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Iatroduction

INTRODUCCION

La interaccion entre la radiacion solar y la atmdstera constituye un factor de pnmer orden para
caractenzar ¢l estado fisico de la atmdsfera. ain nds si consideramos que la radiacidn solar es la fuente pnmana
de energia bajo la que funciona este gran sistema termodindmico que es |a Tierra, Sobra aqui el refenmos a los
enormes problemas medio-ambientales que sufre actualmente nuestro planeta: (contaminacion atmosférica a
escala planetaria y local, cambto climdtico. disminucidn del ozono atmosfénco. deforestacidon. uso de suelos.
desertizacidn, ctc.. todos ellos problemas ligados entre s1 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 :l
conjunto de mecanismos de que es capaz, desarrollando procesos, técnicas e instrumentos, :mpensables bajo
otras condiciones.

Las técnicas dpticas de deteccidn remota han sido siempre un medio donde la combinacién de medidas
radiométricas, espectroradiométricas, polarizacién, etc. nos han permitido obtener informacién de las
propiedades y caracteristicas de cuerpos lejanos al analizar la radiacién emitida o reflejada por ellos, asi como
del medio donde se propagaba esta radiacién.

Los avances en los dltimos 3040 aios han sido espectaculares, fundamentalmente en el desarrollo y
aplicacidn de estas técnicas fuera del laboratorio o de centros de observacion ubicados en Tierra. Nos estamos
refiniendo a las plataformas orbitales o satélites que portando guy diferentes lipos de sensores nos permuten un
estudio detallado de la atmésfera o de la muititud de pardmetros de la superficie de la Tierra (suelo, vegetacion,
mares, etc). A la deteccidn pasiva bien mediante el andlisis de la radiacién emitida o reflejada por los cuerpos
se une la deteccidn activa, es decir aquella que se realiza mediante fuente de luz o radiacidn artificiales,
abarcando desde las fuentes ldser 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 dmbito de la
investigacion de la atmésfera pasamos a resumir mediante esta introduccidn el trabajo que nos ocupa. En esta
memoria se pretende contribuir mediante la medida de las componentes directa y global de la radiacidn solar
espectral a la determinacién y caracterizacidn de las propiedades Spticas o radiativas de la atmésfera en la
vertical de nuestro punto de medida, (aparte de la extrapolable validez espacial que cada una de estos pardmetros
tiene) a la vez que utilizar dicha caracterizacién a la puesta a punto de una serie de metodologias de diversa
aplicacion: modelos de estimacién de irradiancias solares, correcciones atmosféricas en el dmbito de la
teledeteccion, etc..

Los procesos fisicos de interaccién de la radiacién solar con el medio atmosférico, como la absorcién
selectiva y el “scartering” o dispersién nos permiten la determinacién, 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 vanabilidad del vapor de agua y aerosoles. Por otro lado, frente al cardcter
estratosférico del ozono, el troposférico de los dos dltimos. Es decir la cantidad de vapor de agua y la carga
del aerosol se sitia en las primeras capas de la troposfera.

En el caso del ozono, la disponibilidad de datos sobre €l en un determinado punto es significativo de
una extensa 4drea ya que su variabilidad espacial no es muy grande y la vanabilidad diaria del orden del 3-5%.
El vapor de agua es un pardmetro clave en los estudios climdticos ya que es el gas que modula el efecto
invernadero natural de la atmdsfera de la Tierra. Su enorme vanabilidad espacio-temporal hace que la
disponibilidad de su medida sea de gran importancia en los estudios climdticos y otras muchas aplicaciones.

En cuanto a los aerosoles debemos llamar su atencién porque si en principio es un pardmetro 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 disponubili-
dad de datos a escala local y global, su eaorme variabilidad espacio-temporal y el desconocimiento de su
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influencia final en el proceso del balance radiativo a que da lugar. Estas y otras causas, cada cual con un mayor
1 MeNOr peso seglin la perspectiva que se vaya a analizar hacen que hoy en dia el estudio de los acrosoles. como
componente atmosférico sca de la mayor relevancia. La necesidad pues de cuantificar el cardcter antropogénico
del acrosol en la atmdsfera debido al aumento de la contaminacién atmosférica sobre todo el hemisferio Norte
y su papel lanto positivo como negativo en el feedback o retroalimentacién del sistema climético (calentamiento
o enfriamiento) unido a su gran variabilidad espacio-temporal hacen de €l un elemento del mayor interés para
la cuantificacién del efecto radiativo de los mismos sobre el clima, el denominado "aerosol climate 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 mds climdtico-radiativo de los mismos. existe también otra
perspectiva mds directa y aplicada y de enorme demanda hoy en dia en nuestro campo de trabajo que es ¢l de
la correcciones atmosféricas y calibracién de sensores en el 4mbito de la teledeteccién. Al final de esta memoria
dejamos abierto este enorme campo, que se prevé en nuestro actuales y futuros proyectos de investigacién

El mayor esfuerzo en la tesis aqui presentada se ha focalizado en el estudio de los aerosoles
atmosféricos, caracterizados bien desde una perspectiva mds simple y grosera a través de indices de turbiedad.,
como es la simple determinacidn de sus espesor 6ptico o la utilizacién de los indices de turbiedad de Angstrom
o bien a un andlisis mds fino y detallado basado en el andlisis de los procesos de scartering y la teoria de Mie.
Este ultimo estudio nos lleva a determinar sus caracteristicas fisicas (funcién de distribucién de tamados, radio
efectivo, volumen (masa)) para a continuacién llegar a los pardmetros de tipo radiativo como el pardmetro de
asimetria, la funcién de fase, etc. Su determinacién por técnicas espectroradiométricas y el estudio de su
evolucién en un dmbito continental como es el representativardel clima de la regién de Castilla y Ledn.

Este trabajo realizado dentro del grupo de Optica Atmosférica de la Universidad de Valladolid pretende
contribuir a la caracterizacién de estos componentes atmosféricos los cuales son representativos del drea
climdtica del centro de la regién de Castilla y Le6n, zona de marcadas caracteristicas continentales. S¢ ha
pretendido en €l compatibilizar al mdximo el cardcter experimental y tedrico que viene desarrollando el grupo
de Optica Atmosférica. En la faceta instrumental en cuanto al disefio de elementos Gpticos que completen el
sistema de medida, calibracién, etc y la realizacién misma de las medidas experimentales. Por otro lado el
desarrollo y validacién de técnicas y métodos para la determinacién de componentes atmosféricos basadas a su
vez en el desarrollo y validacién de modelos de transferencia radiativa en la atmdsfera.

Pensamos que la mayor contribucién 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 perfodo de tiempo y con una secuencia
completa, como es nuestro caso. Medidas que abarcan prdcticamente todo el afio 1995, desde comienzos de
marzo a finales de octubre y que presuponen casi 400 espectros de radiacién directa y 190 de global realizados
en el Parque Tecnol6gico de Boecillo, durante nuestra estancia en el CTL, a lo que hay que sumar las medidas
realizadas durante dfas especificos en el d4rea rural de Boecillo, Valle de Esgueva, Pdramos de Villabariez y
Olivares de Duero, en la provincia de Valladolid asf como la campafia en la Escuela de Capacitacién Agrana
de Vinalta en Palencia en julio de ese mismo afio.

Sin embargo desde nuestro punto de vista lo mds interesante e instructivo ha sido el desarrollo y
validacién de un modelo de transferencia radiativa a dos flujos que nos permite evaluar a nivel de suelo las tres
componentes de la radiacidn solar espectral: directa, difusa y global asf como la reflectancia de la atmdsfera a
nivel de satélite, ayuddndonos a conocer y evaluar la influencia de los diversos pardmetros que interviene en
la modelizacidn.

Si bien en este trabajo hemos ulilizado la informacién que da el reparto espectral de la radiacién solar
para el estudio y caracterizacién 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
dmbitos, los cuales citamos brevemente.

En el campo de la energia solar, aparte de su utilizacién en el desarrollo de modelos predictivos,
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tenemos su aplicacidn al estudio de la conversidn fotovoltaica, estudio de las proptedades oOpticas de
superficies absorbentes y reflectantes, captadores fototérmicos.

En agronomia. su utilizaci6n en la evaluacidn de los procesos de fotosintesis para dcterminadas

especies vegetales. cdlculos evaluativos de evapotranspiracion, estudio de matenales pldsticos <¢n
invernaderos. medida de la reflectancia de suelos y superficies cultivadas o bosques (espectroradiometna
de campo, como se la denomina en ¢l dmbito de la teledeteccidn y otras aplicaciones), ¢valuacion de

la radiacidn total o de la tluminacion....
Estudios de iluminacidén y climatizacién de edificios y dreas.

En el campo de la salud publica, en lo referente a la determinacidn del ozono y la radiacion UV y su
incidencia en campos como la dermatologia o oftalmologia.

En la Quimico-Fisica de la atmdsfera, citando como ejemplo la fotdlisis de multitud de reacciones
quimicas (formacidn y descomposicién del ozono, éxidos de nitrégeno, etc) y la dependencia de la cts
de fotodisociacion de la cantidad de radiacidn presente en ese instante.

En teledeteccién ya mencionamos y veremos el papel que la determinacién de los componentes
atmosféricos y el desarrollo de modelos de TR tiene en la evaluacidn de la reflectancia atmostérica,

ya que esta es realmente la base fisica de la teledeteccion.

En el campo de la biologia, en todo lo referente a los procesos fotobiolégicos, no solo de plantas como
ya mencionamos sino de otros seres vivos, p.e. el plancton marino, etc.
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Cap. |- Fundamentos de la Transferencia Radiativa en la Atmdsfera Ecuacidn de Transferencia Radiativa

CAPITULO 1

FUNDAMENTOS DE LA TRANSFERENCIA RADIATIVA EN LA
ATMOSFERA. ECUACION DE TRANSFERENCIA RADIATIVA

La caracteristica diferencial basica de nuestro planeta Tierra es la existencia de vida sobre
él. Cudl es a su vez la causa o razones que hicieron eso posible?., Podria responderse que la
existencia de una a’mosfera adecuada. Definiendo la atmdsfera 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 presién que rige los movimientos de aire (vientos) verticales y
horizontales, la humedad (condensacién, evaporacién, etc.) y por ende la nubosidad, precipitacion,
etc., sin olvidarnos por su puesto del elemento clave, /a2 Radiacion, que es quien realmente aporta
la energia primaria a este gran sistema termodindmico que es la Tierra.

Debemos pues enfatizar que la causa que rige el clima de la Tierra es la posicién relativa de ésta
con respecto al Sol, Unica fuente externa de la que recibimos energia, por tanto debemos ser capaces
de evaluar esta energia primaria sobre nuestro planeta, es decir el campo radiativo del sistema Tierra-
Atmésfera. Debemos pues acercarnos a conceptos como el de Radiacién solar, Radiacién Atmosférica
o terrestre, transporte radiativo, etc. que sustentan el de £quilibrio Radiativo de Temperatura
del sistema ITierra-Atmosfera (lo que nos lleva a entender el efecto invernadero de la atmdésfera
y los llamados gases de efecto invernadero). El equilibrio radiativo de temperatura se obtiene al
establecer el balance energético de la Tierra (atmdsfera mds superficie Terrestre) como un objeto
que absorbe y emite energia. La ecuacidn que rige el transporte o intercambio de radiacién en un
medio se denomina ecuacidén de transferencia (intercambio) radiativa, ETR.

La atmédsfera absorbe energia en forma de radiacién solar, (el sol es la dnica fuente externa)
y emite y absorbe radiacién infrarroja (lo que vulgarmente entendemos como calor). Recuerde
que todo cuerpo en la naturaleza (y por ende la atmésfera o la superficie de ia tierra) con una
temperatura distinta de cero grados Kelvin emite radiacién en forma de calor, denominada radiacién
térmica. Cuando es la superficie terrestre la que emite, ésta se denomina radiacion terrestre, y
si es la atmésfera, radiacién atmosférica. Como ambas radiaciones estin dentro de un rango de
temperaturas muy parecido, la temperatura media de la superficie de la Tierra es de aproximadamente
15° C (288 K) y la de la atmdsfera —18° C (255 K), lo que de acuerdo a las de emisién del cuerpo
negro sitla a ambas en un rango entre 3 y 100 micras dentro del espectro electromagnético, regién
denominada infrarroja o larga longitud de onda. La radiacién solar corresponde a un cuerpo cuya
temperatura de emisién se sitia alrededor de 6000 K, lo que de acuerdo a las leyes de emisién del
cuerpo negro la sitdan en un rango de 0.25-2.5 um, y se la designa también como radiacién de corta
longitud de onda.

La radiacién emitida por un cuerpo es proporcional a T (Ley de Stephan- Boltzman), es decir
emite mds energia (W/m?) cuanto mayor es su temperatura, y su espectro (es decir el conjunto de
longitudes de ondas que componen esa radiacién) se sitla en las regiones o rangos de longitud de
onda mds corta cuanto mds energética (véase en la figura (1.6) el espectro electromagnético medido
en umn = 1073mm, donde se sitlan estas radiaciones) como demuestran la ley de Plank o la ley
de desplazamiento de Wien. Cuando el porcentaje de la cantidad de energia que emite la Tierra es
igual al que absorbe se alcanza el equilibrio radiativo de temperatura, igual a —18° C (2535 K). Esta
temperatura deberia ser la de la superficie de la Tierra, pero esta temperatura es mayor e igual a
15° C (288 K'). Esta diferencia se debe al efecto invernadero de la atmdsfera, es decir la atmdsfera
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no solo emite radiacidn 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 ('O, fundamentalmente) absorben parte de la
energia infrarroja emitida por la atmdsfera y por la superficie Terrestre, impidiendo que ésta escape
al espacio exterior. Esta energia absorbida es a su vez reemitida en todas las direcciones y hacia el
suelo. con lo cual es de nuevo absorbida por la atmésfera y por las capas bajas de ésta. En balance
el suelo absorbe mds que emite, de forma que su temperatura media se sitia por encima de — & (.
Esto ha hecho que la atmésfera de la Tierra tenga unas caracteristicas tan especiales cuando se la
compara con las atmdsferas de otros planetas y que su clima sea el idéneo para el desarrollo de la
vida en él. Los gases de efecto invernadero son gases selectivos, es decir, son casi transparentes a
la radiacién de onda corta (solar) y muy absorbentes a la radiacién de onda larga. Vemos pues que
el efecto invernadero es muy positivo pero también tiene su lado negativo, pues el aumento en la
atmdsfera de estos gases por la contaminacion atmosférica (C'O,. 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 atmdsfera a fin de poner a punto una serie de modelos que nos permitan la
evaluacidn de las densidades de flujo y radiancias en los limites de |a atmdsfera, bien a nivel de suelo
o la medida por los sensores a bordo de plataformas orbitales o satélites (teledeteccién). Ello nos
permitird familiarizarnos con los parametros que rigen estas modelizaciones a fin de su aplicacién
en metodologias concretas que rnos permitan su determinacién, como es el caso del ozono y vapor
de agua atmosférico. También podremos determinar el espesor éptico de aerosoles y de caracterizar
muchas de las propiedades que definen a las particulas 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.

Asi introduciremos a lo largo de esta memoria definiciones y conceptos generales, aplicables
a otras atmdsferas planetarias, como las magnitudes radiométricas de densidad de flujo, radiancia,
etc.; conceptos como absorcidn, dispersion y funciones de transmision y reflectancia de la atmdsfera,
espesor optico, etc.; ecuacidn de transferencia radiativa, propiedades radiativas de los aerosoles,
campo radiativo, etc., todo ello dentro del contexto de la transferencia radiativa en la atmdsfera.

I.1 Conceptos y magnitudes radiométricas basicas

Al no existir una simbologia estindar en este tema, en este trabajo se adopta la que aparece
en la mayoria de los textos y articulos consultados tales como [Cachorro, 1993), [Igbal, 1983], [Liou,
1980], [Lencble, 1993], [Chandrasekhar, 1960] entre otros.

Si Q es la energia transportada por la radiacién, medida en Joule (J), el fujo mdiante
¢ = dQ/dt es la energia radiante por unidad de tiempo. ¢ es medido en Watios (W).

La densidad de flujo radiante F se define como

dP
F=2— (1.1)

y representa el flujo radiante que cruza un elemento de superficie dA. F tiene unidades de Watios
por metro cuadrado (Wm~2). Se distingue aqui entre la densidad de flujo, d®/dA, que llega a una
superficie, llamada irredianciay la que emerge, d®/dA, denominada ezrttancia o emitancia . La
direccién del flujo no se especifica ya que éste llega o emerge de una superficie en todas direcciones
dentro de un hemisferio sobre dicha superficie.



Cap | Fundamentos de la Transferencia Radiativa en la Atmdsfera Ecuacién de Transferencia Radiativa

La /ntensidad radiante H es definida por

dd
= 1.2
H = =5 (1.2)

donde df) es el elemento de dngulo sélido.

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

La rediancia I es definida como el flujo radiante por unidad de angulo sélido cruzando un
elemento de superficie perpendicular a la direccion del haz de radiacidn, figura (1.1).
[
z | 6 i
dQ2
d*® aF :

I'= dAcess = dtcoss

(1.3)

X
®

Rg. 1.9: Esquema que define la radiancia

I es medido en Watts por metro cuadrado y por esteroradidn (Wm™2sr~!). La radiancia tal como
es definida es funcidn de la direccién.

Para el caso de una superficie fuente cuya radiancia [ es independiente del dngulo de observacidn
0, ésta es llamada fuente Lambertiana.

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

2r w2
F=/[c039d§2=/ / [(6, 0)cosOsenbdbdo (1.4)
aQ o Jo

Cuando se tiene radiacién isotrépica, [ es independiente de |a direccién (caso de una superficie
fuente lambertiana) e introduciendo u = cosf, entonces

’ r 1
F1=//1udud¢=[/ d¢/ udy = F=nl (1.3a)
0 0

donde F! es el flujo total descendente.

Igualmente podemos definir el flujo ascendente como

. 2T 0
F =1/ dd;/ pdp (1.36)
0 -1

En general las cantidades radiométricas anteriormente definidas varian con la longitud de onda
Ay comiUnmente para una )\ especifica éstas se denotan como ®,, F, I,.

