental 
asociado a la medida subyacente como es el espesor óptico. Sin embargo habíamos calculado la 
desviación estandard, que llamamos función de mérito, entre los valores del espesor óptico experi
mental y teórico que dió el mejor ajuste, y ésta resulta ser del orden de 10-;. El error estimado para 
r

,, 
va de 30% para valores de T

q 
en torno a 0.001 ¡tm y 0.5% para 0.1 1tm de acuerdo al intervalo 

que se estabeció en el proceso de iteracción. En la figura ( 4.19) aparece el error asociado a cada 
determinacin de .Ve , situándose ésta en la banda 2-4%. 
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La figura (4.20) correspondiente al radio efectivo es equivalente a la del radio geométrico ya 
que ambas difieren en una constante pues se tomó rr constante e igual a 2.5 (recuerde la expresión 
(4.32)). Lo significativo de esta figura es que nos presenta los valores o rango en que se mueve el 
radio efectivo, los cuales oscilan entre 0.01 y 0.3 µm, con el episodio de turbiedad del día 87 que 
les lleva a casi 1 /tm. 

Debemos significar que es este parámetro y no el radio geométrico quien realmente caracteriza al 
aerosol desde el punto de vista tanto radiativo como físicamente ya que él representa el radio de una 
dispersión monomodal que produce la misma atenuación por unidad de camino que la correspondiente 
granulometría de la que procede. La figura (4.21) muestra los valores medios mensuales para los 
dos índices de refracción. 

A nivel de suelo o en el ámbito de la contaminación atmosférica la cantidad o carga del aerosol 
se mide en gr/cm3 o Jtgr/cm3 , sin embargo una medida equivalente si descontamos la densidad 
de las partículas es el volumen de partículas por unidad de volumen de aire (µm3 /rm 3 ), que no 
es otra cosa que el denominado volumen de las partículas. Anteriormente ya mencionamos que la 
medida de las partículas a través de .Ve no era la más adecuada. En el ámbito de las medidas del 
espesor óptico la magnitud V o volumen total de partículas es el volumen ocupado por las partículas 
respecto de un volumen de base 1 cm2 y altura la de la columna atmosférica, lo cual viene expresado 
en ,,m3 /cm2 . Como vemos tiene dimensiones de longitud L por lo cual también se expressa en ¡an, 
representando entonces la altura del paralepípedo de 1 cm2 de sección, volumen realmente ocupado 
por el total de partículas sobre la vertical. 

En la figura ( 4.22) mostramos la evolución puntual del volumen de partículas a lo largo del año 
95 y en la figura (4.23) sus valores medios mensuales. Estos valores oscilan entre 0.01 y 0.3 µm para 
nuestros datos experimentales, mostrando una distribución bastante uniforme sobre ambas gráficas 
con los máximos en los meses ya mencionados de Junio, Julio y Ag:osto. 
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La figura {6.9a y b) muestra la reflectancia del canal 1 y 2 respectivamente, a nivel de suelo 
(línea horizontal) y del satélite para tres valores de alpha: O. 7, 1.3 y 2.2 para los dos tipos de 
cubiertas: alfalfa y cebada seca, donde como puede apreciarse los resultados son bastante blen 
diferenciables. La gráficas {6.10) muestran las diferencias relativas correspondientes a las (6.9). 
Siempre más sensible la vegetación verde que la amarilla al aerosol. Como ya se vio, la diferente 
respuesta cuantitativa de un canal y del otro hacen dificil la comparación a este nivel. En las figuras 
(6.11) se han materializado más detalladamente estas diferencias realizandose las diferencias de las 
reflectancia respecto de la reflectancia para alpha de 1.3. De esta manera se puede evaluar más 
cuantitativante como afecta el tipo de aerosol dentro de cada canal y como vemos éste es menos 
importante, es decir el canal 1 es sólo ligeramente más sensible al tipo de aerosol que el canal 2. 
Es decir es el valor del espesor óptico y en mucho menor medida el tipo de aerosol, el elemento que 
produce mayores diferencias en la reflectancia. Esto, también puede aprecia� en la figura (6.12). 
Finalmente en la figura (6.13) se muestran estos resultados a través de los valores del NDVI y las 
correspondientes diferencias. 
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fig. 6'.J.J: (a) NDVI en fimción del espesor óptico de aerosoles paro las 
superficies y ua/ores de alpha indicados. 
(b) diferencias relativas del ND VI respecto de sus m/ore.s a 
nivel de suelo. 
(e) d1/ere1icías relativas respecto de sus valores para a = l .3
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La figura (6.14) muestra ya, medic3nte 8 puntos correspondientes a ocho tipos de cubiertas 
diferentes o albedos (tomado en sentido general esta designación) medidos, sus valores de los 1nd1ces 
NDVI a nivel de suelo y los simulados a nivel de satélite para dos espesores ópticos a la longitud de 
onda de 550 nm. Uno el que corresponde al valor medio de los datos medidos (capítulo IV) y por 
tanto a una turbiedad típica de nuestra area de medida y otro, el valor 0.5, que representaría una 
turbiedad alta. En ambos casos el valor de alpha considerado es 1.3 y el valor de beta resultante a 550 
nm marcará la variación con la longítud de onda a lo largo del visible y cercano infrarrrojo del espesor 
óptico. Los ocho casos dan valores del índice a nivel de suelo desde 0.19 a 0.9, que logicamente 
disminuyen en la cima de la atmósfera desde 0.1 a O. 7 aproximadamente. Observamos que para 
valores bajos del índice (suelos desnudos y rastrojo) la influencia de las condiciones atmosféricas son 
menores y estas aumentan a medida que aumenta el valor del índice (vegetación verde y madura). 
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fig. 6.14: .VDVI en el !fmüe superior de la atmósfera er, 

función del, VD� 1 medido a nivel de suelo 

, . o

La figura (6.15a y b) nos ilustra las diferencias absolutas y relativas del NOVI simulado respecto 
de su valor a nivel de suelo respectivamente para los dos espesores ópticos considerados. Para ambos, 
las diferencias absolutas para suelo desnudo y rastrojo son pequeñas y estas aumentan a medida 
que aumenta el verdor de la vegetación. Por el contrario evaluando los valores relativos vemos 
que son los valores bajos del índice los que se muestran más sensible al efecto de la atmósfera, 
estabilizandose bastante el error que lleva el no contabilizar la corrección, en este caso alrededor del 
30% para Ta = 0.235 y alrededor del 40-50% para un T

0 
= 0.5, siendo mucho más realista por tanto 

el primero. 

También son interesantes de analizar las figuras (6.16a y b) y (6.17) a fin de ir familiarizandose 
con los comportaminetos de los valores de los índices frente a las reflectancias de los canales 1 y

2 [Huete et al., 1997). Estas gráficas ponen otra vez de manifiesto como una misma superficie o 
pixel muestra una posición muy distinta en el espacio NDVI-CANAL dependiendo de las condiciones 
atmosféricas en que se haya tomado la imagen, siempre más .acentuada en las superficies de alto 
contenido en clorofila. 
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cubiertas de suelo 

Vl.2.2 Sensibilidad de las reflectancias y NOVI a los aerosoles atmosféricos: 
parámetro de asimetría y albedo de "scattering" simple. 