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

F=/ F\dA (1.6)
0

Si v es la frecuencia de |a radiacién
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z A :
FL':-‘_('/\—_) £y Y [vz_(_;>[\ (L.7)
¢ C

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

1.2 Propagacion de la radiacion en un medio material: absorcion, dispersion
y reflexion

La interaccidn de la radiacidn con el medio material en el que se propaga conlleva los procesos
de absorcidn y dispersidn o "scattering" con las moléculas y particulas que componen dicho medio.
Podemos estudiar estos procesos como la interaccién de un haz de radiacion, representado por su
densidad e flujo o radiancia, con un conjunto o volumen unidad de moléculas o particulas, descrito
por su densidad en ese medio. Dicho medio también presenta unos bordes o limites, representado
en la mayoria de los casos por superficies que absorben y reflejan {a radiacidn que les llega. Es
necesario pues introducir los conceptos de absorcién, transmision y reflexidn de una capa de espesor
o longitud geométrica finita a través de unas funciones o coeficientes. En muchos casos el concepto
de retlexién puede verse como un caso limite de la dispersion cuando la densidad de particulas forman
un continuo. Un caso concreto puede ser el de una capa nubosa. '

1.2.1 Absorcion )

La estructura cuantizada en los niveles o estados de energia que presentan las moléculas debido
a sus energias de rotacion, vibracion y electrénica da origen a la complicada estructura que a su
vez presentan sus espectros de absorcién o emision (ley de Kirchoff; coeficiente de emision igual al
de absorcién), espectros del tipo electrénico-vibracidn-rotacional, vibracional-rotacional o rotacional
puro. De ‘orma que cuando un haz de luz o radiacién se propaga por un medio gaseoso tiene
lugar la interaccion de la radiacién con la materia a través del proceso de absorcién denominado
selectiva, por el cardcter especifico que cada gas tiene representado por su espectro caracteristico de
absorcidn. Los espectros moleculares de absorcién y emisién son en general bastante complicados,
presentando una estructura de bandas compuesto a su vez por infinidad de lineas espectrales (cada
linea representa la absorcién (emisidn) de radiacién de frecuencia - correspondiente a la transicion
entre dos estados energéticos E; — £, = hv) que en la mayoria de los casos se solapan por las
interacciones que presentan esos tres tipos de energias (espectros del tipo electrénico-vibracién-
rotacién). La absorcién de la radiacién por una molécula o medio presupone la transformacién de
esta energia en otras formas de energia.

Suponiendo pues un medio M exclusivamente absorbente (sin dispersién). Un haz de radiacién
de radiancia { se ve atenuado por absorcién al atravesar en direccion normal una capa de longitud
geométrica dr (figura (1.2)), de forma que su radiancia se modifica a [ + dI, siendo d[ proporcional
a la radiancia incidente en la capa, a la longitud de camino geométrico dz y a un coeficiente
caracteristico del medio y que representa su absorcién, denominado coeficiente de absorcién voldmico
ko(z.A) (unidades de L)

dI(z,\) = —ks(z. N [(z, \)dz (1.8)

Integrando a un camino finito z, y z; tenemos la conocida ecuacion de atenuacién en un medio,
denominada ecuacion de Beer-Lambert-Bouguer.

I(z2) = I(z), A)e ™ GLd) (1.9)

donde
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».L

Ta(Il..E-z./\)Z/ :k,l(.v.,\)d.z: (1.10)

I

es el espesor 6ptico de absorcidn entre r, y r2. Debemos observar que el coeficiente de absorcién
en general depende del camino recorrido, es decir de la coordenada , o lo que es lo mismo, es
una funcién de punto. Depende pues de la densidad del medio y de !as condiciones de presion y
temperatura de cada nivel . El espesor dptico es una cantidad adimensional y se reduce'al producto
del coeficiente de absorcién (constante) por el camino geométrico en un medio homogéneo.

X dx X2

I(x)) ' I(x2)

fig. 1.2: [lustracion de la atenuacion de la radiancia al cruzar un
medio material

Es Gtil en general expresar el camino recorridg teniendo en: cuenta la densidad del medio ya
que a su vez el coeficiente de absorcidn es proporcional a la densidad de éste, introduciendo asi el
coeficiente de absorcién masico k4(z.A) (kg~' m? o gr~' cm?). De esta forma el espesor dptico
queda

X

Ta(Z1, 22, A) =/ -k;(.r:,/\)p(z:)d:c (1.11)
£
Podemos definir la transmitancia de una capa entre I, y z, a lo largo de la direccion de
propagacion
1(1:2.,\)

ta(Z1,22,A) = W = g~ To(F1.72.4) (1.12)

La energia que no es absorbida es transmitida; por tanto se define la absortancia de la capa
(;L“..Ez) como

a(z1,32,) = ""‘?&11@”%&

=1—ta(Il.I2./\) (113)

1.2.2 Dispersion

cuando un haz de radiacidn atraviesa un medio, es atenuado por el proceso de "scattering" o
dispersién, el cual puede ser entendido como un proceso en el cual la energia que incide sobre la
particula es redistribuida en todas las direcciones. Este proceso es debido a las inhomogeneidades
del medio causado por la propia estructura de las moléculas y particulas. En los medios poco
densos donde la distancia entre las particulas es mucho mayor que el tamano de las mismas tenemos
dispersién incoherente ya que no hay relacién entre las fases de las ondas dispersadas y sdlo se suman
sus intensidades. Si la particula en este proceso no absorbe nada de energia, de forma que toda
la energia sale dispersada, se dice que es una dispersién o "scattering" puro. Si por el contrario la
particula se queda con parte de esta energia es una dispersién con absorcién. Esta posibilidad se da
siempre que el indice de refraccién de las particulas respecto al medio es complejo, es decir tiene
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una parte imaginaria. Si el indice de refraccidn de la particula sélo tiene componente real estaremos
ante un caso de "sacttering" puro.

También puede entenderse el proceso de "scattering" como aquél en que la particula absorbe
toda la radiacion que incide sobre eila y reemite en todas las direcciones del espacio. En la atmdsfera
las particulas responsables de la dispersidon cubren tamaios desde las propias moléculas del gas
constituyente del medio (= 10™®cm) hasta grandes gotas y granizos (= lcm). Las caracteristicas de
la radiacion dispersada dependen de la longitud de onda de la radiacidn, del indice de refraccién de las
particulas y del tamafio y forma de las mismas. Ello permite que a través de la luz dispersada podamos
obtener informacién sobre el estado de turbiedad del medio asi como sobre las caracteristicas de las

particulas.

La evaluacion de la distribucion de la energia y de las magnitudes envueltas en el proceso
de dispersion se calculan mediante la teoria de Mie suponiendo que las particulas son esféricas
[Wiscombe, 1986]; [Cachorro et al., 1989); [Cachorro and Salcedo, 1991 . Aquellas particulas con
ciertas simetrias también pueden calcularse mediante la teoria de Mie [Bohren and Huffman, 1983];
[Van der Hults, 1957]. Generalmente se suele hacer la distincion entre dispersién por moléculas
o dispersién de Rayleigh, cuando el tamafio de la particula es considerablemente menor que la
longitud de onda incidente, y dispersidn de Mie, cuando estas son de tamafo comparable o superior

a la longitud de onda.

Cuando:
rK A = dispe_rsién de Rayleigh

rT> A = dispersion de Mie

La dispersion de Rayleigh produce una distribucién de luz simétrica (funcién de "scattering"
simétrica) respecto de la direccion de propagacién tal como se muestra en la figura (1.3) mientras
que la dispersion de Mie presenta una distribucion muy variable dependiendo de las caracteristicas
anteriormente citada: radio de la particula, valor de la longitud de onda de la radiacién, etc.. En un
volumen que contiene muchas particulas, la luz incidente sobre una particula es dispersada y esta
luz es nuevamente dispersada por otra particula y asi sucesivamente. Cuando ésto ocurre se habla
de dispersién miltiple y si cada particula dispersa una séla vez se dice que estamos en condiciones
de dispersion simple. Podemos hablar también dentro de este contexto de los diversos 6rdenes de

"scattering"; primero,segundo, tercero, etc.
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Suponiendo un medio exclusivamente dispersivo, no absorbente, y en paralelo con la seccidn
precedente, el medio es caracterizado por un coeficiente de dispersidon o "scattering" volimico
3.(2.A) (L™') o coeficiente de "scattering" mdsico e igualmente tendremos el espesor éptico de
dispersion

2y 22.2) = /'"kjs(x.x)dx (1.14)

En el caso de que el proceso de dispersion no sea puro, sino que haya una cierta absorcién por
parte de las particulas hablaremos de coeficiente de extincion definido por la suma del coeficiente
de "scattering" puro mds un coeficiente de absorcidn

(36=f35+'3/1 (1.1'-))

Similarmente tenemos el espesor dptico de extincién, suma del de dispersion y absorcidn

Te=T; + T, (1.16)

La importancia relativa entre "scattering" y absorcidn se caracteriza por un parametro denom-
inado albedo de "scattering" simple

| &0

(L.17)

entonces la cantidad 1 — up representa la fraccion’ de energia absorbida. Cuando .y = 1 se dice
que se tiene un "scattering”" conservativo o puro y no hay pérdida de enersgia. Sin embargo éste es
siempre un caso ideal o limite dentro de un medio real, aproximacidn muy utilizada cuando tenemos
un medio con una absorcidén muy pequeia.

“Jo =

[

e/

Aparte de estos coeficientes lo que caracteriza a un medio dispersivo es la funcidn que evalia
la redistribucién angular de la radiacidn o radiacién dispersada, denominada funcidn de dispersidn
f(©)(m~'sr~!) donde © es el dngulo de "scattering", formado por las direcciones de incidencia y
dispersidn de la radiacién (el plano formado por estas dos direcciones se llama plano de "scattering")
(figura (1.4)).

v

fig. 1.4: Esquema que indica la direccion del haz de radiacion
incidente y dispersado por un elemento de volumen

Supongamos un haz de radiacidn de densidad de flujo F* que incide sobre un volumen elemental
dv = dAdz; el flujo dispersado por ese volumen en una direccidn s con un dngulo de dispersion ©
en el dngulo sélido df2 es

-10-
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d‘® = f(O©) FdAdz dQ (1.18)

Por tanto el flujo total perdido por dispersion se obtiene integrando df? a todas las direcciones
del espacio

dd = FdAdz [ f(©)dQ (1.19)
ir

Por otro lado teniendo en cuenta el coeficiente de dispersion J3;, el flujo ha disminuido al
atravesar el volumen dv en

d® = 3, FdA dr (1.196)

con lo que se obtiene, igualando la relacion entre el coeficiente de "scattering” y la funcion de
"scattering".

3, = f(©)dQ (1.20)
ir
Es conveniente introducir la denominada funcién de fase normalizada P(©) (sr~!) dada por

P©) = ¥ 1(0) (1.21)

1.2.3 Reflexion

Cuando se contabilizan en una capa de un medio la reparticion de energia entre los procesos
de absorcidn selectiva y el "scattering® (en general no conservativo) la luz dispersada hacia arriba y
no transmitida hacia abajo, puede entenderse como una reflexién o cuantificarse como la funcién 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 indice de refraccién distintos
o bien una superficie limita un medio material gaseoso hablamos de la reflexion o retlectancia de
esa superficie. La reflexidn sobre una superficie que sigue las leyes de Fresnel se denomina reflexién
especular (por ejemplo sobre superficies muy pulidas, espejos, lo que ocurre sobre el mar, etc).
Cuando el material presenta una cierta rugosidad tenemos la reflexién difusa.

En cualquier caso definimos la reflectancia de una superficie o de una capa como la razén entre

el flujo reflejado frente el flujo incidente (se la denomina también reflectancia hemisférica y también
albedo).

=3 (1.22
°=&% " F 22)

Si la superficie es lambertiana (difusor perfecto) se verifica F; = !,

7 (1.23)
Ese factor p es adimensional y sélo puede variar entre O y 1.

La cantidad pF; es la densidad de flujo radiativo reflejado o difundido por la superficie. Este,

3 su vez puede interpretarse como (o equivale a) la emitancia radiativa de esa superficie. Si la
supertficie es lambertiana equivale a una fuente isétropa.

-11-
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Al considerar la radiancia reflejada /.(s) en la direccién s, para una densidad de flujo F.(sq)
con direccidn de incidencia sg, se define la reflectancia bidireccronal p(s. sg) por

7l (s
Fi(sa)

~—

p(s.sg) = (1.24)

Para una superficie reflectora lambertiana, p(s.sg) = p = cte.

Para el caso planetario, ademds del albedo hemisférico, se introduce el llamado a/bedo esferico,
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

1
¢, = 21rR"’rrFo/ (o) todito
0

donde m £ es la densidad de flujo en la parte superior de la atmdsfera, y el flujo total recibido por
este desde el sol, ®; = TR%n Fy, entonces

1
Ol= ;—r = 2/ 2(1o) 1odzo con po = cosby (1.23)
i 0 .

1.2.4 Atmosfera terrestre: componentes de"‘la radiacion solar.
Radiacion directa, difusa y global

A medida que el haz de radiacién en la direccion del sol se propaga en la atmdsfera, se va
atenuando por absorcidn 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 atmésfera o la superficie de la tierra se denomina radiacién directa o componente directa de la
radiacién. Esta puede medirse en una superficie normal al haz de radiacién o sobre una superficie

horizontal (lo que presupone proyectar sobre el vector normal a la superficie, o sea multiplicar por
cosBy, con By dngulo cenital del sol).

El proceso de dispersion presupone, como hemos visto, que tengamos en la atmdsfera radiacién
procedente de todas direcciones por la dispersidn multiple que va sufriendo cada haz, originario
del haz directo. Esta componente de la radiacion procedente de todas las direcciones se denomina
radiacion difusa. Esta situacidn de cielos claros, se ve acrecentada si a su vez contabilizamos el efecto
de dispersién (puede verse como una reflexién) y absorcién ante la existencia de nubes. La suma de
la componente directa y difusa sobre el 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 direccion determinada. También serd til en este sentido hacer uso de las
definiciones de flujo ascendente y descendente y flujo neto hecho anteriormente.

La ecuacidn de transferencia o intercambio radiativo nos posibilita determinar el campo radiativo
en un medio atmosférico. En el caso de atmdsfera muy turbias (espesor 6ptico mayores que 1) y en
atmésfera nubosas es preciso tener en cuenta la interaccién "scattering"-absorcion, lo cual complica
la metodologia en la resolucion de la ecuacidn de transferencia radiativa, pero estos casos no serian
tratados en esta memoria, ya que nuestras medidas estan restringidas al caso de cielos claros.

1.3 La Atmésfera Terrestre. Composicion y Estructura

La radiacién solar que llega a la tierra, en su paso por la atmésfera, experimenta absorcién
y dispersién por los elementos que la constituyen. En la superficie de la tierra una fraccién de la

-12-
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radiacion que llega es absorbida y la restante es reflejada nuevamente a la atmdsfera. Por otra
parte la superficie y la atmdsfera emiten radiacion de acuerdo a la ley de Kirchhoff, emisidn que
es importante en la regidn infrarroja del espectro. Para el estudio del problema de transferencia
radiativa en la atmdsfera es importante conocer su estructura y composicion

La atmosfera es la capa gaseosa que rodea a la tierra y estd formada por gases constituyentes
permanentes, gases constituyentes variables y por particulas sdlidas y liquidas en suspensién. Los
principales constituyentes forman una mezcla homogénea hasta aproximadamente el nivel de la
Mesopausa (80-90 km): esta mezcla contiene un 78% de nitrégeno, 21% de oxigeno, 1% de argdn,
mds otros porcentajes menores de gases como se muestra en la tabla (1.1) [Liou, 1980]. Esta regidn
se conoce con el nombre de Homosfera que a su vez estd 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 terminologia relacionada a las diferentes capas en las que se divide la
atmosfera. Los gases constituyentes variables respecto al tiempo y al espacio mds importantes son
el ozono que se encuentra concentrado principalmente en la Estratosfera y el vapor de agua que
estd 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 mds variable en la atmdsfera y también
de mayor importancia en el dmbito de los procesos de transferencia radiativa. Su dependencia con
factores como las condiciones meteoroldgicas, latitud, condiciones estacionales y locales, hacen que
su determinacion tanto del perfil como su contenido total deba ser practicamente puntual. Sobre la
Homosfera, las moléculas pueden ser disociadas en dtomos e ionizados por absorcién de radiacion
de longitudes de onda corta; la regién donde ésto ocurre es llamada Heterosfera y estd constituida
por dos capas: la Termosfera y la Exosfera. ol

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

Como se ha mencionado, la atmdsfera también contiene particulas sélidas y liquidas de diferentes
origenes, tanto naturales como antropogénicos, tales como polvo, hollin, pequefias gotas de agua,
cristales de hielo, etc., que presentan una gran variabilidad tanto espacial como temporal. Estas
particulas componentes de la atmdsfera se llaman aeerosoles y juegan un papel fundamental en la
absorcion y dispersién de la radiacién solar.

Los perfiles verticales de temperatura y presidn son altamente variables con la latitud, estacién
del afio y condiciones meteorolégicas. Se han construido diferentes modelos de atmdsfera para
re- presentar aproximaciones convenientes de atmdsferas reales y que puedan ser utilizadas para
cdlculos de transferencia radiativa. Los modelos de atmdsfera mds comunes son: Tropical (15° N),
Midlatitude Summer (45° N, Julio), Midlatitude Winter (45° N, Enero), Subarctic Summer (60° N,
Julio), Subarctic Winter (60° N, Enero) y 1962 U.S. Standard Atmophere (McChatchey et al., 1972].
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Zabla 1./

Composicidon de la atmdsfera

onstituyentes permanentes % por volumen
Constituyentes p tes % p I

constituyentes variables

l% por volumen

nitrégeno (\NO,) 78.084 vapor de agua (H,0) 0-0.04

oxigeno (0,) 20.948 diéxido de carbono (C'O») 0.033
argon (Ar) 0.934 wzono (O3) 10— 12x10""

nedn (.Ve) 18.18 x 107° Metano (SC'H,) 1.5+ 107"

helio He) 5.24% 1077 éxido nitroso (.V,0) 0.2T 10
criptén (Kr) 1.14 % 107" monédxido de carbono (CO) | 0.19% 10 '
Xenén (Xe) 0.089 x 10~* diéxido de sulfuro (SO,) | 0.001 « 107"
Hidrégeno ( H,) 0.5%10°1 didxido de nitrégeno (.VO;) 0.001 % 107
amoniaco (.VH3) 0.004 % 10~*

6xido nitrico (.VO)

| 0.0005 + 10~ *

sulfuro de hidrégeno (H,S)

10.00005 * 10"

Vapor de icido nitrico (H.NO3) |

Traza
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é 1004
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1104
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'Thermos phere!

Ng. 1.5: Estratificacion d'e la atmosfera terrestre

.4 Espectro electromagnético y radiacion solar fuera de la atmésfera

La radiacion electromagnética, una parte de la cual es |la responsable de |a transferencia radiativa
en la atmdsfera, cubre un rango en las longitudes de onda que va desde los rayos gamma (107Y crn)
hasta las ondas de radio (10° cm) formando lo que se denomina espectro electromagn€tico. En
la figura (1.6) se representan las componentes del espectro electromagnético.

VIOLEY O30 um RED O 77Tum

X
\
P V1 S 1O €

NCAR ram RaOa®m
X AAYS e yLTRAVIOLEY v
y Aavs IMFRARED INFRARED "a010
— L 1 L 4 L oy
0! - ? ! | 10 ol 10?
—THERAMAL RAOIATION - - ——-{

WAVELENGTH (um)

Fig. 1.6: Espectro electromagnético

La distribucion de la radiacién 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 energia solar que llega al
limite superior de la atmésfera por unidad de tiempo sobre una superficie de drea unidad normal
a la direccidn de propagacion de la radiacién y situada en la parte superior de la atmdsfera a una
distancia media Tierra-Sol de 1.496 * 10% km . Un valor actualizado de la constante solar basado
en medidas realizadas con satélites es 1367 £ 7Wm=? [Iqbal, 1983]. Este valor es aceptado por
la "World Metereological Organization (WMO)". En la figura (1.7) se representa esta distribucidn
espectral en el rango de longitudes de onda de nuestro interés 300-1100 nm [Riordan, 1987].
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Fig. 1.7: [Irradiancia solar espectral en el limite superior de la atmds-
fera en el intervalo de longitudes de onda 300-1100 nm

1.5 La ecuacion de transferencia radiativa. Balance Energético

En esta seccidn se presenta la ecuacién fundamental que gobierna el intercambio o transferencia
de energia radiante en un medio material, llamada ecuacion de tmnsferencia radiatica. Para
deducirla se hara uso de la conservacién de la energia y con tal propdsito se considera un cilindro

infinitesimal en el medio, como el mostrado en la fig (1.8).

1(x,£2) [(x,Q) + dI(x.€2)
dQ X dQ
U
F ............... d'\- ............... a

f1g. 1.8: Esquema para la deduccion de la ecuacion
de transferencta radiativa

En términos de la radiancia, la diferencia en el flujo de energia d® al cruzar la radiacién
perpendicularmente a las secciones del cilindro y confinado a un elemento de angulo sélido d2 en

la direccién Q = (6, ®), viene dado por
d¢=mdszdQ. (1.26)
dz
Esta diferencia es debida al proceso de extincién de flujo a lo largo del cilindro, el cual viene dado
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por

db, = -3, [(2.Q)dz dAdDQ . (1.27)

A su vez, el flujo puede incrementarse por emision del medio debido al proceso de dispersion multiple
de la radiacidn desde otras direcciones en la direccion del haz y también por la propia emision del
medio. El flujo ganado se expresa como

d®; = 3.J(z.Q) dz dA dQ (1.28)

donde
J(z.Q) = Je(2.Q) + Jem(2.9?)

es llamada funcion fuente J,.(x.Ql) es la funcién fuente debido a la dispersion y J.,.(s.Q)) la
funcién fuente de emisién. Contando el flujo ganado y perdido por el haz de radiacién al cruzar el
cilindro, se tiene

dd =dd, + dod, .

reemplazando en esta (iltima las ecuaciones (1.26), (1.27) y (1.28) se obtiene
di(z.Q)
3.dz

Esta es la ecuacién de transferencia radiativa, fundamental en el estudio de tranferencia de
. .’ ’ ﬂ.
radiacion en la atmdsfera.

= —[(z.Q) + J(z.9Q) . (1.29)

La funcién fuente en el caso de dispersién multiple es

Joe(z.Q) = 413 [(z. Q) P(Q. Q)Y (1.30)

i

que corresponde al incremento de radiancia en la direccidn Q por dispersiéon de radiacién incidente
desde la direccién Q.

El caso de emision tiene mayor importancia en la regidn infrarroja del espectro y, bajo condiciones
de equilibrio termodinamico local, la funcidn fuente de emisidn viene dada por

Jem(z. Q) = Jem(z) = (1 - wo)I5(T(z)) (1.31)
donde [g(T(z)) es la radiancia de cuerpo negro a la temperatura T'(z).
1.5.1 Forma integral de la ecuacidn de transferencia. Ley de Beer-Lambert-Bouguer

De la ecuacién (1.29) se puede obtener una forma integral de ésta. Para ello es conveniente
recurrir el espesor 6ptico T del medio, que como ya se ha definido anteriormente es

T(z,z) = /n Be(z')dz’ = dr(z,,z) = -3.dz (1.32)
y la ecuacién (1.29) queda
dl
-ZT—(JS—T‘)E=—I(1)+J(::) . (1.33)

Multiplicando la ec.(1.33) por el factor e "(*!¥) e integrando entre 0 y z,, se obtiene

n
I(z)) = [(0)e "0 4 / J(z)e "= G,dz (1.34)

0
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Esta ecuacion expresa que la radiancia en el punto z; en una direccién dada. resulta de la
radiancia /(0) atenuada por el medio (ler término) mds la contribucién por dispersidn multiple y
emisién de todos los puntos anteriores & atenuados por el factor e (21 <) (2do término).

Si se considera sélo el haz de radiacién en la direccién del sol y teniendo presente Unicamente
el proceso de atenuacidn del medio, sin considerar la contribucidn de radiacidn por dispersidn desde
otras direcciones, se tiene la denominada radiacién solar directa, y de la ecuacién (1.34) resulta

[(z)) = [(0)e™™ (1.33)

donde Fa
n =7(z,.0) = / 3.(z)dz’ .
0

La ecuacidn (1.35) es la ecuacién de Beer-Lambert-Bouguerdada anteriormente por ec.(1 9)
y es valida para cualquier medio material homogéneo e independiente de la direccion, por tanto
también puede ser aplicada a la densidad de flujo y al flujo. En nuestro caso el medio serd la
atmosfera.

1.5.2 Ecuacion de transferencia para atmasferas plano-paralelas

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

dz
cosé

flg. 1.8: Esquema de coordenadas

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

dI(z.6.9)
3.dz

introduciendo el espesor éptico (definido en la direccién vertical)

cosf =-I(z.0.¢) + J(z.6.0) (1.36)

o0
T= / 3.dz’' = dr = -3.dz (1.37)

medido desde la parte superior de la atmésfera hacia abajo y haciendo u = cosf, en términos de 7
la ec.(1.36) queda

di(r.pu, o
pHEO) 1 0) = I ) (1.38)

con las funciones fuentes dadas por ecs.(1.30) y (1.31)
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, w2 |
Joe(Ti . 0) = :—:_/0 /1 [(rip 0" ) P(p.o:pt . 0 )du'do’ (139)

Jom(r) = (1 = wo)[5(T(r)) (1.10)
Las condiciones de contorno son dadas para la radiancia descendente en el limite superior de la

atmodsfera y para la radiancia ascendente en el limite inferior.

Estas son las ecuaciones bdsicas para el estudio de transferencia radiativa en una atmdsfera
ptano-paralela.

En el caso de una atmdsfera con un espesor Sptico finito, la solucidn de la ec.(1.38) es

5 . * Ty , ‘ !
[‘(r,u,rp)zl(Tl.u.m)e_("‘_r)"‘-l-/ J(r' . o)e (7T wdt D gs ) (L.41)
" p
y . iy
It —p.®) = 1*(0, -, p)e™ +/ J(r, —u.o)e‘“'"’f"‘—:; 0<u<l (112)
0

donde I' es la radiancia ascendente e [* la descendente.

L4

En particular para las radiancias emergentes en los extremos se tiene

’ ¢ N =T n ’ -7 dr’
I'(0.p,0) =1 (T 0)e™* + / J(T'. p.0)e "‘TT (1.43)
0
y
) N ' dT/
IM(m, =, 0) = [0, =, @)™ # + / J(r —p.p)e (Tl (1.44)
0 H

donde los primeros términos representan la contribucidn de las fuentes en los extremos de la atmdsfera
atenuados por ella y los segundos representan la contribucién de ésta.

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

I[(t.p, ) = [(0.pu.0)e™ ™4 (1.435)

donde u = cosl estd asociado al camino geométrico recorndo por la radiacion respecto del cenit y
T es el espesor 6ptico vertical.
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1.6 Transferencia radiativa en una atmosfera dispersora plano-paraleia

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

, 2 1

u—rﬂ(r.u.o) = [(r.p.0) — _“"_0/ / [t 0" YP(p. oo 0" )du'do’ (L.46)
dr 4 0 1

En la regién del espectro visible e infrarrojo cercano (luz solar) la funcién fuente de emisidn es

despreciable y la contribucion de la atmdsfera es debida a la dispersidn o "scattering" mudltiple de

la radiacién solar por las moléculas y aerosoles. Por tanto la forma de trabajar es considerar una

atmosfera exclusivamente difusora sin tener en cuenta la absorcidn selectiva de los gases atmosféricos.

La radiacién solar difusa es la parte de la radiacién solar dispersada por las moléculas y particulas
presentes en la atmdsfera y por tanto procede de todas las direcciones.

En las aplicaciones pricticas es conveniente tratar por separado la radiancia directa y la radiancia
difusa. Para determinar la ecuacién de la radiancia difusa, se considera que la parte superior de la
atmdsfera es iluminada por haces planos paralelos de direccién (6y. o) y densidad de flujo « £y (fig.
(1.9)). Entonces, al considerar separadamente la radiancia difusa [4(7; 1. ). la radiancia transmitida

puede escribirse como

I(Tin.0) = Iy(Tip2.0) + 8(pe — 120)6(0 — o) mFpe ™M (147)

donde 6 es la funcidn delta de Dirac.

(Hordo)
Z=2 t=0
T
Z=2Z T=T
z=0 T=T,

Fig. 1.9: Esquema de una atmdsfera plano-paralela iluminada
por Races solares

Reemplazando (1.47) en (1.46) se obtiene la ecuacién de transferencia radiativa para [y

diy(7; . b) w 27!
pEETRD) i) - 22 / / P, 5.0 ) Ll 1 o' do
" i Jo  Jo (1.48)
= 1 Pk 8 —pogo)m Foe ™74
con las condiciones de contorno

I;(O; -, 0) =0 (parte superior de la atmésfera) (1.49)

y si la superficie del suelo es un reflector lambertiano

Fi(r

I.I(Tl;u@) = p—T(rL) (base de la atmésfera) (1.30)
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donde 7, es el espesor dptico total de la atmdsfera, p es la reflectancia del sueloy F'(r,) la densidad
de flujo que llega a éste. Si la superficie se considera como un cuerpo negro, entonces

[;(T[;p., 0)=0 (base de la atmds fera) . (1.31)

Para resolver la ec.(1.48), la funcién de fase tiene que ser representada por una expresion
matemdtica que describa lo mejor posible la situacidn real. Por ejemplo, para dispersidn isotrdpica
P(®) = 1, en la dispersién de Rayleigh o debida a las :..0léculas P(©) = 3(1 + c0s?(®))/4. En el
caso de las particulas se determina a partir de |a teoria de Mie.

Basado en la geometria esférica, con el dngulo de dispersién @ = (u.0; u'. ') se tiene que
c0s@® = cosbcosl’ + senbsenbd’cos(e’ — o) (132)
J&
= + (1= p?) 21— w2

cos(o’ — n)
Expandiendo la funcién de fase en polinomios de Legendre

P(cos®) = Z 3,P(cos®) con 3 = ZIZLI P(cosO) P(cos®)d(cosO) (1.33)

i

y considerando el teorema de adicién de los polinotios para (1.52), se tiene

P(cos®) = P(u,0; 1, 0') = z Z 3P () P (1)cosm(o' - o) (1.54)
m=0{=m
donde ( )
m .
=(2- 5Orn)ﬂtm (l=m,....N. 0<m<N) -

607n={1 sim=0
0 otro valor

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

N
Io(rip.8) = ) [T (7. w)cosm(do - 0) (1.36)

m=0

Al no haber riesgo de confusién, en lo que sigue se omitira el subindice d para identificar la
radiancia difusa.

Reemplazando la ecuacién (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 (.V + 1) funciones [™(r, ;) de las
(:¥ + 1) ecuaciones

dim(r, m ol .
w) ()= (1= 6om) 2 ST EPW) [ OGOt i
oy & - (1.57)
—z= Y AP () P (—po)nFoe™ % (m=0...... V)

=m

Para m =0, la radiancia expresada en ec.(1.56) corresponde al caso de independencia acimu-
tal. Omitiendo el subindice 0 la ec.(1.57) queda
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r!l(
dr

T/t)——Ziz u/ B(u) (7" )dy

v
- I_ 3P (p) Pi(—po)mFoe™ ™ *
=0

(1.58

~

Ecuacion particularmente (til para cdlculos de flujo, como se muestra a continuacidn.

La densidad de flujo difuso ascendente y descendente a un nivel 7 cualquiera viene dado por

2 1
Féif(T) =/ / [(t;p.0)pdudo . w>0 (1.39)

o Jo

2r
Considerando que
2r
/ cosm(po — @)dp =0  m #0. (L61)
0

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

xl

i i
Fyiy(r) =2m I(7; p)pdp = 2"/ [(m; £p)pdp (1.62)
0 0

Esto muestra que para cdlculos de flujo, la dependencia acimutal en la expansién de |a radiancia

puede ser ignorada y la ecuacién (1.58) es adecuada para estudios de transferencia de radiacién en
la atmdsfera.

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

2rx

1 I 7 R
Pluw) = 5= A P, piu' . 0')do' (1.63)

Por otro lado de la ec.(1.54) con m = 0 se tiene

A
Plu. ') =Y B P(p)Pi(w) (164)
(=0

Con esta funcién de fase, |z ecuacién de transferencia para radiacién difusa con independencia
acimutal expresada por la ec.(1.58) puede ser reescrita como

dI(T, u) wo [, , @o ; - .
by =Iru) - ) /-1 P(p, ) (7 4 )dy' - ;NFOP(;A. —po)e” T Ho (1.63)

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

1
FI(r) = Fiy(r) =2 [ 1(r, ) (1.66)
0
Para la radiacién descendente hay que agregar la componente directa de la densidad de flujo

Fir(T) = pomFoe™"/4a (1.67)
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entonces la densidad de flujo total descendente es

1

Fyr) = Jif(r) + F (1) = '.271‘/ [(r. ) pdy + pom Foe ™™ ™ (1.6)

]

también llamado densidad flujo global.

1.7 Algunos métodos de solucion de la ecuacion de transferencia radiativa

Para resolver la ecuacién de transferencia radiativa ec.(1.68), se han desarrollado diferentes
métodos de solucidn, los que se pueden clasificar en: métodos analiticos exactos (funciones propias
singulares, técnica de Wiener-Hopt, método matricial, etc.), métodos numéricos (Monte Carlo,
"adding" o "doubling", ordenadas discretas, sucesivos 6rdenes de "scattering", etc.) y los métodos
aproximados (aproximacidn de Eddington, método de dos flujos o "two-stream", método de per-
turbacién, etc.). Una revisién de estos métodos de solucién es presentada en [Lenoble, 1985]
Aqui se presentaran dos métodos de solucién aproximados de gran interés para muchas aplicaciones
pricticas que son el método de dos flujos y el de Eddington. En esta memoria, en el capitulo V
se modelizardn transmitancias, reflectancias y densidades de flujo difusa y global en la atmdsfera
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 ecuacién de transferencia radia-
tiva en forma aproximada, transformando ésta en un sistema de ecuaciones para el flujo ascendente
y descendente, de ahi 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., 1979]. Una formu-
lacién de la estructura tipica de éste para el cilculo de densidades de flujo es dada por [Zdunkowski
et al., 1980], esta formulacién del método de dos flujos es frecuentemente usada por lo rapida.
exacta y sencilla de ser aplicada a situaciones practicas y permite obtener con buena aproximacion
la densidad de flujo difuso ascendente y descendente en una atmdsfera plano-paralela.

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

dF! ! wo '[! i did' .
e L(myu)du — 5 / / Pl ) [o(7; 10)dpd' dpu — wom Fo3(1g)e ™"
0 0 J-1

dF! 1 wo '[!
e -/ Io(7; —p)dp + —- / / P(u, —p') la(7; 1" )dp' dps + wor Fo(1 — 3(o))e ™™ #
ar 0 2 Jo J-1

(1.69)
dunde se ha definido
I !
So) = 5 [ Plompa)di =13 [Pl po)da (1.70)
| 1
Lri) =200y [ PGl = [Pkl (L71)
] 0

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

| 1
F'l = ZZA I(r; £u)du = 2#;7/ [(r; £u)du | (1.72)
0
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/l P i) [o(rop)dpd = P(p ) La(Ti 1) + P(u. —) [a(T: =) (1.73)
L

tal que
o 73 A Ft =
0 / / P(p, =) (5 1 )i dp = 2wo(1 = 3) = + 2w03—= (L7
2 Jo Jo 2 K

donde 3 es definida por

1
3= i/ P(p, —g)dp (1.73)
2 Jo
Sustituyendo las ecs.(1.72) y (1.74) en las ecs.(1.69) se tiene
T L3 3 0
A L (= I F - ZRF — sonFo3(po)e T
dr 7 K (1.76)
! 3w ) . ;
Bl Cwe(1=3)}F + 22T 4 orFo(1 = 3(ao))e™
dr B B

Este sistema de ecuaciones se expresa en la forma estandar

dF! -
——=(11Ff—(12Fl—ag7l'F06 T H

dr

W Ering)
i i
dTiF_ = —a 1 F' + F' + aymFpe ™ *
s

Los valores de a; son determinados de acuerdo a las aproximaciones consideradas para resolver

las ecs.(1.69). Las aproximaciones adoptadas aqui son propuestas por [Zdunkowski et al., 1980] y
de las ecs.(1.76) y (1.77) se tiene para los a;

o) = L {1 =wo(l-3)}

H

1
a1 = —o (1.78)
az = wod(uo)

g = wo(l = 3(ko)) -

En la dispersién multiple por particulas, la mayor cantidad de radiacién dispersada apunta en
la direccién hacia adelante formando un cono de pequefia abertura; por tanto con esta asimetria en
la dispersién de segundo orden y superior, la funcién de fase debe elegirse de modo que acentie la
dispersién en esta direccién. Una funcién de fase razonable que representa aproximadamente estas

caracteristicas es una funcién delta de Dirac, asi
P (u,p') =2f6(p—p) + (1= f)P(u.p') . (1.79)

Esta es llamada aproximacién delta, donde f, coeficiente de "forward scattering", es la fraccién de

dispersién en la direccién hacia adelante. El valor usado aqui para f es el adoptado por (Zdunkowski
et al., 1980) f = ¢°.

Teniendo presente esta aproximacién del "scattering" hacia adelante de la funcién de fase, los
coeficientes o; dados en la ec.(1.78) se transforman en
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o = {1 —wo(l = 3)}

L p (L = wof)

.u'()j

= pa(l = <o f)
e = (1 = f)wo3(xo) (1.80)

3 1l —wof

(1= flwo(l = 3(m))

S 1l —wof

T—7t =(1-wf)T.

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

3
3= 5(1 -9)
1 3 g-f
o) = = - =
(o) =5 = JH0 7 (1.81)
f=d
1
My =py =H= > (valor medio e fectivo de cos8)
La solucién del sistema de ecuaciones (1.77) es
2F° (1) =mAe ™ + Bk + yynFpe T 4 (1.82)
2F)(7) =A™ + 1 Be¥ +9gmFye ™"
donde
k k
i = : =1+
" oy + a2 i ay + ap
1 a 1 4]
N =a- — 4oy - : = —+a4—03>
1 e (.U'O 4 3) Y2 a+m+az (ﬂ-o (123)
i 2 ‘
1 — pdk?

ag —a
Zl=-{(al+ag)(a4+aa)+ 4#0 3}; k®=al-al.