La sensibilidad del efecto atmosférico al parámetro de asimetría g y el albedo de "scattering" 
simple ,.¡)o ya se vio en parte en las figuras {5.25) del capítulo anterior. Los efectos de estos dos 
parámetros se considerán de segundo orden respecto a la influencia del espesor óptico. Es por ello que 
sólo se ha considerado la superficie más sensible a la variación del espesor óptico como es la alfalfa 
y el valor del espesor óptico, como venimos realizando, se fijo en 0.235 (a: = l.3). Considerando los 
valores de g = 0.65 y wo = 0.88, típicos de un aerosol continental, la tabla (6.1) nos muestra los 
valores típicos de estos dos parámetros para distintos modelos atmosféricos y componentes básicos 
de los mismos. 

Como ya vimos que la dependencia de estos parámetros con la longitud de onda no era muy 
grande vamos a considerarlos constantes en estai; simulaciones. La figura ( 6.18a) nos muestra la 
reflectancia del canal 1 y 2 y del NDVI en función de w0, desde 0.6 a 1 para un g constante e igual 
a 0.65 tomando el espesor óptico mencionado y la figura (6.18b) para la variación con el parámetro 
de asimetría (de 0.4 a 0.95) 
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. Tabla (6'. 1) 

Valores de g y ....,·0 para las cuatro componentes básicas de un modelo 
de aerosoles y para distintos modelos de aerosoles atmosféricos 

Composición g 
...,·o

Componentes básicos (*) 
Partículas de polvo 0.88 0.65 

Partículas solubles en agua 0.63 0.96 
Partículas oceánicas 0.78 1 

Partículas de cenízas (hollín) 0.34 0.21 
=============----- =======--- ======-==-

Modelos de aerosoles ( *) 
Continenta 1 0.64 0.89 
Marítimo 0.74 0.99 

Urbano-Industrial 0.59 0.65 
==========-==----- ----------

----------

----------

modelos de aerosoles atmosféricos (**) 
Continental limpio 0.65 0.95 

Continental promedio o:64 0.97 
Urbano 0.64 0.94 

Desértico O. 78 - 0.82 0.73 - 0.77 
Marítimo limpio 0.79 1 
Marítimo mineral 0.8 de O. 7 a 1 

Marítimo contaminado 0.69 0.96 

(*) WCP-112 (World Climate Programme). (1986). A Preliminary Cloudless Standard At
mosp'here for Radiation Computation. lnternational Association for Meteorology and Atmospheric 
Physics, Radiation Commission, WMO/TD-NO.24. 

(**) D'Almeida G.A., Koepke P. and Shettle E.P. (1991). Atmospheric Aerosol: Global Clima
tology and Radiative Characteristcs, A Deepak Publishing. Hampton, VA(USA). 

De estas gráficas se observa que en el caso de la variación con""'º (figura. (6.l8a)), los cambios 
que experimentan las reflectancias de los canales 1 y 2 en el límite superior de la atmósfera son 
pequeños, teniéndose que la reflectancia del canal 1 permanece prácticamente constante en función 
de wo (ver también figura(S.25a)). Con estos cambios en las reflectancias, el NDVI experimenta una 
variación muy pequeña. Para el caso de la variación con el parámetro de asimetría (figura (6.18b)), 
se aprecia que la reflectancia del canal 2 permanece casi constante y la del canal 1 disminuye 
suavemente (ver también figura (5.25b)), sin embargo estos cambios en la reflectancia hacen que el 
NDVI experimente una variación significativamente mayor que en el caso anterior. Como se puede 
ver, el NDVI es más sensible a los cambios con el parámetro de asimetría, el cual a su vez tiene una 
mayor influencia sobre la reflectancia en la región de longitudes de onda del visible. 

La mejor información está contenida evaluando las diferencias relativas correspondientes a las 
figuras anteriores. Obsérvese que estas variaciones son ya adicionales a la variación del propio NOVI 
a nivel de satélite que hemos calculado bajo las condiciones promedio 'a = 0.235, g = 0.6.j y 
wo = 0.88. En el primer caso (figura (6.19a)) vemos que ambas reflectancias van muy parejas desde 
-10% hasta 4% con apenas influencia sobre el NDVI. Para la variación con el parámetro de asimetría
g (figura (l.19b)) ya vimos el comportamiento inverso de las reflectancia de los canales l y 2 (figura
(5.26) del capítulo V), muy influyente sobre el canal 1 y apenas sobre el 2 afectando al NDVI desde
un -10% al 10%.
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Vl.2.3 Sensibilidad de las reflectancias y NDVI al vapor de agua. 

La corrección atmosférica del vapor de agua se ha realizado bajo las mismas condiciones de los 
dos últimos parámetros, es decir para un ángulo cenital solar y de observación de 300. un valor de 
r,,_ = 0.235 (a = 1.:3) y para un cubierta vegetal de alfalfa. A través de la figura (6.20) pueden 
analizarse estos resultados, como era de esperar el NDVI disminuye pero muy ligeramente desde O 
para una cantidad de agua precipitable de.,.; = O hasta un 5% para ..,_, 

= 3.6. El canal 1 no llega al 
2% y el canal 2 a un 16%. 

La característica básica que tiene la influencia del vapor de agua, al igual que el aerosol. es su 
gran variabili-dad espacio-temporal en relación al ozono y "scattering" de Rayleigh. Es por ello que 
con el fin de observar más detalladamente su influencia se ha evaluado también para el NDVI dos 
casos más, el primero para observación en el nadir para un ángulo cenital solar de :�0° y el segundo 
para observación de 30º con ángulo cenital solar de 60° (figura (6.20b)). Como puede apreciarse 
para el primer caso la diferencia es ligeramente inferior al caso de 30°-30° anterior o sea alrededor 
del 4% para ;.,,; = 3.6 y en el caso de 60°- 30° grados, esta alcanza el 12% 

No hemos incluido aqui los resultados para un suelo desnudo o los casos de escasa vegetación, 
pero estos resultados y otros [Souflet, 1992); [Souflet et al., 1992]; [Tanré et al., 1992] pone de 
manifiesto la importancia del vapor de agua sobre regiones áridas de escasa vegetación o de gran 
varíabilidad de la misma. Aunque la influencia preponderante es en el canal 2 tampoco hay que 
desestimar su influencia en el canal l. La llegada de los nuevos sensores (MODIS; MERIS; etc) 
de multitud de bandas de anchura desde 10 nm, ya mencionados, hace que cuestiones como por 
ejemplo la sobreevaluación de la absorción que hemos detectado por parte del vapor de agua en el 
visible (ya se mencionó este punto en el capítulo 111) puede ser del máximo interés. 
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Vl.3 Sensibilidad de las reflectancias y NDVI al ángulo cenital solar. 

Como ya hemos venido diciendo, la diferencia fundamental de esta corrección frente a las 
anteriormente analizadas es que ésta si es contabilizada en el procesamiento de la imagen, ya que 
cada pixel lleva asociado su ángulo de observación y el ángulo de posición solar correspondiente. Sin 
embargo un estudio más detallado del que aquí mostramos, empleando esta misma metodología, 
nos puede evaluar bajo que condiciones y que tipo de cubiertas muestran una mayor sensibilidad a 
estas variaciones y con ello disminuir el numero de cálculos a realizar en el mismo procesamiento 
de la imagen, dadas por supuesto las características de la misma (es decir si estamos por ejemplo 
evaluando la imagen de toda España o sólo de una región de pequeña extensión). Teniendo en 
cuenta además que los estudios de NOVI presuponen un análisis multitemporal, donde la síntesis o 
"compositing" de la imagen resultante conlleva que el mismo pixel esta iluminado de forma diferente. 