Las cantidades A y B son constantes de integracién que se obtienen a partir de condiciones de

contorno dadas para la densidad de flujo en los extremos de la atmésfera. Adoptando las condiciones
dadas por las ecuaciones (1.49) y (1.51)

FY{r=0)=0 y F'(r=1)=0,
se tiene

e—rl/‘-‘o = ekf'l
A mm RY2 tFy

n%ek'rl == nle—krl

& oy (1.84)
My2e”™" — Thy1e”"/M

B= Tk = 1I'Fo
n?e T - me n
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Otra aproximacién en el método de dos flujos propuesta por [Liou, 1974], estd basada en el
procedimiento de ordenadas discretas. Este método consiste en reemplazar la integral de la ecuacidn
(1.65) por un sumatorio. Segun la férmula de Gauss

n

1
/_ Fdi= Y af) (1.3)

)=-n

donde

1 ! PZn(“) ]
a; = —dys . (1.26)
= B

y 1; son los ceros de los polinomios de Legendre de orden par P,,(s:). También

n

A ; =@j, f_j = —pj . Z a; =2 (1.37)
1=-n
Utilizando la férmula de Gauss, la funcién de fase (1.64) con .V =1y tomando j = —1.y I,
de la ecuacién (1.65) se obtiene el sistema de ecuaciones (1.77) con los o; dados por la ec.(1.78).
En esta aproximacién .
l
= ~(1 -
5(1-9)
1
Huo) = 5(1 = 3gpei400) (L.38)
1

#1=#2=7§

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

3=L -
, —2(1 9)
=1( - 9=/
3(“0)—2(1 3“”‘01—f> (1.29)
f=4
1
Bl = B2 = —=

)

1.7.2 Método Aproximado de Eddington
Este método también corresponde a los métodos de dos flujos y ha sido frecuentemente usado
en la determinacién de densidades de flujo de radiacién en la atmésfera [Joseph et al., 1976);
(Zdunkowski et al., 1980]. Este esti basado en la siguiente aproximacién de la radiancia
I(r.u) = Io(7) + uhi(7) . (1.90)

De ésta, las densidades de flujo ascendente y descendente vienen dadas por

1
F-”('r)=21r/0 u{[o(r):bull(r)}dp=21r{%[o(r)i%[1(1')} . (1.91)
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11.2 Determinacion del espesor optico de aerosoles

E! espectro del espesor Sptico de aerosoles es la base para la caracterizacién de los aerosoles
atmosféricos, fundamentalmente su funcién de distribucién de tamarios y paraimetros derivados, radio
efectivo, masa, etc. o bien en un aspecto mas externo el propio espesor dptico define Ia turbiedad
de la atmdsfera. En el caso que nos ocupa, la determinacién de la cantidad de ozono. necesitamos
determinar el espesor Sptico de aerosoles. Ello es debido a que el ozono en el visible, representado
por la banda de Chappuis, presenta una absorcion 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 Sptico de aerosoles. Para ello se ha buscado un
procedimiento, que hemos denominado método de las ventanas, que describiremos a continuacién y
que retomarenos de nuevo en el capitulo IV.

Si el objetivo en si mismo fuese la propia determinacion del espesor Sptico de aerosoles, el
otro procedimiento que podria haberse seguido presupone conocer de antemano los valores de las
cantidades de ozono y vapor de agua que interfieren con él. Ello requiere conocer de estaciones
préximas este tipo de datos, los cuales en general no son ficilmente asequibles (obsérvese que en el
caso del ozono la variacién 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
simultdneamente el espesor Sptico de aerosoles v a su vez la cantidad de ozono, como veremos a
continuacion. La cantidad de vapor de agua no requiere necesariamnete |a determinacién del espesor
éptico como veremos mas tarde, pues su determinagjén se realiza en la banda de 940 nm, de fuerte
absorcién. )

De la ecuacién (3.1), el espesor 6ptico total experimental a nivel se suelo viene dado por

1 Far) ,
T(A) = -mln { DEO) } (3.29)

donde F()) son los valores de irradiancia espectral directa medidos a nivel se suelo con el espectror-
radidmetro, Fu(A) es el espectro de irradiancia extraterrestre, D es el factor de correccién Tierra-Sol
y m es |la masa dptica.

Por otro lado el espesor éptico de la atmdsfera puede ser expresado como la suma de los
espesores épticos de los componentes atmosféricos dados por la ecuacién (3.5)

700) = 7a(A) + a(A) + Toas (V) (3.30)

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

e de 370 a 450 nm
de 748 a2 757 nm
e de 776 a 782 nm
de 862 a 872 nm

Hacemos notar que el diéxido de nitrégeno tiene una banda de absorcién que abarca el primer
intervalo que se ha mencionado (370-450 nm), sin embargo frente a la absorcién de ozono y vapor de
agua es despreciable de modo que ésta regién se puede considerar como una ventana de absorcién.
También las otras zonas son afectadas por la llamada abésorcion del continuo cuyo origen y estudio
alin no esta claro, pero se sabe que su efecto es minimo frente a las absorciones de los otros gases.
Por consiguiente de ec. (3.30), si se descuenta el espesor éptico de Rayleigh, en esas cuatro zonas
el espesor Sptico total de la atmésfera equivaldrd al espesor Sptico de aerososles.

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

De fa teoria se sabe que el espesor dptico de aerosoles varia suavemente con la longitud de onda,
asi con los datos de estas zonas se ajusta una funcidn potencial (v, = JA™°) que corresponde a la
expresidn propuesta por Angstrom para la turbiedad atmosférica. En la grafica (3.6) se muestra el
espesor dptico total de atmdsfera junto con el espesor 6ptico de aerosoles obtenido por este método
de las ventanas. Para ilustrar el método se han escogido dos dias tal que uno tiene una turbiedad
atmosférica alta (16-08-95) y el otro una turbiedad baja (16-10-95) como se aprecia en la figura.

1.5 7 or optico total exrperimental
1 semesss :g::or 6£ﬁco de aegrosoles ajustado

1.2 1
(]
o
o e
E 0.9 4 \turb. alta
h{=) 1 W
8 i
‘é' 0.6 A

]

:‘-1 4

0.3 i \turd. daja

0.0 = S————— L, e
.

300 400 500 600 700 800 900 1000 17100
Longitud de onda (um)

fig. 3.6: Obtencion del espesor dptico de aerosoles a través
de las ventanas de absorcion

111.3 Determinacion del contenido de ozono en la banda del visible

El ozono tiene una banda de absorcién en el espectro visible en el intervalo de longitudes de
onda entre 450 y 750nm (banda de Chappuis), con su miximo centrado alrededor de los 600 nm
(ver figura (3.2) y (3.5)).

Basado en la banda de absorcién de Chappuis, se ha desarrollado un método para determinar
la cantidad total de ozono en la vertical de la atmésfera por medio de medidas de irradiancia solar
espectral directa [Cachorro, Durdn y De Frutos 1996). Este método considera que la radiacién es
atenuada en la atmdésfera 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
dptico de aerosoles se determina el espesor éptico del ozono del cual se obtiene su contenido para
cada longitud de onda en las zonas entorno al miximo de la banda de Chappuis donde no hay
absorcién de las moléculas de agua y oxigeno, de modo que en esas zonas la absorcién es atnbuida
completamente al ozono. En la figura (3.7) se muestra el espesor 6ptico total experimental de la
atmdsfera y’el teérico con y sin la contribucién de la absorcién del ozono para el espectro medido el
dia 13-04-95 a las 17:43 hr; también se ha incluido el que hemos llamado espesor 6ptico 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 dpticos de los gases componentes y de Rayleigh al espesor ptico 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 oxigeno en el intervalo de 560 a 645 nm, la
linea continua indica el valor medio y la zona ancha el error asociado al método.

Para obtener el error asociado en el cdlculo de la cantidad de ozono, se hace uso del método
de propagacion de errores. De la ecuacién (3.29), el error del espesor Sptico total es

z(r) ==(m) + # {e(Fo) +2(F)} (3.31)

Los valores de irradiancia extraterrestre Fj y los de la masa dptica determinada por la ecuacidn
(3.4) para dngulos zenitales menores de 80° estan afectados por un error relativo de aproximadamente
0.1%. En cuanto al error asociado a la medida del espectrorradiémetro, como se ha mencionado en
el capitulo Il, en la banda de Chappuis las medidas tienen un error inferior al 3%. Reempiazando
estos valores en la ecuacién (3.31) se tiene

g(r) = 0.001 + % (3.32)

Por otro lado el error asociado al espesor 6ptico de Rayleigh es aproximadamente un 1% y para
los aerosoles teniendo en cuenta los valores medidos de 7 y m y segun nuestro método de obtener el
espesor 6ptico, se estima que el error involucrado no supera el 4.5%. Por tanto asumiendo este error

del 4.5% para el espesor Sptico del ozono, se obtiene un error asociado a cada uno de los valores de
la cantidad de ozono entre 9% y 11%.

0.4 7

experimaental (ein Raylewgh)

: ——= modelado oon 0£0NO
------ aerosol (Angstrom)
-===- gerosol experimaental

S
©

-’

Espesor optico
Qe
N

g
-

0.35 0.40 0.45 0.50 0.55 0.60 0.65 0.70
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-

fig. 3.7: Espesor dptico ezperimental de la atmdsfera (sin Rayleigh)
Junto con el modelado con y sin la contribucton del ozono
y el espesor dptico de aerosoles ezperimental
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Como puede observarse de la figura (3.8), hay una gran dispersion 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 contribucién de ozono y la
experimental.

Se hace notar que en la region 480-550 nm la curva experimental cae mas ripido que la mod-
elada y este efecto es mayor en los espectros medidos en horas cuando la masa dptica es baja
(m = 1). En las figuras (3.9a y b) se muestra este efecto para dos espectros medidos el dia 30-10-
95. Al primero (grdfica (3.9a)) le corresponde una masa éptica de m = 3.99 y al segundo (grafica
(3.9b)) una masa éptica de m = 1.62. Como se observa en la figura (a) el espesor Gptico cae mas
suavemente y se obtiene una mejor aproximacion en esta region con el espesor 6ptico modelado. En
lo posible, para la determinacién del contenido de ozono se han escogido, de los espectros medidos
en el dia, aquéllos que tienen mayor masa dptica.
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La figura (3.10) muestra los valores de ozono obtenido para cada longitud de onda en las
ventanas del agua y oxigeno en el intervalo de 560 a 645 nm junto con el valor medio para cinco

espectros medidos el dia 13-04-1995.
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Este método también ha sido aplicado a los datos de irradiancia en la regién ultravioleta del
espectro en el rango de longitudes de onda 300 — 350 nm, zona donde estd ubicada la banda de
absorcién de Huygens. Los valores de ozono obtenidos para cada longitud de onda también presentan
una gran dispersion y los valores medios son considerablemente mds 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 regién los valores de irradiancia son bajos y el error en la medida del espectrorradiémetro
en esta zona es muy alto, aproximadamente entre 10 a 15%.

También para comparar se ha aplicado el clisico método de absorcién 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 simulténeamente la evolucién 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 dia de medida
13-04-95. Al hacer un andlisis de la evolucién 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 6ptica (aproximadamente menor que 2), donde se aprecia una diferencia de 0.03 atm-cm
(30 UD) y diferencias mayores (= 0.05 atm-cm) para masas de aire mis altas. Los valores de ozono
determinados durante el dia aumentan o decrecen sin una tendencia clara.

La figura (3.12) muestra la evolucién 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.

-83-



Cap NI: Determinacién de Componentes Atmosféricos Gaseosos: Ozono y Vapor de Agua

0.40 ]
0.39 '
0.38 3
0.37 -
0.86 i
0.358 i

3

0.34 1

0.88

88 promsedio banda de Chappuis
e—e—a abeorcion dyferencial U
&—ar—a PromRedio UV

0.82 A
0.31

contenido de ozono (cm-~atm)

0.30 — T T T T =1
12:59 18:10 15:51 16:43 17:43

espectros medidos el dia 13-04-95

[ 4

fig. 3.11: Valores de ozono usando la banda de Chappuis y los
dos métodos de la banda UV

0.40
-
§ ouas
3
lE 0.38
L 037
Q
e 0.36
8 0.35
= X
¥ 0.34
=
o 033
3
g 0.32 8—8-8 promedio dbanda de Chappuits
S -6 abesorcion diferencial U
3
0.30 +— e —

1 3 &5 7 9 171 18 16 17 19 27 2826272'9';1
dias del mes 04-95

f1g9. 3. 12: FEvolucion del valor mediso dsarso del ozono durante
el mes de abril de 1995



Cap. lll: Determinacién de Componentes Atmosféricos Gaseosos: Ozono y Vapor de Agua

En la figura (3.13) se representan los valores de ozono obtenidos durante el afio 1995 (de Marzo
a Octubre) por el método usado en la banda del visible (simbolos cuadrados) y con el método de
absorcion diferencial en el UV (simbolos asteriscos). El nimero de espectros medidos durante el dia
con los que se determina el ozoro es variable dependiendo de las condiciones atmosféricas. Por lo
general se tienen entre 3 a 4 valores diarios de ozono y en la grifica se representan estos valores
instantdneos en lugar de los valores medios diarios. Junto a estos dos conjuntos de datos se han
incluido los valores de ozono obtenidos por la estacion del Arenosillo (37.2° de latitud) (simbolos
circulares). Esta estacién esta ubicada en el sur de Espafia (Huelva) y pertenece al INTA (Instituto
Nacional de Técnica Aeroespacial), enmarcada en la red de observacion del ozono global del WMQ
donde se realizan medidas sistematicas con un medidor Dobson. Las lineas 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 estin por debajo de los deter-
minados con nuestros métodos en Boecillo aproximadamente unos 30 a 40 unidades Dobson, man-
teniéndose a lo largo del afio la misma tendencia; ademas, como puede verse nuestro seguimiento
de ozono no muestra cambios importantes en el valor del contenido de ozono. La evolucidn espacio-
temporal de los valores de ozono mostrado en la figura (3.13) estd de acuerdo a lo esperado en estas
latitudes [Brasseur, 1982).
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111.4 Determinacion del vapor de agua en la atmosfera

No vamos a resaltar aqui la importancia que la determinacién del vapor de agua tiene como
parimetro clave, habida cuenta ademds de su variabilidad espacio-temporal, en los estudios at-
mosféricos y climaticos: interaccién atmdsfera-biosfera, ciclo hidroldgico, balance energético, cambio
climdtico, etc. unicamente mencionar aqui el reciente trabajo de [Arking, 1995] en el que se enfatiza
la infraestimacién de la absorcién del vapor de agua en la atmdsfera que actualmente comportan los
modelos climaticos.

Aqui estamos interesados en un punto de vista mds especifico, es decir un andlisis de las
metodologias fotométricas y espectrorradiométricas para la determinacién del vapor de agua en la
atmodsfera basadas en la absorcién o transmitancia de la misma en los modelos de transferencia
radiativa. Asi pues en este apartado vamos a determinar el vapor de agua en la atmdsfera presen-
tando las posibilidades que esta metodologia tiene junto con nuestras medidas experimentales de la
irradiancia solar espectral directa.

Ya hemos visto las bandas de absorcién que presenta el vapor de agua en la regién de 300-
1100nm, vamos a tomar la banda de 940nm, también denominada por, para esta determinacién
habida cuenta que es la que mejor absorcién tiene y por tanto su mayor sensibilidad permite de-
terminar un mayor rango de valores del vapor de agua y con mayor precisién. Es por ello que su
modelizacién presenta un mejor acuerdo entre los valores tedricos y experimentales (lo cual significa
que sus coeficientes de absorcién se conocen con mayor precisién) con respecto a las otras bandas
de esa regién espectral. .

Antes de continuar deberiamos mencionar que el mayor problema en la determinacién o error
asociado a su determinacién en esta banda estd ligado a la absorcién del continuo, efecto éste no
muy bien conocido y cuyos coeficientes parecen presentar hoy en dia un error alrededor del 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 absorcién del continuo. A pesar de ello y con el fin de evaluar su
aportaciéon, vamos en una pnmera fase a despreciarla, lo cual tampoco es una mala hipotesis de
trabajo dado el gran error de sus coeficientes, como ya hemos mencionado.

111.4.1 Determinacion del vapor de agua mediante dos métodos diferentes

La base de esta determinacién son los valores de la transmitancia de absorcién del vapor de
agua dado por la ecuacién (3.16) y de la ecuacién de la irradiancia (3.6), amén de los valores de
fas diferentes transmitancias en la regién de andlisis de 850-1000nm (solo Rayleigh y aerosoles).
Obsérvese que la funcidn de las transmitancias Rayleigh y aerosoles son funciones suaves frente a la
funcién transmitancia de absorcién selectiva del vapor de agua (ésto no sucede con el ozono en el
visible, donde sus coeficientes de absorcién varian lentamente con la longitud de onda.

Aunque en los pirrafos anteriores hemos hablado de la cantidad de vapor de agua sin mais,
la cantidad a la que vamos a referirnos aqui es la cantidad w, lo que hemos llamado cantidad de
vapor de agua equivalente, pues es la que aparece explicitamente en la ec.(3.16). El paso de esta
cantidad a la caﬁrd?d—rar"ﬂel vapor de agua en la vertical de la atmésfera «, es una relacién lineal
dada p%.u = 1.16w + 0.06/(figura (3.14)) que hemos obtenido mediante los perfiles de presién
y temperatura de los seis modelos de atmésfera estandard [McClatchey et al., 1978) cominmente
utilizados. [Cuomo et al., 1992] han obtenido una correlacién idéntica utilizando 1200 radiosondeos
experimentales.

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

El primer método es un procedimiento de minimos cuadrados no lineal, que vamos a denominar
de minimizacién [Cachorro et al., 1986]. Se busca el valor de w que hace minima la desviacién
standard entre los valores tedricos o0 modelizados y los valores experimentales de la transmitancia de
la atmésfera (bien la total o la debida exclusivamente al vapor de agua, también podemos trabajar
directamente con la irradiancia).

La regién espectral concreta que hemos utilizado va de 900 a 980nm, pero a este respecto
hemos observado la influencia que la eleccién de los bordes de la banda podia ejercer sobre el valor
de la determinacién. Esta cuestién serd tratada en el método 2 ya que sobre el método 1 ejerce
solamente una pequena 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 regién de 850-1000nm los valores de la irradiancia experi-
mental y la modelizada, donde las transmitancias de Rayleigh y aerosoles se evalian de acuerdo a los
métodos anteriormente expuestos. Los valores modelizados corresponden a evaluar la transmitancia
del vapor de agua con un valor de w = 1.35gr cm™~? que es el que se ha obtenido en el proceso de
minimizacién y que por tanto evalia el valor tedrico 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 mayor variabilidad con la longitud
de onda, es decir parece presentar una mayor resolucién espectral. Podemos deducir claramente de
la figura que esta variabilidad estd ligada a la forma de obtener o seleccionar los coeficientes de
absorcién de los ficheros contenidos en el LOWTRANT?7. Estos ficheros presentan los coeficientes
en nimero de onda y con una resolucién constante de 5cm™!, y que por tanto no es constante al
tranformarla en longitud de onda. Es por ello que nosotros hicimos un muestreo cada 1 nm, eligiendo
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el coeficiente que mas cerca estaba de 300, 301. 302, etc. hasta 1100nm, para tener el mismo
muestreo que los datos experimentales. Como la resolucién de 5cm~! es bastante mayor que 1 nirn,
los coeficientes contienen la variabilidad propia de esta resolucion a pesar del muestreo.

Ahora bien para comparar espectros, bien experimentales frente a modelizados, estos deberan
presentar la misma resolucion espectral. Por otro lado no es correcto suavizar coeficientes de ab-
sorcidn, sblo transmitancias o irradiancias. En nuestro caso, la resolucidn espectral de nuestro
instrumento segun las especificaciones de la casa LICOR es de 6 nm, sin embargo estas especifica-
ciones no son suficientes para el estudio que nosotros queremos realizar. Esto nos llevo a determinar
la funcion aparato del LICOR en el laboratorio la cual resulté una funcidn rendija triangular, &(A\),
de 1l nm de base. Es por ello que el segundo espectro que aparece en la figura anterior (que
denominamos suavizado) corresponde a suavizar el espectro modelizado anterior o convolucionar
éste con la funcidn aparato. Vemos ahora una mejor concordancia entre los valores tedricos y los
experimentales, para la misma cantidad de agua (w = 1.33). Asi pues lo correcto para determinar el
vapor de agua es convolucionar los valores del modelo (ec.(3.6)) con la funcidn aparato de acuerdo
a la siguiente expresion

A+AA72
F'(A) =/ DEy(A)T(A) () dA (3.33)

A-AA2
donde ®(A) es la funcidn aparato.

La cantidad que se obtiene es ligeramente difgrente, e igual a w = 1.37grcm %, 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 tedricos correspondientes a w = 1.35grem ™2 y w = 1.37grem™? (sobre los que el
proceso de minimizacién da el vapor de agua éptimo) frente al experimental. Vemos pues que a
nivel de comparar los espectros dados por el modelo y los experimentales debe aplicarse la funcion
aparato, sin embargo como las diferencias no son muy grandes, las variaciones en |a determinacidn
del vapor de agua conllevan sélamente un pequeno error. Depende pues la precision con la que
queramos la determinacion, lo que nos llevara a tomar un modelo con mayor o menor resolucion si
no se conoce la funcidn aparato del espectrorradidmetro. Observamos en este caso que el método
de minimos cuadrados es poco sensible a |la resolucion espectral de los datos pues lo que hace es
comparar la forma de la banda como un todo; sin embargo, como veremos a continuacidn, es el mas
adecuado para el tipo de medidas de que disponemos. En la seccidn siguiente evaluaremos el error
o las diferencias relativas entre estas dos posibilidades de aplicar el método 1 sobre los mas de 280
espectros medidos en el afo 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

_ = (T}

w = .
m Cro()) (3.34)
donde la transmitancia experimental para el vapor de agua es
Fezp(})
Ty.0(A) = P =

A continuacidn podemos hallar el valor medio y su desviacién standard como hicimos en el caso
del ozono. Debemos mencionar ahora, aunque podriamos 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 expresidn anterior y con los coeficientes originales del LOWTRAN7, ('y.,. muestreados
a | 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 variacién 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 sera discutido mas adelante). Asi en
903 y 958 tenemos valores dobles del valor medio y en 940 nm adn mucho mds. Es decir observamos
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 expresién (3.33) para determinar el vapor de agua a cada longitud de onda comporta
un proceso de inversién muy complicado, es por ello que vamos a seguir el siguiente procedimiento:
podemos recalcular unos nuevos coeficientes de absorcidon de menor resolucidn, es decir de la res-
olucién que precisa el modelo para una comparacién adecuada con los datos experimentales sin mas
que convolucionar los datos de {a transmitancia. Para cada longitud de onda se cumple que

Teome(A) = exzp {=(C"(A) wm)?} (3.36)

lo cual nos permite explicitar y obtener cada coeficiente Cy ,(A) (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 expresion (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-determinacion del valor medio, debido a que las
diferencias entre los valores tedricos 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 (3.15b)).
Las lineas 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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Como ya mencionamos, al utilizar inicialmente este procedimiento no fijamos en 900 y 980 nm
exactamente los bordes de la banda de absorcién, ya que ésta puede tomarse también entre 890-900
0 890-910, 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 modelizacidn parece funcionar algo peor, creemos que entraia menos error en
la determinacién eliminar esas zonas (como mostramos en la figura (3.16) los valores del vapor de
agua en la regién espectral anterior a 900 nm).

Mostramos en {a figura (3.17) los nuevos coeficientes C; 5(A) frente a los originales del LOW-
TRAN7 muestreados a 1 nm Cy,0(A). La curva inferior corresponde a los coeficientes de absorcidn
del continuo, que serdn discutidos mas tarde.
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Lfig. 8.17: Representacion de los coeficientes de absorcion del vapor
de agua

Podemos observar que una vez que poseemos estos nuevos coeficientes podemos de nuevo
utilizar la modelizacién de la expresién (3.34) para recalcular el agua por el método 1. Este proceso es
practicamente equivalente al de la convolucidn y tan vidlido como él, pero no da tampoco exactamente
los mismos valores para el vapor de agua, aunque las diferencias son muy pequenas. Veremos a
continuacion las diferencias.

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

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

La eleccién de los canales mds o menos anchos para el diseio de radidmetros, fotdmetros, o
sensores adecuados, requiere conocer a priori el comportamiento de la modelizacién con las medidas
experimentales de alta o moderada resolucién como las que aqui analizamos, es decir se precisan
analisis de este tipo. A veces la utilizacién de una modelizacién de alta resolucidn espectral a la que
se aplica la convolucién con la funcién de transmitancia de un filtro relativamente estrecho (basta
con 10 nm) no permite acceder a las diferencias que aqui observamos, lo que comporta errores en la
determinacién que no son detectables. Es por ello que es el tipo de anilisis que aqui hemos llevado
a cabo el que permite testear la propia modelizacién y los errores que ello puede comportar en la
determinacion del componente atmosférico, en este caso el vapor de agua.

En la figura (3.18) mostramos el vapor de agua determinado con los que tedricamente son los
dos procedimientos mds correctos, correspondientes al método 1 y 2 respectivamente. Es decir en el
método 1 lo correcto es utilizar la convolucién con la funcién del instrumento de los valores del médelo
y en el método 2 utilizar los nuevos coeficientes que dan los valores tedricos de la irradiancia de la
misma resolucién que los valores experimentales. Como las diferencias tampoco son muy grandes,
representar todos los valores del vapor de agua para todos los procedimientos sobre la misma figura
nos llevaria a no distinguirlos y a emborronarla. Los puntos que aparecen representados por rombos
corresponden a la determinacion teniendo en cuenta la absorcidn del continuo en el método 1 y serd
discutida mds adelante.

fs+»»s metodo | (L7-1 nm y convol.)
EDODD method 2 (Nuevos Coeff.)
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Slg. 3.18: Valores del vapor de agua determinado segin los dos
procedimientos mds correctos
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Con respecto a la figura (3.18) vemos como era de esperar valores pequeiios 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 maximos, 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 dia se observa una gran variabilidad. Seria deseable aqui 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 determinacién del ozono, pero no disponemos de datos de este tipo. La
variabilidad espacio-temporal del vapor de agua hace que la comparacidn 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 dificil disponer de
gran cantidad de radiosondeos. El uso de medidas de satélites nos llevan al proceso contrano, pues
son precisamente este tipo de medidas que poseemos en tierra, las que se realizan para validar las
metodologias de satélite. A este respecto estamos realizando un estudio del comportamiento de los
canales disenados para el sensor MODIS del satélite EOS para la determinacién 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 estimacién del vapor de agua
obtenidas comparando los dos métodos y sus variantes. Asi los puntos representados por asteriscos
nos dan las diferencias entre las dos posibilidades que hemos descrito para el método 2. Estas se
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Slg. 3.19: Representacion de las diferencias relativas en la determinacion
del vapor de agua segin los dos métodos y sus variantes

mantienen constantes para todos los datos del afio 95 alrededor del 6%. La misma tendencia pero
con valores alrededor del 3% se dan en la comparacién del procedimiento que consideramos mas
correcto del método 1 (es decir considerando la convolucién) y el de utilizar los nuevos coeficientes en
la modelizacién. A su vez la comparacién con la otra posibilidad de aplicar el método 1, es decir sin
convolucién, muestra unas diferencias relativas alrededor del 3% para los valores iniciales del vapor

-73.



Cap ll: Determinacién de Componentes Atmosféricos Gaseosos: Ozono y Vapor de Agua

de agua del afio 95, es decir para valores menores de 1 cm-pr y después estas diferencias oscilan
tanto positivamente como negativamente alrededor de cero. Ello muestra la poca sensibilidad del
método 1 a la resolucién espectral, como ya habiamos mencionado, lo cual pone de manifiesto que
el uso de un modelo de alta resolucién siempre es compatible con medidas de mds baja resolucion
usando el método 1.

Al comparar el método 1 (su procedimiento mds correcto) con el método 2, a través también de
su procedimiento mds correcto, hemos obtenido los puntos represerntativos por tridngulos en la figura
(3.19). Estos muestran una gran dispersién, entre un 2% y un 13% cualesquiera que sean los valores
(grande o pequeiios) del vapor de agua. Los valores del vapor de agua determinados por el metodo
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 dispersion. Este presenta diferencias menores para los valores pequenios 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 Absorcion del continuo

Los mecanismos fisicos de la absorcién del continuo no son bien conocidos, lo que nos lleva a que
los coeficientes de absorcion que representan a la misma lleven asociadas una gran incertidumbre,
que puede llegar hasta el 50%. Es por ello que habida cuenta de este error y el que evaluaremos
debido a tener 0 no en cuenta este efecto, que es menor, ponen de manifiesto que a veces se desprecie
la absorcién del continuo.

Ya hemos mostrado en la figura (3.18) los valores obtenidos el tener en cuenta la absorcién
del continuo, pero es tal vez la figura (3.20), la mds ilustrativa para cuantificar las diferencias de
contabilizarle o no. Como puede verse éstas van aumentando desde alrededor de un 15% para valores
del agua menores a 1 cm-pr hasta un 28% para valores maximos, situindose en promedio en una
sobrevaloracién 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 absorcion. Una estimacidn realista para conocer cudl es el verdadero
porcentaje debido a la contribucién del continuo, seria contrastar estos valores del vapor de agua con
otros obtenidos mediante otras metodologias bien distintas, como la de microondas. Con todo ello
las medidas de campo como éstas no son las idéneas para estudiar detalladamente los mecanismos
fisicos que rigen este efecto pero si son muy interesantes a fin de cuantificarle. Para conocer los
mecanismos de la absorcién del continuo se requieren medidas muy cuidadosas y sofisticadas a nivel
de laboratorio.

Para contrastar la sofisticacién del modelo que evalia la absorcién del continuo y la manera
en que nosotros lo hemos evaluado y aplicado aqui, describimos a continuacién el método siguiente
basado en el c6digo LOWTRAN [Kneizys et al., 1983)

La contribucién del vapor de agua continuo a través del coeficiente de absorcién, k.(1/), viene
dado por la expresién

ke(v) = o, v tanh (29-:—;’,) [(go) Cu(v. T) + (%) Crv. T)] (3.37)

donde T es la temperatura (K), v el nimero de onda (cm™!), he/k = 143879 K/cm ™!, o, es la
densidad numérica del vapor de agua, o, la densidad de las restantes moléculas de |a atmdsfera
Y dq es la densidad numérica de referencia definida a 1013 mb y 296 K. Los coeficientes T,(1.. T)
y Cr(v.T) [(cm™" mol/cm?)~"] son pardmetros determinados en el rango espectral de 0-20000
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em~'. La dependencia de los C, con la temperatura es obtenida por medio de una interpolacion

lineal entre los valores tabulados de C, a 260 K y 296 K de temperatura.

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

A’}

Z::/l,"‘c(”)ds =C's(:/.296)Z['(Z_;.> o, ds

1=1
v

© 296 - T; ‘o, y
+ (Cy(v.260) ~ Cy(11, 296)) Z <}—9_6t-%6> /(%) o, ds (3.3%)
1 ]

v
o
+ C'y(r.296) Z/(-—f-> osds
j=1 Vi \ 90
donde ds es el incremento de longitud, T; es la temperatura de la i-ésima capa y

_ hev .
Cs(v.296) = v tanh (W) C,(1.296)

hecu

Cs(v.260) = vtanh (m

) C,(v.260) (3.39)
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f19. 3.20: Representacion de las diferencias relativas en la determinacion
del vapor de agua contabilizando y no el vapor de agua continuo

La manera en que nosotros hemos trabajado es |a siguiente. Hemos ejecutado el cédigo LOW-
TRAN7 bajo la opcién de transmitancias para evaluar las transmitancias de absorcidn de los difer-
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entes componentes atmosféricos (vapor de agua, (' O;, J;, ()4, etc.) para una masa de aire i = |
De esta forma conocemos la transmitancia y el espesor éptico debido a la absorcion del continuo
Dichas simulaciones se han realizado para 4 de los 6 modelos de atmdsfera con que trabaja el LOW-
TRAN?7: la tropical que corresponde al maximo de vapor de agua (1w = 3.33¢cm — pr), la USA
standard 76 (w = 1.17c¢m — pr) y las correspondientes a verano (ur = 2.3cm — pr) e invierno
(12 = 0.69cm — pr) de latitud media. La idea era buscar una expresién sencilla que diera cuenta
de esta absorcion. Pensamos una expresion de la misma forma que la absorcion selectiva pero con
a = . Es decir una expresion lineal con la cantidad de absorbente y donde Cerni(A) represente los
coeficientes de absorcién del continuo.

Teoont(A) = exp {—Coone(A) m w} (3.40)

Si resultaba que para esos cuatro casos, que abarcan desde el miaximo al minimo de las canti-
dades de vapor de agua que se dan en la atmdsfera (y que eran conocidas) se obtenian los mismos
coeficientes Cooni(A) usando la expresion anterior, ésta era vilida para calcular la absorcion del con-
tinuo. El resultado de estos coeficientes ya se mostré 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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Sig. 3.21: Diferencia relativa de los coeficientes de absorcion del vapor
de agua continuo entre los modelos de atmosfera tropical y el
latitud media en invierno

Tenemos un error del 5-6% en los bordes de la banda y éste es del 0% en el centro de la misma.

En la figura (3.22) mostramos la contribucién de la componente selectiva unicamente y la de
ésta con el continuo a la absorcién total, en el espectro sobre el que venimos trabajando, asi como
el espectro ya mostrado en la figura (3.14) donde se despreciaba el continuo. El valor obtenido
para el vapor de agua es de 1.10 cm-pr frente al valor 1.37 cm-pr anterior. En este caso hemos
visualizado 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 comparacién con el valor experimental. En la figura (3.22b

) hemos dibujado las diferencias

relativas.
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fig. 2.22: (a) Transmitancia del vapor de agua con y sin la contribucion

del continuo, (b) representacton de las diferencias relativas
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Vemos que el contabilizar el continuo supone I6gicamente un valor del vapor de agua consider-
ablemente menor pero que no mejora sustancialmente la modelizacion. 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 modelizado y el experimental no mejoran
por la incorporacidn del continuo. La diferencia que se observa en la zona de no absorcidn selectiva,
de la ventana de 850 nm, se debe a que la transmitancia de aerosoles se ajustd sin contabilizar el
continuo.

Resumiendo pues esta metodologia para la determinacion del vapor de agua nos encontramos
que mientras no se conozca con una mayor precisidn la absorcién 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 absorcidn, pues en todo caso el error que podemos
asociarle contabilizando su propia incertidumbre nos llevaria a una infravaloracion 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 capitulo se hace un estudio de los aerosoles atmosféricos. El espectro del espesor dptico
de aerosoles es la base para determinar diversos parametros que caracterizan a los aerosoles presentes
en la atmdsfera en el lugar y momento de la medida, por ende es esencial una buena determinacion
de ésta magnitud.

Un pardmetro importante para caracterizar el estado de los aerosoles en la atmdsfera es el
coeficiente de turbiedad, de gran interés en aspectos relacionados con metereologia, climatologia,
contaminacion, teledeteccion, etc.. Los parametros mas utilizados en este caso son los coeficientes
de turbiedad de Angstrom, que se determinan a partir del espesor éptico experimental.

.

Para introducir los aerosoles en cdlculos de procesos de transferencia radiativa en la atmdsfera,
es necesario tener su descripcion. Los aerosoles atmosféricos quedan completamente descritos al dar
su composicién quimica, su forma y su distribucidn de tamafio en cada punto dentro de la atmdsfera
(bien a través del nimero de particulas, volumen, masa, etc.). La descripcidn que se realiza en
este capitulo estd basada en la suposicion de que las particulas son esféricas y su composicion
quimica Gnicamente determina el indice de refraccién de los aerosoles. El caracter polidispersivo
de los aerosoles viene representado por una funcion de distribucién de tamafio que en general es
multimodal, lo que representa la diversidad de fuentes y origenes, asi como transformaciones de los
mismos en la atmésfera.

IV.1 Espesor éptico de aerosoles

Diversos métodos se han desarrollado para obtener el espesor éptico de aerosoles en la atmdsfera,
los mds importantes son el método de inversién de matrices (King et al., 1978) y el método de
inversién de Flitner que a su vez determina la cantidad de ozono [Flitner et al., 1993]; [Martinez-
Lozano et al., 1996]; [Utrillas, 1995)], sin embargo estos métodos se han desarrollado teniendo
presente que las medidas se han realizado con fotdmetros los cuales son calibrados por el método
de Langley, es decir no presentan una calibracion a nivel de laboratorio suficiente.

Al aplicar el método de Langley para obtener el espesor ptico de la atmésfera se obtiene un
dnico valor que seria representativo para todo el dia, esto hace que este método esté fuertemente
limitado por las condiciones climiticas del dia. Para que los resultados obtenidos sean representativos
debe cumplirse la condicién de que los dias seleccionados con las medidas a utilizar, la atmdsfera
debe tener una gran estabilidad dptica, esto es, tienen que ser dias despejados con visibilidades
superiores a los 20 km y que la turbiedad atmosférica no varie a lo largo del dia durante el tiempo
en que se realicen las medidas [Utrillas, 1995). En condiciones normales esta situacién es muy dificil
que se presente ya que el espesor 6ptico de la atmdsfera varia a lo largo del dia. En la figura (4.1)

se muestra a modo de ejemplo el espesor Sptico total de la atmésfera para los espectros medidos el
dia 2-08-95.