La figura (6.21a) nos muestra para el NOVI las variaciones absolutas con el ángulo cenital 
solar de las cinco cubiertas vegetales que hemos venido tomando en este estudio ( como siempre las 
líneas horizontales son el NOVI evaluado a nivel de suelo). En este caso no son tan interesante esos 
valores o diferencias absolutas del NDVI, arriba o abajo, sino la variación relativa de la propia curva 
o curvatura que nos está marcando las diferencias entre un valor de 300 o -too, etc. Lo que está
claro es que obseNaciones a partir de 400 empiezan ya a ser importantes y que estas son bastante
más acusadas para suelos desnudos o de escasa vegetación, como siempre infravalorando el valor del
NOVI. El canal 2 muestra una gran estabilidad frente al ángulo solar siendo algo más acusado para
vegetación escasa que densa y el canal 1 es algo más variable, pero en todo caso el comportamiento
es bastante estable y no se dispara hasta los valores de 60". (veanse figuras (6.22) y {6.23)).
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El análisis realizado es bastante ilustrativo del comportamnento de las reflectancias y NDVI 
para este sensor AVHRR-NOAA, pero lo más interesante es la metodología puesta a punto para la 
aplicación de las correcciones atmosféricas en casos concretos y sensores concretos en multitud de 
aplicaciones en teledetección ( estudios agronómicos, forestales, oceánicos, etc.) que precisan de esa 
corrección atmosférica. 
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Conclusiones 

CONCLUSIONES 

En esta memoria se ha realizado un estudio sobre la determinación y análisis de la evolución 
de dos de los más importantes constituyentes atmosféricos: ozono y vapor de agua así como la 
caracterización tanto de las propiedades físicas como radiativas de los aerosoles sobre la vertical 
del punto de medida. Estas determinaciones están basadas en la medida y modelización de la 
componente directa de la radiación solar espectral en el rango 300-1100 nm. A su vez se ha 
desarrollado y validado un modelo de transferencia o intercambio radiativo a "dos flujos 11 que nos 
permite estimar las tres componentes de la radiación: directa, difusa y global, a nivel de suelo. 
Su aplicación al calculo de la reflectancia de la atmósfera nos permite una gran fiabilidad de dicha 
estimación al estar basado en la propia validación de la transmitancia de la atmósfera a nivel de 
suelo. La metodogía puesta a punto y los datos disponibles nos permite afrontar un nuevo tipo 
de problemas como es el de las correcciones atmosféricas en el ambito de la teledetección y el 
desarrollo y validación de nuevos métodos y algoritmos para la determinación del espesor óptico de 
los aerosoles y otros parámetros de los mismos (la masa total, etc.) mediante los nuevos sensores 
hyperespectrales de la nueva generación de satélites (MODIS, MOS, MERIS, etc). 

Pasando a especificar punto por punto las conclusiones de esta memoria exponemos 

l. Se han realizado a lo largo del año 1995 un extenso conjunto de medidas espectrorradiométricas
de la irradiancia solar que abarcan desde el UVA al infrarrojo próximo. Estas medidas de
moderada-alta resolución espectral son realmete valiosas, tanto por las características ya indi
cadas como por la continuidad y extensión de las mismas.

2. Se dispone de una base de datos de las tres componentes de la irradiancia solar espect.ral
aplicables y extrapolables a la región de Castilla y León, que deben servir de base a diferentes
aplicaciones-y usos, entre los que destacamos los dirigidos al campo de la energía solar, estudios
atmosféricos, y otros campos, como la teledetección.

3. Se ha determinado el contenido total de ozono sobre la vertical atmosférica, observando su
evolución diaria y estacional y se ha comparado con otros datos de la red mundial de observación
del ozono, como los de la estación de Aren1osillo en Huelva perteneciente al INTA (Instituto
Nacional de Técnicas Aeroespaciales), vemos que las diferencias obtenidas están dentro de los
errores estimados al método.

4. Se han analizado diversos métodos para la determinación más adecuada del vapor de agua en
la banda de 940 nm, estableciendo sus errores y analizando la influencia de la denominada
"absorción del continuo11

• También se ha analizado su evolución durante el período de medida,
observando una gran variabilidad y et claro aumento durante los meses de verano, pero sin
tendencias cláramente determinadas.

5. Basado en la dependencia que presenta la atenuación de la radiación con la longitud de onda se
ha realizado un estudio comparativo doble de los aerosoles atmosféricos. Desde una pe�pectiva
más grosera, a través de los índices de turbiedad de la atmósfera y más fina desde la base de
la Teoría de Scattering de Mie, estableciendo correlaciones entre ambas caracterizaciones.



Conclusiones 

6. Se r,a realizado un estudio de la evolución de estos índices de turbiedad, donde cláramente
se observa la enor· , variabilidad que presenta el espesor óptico de los aerosoles y por ende
estos parámetros de turbiedad. Destacando a través de la gran cantídad de datos analizados la
excelente acomodación de la dependencia espectral del espesor óptico de los aerosles a la ley
de Angstrom.

7. Se han caracterizado durante el período de medida los parámetros que definen sus características
físicas: función de distribución de tamaños, radio efectivo y volumen total. etc así como sus
parámetros radiativos: parámetro de asimetría (de enorme importancia en el estudio climático
de los aerosoles) y la función de fase.

8. Se ha desarrollado un modelo de transferencia radiativa TR de la atmósfera del tipo II Dos flujos"
y se ha validado con nuestras medidas experimentales a nivel de suelo, analizando la influencia
y sensibilidad a cada uno de los diversos parámetros que en él intervienen. Destacamos aquí
la inclusión en el análisis de la medida del albedo de diversas superficies: suelos desnudos y
diversas cubiertas vegetales.

9. El modelo de TR permite calcular la reflectancia o radiancia en el límite de la atmósfera para su
posterior utilización en la corrección del efecto de la atmósfera en la region Visible-IR cercano,
sobre la señal medida por diversos sensores de tipo multiespectral de la nueva generación de
satélites.

10. Se aplica el ejercicio de la corrección atmosférica a la reflectancia de los canales 1 y 2 del sensor
NOAA-AVHRR para el estudio del comportamiento del índice de vegetación NDVI, tomando
como base nuestros datos medidos de la reflectancia espectral del suelo y diversas cubiertas
vegetales, enfatizando el papel de los aerosoles atmosféricos.
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APENDICE A 

Método de absorción diferencial 

Este método es utilizado fundamentalmente para determinar el contenido total de ozono en 
la vertical de la atmósfera por los medidores Dobson. Está basado en medidas de irradiancia solar 
directa a nivel de suelo en la banda UV del espectro solar que es donde el ozono absorbe fue rtemente. 

Considerando la ley de Beer-Lambert-Bouguer, ec.(3.1), la diferencia del espesor óptico a las 
longitudes de onda ,\ l y -\2 es 

(.--U) 

donde los valores de ,\1 y -\1 se escogen suficientemente próximos y correspondiendo además, ,\1 a 
una absorción fuerte y -\2 a una absorción moderada. Esta elección del par de longitudes de onda 
evita la dificultad de la calibración absoluta del instrumento y también como el espesor Óptico de 
aerosoles varía suavemente con la longitud de onda, al estar ,\ 1 y ,\2 próximos reduce el error por 
efecto de los aerosoles. 

De la ecuación (3. 13) se tiene para el ozono -• 

(A.2) 

donde ko
3
(-\ 1 ) y ko

3
(A2) son los coeficientes de absorción del ozono a ,\ 1 y ,\2 respectivamente. 

En la banda UV donde hay sólo absorción de ozono, de las ecuaciones (A.l) y (A.2) se tiene 

(A.3) 

donde rn es el espesor óptico de Rayleigh. 

Los pares de longitudes de onda usados por los medidores Dobson son 

Designación longitudes de onda (nm) ko,(Ai) - ko,(A2) (cmatm)-1

A 305.5 4.025 
325.4 

B 308.8 2.625 
329.1 

e 311.4 1.842 
332.4 

D 317.6 0.829 
339.8 

Generalmente se usan dos pares de longitudes de onda, A y B ó C y D, la elección depende del 
ángulo cenital del sol. 



APENDICE B 

Diseño del tubo colimador o !imitador de campo para recoger un haz de luz

solar en el receptor coseno 

El receptor coseno recoge la luz solar procedente de todo el hemisferio superior al plano que 
define dicho detector (radiación global). Queremos sin embargo medir un "pincel" de luz solar. para 
lo que tenemos que limitar la entrada al receptor coseno de un conjunto determinado de rayos. 

Esta limitación se consigue mediante el acoplamiento de dos pupilas concéntricas, la última de 
las cuales es el propio receptor. Este actúa como diafragma de ape 1rtura, pues es el orificio que limita 
la extensión del haz que penetra en el sistema. La misión de la primera pupila es limitar el campo 
que se ve a través del instrumento y recibe el nombre de diafragma de campo. 

L ................. x ...................... �.J ..... . 
r 
D 

............................

O.A. 

D.C. 

Fig. B.1: Esquema que muestT'a la configuract'ón óptica 

del colimador 

De esta figura: 

D.C: diafragma de campo 

O.A: diafragma de apertura 
z: separación entre ambas pupilas = x + y 
d: radio del detector 
O: radio del diafragma de campo 

2ao: campo de iluminación plena 
201: campo de iluminación límite 
2av: Campo de iluminación media o también llamado 

campo de vista FOV (Field of View) 

.. ..... ,1 



Del esquema del colimador se deduce que todos los rayos con una inclinación menor que o
0 

penetran totalmente en el sistema. A ese ángulo se le denomina campo de iluminacic5n plena. A 
partir de este ángulo empiezan a aparecer los problemas de viñeteado producidos por el diafragma de 
campo y la iluminación en el interior del instrumento va disminuyendo a medida que la inclinación 
de esos rayos aumenta [Casas J, 1985]. Existe un ángulo llamado campo límite (:201), a partir del 
cual los rayos de luz ya no penetran en el sistema. El ángulo :2n,. determina el campo de ¡·1uminatión 
media, que en el ambiente de la óptica atmosférica y la teledetección se llama también campo de 
vista (FOV Field Of View). �

Se han considera
�
d ra la construcción del colimador los campos de iluminación plena dados 

por los ángulos de 15° 2 y 1 º. Cada caso requiere de un tubo con un diámetro de pupila adecuado. 
que será función de la stancia =· Fijamos esta distancia en 300 mm y de ahí se deduce el tamaño
del diafragma de campo y el ángulo del campo límite, para que la iluminación en el instrumento se 
hace cero. 

El tamaño del diafragma de apertura (receptor coseno) es de 7 mm, así que la distancia d 
mostrada en el esquema es de 3.5 mm y 

á n 
tgao = - = --

b .: +b 
( B. l)

Conocido el ángulo del campo de iluminación plena 2a0 y la distancia .:;, de la ecuación (B.l) 
se determina el valor de b y D. 

-·

Por otra parte para determinar el ángulo del campo límite se tiene que 

D 
tga¿ = -

X 

d 
tga, = -

y 
como :; = x + y, entonces 

==> 

==> 

D+d
z=-- de donde 

tgo¡ 

y el ángulo para el campo de vista (FOV) es 

D 
x=-

tga1 

d 
y=-tga¡ 

(
D +d)

a1 = tg- 1 
----;- (B.'2) 

(8.3) 

NOTA: Al poner z = 300 mm no se ha tenido en cuenta el espesor propio del diafragma, cuya 
cara exterior es la que intercepta la luz. Siendo este espesor de 3 mm, la distancia real :; es de 303 
mm. 

De las ecuaciones anteriores (B.l), (B.2) y (B.3) se tiene que: 

• CASO 1: 2a0 = 15° 

b = 26.585mm 

201 = li.59° 

D = -l3.39mm

2a., = 16.3° 

"Casa J. (198.5). Optica. librería General Zaragoza 



• CASO 2: 2no = 3º

b = 133.660 mm D = 11. 13mm

'2.a¡ = 5.6-!0 '2.a,. = --1.3°

CASO 3: '2.no = 1°

b = --101.060 mm D = 6.1--l mm 

201 = :3.65° 20'.v = '2.3°

Se dice que se tiene una pupila espada/ cuando el diámetro del diafragma de campo coincide 
con el diafragma de apertura. En ese caso sólo se consigue iluminaci6n total en el instrumento 
cuando la luz incide en la direcci6n del eje. Para cualquier otra dirección la iluminación es menor, 
hasta llegar al ángulo de campo límite, definido por el rayo que penetra en el sistema pasando por 
un punto del diafragma de campo y por el diametralmente opuesto del diafragma de apertura

,. 
En 

este caso: 201 = 2.65° y 2ai, = 1.32° . 

En las figuras (8.2) se muestran las gráficas 9e iluminación en función del ángulo de campo 
para los tres casos anteriormente tratados. 

8.8° 7.5° 

2.8º 1.5º 1.5° 2.8º 

CAS02 

Iluminación 

Angulo de campo 

CASO t 7.5° 8.8° 

1.8° 0.5° 0.5º 1.8º 

CASOJ 

Fi'g. B.2: Gráficas de iluminación en f1mció11 del ángulo 
de campo 

) 

') 

1 



En la figura (B.3) se muestra el plano general del tubo colimador o !imitador de campo con sus 
dimensiones. 

a:, 
IIJ ..., 

1@j1cioj:o.sj 
@ q O !0,5 

Fe:q. B. :J: Plano del tuóo colimador o /imitador de campo 

l 
�I 



APENDICE C 

Calendario de medidas de espectros de irradiancia solar 

En este apéndice se enumeran los espectros de irradiancia solar que fueron medidos en la 
campaña del año 1995 y los que se usaron en la presente memoria. En la primera columna se indica 
el día en que se realizan medidas, en la segunda se incluye para cada día de medidas datos relativos 
a la presión media (dato del Centro Meteorológico), el número de espectros de irradiancia directa 
medidos (denotado por #d) y los de irradiancia global (denotado por #g). La siguiente columna 
especifica el nombre que se le dió a cada fichero de irradiancia espectral. anteponiendo el prefiJo 
d si se refiere a irradiancia directa; si aparece el prefijo (g) se indica que se midió un espectro de 
irradiancia global en las mismas condiciones que el correspondiente de directa ( acto seguido a él). 
Un * después del nombre del fichero indica que el correspondiente a irradiancia directa se procesó 
y usó en los diferentes estudios que se describen a lo largo del texto. Finalmente, en las últimas 
dos columnas se indica la hora en tiempo univer.;al en que fué medido el espectro y la masa de aire 
correspondiente a esa hora. 