Si las medidas de irradiancia son realizadas con un espectrorradidmetro de moderada-alta re-
solucién espectral ya calibrado, la determinacién del espesor 6ptico total y de aerosoles puede re-
alizarse para cada uno de los espectros medidos. En el capitulo |l se ha descrito una metodologia
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para determinar el espesor éptico de aerosoles. el cual fue necesario para obtener la canFidad’total
de ozono y vapor de agua. Para tal propdsito 1a metodologia mas adecuada en |a detgrmmacmh del
aspesor optico de aerosoles fue el método que denominamos .de las ventanas y m’edlante un ajuste
supervisado entre los datos experimentales y modelizados se eligen Ia; ventanas Tas adecuadas para
ello y con estas se ajusta una curva potencial (1, = BA™?), determnandose asi los valores de a y
3. En esta seccidn retomaremos nuevamente este tema para ampliar su contenido.

0 2-08-95
1. Hora UT y masa optica del espectro
0.9 superior al inSferior repectivarmente

Espesor optico total

0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1.0
Longitud de onda m
C{“{O IXE g o ('u' ) 7

Sig. 4.1: Espesor optico total de la atmosfera. dia 2-05-95.

S
S

4
LG f

Conocida la cantidad total de ozono y vapor de agua en el momento de la medida, que son
los gases que mas cambian con el tiempo, el espesor dptico experimental de aerosoles se obtiene
descontando al espesor dptico total de la atmdsfera el espesor dptico del ozono, vapor de agua,
oxigeno, diéxido de nitrégeno y el de Rayleigh.

En la figura (4.2) se muestra el espesor Sptico de aerosoles para los espectros medidos el dia
25-08-95. La hora (UT) y la masa Sptica estan ordenadas en el mismo sentido de los espectros,
del superior al inferior. De aqui se observa como cambia el espectro del espesor 6ptico de aerosoles
durante el dia, teniéndose que por la mafana este tiene valores mds altos que por la tarde (ver
tambien fig. (4.1)), situacién que se presenta en todos los dias que hemos analizado (alrededor
de 30 dias), también observamos que masas Spticas iguales (por la mafiana y por la tarde) no
corresponden al mismo espesor Sptico de aerosoles, como se aprecia en los espectros con linea
punteada correspondientes a una masa éptica de 1.51. Hacemos notar aqui que la variacién del
espesor Sptico de aerosoles con la longitud de onda es suave y que los picos observados en las curvas
se debe a la sobrevaloracién o infravaloracién de los componentes gaseosos en la atmdésfera (el caso
de la sobrevaloracion del vapor de agua en la regidn del visible ha sido discutido en el capitulo IlI).

Con las medidas realizadas en la campaia del afio 1995, en la figura (4.3) se representan
varios espectros de espesor ptico de aerosoles cubriendo las situaciones desde dias con valores de
espesor Sptico alto (atmésfera turbia) hasta dias donde cuyos valores son bajos (atmésfera limpia).
Pricticamente toda la gama de espectros de espesores dpticos de aerosoles determinados en la
campaiia 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 éptico de aerosoles va decreciendo con la longitud de onda, lo que
significa que su influencia es mayor en el rango visible y va disminuyendo a medida que la longitud

de onda aumenta.
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IV.2 Determinacion del espesor optico de los aerosoles y de los parametros
de Angstrom a y 3.

Como ya hemos mencionado, al contar con medidas de alta resolucidn espectral, el espesor
optico de aerosoles tedrico se ha determinado mediante el método que hemos denominado de las
ventanas espectrales de absorcién, descrito en el capitulo [Il. Dentro de este método mencionamos
dos alternativas ligeramente diferentes en lo que se refiere a la eleccion de las ventanas para la
determinacion de los parametros @ y 3. La primera, que denominamos método de las ventanas
supervisadas, consiste en elegir las ventanas mas adecuadas (variables por tanto) para conseguir
el mejor ajuste entre los datos modelizados y experimentales. Esta metodologia resulto ser la
mas conveniente para determinar el contenido total de ozono y vapor de agua en la vertical de la
atmosfera. 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 automadticas), consiste simplemente en definir las ventanas espectrales directamente.

Con las ventanas espectrales se ajusta directamente una curva potencial r, = 3A\~2 o se linealiza
la ecuacidn de Angstrom tomando logaritmos

Int, = —alni +({nJd

proporcionandonos asi un valor de « la pendiente y uno de J la ordenada en el origen.

En las figuras (4.4a, b y c) se presentan tres ejemplos donde se muestra el espesor optico total
experimental sin la contribucion de Rayleigh (linea continua), el espesor dptico de aerosoles por
el método de las ventanas directas (linea punteada) y por el de las ventanas supervisadas (linea
discontinua). La figura (a) representa las medidas correspondiente a un espectro de espesor dptico
alto medido el dia 16-08-95; m = 1.16, la figura (b) representa a uno de espesor Sptico medio
medido el 21-06-95; m = 1.82 y la figura (c) a uno de espesor Sptico bajo correspondiente al dia
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
opticos de aerosoles obtenido por los dos métodos de las ventanas y ademas se aprecia que esta
diferencia disminuye para espectros de espesores Spticos bajo. Donde se aprecia mejor esta diferencia
es en los valores de los pardmetros de Angstrom, para los cuales se tiene:

Espesor éptico: alto medio bajo
16-08-95 21-06-95 22-03-95
ventanas supervisadas: o = 1.674 a = 1.509 a =1.593

3 =0.154 3 =0.091 3=0.044

ventanas directas: a = 1.795 a = 1.603 a = 1.633
8 =0.122 3 = 0.085 3 =0.039

Obsérvese que el parimetro a obtenido por el método de las ventanas directas tiene valores mas
altos que los correspondientes a las ventanas supervisadas y respecto al parametro 3 es lo inverso,
se obtienen valores ligeramente menores con el método de las ventanas directas. Estas diferencias
son importantes en |la determinacidn del ozono en la banda de Chappuis debido a la débil absorcién
que este presenta, pero en la medelizacidn de las densidades de flujo radiativo estas diferencias son
despreciables. Las diferencias relativas entre ambos métodos para el conjunto de datos del afio 1995
serdn analizadas mas adelante.
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fig. 4.4: (a). (b) y (c) Espesor dptico total y espesor optico de aero-
soles determinado por e/ método de las ventanas directas y
supervisadas

Para los mismos espectros anteriores, en las figuras (4.5a, b y c) se muestran el espesor
6ptico de aerosoles experimental (es decir, se han descontado las absorciones del anterior) y los dos
tedricos obtenidos por el método de las ventanas (directas y supervisadas) a través de la ecuacion
de Angstrom. De aqui observamos, y en general de acuerdo a nuestras medidas experimentales, que
el espesor Sptico de aerosoles teérico representado a través de |a ecuacion de Angstrom, 7, = JA™°,
se ajusta bien a nuestros datos experimentales en el rango de longitudes de onda 350-1000 nm.
Esta metodologia se ha empleado en contraposicién a otra ya utilizada [Cachorro et al., 1987];
(Vergaz, 1997], donde directamente se ajustaba todo el espectro de aerosoles {una vez eliminada la
contribucion de Rayleigh y la debido a la cantidad de ozono y vapor de agua obtenidos por otros
métodos e instrumentacién), 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 unico posible de utilizar cuando estas cantidades
no se conocen y nos permitird 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 atmdsfera, o equivalentemente al grado de transparencia que presenta a la radiacion
solar en su paso por ella. De acuerdo con esto, este concepto estad relacionado con la cantidad de
aerosoles presentes en la atmdsfera y por ende al espesor dptico de aerosoles.

Se han utilizado diversos coeficientes para caracterizar la turbiedad de la atmdsfera a través del
espesor optico de aerosoles, entre los cuales algunos son: el factor de turbiedad de Linke [Coulson
1975], el coeficiente de turbiedad de Schuepp [Coulson 1975} y los mds tradicionales y que nosotros
representaremos aqui que son los coeficientes de turbiedad de Angstrom dados por los parimetros rx
y 3 [Angstrom, 1961, 1964) y el indice de turbiedad dado por el valor del espesor éptico 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 miximo de la radiancia espectral solar sin
absorcién de los gases atmosféricos y por tanto serd en ellas donde se pueda apreciar la atenuacién
con miés claridad (aunque a 550 nm puede influir la banda de Chappuis del ozono).

Respecto de los coeficientes de turbiedad de Angstrom o pardmetros de turbiedad a 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]; [Utnllas et al, 1994]. Aqui utilizamos la metodologia que ya

hemos descrito anteriormente para representar el espesor optico de aerosoles mediante la ecuacion
de Angstrom.

Con el espesor Sptico de aerosoles en funcién de la longitud de onda obtenido de las medidas
de irradiancia directa tomadas en la campaia del aiio 1995, podemos realizar un siguimiento de
la turbiedad atmosférica. Asi, la figura (4.6a) muestra el espesor éptico de aerosoles a 500 nm vy
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550 nm durante el periodo de medidas (de Marzo a Octubre) del afio 1995. De esta se observa
que aproximadamente en los dias 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 periodo de
medidas excepto su claro aumento durante los meses de verano. En la figura (4.6b) se representa
esta misma informacién pero se grafica el valor medio mensual. Aqui se aprecia mas claramente que
se produce un maximo en el mes de Junio, seguido de los meses Julio y Agosto, comprobiandose que
es en verano cuando se registra una mayor turbiedad en la atmdsfera, cosa por otra parte esperada
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Las cosechas y el polvo en suspension reforzados por la continua presencia de situaciones
anticicionicas podria explicar el aumento del espesor dptico en werano. lo cual indica una mayor
carga de aerosoles en la atmdsfera en esa época. Sin embargo veremos en las figuras siguientes que
las caracteristicas de este aerosol son muy diferentes (comparense las figuras (4.6b) y (4.8a)).

Mostramos a continuacidn los parimetros de turbiedad de Angstrom o y J obtenidos de las
medidas realizadas durante la campaiia del afio 1995. En las figuras (4.7a y b) se muestran los
parametros & y .J obtenidos por el método de las ventanas segun las dos formas de eleccion de
éstas (directa o automatica y supervisada) y en la figura (4.8a y b) se grafican los valores medios
mensuales de estos parametros.

Observamos de aqui que el paraimetro J tiene una distribucion similar al espesor optico de
aerosoles a 500 y 550 nm visto anteriormente, lo que es Iégico ya que éste en la ecuacion de
Angstrom es el coeficiente de turbiedad o atenuacidn, o sea representa el espesor optico a 1000 nm.
En la figura (4.6) vemos la buena correiacidn entre el espesor ptico a 500 y 550 nm, lo cual es logico
dada la proximidad de ambas longitudes de onda. Podemos observar también al comparar las figuras
(4.6) con las (4.7b) y (4.8b) la correlacién existente entre 500 o 550 y 1000 nm (.3). 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 6ptico presenta cierta
curvatura en el diagrama log-log. La correlacion entre J y el espesor 6ptico experimental a 1000 nm
[Vergaz, 1996] mostré una correlacién superior a 0.95.

En cuanto al pardmetro a que presenta la depgndencia del espesor dptico con la A\ y por tanto
esta relacionado en principio con las caracteristica de tamafio del aerosol, como el radio medio o
el radio efectivo, observamos al cornparar sus figuras con las del espesor éptico o con las de J que
éste se incrementa de Marzo a Junio, con un minimo en Julio para a continuacidn volver a aumentar
en agosto, donde ademds se produce el mdximo y después caer. Las variaciones de @ no son tan
acusadas como las de 7(0.55) o J y es curiosa por un lado la caida 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 caida de r(0.33) o J correspondiente al mes de Mayo
no es significativa del comportamiento de ese mes de primavera. El mes de Mayo del afo 1995
fué bastante atipico (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 nimero de dias medidos se redujo a 4 con 14
espectros.

Con todos los valores de estos parimetros durante la temporada de medidas, se obtiene un
valor medio por el método de las ventanas directa de « = 1.658, 3 = 0.074 y por el método de las
ventanas supervisadas a = 1.49, 3 = 0.083.
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La evaluacién del error asociado a los parametros de Angstron o y .J depende en primera
instancia del error del espesor dptico de aerosoles y en segundo lugar a la bondad del metodo de
ajuste. La estimacion del error asociado al espesor 6ptico de aerosoles ya se realizé en el capitulo
I1l a partir de la expresién de propagacién de errores ec.(3.32) y se fij6 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 Gptico 7. Ahora bien debemos mencionar de acuerdo a la expresién (3.32), que este error
depende de forma inversa del camino dptico mr, lo cual es Iégico, pero no asi si se analizan los dos
parametros separadamente. La masa de aire trabaja al revés del espesor ptico y ademds ambos no
son independientes. Al aumentar la m, el error en la estimacién de la masa de aire también aumenta
(efectos de refraccion y curvatura en la atmdsfera), lo que provoca mayor error en mr y por tanto
en 7. Sin embargo tomando la expresion (3.32) daria un menor error para 7. Debemos ademads
tener en cuenta que al aumentar m disminuye la irradiancia y por tanto aumenta de nuevo el arror
en el espesor dptico. Observamos pues que los condicionantes experimentales y matematicos no van
siempre de la mano.

Asi param =3y r = 0.1 y 0.6, tenemos un error relativo del 10% y 2%. Para m = 1y
los mismos valores de 7 tenemos 30% y 5%. Para las condiciones medias de trabajo in = 1.5y
7 = 0.2 nos lleva al 10%. Sin embargo teniendo en cuenta el error de las medidas experimentales
de la irradiancia (capitulo |l) creemos que la asignacién de un error experimental del orden 4-5% es
el mas 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 pequeiios, menores del 3%, o bien mediante las
expresiones de la propagacién de errores. Esta ultima posibilidad ya fué analizada por nosotros en
un trabajo anterior [Cachorro et al., 1987] y da lugar a errores en a y J bastante irrealistas. Es por
ello que nos parecié interesante a la vista del hecho de que habiamos utilizado dos métodos, el de
la ventanas automatico y supervisado para la determinacidn de estos dos parametros de turbiedad,
calcular sus diferencias relativas. Ellas de alguna manera nos dan una idea de la incertidumbre o
imprecision asociadas a esta determinacion.

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

En esta seccion nos limitaremos a definir algunos parametros que caracterizan a los aerosoles
presentes en la atmdsfera, tanto en sus caracteristicas fisicas como radiativas, parametros necesarios
para los calculos de transferencia radiativa en la atmdsfera.

Respecto a las caracteristicas fisicas [Lenoble et al, 1984], los aerosoles quedan descritos si
damos su distribucion de tamaios, la composicion quimica y su forma.

En cuanto a la forma, las particulas liquidas son aproximadamente esféricas, pero las sélidas
son muy irregulares y variables. Los modelos de aerosoles para particulas irregulares son complejos,
y se simplifican al suponer que estas son esféricas. Esta aproximacion es vdlida al asumir que una
gran cantidad de particulas irregulares se comportan en promedio aproximadamente como lo hacen
las esféricas.

El tamafio de una particula se caracteriza por su radio 7 y la distribucidon de tamafios por la
funcién n(r) que representa el nimero de particulas por unidad de volumen con radios comprendidos

entre 7 y r + dr. De aqui se tiene que

/00 n(r)dr=N (4.1)
0

donde .V es el nimero total de particulas 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 (um®/cm?) o por la concentracién de masa de aerosoles (si es conocida la densidad

media de los mismos), en ugr/cm?.
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el
V= \ﬂ rin(r)dr (+.2)
3 Jo

Respecto a la composicidn quimica, su caracterizacidon también es compleja, sin embargo para
nuestro propdsito de estudio de transferencia radiativa esta influye sélo en la determinacion del
indice de refraccidn de los aerosoles, n = n, — in;, donde la parte imaginaria n; es directamente
proporcional al coeficiente de absorcién de los aerosoles. Diferentes autores [Yamamoto et al, 1969];
(Reagan et al, 1977]; [Gillespie et al, 1992] han encontrado valores representativos del indice de
refraccion 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 0.0 y los 0.5 del vapor de agua en Ia
zona infrarroja. El valor mds tipico que se toma para los aerosoles continentales, como es nuestro

caso, es el de 1.5 para la parte real y 0.01 para la imaginaria.

Las caracteristicas radiativas de los aerosoles estdn relacionadas con la dispersién y absorcion
de la radiacidn por parte de las moléculas y particulas presentes en la atmdsfera. Como ya hemos
seialado (Capitulo 1), la dispersién por moléculas, r < A, es descrita por la teoria de Rayleig y la
dispersidn por particulas, r > A, por |la teoria de Mie.

IV.4.1 Dispersion de Rayleigh

En la atmdsfera la dispersion de Rayleigh es generada principalmente por las moléculas de aire.
En el desarrollo de la teoria, se considera una molfcula como una pequefia esfera dieléctrica. Los
campos de radiacién incidente inducen multipolos eléctricos que oscilan a la misma frecuencia de la
onda incidente, lo que hacen que estos a su vez irradien esta energia en direcciones diferentes a la
de incidencia. Si la longitud de onda de la radiacién es mucho mayor que el radio de la particula,
sélo tendrdn importancia los dipdlos eléctricos.

El coeficiente de dispersidn de Rayleigh es
3R = .VU, (71.3)
donde V es el nimero de moléculas por unidad de volumen y o, es la seccién eficaz de dispersién

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

3p =

247 /n? =1\ %6 + 36
4 (" ) (4.4)

AMNV\n2+2) 6-76

donde n es el indice de refraccién y § es el factor de depolarizacién que varia con la longitud de
onda (Burcholtz, 1995).

El espesor Sptico de Rayleigh a una altitud zy viene dado por

ra() 20) =L 3n(A. 2)dz (1.3)

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

Gueymard 7o = (a1A* + ;A% + a3 + A7) 7! (4.8)
donde: a) =117.2594, a; = —1.3215, a3 = 3.2073 x 10™*, g, = —7.6842 x 10°

Lecner TR = 0.008735)\ 108 (L7)



Cap IV Caracterizacién de las Propiedades Fisicas y Radiativas de los Aerosoles Atmosféricos

Moller 15 = 0.00879A %9 (1.%)
Margraff and Griggs T = 0.0088) 77U (19)
Erohlich and Shaw n = 0.00838 )77 (1.10)

0.05
donde o = —3.916 — 0.0T4A — T)

t

Codigo Lowtran3 1o = A7 (115.6406 — 1.3366A72)" (L1

Hansen and Travis T = 0.008369A* (1 +0.013A72 + 0.00013A ") (112)

En todas las expresiones el valor de \ estd en um.

El espesor éptico determinado por estas ecuaciones tiene una variacién maxima entre ellos de
3 a 4%, diferencia que aparece dependiendo de los valores considerados del indice de refraccién con
la longitud de onda y del factor de depolarizacién utilizado

En la deduccién de las ecuaciones anteriores (4.6) a (4.12), se adoptaron valores constantes
para el factor de depolarizacién. Un valor aceptable propuesto por Young es § = 0.0279, cantidad
utilizada en el cdlculo de la ec.(4.6).