-·
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) 
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:,0700.5 dat• 15,133 

d070016.dat 
d070317 dat 

d0703i6-dal" 15,533 
o07(Xli!il.dal 

a09CXl,, dal" ! 1.21 7 

d0903i2 dat• 11,(117 
d0903i3.dat 

dOOCOi4 d!II* IS, 15 

d090315,dat• 1'5.ee:3 
aOSO'.J16,aar 

di 400il .dat" 11.1 67 
di 40012.dat• 13,(x;7 

d1 403í3.det" IS.� 
di ,4()3.,t dal" 15,35 
di 5((;¡1 dat• 11,767 

dlso:312 dal" 11,6157 

di 5a313 det• 12.11 7 

dl �.aat• 12,263 
(g)dl 503,1 aet• 9,96'3 
(g)dl B0312 dat 

(g)dl Ei03•3 aer- 10,967 

(g)dl600o4 del 
(g)dl eoo,s c1ar- 12.4 

(g)dl 603'6 dal" 14,617 

(9)<11 EO:l<T dat 
(g )d 1 6CG8.dal 

(Ol.:11 �•SI dat" 1 S.667 
(Q)d22001I dat• 1 �-"
(g )d2203<2 dar" 1 10.617 

(<J)c:12200!3 t1at• 12,4 
(g)d2200i4 aar- 14.�7 

101cr.-2CG5 aet• ,e.2e1 

(g)d2XG1 da1• 11.05 

(g)d23X312 �,.. 12,087 

(g)d2XG3.4a\• '4.Sl7 

lold2XXJi4 dar• lo,25 
(g)d26COol d■t• 10,117 

(g)a2e0312.ctat- 11.:nl 

1 ... �1l0313.0•1• U.'83 

(g.)(12900,1 del'" 
1 

11 _4-.'"(J 
(g)Cl290Cl,2 dalº IJ.� 
lolúaoco.:J.011" 1 ,s . .z 

.(-.l)C13100,1 dll" 1 g,51 7 
(g)d31 cu,� d.11" ! 1:J.!!11 

¡g¡o:1100,J oal"' 1 l 1,!,17 

77 eoc«:troo n-ea,ooo 
dir'-Clo•: 50 (� l)(OC_.) 
,;¡IOt>elell: 27 

rraoe a1rQ F..:ne 

(at:eoluta) 

1 

1 605 04-04.95 

1 67 

1,003 
�-95 

2,CX:S 

1_q, 
1,358 

06-04-96 

,.rn 

2.063 

\ ,'.lee 

1,3 
1,67'5 07-04-96 

1,1"86 

1.3Xl 
1.297 
1 2615 
1.26'1 -12-04·96 
1 615 

l:)e4 

1 27"5 
1 515 1 :}-04,96 

2.0SSI 
1 .f'GO 
1 J!,O 

1 23!i 
14¿,e 1 4-04.95 

2.2"2 
1,516 

' '" 
1 _44 

-�

• �·1 

1,235 
• '.179 , 5-04.gs 
1 22 . 

l 2619 

1 156'4 

·,;n 16,-04-� 
. �, 

' 2 

1�Sll5 

Ola ae1 ario 1 

P moa.a (�) 
¡ �úm dlíQICtOO 

. ....:im <:¡100&-

9" 
936m0 
,d • S 
ti,;¡ - '.) 

95 
936 mo 
'ª - 6 
tlg • 6 

ge 
9'4.'.lmo 
"d • 6 
,g. 6 

97 

009.5 mo 

"ª. 5 

"'º. 5 

1oa 
905.4 me, 

fd • 6 
,g. o

100 
936.S mo 
'ª. 7 
,g - o

104 

"d • 9 
,g - o 

1 ()5 

940.2 mo 
'ª. 3 
"ª. o 

ioe 

<n7.9mo 
"ª - 4 

,g. 4 
ICO 

'129mo 
'd• 3 ,g• ::t 

ABAII -
"JQ,rt:,,Q Hora u r ! •'T"Boa aira 

{d:1d1rec:to) , (aoeoiuta) 
(Q• ,;¡100111) 

,. a procaaedo) 

(9)d"°'4ol Gal" 
(g)d"°"•2 oar-
(9)a<()oll,J dar• 

j-404,• aar-
j.-Q4,5 aat 

'.QJ050411 Jdl 
(g)d5()612 dat• 

(g)d504<3 <lar" 
(g)d'50&14 dat• 
(g)a'504o5 dar" 
fc,�oEidal 

( }¡ll904•1 ,,a1• 

(g)dW4&2 Clat" 
(g)OS)413 dat• 
(g)d6i0'14 dal" 
(g)oe04o50at• 
1a!d60'o6 do&I 
(g)d'/041\ dal" 

(g)d '/04,,l d■I"' 
(g)d704•3 011" 
(g)d'/0414 dal"' 
l¡;¡ld7� Clat" 

1 

0120411 dal" 

l di 20"'2 .:lal 
di 206,3 dalº 

'-' 1 2°"4 4 Oill l
d120.1'5 dat• 
ji 20o'o6 .:iar-
-:JI :x),111 ,:la!º 

d1�Q da! 
'J, 3:)ol,3 -::lat• 
JI :x),114 dat" 
di 304<5 dat 

di :D,6,6 dal" 
.::21 �,7 l'!at• 
cll 404,1 dar• 
11�,2 oat• 
a, 40t.:I dal 

di OQ,414 Oa\• 
<l140&o5dal 

di 404'6 d�• 
d I ol(),&1 7 dal 
.::21 40,t '8 dal 

di '°"9.dat• 
c:11504,1 .:iat• 
d1 504,2 .:1o11• 
a I SO,C,J .:rat • 

(g)dl6Qo4,l.:ldl"' 
(�)di eo,1,2 dat• 
(g)dl 60o4<3 dal 

(g)Ol f!O& .. dat• 
(�)di�! do1t• 

(g),l1 'lOlo2 da!º 

(g),ll 904.J da!• 

1 

IJ.567 
1 4, C63 

15,3 
15 767 

9.re3 
11 4 

I J 41 7 
14.elS 1 

1 
-,e 

IQCO:J 
11 ,5,3:J 

IJ,45 
14,9 

9.cn 1 
10.383 
11.6l3 
14.017 
l '5.CO:J 
10,s11 

\
12.56 \ 

1 1 '.) 5 
¡ 

l '.J.e('O 1 
,oge:¡ 

11. I E,7 
1')65 

14 71 7 
1 s. 71 7 

12.217 
13,5'!3 

14 233 

15.01 7 

l 6.JIS7 
1 4 

1 4.0!!0 
1,; :l!!O 

1 4 16:) 

1'5.000 

15,167 

� 567 
10 2 

11 6'I 7 

51 eoo,;clrl>Q medlOOo 
.:iotectol! 54 (41 proceoaaoo) 
�I00oll911 2 7 

1 19e 

, 2'58 
1 s. 