¢

Una revisién mas actualizada del espesor éptico de Rayleigh es realizado por [Burcholtz 1995].
Considera valores actualizados del indice de refraccién y del factor de depolarizacién en funcién de
la longitud de onda, pero los resultados no difieren sustancialmente de los resultados dados por las
ecuaciones anteriores.

IV.4.2 Dispersion de Mie

La dispersidn de radiacion electromagnética por particulas de cualquier tamafio y formas geomé-
tricas simples, es descrita por la teoria de Mie. Sin embargo, al aplicar esta teoria a situaciones reales
como la atmdsfera es conveniente suponer que las particulas son esferas homogéneas isétropas.

De la teoria de Mie para particulas homogéneas e isotropas se tiene que la seccién eficaz de

extincién para una particula de radio r [Cachorro et al, 1989; 1991]; [Van de Hulst, 1957], viene
dada por

©

o=’ Q. = %Z(2n+1)ﬂe[an+bn] (4.13)

n=|{

donde @, es el factor de eficiencia de extincién, r = 27 r/A es el denominado parametro de tamano
y a, Y b, son los coeficientes de la teoria que dependen del indice de refraccion de la particula y del

parametro de tamaiio. Estos coeficientes, a, y b,, vienen determinados a través de las funciones de
Bessel y Hankel.

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

Q=2 =53 @n+1) (lenl +0a7) | (4.4
n=1

y el factor de eficiencia de absorcion se obtiene de

Qa=Qe'Qa- (I"l';)
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La funcién de fase P, y el parametro de asimetria g, para una particula, vienen dados por

3 L X
I =F§:(11+l-2) : (1.16)

1 1 = (n(n+2) . . 2n 4| R b (1"
g1 = {cosb) = 20, ;{Trﬁe(anan—l + b} ) + an + 1) e (anby) (417)

donde i, e i; son las llamadas funciones de intensidad y el exponente asterisco indica el complejo
conjugado de la magnitud correspondiente.

Para un conjunto de particulas con distribucion de tamafio n(r), se definen el coeficiente de
extincion como

20
I =/ 2 Q.(\.r.n)n(r)dr (4.1%)
0
el coeficiente de dispersidn
m .
35 = / 2 Q (M. r.n)n(r)dr (4.19)
0
la funcion de fase -
P= % mr? P\ 1. n.0)Q,(\. 7. n)n(r) dr (1.20)
Ys Jo
el parametro de asimetria
1 ™ .
= % 91(A.r.n)Qy(A. r.n)n(r) dr (4.21)
s JO E
y el albedo de "scattering" simple como
3,
wo =3 (4.22)

El coeficiente de extincion es generalmente variable con la altura = debido al perfil de aerosoles

n(r, ), se define el espesor Sptico de la atmésfera entre las capas z; y =; debido al proceso de
extincién de las particulas como

Ta(A) = /.q 3e(A, 2)dz = /Zz /:o 12 Qo(A\. . n)n(r. z) drd: (4.23)

1

IV.5 Distribucion de tamaiio de aerosoles. Distribucion Log-normal

La distribucion de tamaiio de aerosoles n(r) es una funcién que ademds de caracterizar la
granulometria de las particulas del medio, es esencial para obtener los parimetros que determinan
las caracteristicas radiativas de los aerosoles.

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

Antes de limitarnos a revisar la distribucién Log-normal, es conveniente recordar algunas defini-
ciones Utiles.

La distribucién de tamafio n(r) es frecuentemente caracterizada por: el radio modal r;, definido
por

dn(r)
dr

es decir, es el radio para el cual la distribucidon cambia su comportamiento, estos es, donde tiene un
maximo o minimo. El radio medio,

=0 (‘1.21)

[° ra(r)dr
J‘;c n(r)dr

= (4.23)

En la teoria de Mie, para obtener el coeficiente de extincién y de "scattering" intervienen las
funciones mr? Q, y nr? Q, respectivamente; basados en estas, se considera mas adecuado definir el
radio efectivo de la distribucién pesado por el factor r%n(r) [Lenoble et al., 1984] y cuyo significado
fisico es que la dispersién generada por un sistema de particulas es equivalente a representar la
distribucidn real de los radios de las particulas por una distribucidn de radios igual al radio efectivo

Iy rin(r)dr

r = e ——— 4.26
/1 o rin(r)dr (4.26)
también se caracteriza el ancho de la distribucidn por la varianza efectiva
p o]
(r=rerr)irin(r)dr
Jo £ (4.27)

Ueff = "
eff "3;/ jom rin(r)dr

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

fom r*n(r)dr

M= Sg———
* fom n(r)dr

(4.28)

Ahora pasamos a definir la distribucién Log Normal, que viene dada por
_ C in?r/r,
") = e (- g (4:29)

donde o y r, son los pardmetros a determinar mediante los ajustes; o es la deviacidn estindard y
T, se denomina radio geométrico y puede considerarse como el radio modal de la distribucién en la
cual el logaritmo del radio se distribuye normalmente (rn(r) = f(Inr)) [Graham et al., 1986).

De las definiciones anteriores se tiene que el radio modal es

—(nle

rM =Tge (4.30)

Los momentos son

2
M, = C\/-2_1rr:ea:p (—I;—lnza) (4.31)
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Si imponemos la condicién de normalizacién |, n(r)dr = |, entonces C' = 1, vi7 Y

1.
T =reerp <§lnza> (4.32a)
= 3 1 1.32b
ros = reezp  Sin’o (1.32b)
Veff = EIP (lnza) -1 (4.320)

Estas ecuaciones (4.30) a (4.32) permiten determinar los parametros r, y ¢ si se tiene un
modelo de aerosoles caracterizado con algunos de los parametros ry, M, 7, roppo Visr

Aunque acabamos de describir la funcién log-normal monomodal, realmente el caricter po-
lidispersivo de los aerosoles atmosféricos presenta una distribucién de tamanos multimodal, es decir
viene dada por la suma de dos, tres, etc., en general se suelen distinguir tres modos, funciones
monomodales, cada una con sus parametros caracteristicos [Junge, 1963]; [Towmey, 1977); [Sein-
feld, 1986]. Varios estudios han mostrado [Davies, 1974]; [Whitby, 1978]; [Hidy. 1984]; [Mészaros,
1981) que una representacidn de tipo multimodal es muy adecuada pues cada una representa un
diferente origen con procesos fisico-quimicos de formacion y transformacion diferentes.

Los aerosoles son formados basicamente por dos procesos, una fuente primaria que inclu.ye la
dispersidn del material de la superficie de la Tierra (como polvo del suelo, particulas sélidas del mar
de cardcter salino, cenizas de procesos de combustfén de la biomasa y de origen industrial) y una
segunda fuente resuitante de las reacciones quimicas atmosféricas y los procesos de coagulacion y
condensacién. Podemos clasificar a los aerosoles segin diferentes criterios, como por ejemplo su
origen, natural o antropogénico, sus mecanismos de formacidn, etc., sin embargo la mas utilizada y
fina (aparte de la concentracién madsica total ugr/m3, etc.) como ya hemos visto es a traves de la
distribucién de sus tamaios.

Para nuestros estudios también son interesantes de utilizar la distribucién de superficie, la
volimica o bien la mdsica (sin mas que multiplicar por la densidad de las particulas). Asi del analisis
de la distribucién mdsica de tamanos de las particulas es ficil observar la existencia de dos modos
bien definidos: particular finas y gruesas. Un analisis mads detallado mediante la medida de la funcidn
n(r) pone de manifiesto tres modos [Seinfeld, 1986]: modo de nucleacién, entre unos nanémetros) y
0.1 um, su contribucién a la masa total es despreciable y su eliminacién de la atmdsfera muy rapida.
El Modo de acumulacién, entre 0.1- y 1 2 um, que forman una parte importante de la masa pero
que su caracteristica mds importante es que son las mds efectivas opticamente. El llamado modo de
particulas gruesas “Coarse mode", entre 2 y 100 um, con una contribucién también importante a la
masa [Cachorro and de Frutos, 1997] y cuya formacién es debida bisicamente a procesos mecanicos.
Cada modo tiene su particular mecanismo de formacion, por tanto composicion, permanencia y
eliminacién de la atmdsfera como ya hemos mencionado. A veces encontramos ligeras diferencias
para los limites marcados para estos tres modos, asi en [Whitby, 1978] encontramos que el modo de
nucleacién es generado por nucleacién espontanea del material gaseoso (moléculas) para particulas
menores de 0.04 um, el modo de acumulacién entre 0.04 y 0.5 mum son formadas por coagulacion
y procesos de condensacién y el modo de particulas grandes aquellas superiores a 1 um originadas
por procesos mecanicos sobre la superficie (tierra y océano).

IV.6 Meétodo de obtencion de la funcion de la distribucion de tamanos
de los aerosoles.

Diversos métodos se han desarrollado para obtener esta funcién n(r) a través de la ecuacién

(4.23) con datos del espesor Sptico de aerosoles. Los mds tradicionales son el método de inversién
de matrices desarrollado por [Phillips, 1962]; [Twomey, 1963] y posteriormente extendido por otros
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autores como [Yamamoto et al., 1969]; [King et al, 1978]. Una descripcién y aplicacién detallada
de este método es realizada por [Utrillas, 1995), y una aplicacién de este método a medidas experi-
mentales puede verse en [Cachorro and de Frutos, 1994]. Otro procedimiento es utilizar expresiones
analiticas adecuadas con dos, tres o mas parametros que se determinan por método de ajuste o
minimizacidn entre el espesor dptico de aerosoles dado por esta funcidn y los experimentales.

La ventaja de los métodos de inversidn es que no se precisa hacer una suposicién a priori de
la funcidn analitica de distribucion de los aerosoles, pero sus desventajas vienen en principio del
reducido valor de los limites r| y r, a asignar a la funcidn de distribucidn de tamafios y por otro lado
hemos observado que la solucidn resulta ser muy dependiente del numero de clases o particiones que
se realizan en el intervalo r; — r9, el cual a su vez suele venir dado por el nimero de longitudes de
onda de que se dispone en |la medida del espesor dptico. Esta falta de unicidad esta ligada al eterno
problema que presentan los métodos de inversidn en este aspecto: la solucién no es unica

Después de una previa utilizacion del método de inversion de King (ya utilizado por nosotros en
otras ocasiones [Cachorro and de Frutos, 1994]) a mds de 30 casos de nuestros datos, lo que seri
presentado a continuacion, obtuvimos que en la mayoria de ellos la funcidn presentaba un caridcter
monomodal, lo cual nos decidid a utilizar un método de minimizacin tomando la funcién log-normal
monomodal tomando como limites para ella de 1y = 0.0l y rp = 20um. Otra razén de peso a
esta eleccidn estd en el hecho de que nosotros lo que determinamos es la funcidn n.(r) es decir la
funcidn de distribucion sobre toda la columna atmosférica, la cual representa una funcién efectiva
representativa de una capa homogénea unica para la atmdsfera, que produce una atenuacidn efectiva
o equivalente a la multitud de funciones de distribucién de tamafios que puedan existir en la realidad
sobre las distintas capas sobre la vertical.

En lo relativo a los limites de la distribucidn, el borde superior 5 no presenta problemas como
ya se ha demostrado en un trabajo previo en donde se estudio el comportamiento de la funcidn
log-normal frente al limite superior para la extincién, el volumen (o masa) y la razén entre ambas
(Cachorro and Tanr, 1995]; [Cachorro and de Frutos 1997]. Por otro lado en lo que se refiere al limite
inferior éste se fijo en 0.001 um en vez de 0.01 um, se debié a que los resultados que se obtienen
para r, con ambos bordes estaban en general por debajo de 0.01 ¢, como se puede observar en la
figura (4.15) mostrada mas adelante

IV.6.1 Método de inversion de King

La ecuacién (4.23) se puede escribir en la forma [King et al., 1978] al considerar la atmdsfera
como una unica capa homogénea

ra 1« ; \"
r,-=/ 2 Qo (r.n)nc(r)dr - Ve \ (L ) ncerd (4.33)

1

donde 7; = 7,(A;) son los valores de espesor Sptico de aerosoles determinados a las longitudes de
ondas A; coni = 1.2.3,.... M, Q. (r.n) = Q.(A:i,r.n) y n.(r) es la distribucién de tamafo de las
particulas integrada a toda la columna vertical de la atmdsfera, pues téngase en cuenta que nuestros
datos experimentales son sobre toda la columna vertical de la atmdésfera.

Como se observa en esta ecuacién (4.33), la funcién a determinar, n.(r), es una funcién
continua. El método de inversién consiste en dividir el intervalo de radio r; — r, en .V subintervalos
y sustituir esta funcion por una funcidn discreta de la forma

iv
n.(r) = Zf,— h(r) (4.34)
=l

donde los coeficientes f; correspondientes a los intervalos de r son desconocidos (a determinar) y
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h(r) es una funcién conocida que debe variar rapidamente con r. Frecuentemente se toma para
h(r) la funcién de distribucion de Junge h(r) =r~~" con 1 x 3.0.

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

v -
n=S5 / 712 Q.. (r. n)h(r)dr (435)
=1 ik
expresion que se puede escribir en la forma matricial
r=Af+: (1.36)
donde A;; = [V mr? Q. (r.n)h(r)dr son valores conocidos y = es un vector cuyas componentes

4]
. o . . \
<, representan las desviaciones entre los valores experimentales 7, y los determinados DB Y
Estas desviaciones son originadas tanto por los errores que afectan a los datos experimentales como
los errores asociados a la funcién w72 Q.;(r.n).

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

f=(A'S!A +~+H) 'A'S 1 (+.37)

donde S es una matriz de covarianza del error asociado a las medidas de 1;, H es la matriz definida
por Twomey y v es un multiplicador de Lagrange no-negativo.

El valor de + se obtiene de

i .
o} = A
.I'el (AtsﬁlA)” ( )
donde 7, se varia de 1073 a 1 y se elige aquel valor minimo que cumpla que todos los elementos
del vector f sean positivos.

IV.6.2 Método de minimizacion aplicado a nuestros datos experimentales.
Descripcion y ejemplos

Con los valores del espesor Sptico de aerosoles determinado a partir de un espectro de irra-
diancia directa medido, se determina la distribucion de tamafio de aerosoles n(r) por un método
de minimizacién entre los valores experimentales y tedricos. Sin embargo aqui no se ha trabajado
directamente con el espesor éptico axperimental sino que se ha tomado para éste el obtenido por el
ajuste de la expresién de Angstrom por el método de las ventanas. Se hizo esta opcidn ya que se
analizaron una serie de casos y se observd que el espesor éptico reconstruido con la teoria de Mie
era de la misma bondad que el obtenido por el método de ajuste de Angstrom. Recuérdese que
el espesor éptico experimental esta acompanado de un ruido al eliminar las absorciones selectivas,
razén por la cual se optd por el método de ajuste por ventanas. Ello nos permite disminuir el tiempo
de cdlculo, pues al ser esta una funcién suave nos permite trabajar con menor numero de longitudes
de onda para el proceso de comparacién de datos experimentales-tedricos (Angstrom-Mie) ya que el
calculo teérico del espesor éptico empleando la teoria de Mie es en general muy pesado.
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La funcion de mérito que se tomé para la minimizacion es

1

| & .
F= J < Z (Texp(N) = Tio(N))? (1:39)

Debemos generar tedricamente la expresion (4.23) donde n{r) es la funcién log-normal unimodal
con parametros a determinar r, y . Pero también debemos determinar el nimero total de particulas
sobre la vertical .V.. Por tanto tenemos tres parametros. El pardmetro \. no depende de la forma
del espesor 6ptico con la longitud de onda como se desprende de la expresién {4.33) y como n .(r)
esta normalizada tenemos que para cada longitud de onda se verifica

rz
TiaphA) = .Vc/ 72 Qo (A, 1. n) n(r) dr (1.10)
Ty

Es decir .V, da la altura de la curva del espesor 6ptico con la longitud de onda pero no su
forma que depende dnicamente de r, y . Como a su vez r, y o estan ligados por el radio efectivo
(expresion 4.32b) ello significa que pueden existir mds de un par de valores (r,, o) que minimizen la
funcidn de mérito. Es por ello que teniendo en cuenta esto, asi como que el tiempo para el proceso
de minimizacién para un solo pardmetro es menor, seria aceptable un valor para o igual a 2.5 de
acuerdo a los modelos de aerosoles que aparecen en la bibliografia [Shettle and Fenn 1979]; [WCP-
112, 1986). Asi pues se normalizan a sus dreas respectivas ambas curvas, tedrica y experimentai del
espesor Gptico y a partir de aqui se sigue un proceso’ iterativo [Vergaz, 1996] para la determinacidn
de r, sabiendo que el intervalo de radios iniciales que se introduce es de 0.001-0.1 um.

Si en algln caso se observa un resultado de r, mayor que 0.1 se tomara un nuevo intervalo entre
1y 0.1 um. Una vez obtenido dicho valor de r, el valor de .V. se puede obtener de dos formas casi
equivalentes ya que por un lado .V, es la razdn entre el valor de |a cte de normalizacién para la curva
de valores tedricos del r, obtenido y la del valor experimental correspondiente. Pero también para
cada longitud de onda de trabajo segiin la expresion (4.40) tenemos un valor de .V.. Se calcula pues
el valor medio y la desviacién standard. Esta desviacion standard en valores relativos se asigna como
el error en la determinacién de .V, (figura 4.16b), el cual esta alrededor del 5%. A su vez, aunque
no mostramos las diferencias entre estos dos valores de .V. obtenidos, diremos que sus diferencias
relativas son bastante menores que el error que hemos asignado anteriormente a .V, del 5%, lo cual
refrenda que la manera de obtener a V. es bastante adecuada.

El error con el que se determina r, es variable pues es mds alto para valores bajos de r, y
disminuye al aumentar r, siendo el error estimado promedio del 5%.

Se precisa estimar un valor para el indice de refraccién de los aerosoles. Se tomé el valor
1.5 — 0.017 por ser este el mds representativo de los aerosoles de tipo continental. La mayor
parte de las situaciones sinépticas que corresponden a nuestros datos experimentales reflejan unas
caracteristicas de este tipo, aunque en algunos casos podemos observar situaciones diferentes (masas
de aire de cardcter atldntico o bien situaciones de vientos del sur de origen norteafricano). Es por
ello que consideramos de interés introducir otro indice de refraccién de valor 1.5. Un estudio mds
detallado de las caracteristicas de las masas de aire que definen o pueden definir el tipo de aerosol
sera realizado en posteriores estudios.