11'-;JJ 

1 43 
1, 1 T"J 
, !e 

1 4()1 

1 -.17 
l'.l$2 

1.164 
1 162 
1 41 2 

t 669 
1 . .2 7'9 
1. 1 ::e 

1 232 
•S42 
1,219 

' 1 02 

1 1 ,., 

, � 79 
11� 

I 14 
1 1 7'S 

1 JI 2 
1 S,6 

1� 
1 146 

1 22'3 

1 J79 

,sies 
1 ''.11 
1 202 
1 972 

1 197 
1 )15 

1 795 
1 7 

1 216 
, ore 

1 



' 
. 

Faena 

00-06-95 

24-06-96 

X)-06.!llS 

31-05-96 

Dia del año 
P moac:1,a (rro¡ 
Núm. (]l(laC:100 
Núm. ¡;¡1ooa• 

123 
9'37 mo 
,el(] 2 4 

#g. 4 
144 

901 mO 
illd•2 illg•O 

150 
942.6 mo 
lfd • 5 
#g - o 

151 
942m0 
#d • 4 
"º. o

\AAYO 

-"'omore �º'ª ur 
(Cl=dlf<acto) 
(g=,;¡lot:iel) 

(• "010<:QQaOO) 

(g)dcn>5il aat• 9,167 

(g}dCOC&2.dat" 11 .28:J 

(g)d0005i3.dal• 13, 7'8:J 
(g)d0::0614 dat" 15,483 

d2'0511 dat• e.TI T 
d2405<2 dat• 15 

d3XJ6i1 dat" 13,167 
d300S&2.dal• 13.Sll57 
d3005i3.dat" 15,267 
dXI0&4.dal 

Cl:J)()5;5.dat• 15,617 
d31 Ol5i 1 dal • 13,$5 
d3105i2,dat" 13,617 
d3105<3 dat• 14.6e7 
d3105i4.dlt• 15,el57 

1 9 aopectroo madldoo 
d11actoa: 15 (14 P,O<:-.l08) 

globelao; 4 

7 
mace aire F<acha 
iaOOOluta) 

1 367 01-06-95 
1,056 
1,007 
1,405 
1 .402 
1.207 

()6-0$.gs 
1,04,4 
'066 
1 253 

)7-0S-915 
1 407 
1 03 

1,035 
1.1� 
1,419 12-0&-!ill5 

1�QIS 

15-08-!illS 

16-0S-915 

20-0&-S115 

21-0&-!i115 

22-0&-95 

2:J.-0&.9'5 

2&08-95 

Dia del dño 
p ,._, ... (m0) 
Núm dlfec:100 
,.,.; m. g 10 oaJ<ID 

152 
941 m0 
illd • 6 

#g - 3 

157 
934 mo 
#d • 4 

"ª - 3 
,se 

935 m0 
#d • 5 
#g - o

183 
91315m0 

"ª - 4 

"ª. o

164 

904 m0 

#d • 4 

"ª - 4 
1ee 

9131Sm0 
"ª - 5 

#g. 5 

161 
904,S m0 

•a•3 #g•3 
17'1 

935,S m0 
i,d• 1 #Q•I 

172 

SM1 rrc 
#d•3 #o•3 

17'3 

9Cll9,2m0 
#d•3 #Q•1 

174 

329,5 rrc 

#d•3 #Q•1 
179 

935.S rrc 
lfd•2 #O•O 

.. ,..,,o-� 

"'°"'°''" M._"\ra U'!° 
(d•Clir<>c:lo) 
(g•gl00.I) 

t• • PfOC..wdO) 

d10ei1 de.t• 6,3 

(g)d10e.2.d•t" 10 

(g)<:lloe.3.dat• 11,483 

(g)d10&4,det" 13,433 
d106'6.dltt• 1 4,Sl83 
d108'6.dlll 

(g)d605i1dalº 9,117 

(g )de0eQ ClaC- 11 3XJ 

( g )dflC&3. aat• 13,9'17 
�dat" 16, 13:J 

a71)15j1 aa1• 7 533 
d7'0f5'2 daC- !!.� 
droe.3,daC- 'º· 11 7 
d70et4dllt" 1),717 
d7015il5. dat" 15,45 

dl 2()15o1 dar:- 7,317 
d120!Q.dat" 6,611 

d1 2Ql5o3.det" 10 41 7 
d 1 20614 dalº 11 25 

(g)dl 3'.)6,1 dat• 14,167 

(g)d130eo2.dat" 14,517 

(g)c:113:l&:l.oat" 15, 7S 
Cald1 :ir:&4 oat" 16-130 

(g)<:11 5015,1 da!- 6,1 

{g)d1 5015,2.dat" 10683 
(g)cl'lsoe.3dat• 13,45 

(g)dl 5015,,4 dat• 15.�7 
(r,ld15015,S dat" 16.230 
(g)d1 e0So1 dlllº 7 :Bl 
(g)d1e0eQ dat" 7 583 
Ir, \di e0l5o3. delº ges 
(g)d200eo1 dar• 10,6 

(g)d21oe.t dal" , rn 

(g )<:121 Ol!li2. 081"' 9,2 
/r,\d:!101513 oat• 11 567 
(g)d220el1 dar- 1.-rn 

d220eta. d&I • I0,e:33 
c122Cei3.dar 11,967 

(g)d23)11,1 -lat" e.667 

�dat" 10,1 
d230&3.dal• ,, Jl!IO 
d2!DSol det• '3 
d2eoe.2 d&t • 9,◄5 

67 -,ectroo macltdoO 
directoe: '3 (42 P,OC:el>ad09) 

giooa- 24 

.�a,n;ai 
'at:eoh,ta) 

1 
1 

1.546 
1 126 
1 001 
1 Cl2 

1,198 

1 27'e 
0.987 
1 044 
, • re 

·�

1 55 
1 039 
1 027 
· 2n

2.004 
1 35 

1 .06:2 
o�

1,00'1 
1102 
1,3'1 
I� 

1 1 615 
1 041 
1 005 
1 167 

1 '4SIS 
1 2 04 

1 !397 l 1 1 1')7 1 

1 ·�

' fl23 
1 27 

1 

0.992 
1� 
1 C02 
0.97e 
13919 
1,099 
o 5188 
1 664 
1 116 



FQChll 

(6-07-95 

06-07-95 

)7-07-95 

14--07-95 

17-07-"6 

18-07-;15 

19-07-96 

20-07-95 

¿1-07-95 

24-07-95 

27-07-95 

31 01-95 

JULIO 
Oia dial ario Nombra Hora UT 

p madia(mb) (d=dirQCIO) 
Núm dirQCtOO (¡¡�g1ooa1) 
Núm. QI00ala (• =- 0,0CQB8do) 

186 d50711 dat• 8 15 

941,3 mb d507•2 dar" 1 O,C'Ei 
"d = 6 (g)<l507'3aat 

"9 - 1 a507;. dal 
d50715,dat• 15,55 

d507i6 dllt'" 16.55 

187 d6071I dat• 1, 1(;1 

938,4 mb d607i2.dat'" 9,1 

"d • 6 dE07i3 dat• 14,2:33 

#g - o dtl07i4 dar" 15,383 
de0715.dat 

del'.l7i6.dat'" 16,35 

16!! (g)d707il dat• �. 167 

935 mb (g)d707i2.dat- 9,417 

#d•3 #a•3 /ald707,3.dat• , J,4 

163 (g)d1 407il dat• 1.m

938. 5 mo d1407i2. dat• 9,367 

"d•3 i,a•1 d1 -107i3.da\• \Q,'l 
ll,8 (g) d1 70711 ,j.¡l• 7,1 

938,5 mb (g)d1707,2 da!:- e.e 

#d • 5 (g)d1 707i3 dat• TO.IS 

#g. 5 (g)d1 707i4 dar" 11 :'67 

/ald1 707i5.dat• 12 617 
1961 d1807i1 dar" 7 ., 7 

940,4 mb di 80712 dat• 8,533 

#d • e d1e07i3 dal 
#g. o d180714 dat 

d1 80715.dal"' 15.867 
di ecme.dat• 16,717 
d1 !!07i7 dat 
di eoTie.dat 

200 d190Tl1 dal"' 1 9, !67 
938mo di 90712.•:lalº 10, 1:l) 

#d•3 #g•O a1 907i3. dat- 13, 3157 
201 d20ó7il dat 

938 mb d200Ti2.dal / 
"d • 10 d2007'1.� l!."i 

1 

"º. o d2007i4 dar" 9.� 
d200To5 dat 
<12007,8. dat 

d:!007i7 da!,• 13.953 1 
d200Ti9.,át 

d20078.dar 1'3.567 i 
d200T.0.dat 

21» d2107i1 .dat• 11.C03 
�mb d:2107'2 .aa1• 1J,111 
,itd • 5 d210713.dal• l'5 . .o:J 
"º. o d2107i4 dat• 1 7 C'l57 

d2107o5 dat 
205 d:2407i1 dat• 

1 

1 o.eo::i 
934,5 mb d2407i2 dat• 12.ew;.1 
#d • 4 d240713.dat• 13.� 
#g. o �40714.dat• 14el', 

2a, (g)<:1210711 <1a1• 10�, 
938mb (g)d27'07o2 081"' 12 2� 1 1 
#d • 4 d:2707'3 aat• 

1 
,5,1.)!; 

;g. 2 d2707i4 dat• is� 
212 1310711 dat• •:U 

300,2 n-o d310712 . ..iat• 10.1, 7 i 

"d • 4 d:J't 07,3,dat• ·•�7 

"g. o 03107,4d.al"' '6,:n 

7'J aooi.c I roo n"'lid•�'-"!' 
-Jirac:lo!I 61 (47 ;)<OC��, 
gIoca1.;w: l.? 

f'T"l!oa aira Fecna 0ia dQI año 

(aoao1u111) o moaa,11 ( n-o) 
,"Jt.Jm. dIractoo 
"lú m. ,;JIO OIIJQII 

¡ 

1,543 02-08-95 214 

1,13 934 n-o 
"d s 5 
"<;1. 1 

1,264 
1,612 (X).08.915 215 

1849 9Gt 4 mb 

1,311 #d • 5 

,.aee ,,g" 4 

1,243 
06-08-96 217 

1,524 9132.4 mb 

1,$32 "d•2 /lg•O 
1 ,2'15 Oé-01!!'915 220 
, 900.3mb 

2,11 #d•3 i,g•2 

1,2152 CJ9.a,.95 221 

\,041 '331,4mb 

, ,ól56 #d•I "g•O 

1,<&:13 10-08-96 222 
' 127 �. 4mb 

l ,C/13 • "d•2 #g•2 

C,98115 12096 224 

2,2 �.1mb 
1 527 rtld • 4 

#g. 2 
t 4-ffl-95 226 

1 381 9315,, mo 
1 717 i,d • 4 

#g. 4 

16-05-96 228 

, :1'25 935,2 n-o 
1 135 #d•2 •o::i•O 
' 0,2 16-09-96 230 

9132,5 mb 
"d • 4 

1 5-45 #,:¡. 1) 
1 294 2!>-0!.'-� 2'J7 

942.8 mb 
/Id" e

1 � "9 • O 

\:O, 

25-<&95 2:l!I 
. ::::e � ... mb 
: � itd • e
, ,o, i,g. 6 
1� 

•OSQ 26-09-96 2-10 
C!l!Sll!I �1.4mt, 
. o,w "d•3 "O•O 
' ,32 �SIS 2� 

1 .:93 9315.1 mo 
O 187 "d • 4 
•lQIS "'il. o 

�1':! '

'-� l
·n

•<;7 

AGOSTO 
'lorro«a HQra :..J r 

(d=dirQCIO) 
(Q"<;ilObO!II) 

e·" p,ocQll&do) 

d208t 1 dlll • e 

d2C&2 dat• g,'"5 
(g)0507o3 Clat• 11 195 

,:12()8o4 dar" 1s eeo
d2C615 dat• 17195 

(Q)a:X81 ciar- e 133 
(Q)d3:»2 dat• g '5 

o.:JOe.-:J "ac • , 1 263 
(g)0309r• del• ":n 7 

/ g )o:x:&5 dar' 16 1 

(gJdSC&1 dat• 10 167 
(<;l)dsoe.2,dat• 1 5,'"5 

�ldaC" 8,117 
(gJaecei2 da1• 15 
(_g)deoe.3 dal• 16,65 
dSCJeol dar" 10,017 

(¡;¡)di coe,1 aat• 
1 

9,1'0 

(g)d1 cae,� dat• , , 0, 7 

d1208,I da1• 8.517 
(g)d120l3t2 da1• 10 0, 7 
d 1 206,3 da!• 11 51 7 

/gjd1 2Qe,4 dat• 1 4 ()1 7 

(g)d1 4'&1 dat• 915 
(g)dt40!!&2 dlllº 1 0,6:Xl 

(g)<lt olo,•'l dllt• 1 , 2:33 
(Q)dl '°"14 dar" 15 6 

.j, eoeo, dat• e reo 

JI 60812 ..ia1• 10,467 

d1 ece, 1 dar" e 867 
d1ece,2 dal• 10 71 7 

d1 ece,J dar" 15,467 
-Jl�4<1al" 16,8157 
d�I dar" 8,45 
d2'50el2 O&l • 9,117 
�dal 
d2'50l!lo4 dal 
J�d.ar• 1 5, 5a'.J 
�dat· ,s.seo 

(g)d2608ol dat• 8,4 

(g)d:tsce.:t dal· o;, et!,7 
( 11 )d.la.:&3 d.al 
( g )d2a::&• dal 

( g )a26)8r5 el.al• 15,217 
(Q)d�o:lat• 16,d 
d2e0eol dat• e.�,

d2�ddl" 9,et:,7 
d2f!C&.:ldat• 11 '.)1)7 
o:xc& 1 dar- e,,, 
-,.'JXlei;¿ .:iar• 1ooe, 
·��•jat• 14 ,� 
d :JOO!'l,4 <1,e: • 1'3 let'.J 

l'2 Q008C1r J� "-'ldoo 
'11roctoG .-;1147�ocu011-.JOi:-\ 

glOo,s,_ �I 

( 

l 
IT"'8.oa aira 

\ (aoaoiuta) 
1 

1 

1,87 
1.2� 
, 021 
1� 
2.63 
1 7'91 
'26 

1 C09 

1 

, ,ce 

1 :OS 
1 , . 52 

1 
, 316 

1 ng 
1,231 
, '3::19 ·1 

1 197 

1 246 
\ 071:! 

1 sn

1 221 

\ 
1 05J 

, '14 

1 1.,21 

1 

1 13 
1 \Je 
1 ,1 J 
1':a, 
1 156 

1 SOS 
1 129 
t 396 

vm 
1 1;"14 
1 '511 

1 so, 

Vl27 
1948 

, X6 

1 399 

2 0/54 
, n, 

1 JI 7 
1 119 
1 657 
1 219 

1221 
1 "., 



SEPTIEMBAE 

Fecha Ola del ano Norrbra �n, UT l maoa ª"ª

p n-e::1 .. {mb) (d"diracto) 
Núm drractoo (g2gJobal) 

Núm globaia ( • " OtOC "8ad0) 
1 1 

02-09-95 245 d209o1 dat• 9,417 

9:J4,1 m0 d209l2 dal"" 11,233 

#d • 5 <120913.dat• 13.963 

"'g - o d:209i4 dar" 15,5 
d20915. dal • lo,� 

09-<9-!llS 252 d9C8i1 dar" 14.� 
9:J4,2 rrc C/9C912. dat• 15.�5 

#d•3 ,g•O d909i3dat" 16,1 
13-C&-95 256 d13C811 da1• 13,JS 

.i:Je,3 rrc d13C812.dal"" 9,56 
fld • 4 d1 3CQ3,dat• 10.617 

,o- o d1 :'.1:8<4 dat• 13.967 

23-09-915 2ee d2:'.l:8< 1 , dat • 9, 15 
940, 1 tri> d2309i2.dal"" g,ss 

¡lld•2 flQ•O 
27<&915 270 d2709,1 ,dar" 8,783 

9Q,S rrc d270912.dat• 10.117 
#d • 4 (g)d27t'Gt3.dal"" 11.en 1 

flQ • 2 ln\d270lil,4.dalº 1 4.280 
29<9-96 2n d29C»1 datº �.Cl'l:J 

937,8,nt, d29C9i2.dat• 10,2 
"d•3 #o• 1 /Q)d29()Ql3.d&t" 11,r, 7 

Aaoumen rrereulll: 24 eGPaClroo rreoldoo 
doractoe: 21 (21 p,ocMadoa) 
glOblllell: 3 

1 AESUMEN ANUAL 
d( .. diractoa (Pl'OC ) QIOCleleD 

MAAZO 10 50 (39) 17 

ABRIL 10 54 (41) ¿7 
MAYO 4 15 (14) • 1

JUNIO 12 43(42) 24 ! JULIO 12 61 (47) 12 1 
AGOSTO 14 SI (47) 21 
SéPTMB 6 21 �1) J 
OCTUSA g 491'39\ ,g 

lotaleD 1 n 34412en '1$7 ' 

(atl&oluta) 

1,452 
1,141 
1,2 
,S49 

2. S/57 
1.345 
1,62 

1 966 
2.102 

1.5 
1.245 
1 264 
1,756 
1.564 

2,021 
1.479 
1 274 
1 497 
1,865 
1 ,n
1 287 

total 
77 

e, 
1-3 

67 
l"3 
72 
24 

'511 

Facha Oía del año 
P rnac:, .. (mo) 
Núm diractoo 
Núrn g100aJae 

OS-10-95 278 
9315.4 mb 

ld•3 "'Q•3 
06-10-95 279 

9315.4 mt, 
"'d • 4 

'ª. 4 

CS-10-915 282 

�.4mt, 
l'd • 6 
#g - 8 

13-1 O-Si5 2ee 

935.3 mb 
#d • 5 
l'g. s

16-10-96 2e& 
91315.Srn, 

•d • 8 

• •o• s

1!}-10-915 29IZ 
944.e mo 

"d • 6 
•g • e 

20-10-96 293 

941 3 mo 
#d • 4 

"ª. 4 
23-10-96 298 

5134 i mo 
•d • 6 
I'<;¡. 6 

»10-gg 303 
9315.S rró 

•d • g 

•g. g 

,'-omora 
(d•diracto) 
(Q"Qlobal) 

(º: P<OC-dol 

(g)d510,1 dat• 
(g)d510,2.dal"" 
(claS1Cil3 dat• 

(g)d610,1 óal"" 
(g)d61 Ol2 dal º 

(g)d610,3 dal" 

(g)d61 0t4 dalº 

(g)d9'10,1 �t" 

(g)d9'10,2 dal • 
(g)d910,3 oac 
(g)a910,40al 
(g)d9'1015 dar" 

(old9'1 Ol6 dat• 
(g)d131011 Oa!" 
(g)d131°" oat• 
(g)d131 0,3 dalº 

(g)dl 310,4 dal 
(a\d1 31 Ol5 dat• 
(g)d1610,1 da!" 
(g)d1 61 0<2 dar" 
(g)d16100 dal 
(Q)d1610,4 dlll 

(g)d1 e, 0,5 aar• 
(g)d1610,6 dar" 
(g)dl 910,t 681" 
(g)d1910.2 dal" 
(g)dt 9100.dal 
(g)d1910,4 dll 

(g)dl 91 O,,S da!º 

( g )d'1 91 Oo6 dial"" 
(g�o,1 dac• 
(g)a2010'2 dal"" 
(g)d20'10,3 dat• 

(dld20,Cl,4 0■!" 
(g)a2310,1 del• 
(g�0,2,dat" 
(g)d23103.dal 
(g)d.!3"10,4 dlll 

(g)d231 a.5 011• 

lald23'103 dal• 
{g)d3'1 0,1 dalº 

(g)d3[)1 Oi2 dat" 
(g)d30100 dal 
(g)d3010,4 dal 

(g)d30105 dat• 
(g)d301 °'6 dll 

(g)d3010,7 ,jat• 
(g)d301 o.e dat• 

/a ld301019 .:iat 

i Hora uT 

9.133 
10,7 
'4,6 

!l.� 
9,517 

11 267 
12.4 

e si 1 
, 61S7 

14 9' 7 
15 95 
8,85 

10 
11 567 

12 317 
8.963 
9.963 

14. 3:lJ 
15 J 

"l 567 
� 611 

15,117 
16,2 
8.8 
.� 

11 2'.Xl 
12.ss 
8 7'5 

99'17 

1 4 J 
1543:J 
8 s::n 

'HOO 

1 < 4 

,. 9 
15917 

99 ,_,,.,� rred,000 
doractoo. 49 (315 CWOC-�l 

�lo0a1C: � 

j 1'T"8811 a1r111 

1 (aorooiuta) 

1 1 929 
1 QS 
1 702 
2. 1 02 
1 7(:R 

1 
1 3715 

1 1344 1 

1 2 Jee 
1 1 1,9 

1 ' 322 
2 e, 4 
2 45;1 
'585 

1 4<4 

1 41:) 
2243 
1 735 

'' 79" 
2 �,9 
2 752 
'}44 

' 

1 
2,319 
J 95 

2 51 7 
16,43 

1 5,41 
1 52 

2 6,,l3 
1!'618 

1 915 
2 r.Je 
)05:) 

2 1 J6 

1 5:25 

2 �. 
J 5197 
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