Antes de aplicar este método de una manera automdtica a nuestros datos experimentales se
eligieron una serie de espectros representativos de las condiciones de turbiedad alta, media y baja y
sobre ellos se aplicé el método anterior donde de nuevo el observador decidia cual era el mejor ajuste
por simple visualizacién pero también se calcula la funcién de mérito para posibles comparaciones.
De esta manera se determinan simultaneamente r, y o, lo cual al ser dos parameros, retrasaba el
proceso de decisién por parte del visualizador considerablemente. En estas condicones se analizaron
mas de 20 casos de los cuales se muestran algunos ejemplos. Este resultado se compara con el

-101 -



Cap IV: Caracterizacion de las Propiedades Fisicas y Radiativas de los Aerosoles Atmosféricos

obtenido aplicando el método de inversidn de King. En este caso para las modelizaciones hemos
considerado el indice de refraccion n = 1.5 —0.01i y los limites superior e inferior de la granulometria
para n.(r) fueron 0.01 y 5 xm. El decidir que bordes se asigna a la granulometria serd discutido
mds adelante.

Se muestran a continuacidn los siguientes ejemplos. En la figura (4.9) se representa el espesor
optico de aerosoles experimental (simbolos asteriscos) y el ajustado, obtenido a través de |a ecuacién
(4.23) con n(r) representado por la funcidn de distribucidn log-normal (simbolos cuadrados). Los
valores obtenidos del ajuste para los parametros g, r, y la desviacion estandar entre el espesor
6ptico ajustado y experimental para los tres espectros seleccionados correpondientes a los dias con
turbiedad atmosférica aita, media y baja son:

Turbiedad atmosférica: alto medio bajo
18-08-95 13-06-95 30-10-95
pardmetros o y 7! a = 2.591 o=2414 o=125
r, = 0.008 r, = 0.0093 r, =0.0116
Desviacién estandard: 0.0021 0.0016 0.0011
pardmetros a y J: a = 1.628 a = 1948 a=1.554
3 =0.204 3 =0.0765 3 =0.022
oe o] %cﬂcﬁmmtul p
- ocon digtridbuoion log-normal
S 07
S 18-08-95 (tur. alta
S o8 13-06-95 (tur. media)
s 2| 30~-10-98 (tur. baxya)
e 0.5
- ES
Q 0.4 u
2 B .
N 0.3
s ™ "
S R
g 0.2
@ R |
R o
0.1 £ a
- T 2 s o8 o
0 B e o S S S ... B —
0.4 0.5 0.8 0.7 0.8 0.9 1.0

Longitud de onda (um)

fig. 4.9: Espesor dptico de aerosoles experimental junto con el que se
obtiene del ayuste con la funcidn de distribucion log-normal

En las figuras (4.10a, b y c), hemos representado la distribucién de tamaiio de los aerosoles
correspondientes a los tres espectros medidos los dias antes mencionados. La linea continua corre-
sponde a la distribucién de tamafio representada por la distribucién log-normal y la linea punteada
que une los simbolos cuadrados es la obtenida por el método de inversion de matrices tomando para
h(r) la funcién de Junge r~**1) con v = 3.1.
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f29. 4.10: (a). (b) y (c) Distribucion de tamario de aerosoles represen-
tada por una distribucion fog-normal. junto con la obtenida
segin el metodo de inversion de matrices

Observamos de estas figuras que las distribuciones de tamaiio obtenidas por estos dos métodos
se aproximan bastante bien, existiendo una mayor diferencia en el borde donde las radios de las
particulas son pequeiios.

La figura (4.11) muestra simultaneamente la distribucion de tamafio de los aerosoles segin la
funcion de distribucidn log-normal para los tres espectros indicados.
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f19. 4.11: Distriducion de tamario de los aerosoles para los tres
espectros mencionados segin la distribucion log-normal
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De esta figura podemos apreciar que el nimero de particulas en funcidn del radio no baja
de torma uniforme al disminuir la turbiedad de la atmdsfera, como se observa en la distribucion
de tamafio para los dias con turbiedad alta y media. donde el nimero de particulas con radios
pequefos aproximadamente menores a 0.1 ;i1 permanece casi igual en ambos dias, sin embargo
la diferencia estd en el nimero de particulas con radios mayores a 0.1 ym. Situacidn andloga se
observa si se comparan los dias con turbiedad media y baja, donde ahora la mayor diferencia esti
en las particulas con radios pequeiios y para particulas grandes las curvas de distribucion de tamario
terminan cruzandose.

Al determinar el drea bajo la curva se obtiene de nuevo el nimero total de particulas que hay
en toda la columna vertical en la atmdsfera, .V, con radios entre 0.01 y 5.0 iutn. Se comprobd que
éste valor era idéntico al obtenido anteriormente. En nuestro caso, se obtienen 3.3 « 10! par/rm?,
2.5 % 10" par/em? y 2.0 = 10'° par/cm? para los espectros medidos en los dias con una atmdsfera
de turbiedad alta, media y baja respectivamente. De aqui se tiene que el nimero total de particulas
disminuye a medida que la turbiedad de la atmdsfera baja.

Con la distribucién de tamafio de los aerosoles determinada, podemos calcular los pardmetros
que definen las caracteristicas radiativas de estos a través de las ecuaciones (4.18) a (4.23). Estos
parametros son esenciales en la solucién de la ecuacién de tranferencia radiativa.

En la figura (4.12) se muestra el parametro de asimetria y el albedo de "scattering" simple
en funcidn de la longitud de onda, para los tres espectros medidos los dias que se indican, y en la
figura (4.13) se representa la funcién de fase, deterninada para un dngulo de observacién de 30° y
los dngulos cenitales solares correspondientes a las horas de medidas de dichos espectros.

Como se observa de estas graficas, (4.12) y (4.13), estos pardmetros varian suavemente con
la longitud de onda, lo que permite representarlos sin dificultad por una ecuacién paramétrica que
resulta mds comoda en su aplicacién a situaciones practicas. Por ejemplo para el espectro de! dia
18-08-95, se tiene que g = 0.717 — 0.212) + 0.051A? y wg = 0.941 — 0.0142) — 0.0162A°

1.0 1 albedo de soatteming simple
i O-m'-#:-:ﬂ _____ zaza, Sa=. e -
0.9 3 &""":8—___%____ ""‘—_-g
3 ]
] 3 — 18-08-96 (tur. alta
0.8 3 ———— 13-06-96 ?tur. mu&a)
> ---- 30-06-96 (tur. daja)
0
© 0.7 -
g
\E 0.6 - Q""'-"a:?g;':-'-a“\'“g----
e -B.“‘"""*-G._~- —h%h:ﬂ
m ] -.&~~-~‘-6
0.5 1 parametro de asmmetra e
0.3 0.4 0.5 0.8 0.7 0.8 0.9 1.0

Longitud de onda (um)

J19. 4.12: Pardmetro de asimetria y albedo de "scattering” simple
en funcion de la longitud de onda
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fig. 4.13: Funcion de fase en términos de la longitud de onda

La funcidn de fase de los aerosoles tiene una fuerte dependencia del dngulo de "scattering" o
sea, del dngulo cenital del sol y del de observacién. Esta dependencia se muestra en la figura (4 14)
donde se ha determinado !a funcién de fase considerando la distribucidn de tamafo correspondiente

al espectro medido el dia 18-08-95 (figura (4.10a)).

n(r) correspondiente al eepcctro
10 1 maedido el dia 718-08-9

Funcion de fase
~

-?
’0 AR BEAN s on o G AR S S anl S0 LoD S SN NI M R AN D G R Sh g A G I e S AT gt SEM A G N 4 oan an o

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180
Angulo de scattering

9. 4.14: Funcion de fase en términos del dngulo de "scattering”
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IV.7 Resultados. Caracterizacion de los aerosoles

Presentamos aqui los resuitados obtenidos para los parimetros que caracterizan fisica y radia-
tivamente a los aerosoles atmosféricos sobre la vertical durante la campafa del afio 1995, mediante
el método de minimizacion automatico descrito.

IV.7.1 Evolucion temporal de los parametros de los aerosoles

En todas las figuras aparecen los resultados para los dos indices de refraccion utilizados.

En las figuras (4.15) y (4.16) presentamos la evolucién durante el periodo de medida de los
dos pardmetros que nos definen la granulometria del aerosol {al fijarse ¢ = 2.3), es decir el radio
geométrico y la cantidad total de particulas sobre la vertical .NV.. Un dato ya muy interesante es
que disponemos del rango de valores del radio geométrico que va de 0.002 a 0.03 ;urn, alcanzando
incluso el valor de 0.1 um para uno de los tres episodios de alta turbiedad medidos. No se observan
tendencias especiales como ya observamos en los indices de turbiedad e incluso podriamos decir que
el aumento del aerosol en los meses de verano es menos observable mediante este parametro r,,
aunque se observa muy bien en la grafica (4.16) que nos da el numero total de particulas sobre la
vertical. Podemos observar muy claramente con ambas figuras como al aumentar r, disminuye .V.

Los valores de .V, presentan un gran rango de variabilidad, lo cual es iégico dado que representan
al ndmero total de particulas sobre la vertical de medida. Oscilan entre 10° y 10'3 particulas por
em?, aunque el mayor numero aparece entre 10' y 10!! y encontramos también valores extremos
de 10° y algunos mas de 10'3. El ndmero de particulas sobre la vertical no es un parimetro muy
bueno para cuantificar a la mismas en el sentido de que en general presenta un rango de varniabilidad
de varios ordenes de magnitud y ademds depende I6gicamente del limite inferior r| fijado para la
granulometria (que para estos resultados es de 0.001 ;em). Para hacerse una mejor (dea de su
magnitud si suponemos una atmdsfera efectiva equivalente o altura patrén de la misma para los
aerosoles f{, = 1 km, el rango de valores anterior representaria una variacién en la concentracion
de particulas por cm3 desde 10* a 10%.

Las figuras (4.17) y (4.18) muestran los valores medios mensuales de estos dos pardmetros. El
valor medio tan alto para v, del mes de Marzo se debe al episodio de alta turbiedad que aparece el
dia juliano 87 y que presenta por contra un nimero de particulas muy bajo. Los otros dos episodios
de alta turbiedad parecen mds compensados en los valores de r, y .V, y también menos evidentes al
estar dentro del periodo en que aparecen en media valores mds 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 indice de
refraccidn, éstas son relativamente pequefias, sin embargo aparecen mds acentuadas en .\. y sobre
todo en valores altos de éste. Obsérvese cliramente como para valores altos de r, y por tanto bajos
para .V.. los valores para ambos indices son casi iguales diferencidndose a medida que r, disminuye
(.\V. aumenta). Es decir como ya se habian obtenido analizando otras granulometrias como la de
Junge [Cachorro and de Frutos, 1994]; [Cachorro and De Frutos 1995] para turbiedades medias-altas
la absorcién por parte det aerosol representada por el indice de refracciéon complejo es despreciable

pero su influencia se deja sentir para turbiedades bajas.

En cuanto a los errores asociados a estos dos pardmetros debemos mencionar que los calculados
son debidos al método de minimizacién utifizado y por tanto no se contabiliza el error experimental
asociado a la medida subyacente como es el espesor éptico. Sin embargo habiamos calculado 1a
desviacion estandard, que llamamos funcion de mérito, entre los valores del espesor dptico exper:-
mental y tedrico que did el mejor ajuste, y ésta resulta ser del orden de 10™°. E! error estimado para
r, va de 30% para valores de r, en torno a 0.001 um y 0.5% para 0.1 wm de acuerdo al intervalo
que se estabecid en el proceso de iteraccién. En la figura (4.19) aparece el error asociado a cada
determinacin de .V, situdndose ésta en la banda 2-4%.
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Sig. 4.19: Error relativo de cada valor de N., determinado
durante en el ario 1995
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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 tomd = constante e igual a 2.5 (recuerde la expresidn
(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 um, con el episodio de turbiedad del dia 87 que
les lleva a casi 1 um.

Debemos significar que es este pardmetro y no el radio geométrico quien realmente caracteriza al
aerosol desde el punto de vista tanto radiativo como fisicamente ya que é| representa el radio de una
dispersién monomodal que produce la misma atenuacién por unidad de camino que la correspondiente
granulometria de la que procede. La figura (4.21) muestra los vaiores medios mensuales para los
dos indices de refraccidn.

A nivel de suelo o en el dmbito de la contaminacién atmosférica la cantidad o carga del aerosol
se mide en gr/cm® o jigr/em3, sin embargo una medida equivalente si descontamos la densidad
de las particulas es el volumen de particulas por unidad de volumen de aire (umn®/cmn*), que no
es otra cosa que el denominado volumen de las particulas. Anteriormente ya mencionamos que la
medida de las particulas a través de .V, no era la mds adecuada. En el ambito de las nedidas del
espesor 6ptico la magnitud V' o volumen total de particulas es el volumen ocupado por las particulas
respecto de un volumen de base 1 cm? y aitura la de la columna atmosférica, lo cual viene expresado
en wm?/cm?. Como vemos tiene dimensiones de longitud L por lo cual también se expressa en sum,
representando entonces la altura del paralepipedo de 1 crm? de seccién, volumen realmente ocupado
por el total de particulas sobre la vertical.

En la figura (4.22) mostramos la evolucién puntual del volumen de particulas a lo largo del afo
95 y en la figura (4.23) sus valores medios mensuaies. Estos valores oscilan entre 0.01y 0.3 um para
nuestros datos experimentales, mostrando una distribucion bastante uniforme sobre ambas gréficas
con los maximos en los meses ya mencionados de Junio, Julio y Agosto.
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del ario 1995
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fg. 6.8 Representacion en el espacio rojo-infrarrojo de las reflectancias
en el limite superior de la atmdsfera en funcion del espesor
optico de aerosoles

La figura (6.9a y b) muestra la reflectancia del canal 1 y 2 respectivamente, a nivel de suelo
(linea horizontal) y del satélite para tres valores de alpha: 0.7, 1.3 y 2.2 para los dos tipos de
cubiertas: alfalfa y cebada seca, donde como puede apreciarse los resultados son bastante bien
diferenciables. La gréficas (6.10) muestran las diferencias relativas correspondientes a las (6.9).
Siempre mds sensible |a vegetacion verde que la amarilla al aerosol. Como ya se vio, la diferente
respuesta cuantitativa de un canal y del otro hacen dificil la comparacién a este nivel. En las figuras
(6.11) se han materializado m3s detalladamente estas diferencias realizandose las diferencias de las
reflectancia respecto de la reflectancia para alpha de 1.3. De esta manera se puede evaluar mas
cuantitativante como afecta el tipo de aerosol dentro de cada canal y como vemos éste es menos
importante, es decir el canal 1 es sélo ligeramente mas sensible al tipo de aerosol que el canal 2.
Es decir es el valor del espesor 6ptico y en mucho menor medida el tipo de aerosol, el elemento que
produce mayores diferencias en la reflectancia. Esto, también puede apreciarse 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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La figura (6.14) muestra ya, mediante 8 puntos correspondientes a ocho tipos de cubiertas
diferentes o albedos (tomado en sentido general esta designacion) medidos, sus valores de los indices
NDVI a nivel de suelo y los simulados a nivel de satélite para dos espesores dpticos a la longitud de
onda de 550 nm. Uno el que corresponde al valor medio de los datos medidos (capitulo V) y por
tanto a una turbiedad tipica de nuestra area de medida y otro, el valor 0.5, que representaria una
turbiedad alta. En ambos casos el valor de aipha considerado es 1.3 y el valor de beta resuitante a 550
nm, marcara la variacién con la longitud de onda a lo largo del visible y cercano infrarrrojo del espesor
optico. Los ocho casos dan valores del indice a nivel de suelo desde 0.19 a 0.9, que logicamente
disminuyen en la cima de la atmdsfera desde 0.1 a 0.7 aproximadamente. Observamos que para
valores bajos del indice (suelos desnudos y rastrojo) la influencia de las condiciones atmosféricas son
menores y estas aumentan a medida que aumenta el vajor del indice (vegetacion verde y madura).
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Sfig. 6.14: NDVI en el limite superior de la atmosfera en
Suncion del NDVI medido a nivel de suelo

La figura (6.15a y b) nos ilustra las diferencias absolutas y relativas del NDVI simulado respecto
de su valor a nivel de suelo respectivamente para los dos espesores épticos considerados. Para ambos,
las diferencias absolutas para suelo desnudo y rastrojo son pequeias y estas aumentan a medida
que aumenta el verdor de |la vegetacion. Por el contrario evaluando los valores relativos vemos
que son los valores bajos del indice los que se muestran mads sensible al efecto de la atmdsfera,
estabilizandose bastante el error que lleva el no contabilizar la correccién, en este caso alrededor del
30% para 7, = 0.235 y alrededor del 40-50% para un r, = 0.3, siendo mucho mds 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 indices frente a las reflectancias de los canales 1 y
2 [Huete et al., 1997). Estas grificas ponen otra vez de manifiesto como una misma superficie o
pixel muestra una posicion muy distinta en el espacio NDVI-CANAL dependiendo de las condiciones
atmosféricas en que se haya tomado la imagen, siempre mds acentuada en las superficies de alto
contenido en clorofila.
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VI.2.2 Sensibilidad de las reflectancias y NDVI a los aerosoles atmosféricos:
parametro de asimetria y albedo de "scattering” simple.

La sensibilidad del efecto atmosférico al parametro de asimetria g y el albedo de "scattering"
simple wy ya se vio en parte en las figuras (5.25) del capituio anterior. Los efectos de estos dos
parametros se considerin de segundo orden respecto a la influencia del espesor 6ptico. Es por ello que
solo se ha considerado la superficie mas sensible a la variacion del espesor dptico como es la alfalfa
y el valor del espesor dptico, como venimos realizando, se fijo en 0.235 (a = 1.3). Considerando los
valores de g = 0.65 y wy = 0.88, tipicos de un aerosol continental, la tabla (6.1) nos muestra los
valores tipicos de estos dos parametros para distintos modelos atmosféricos y componentes basicos

de los mismos.

Como ya vimos que la dependencia de estos parametros con la longitud de onda no era muy
grande vamos a considerarlos constantes en estas simulaciones. La figura (6.18a) nos muestra la
reflectancia del canal 1y 2 y del NDVI en funcidn de wp, desde 0.6 a 1 para un g constante e igual
a 0.65 tomando el espesor Sptico mencionado y la figura (6.18b) para la variacién con el parimetro
de asimetria (de 0.4 a 0.95)
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Tubla (6.1)

Valores de g y . para las cuatro componentes basicas de un modelo
de aerosoles y para distintos modelos de aerosoles atmosféricos

Composicién ‘ g ' <0

Componentes basicos (*)

Particulas de polvo 0.88 .‘ 0.65

Particulas solubles en agua 0.63 i 0.96
Particulas ocednicas 0.78 | 1

Particulas de cenizas (hollin) 0.34 0.21

T T e e e e E—=——==r—=
Modelos de aerosoles (*)

Continental 0.64 0.89

Maritimo 0.74 0.99

Urbano-Industrial 0.59 0.65

modelos de aerosoles atmosféricos (**)

Continental limpio 0.65 0.95
Continental promedio 0.64 0.97
Urbano 0.64 0.94
Desértico 0.78 - 0.82 0.73-0.77
Maritimo limpio 0.79 1
Maritimo mineral 0.8 de0.7al
Maritimo contaminado 0.69 0.96

S‘*) WCP-112 (World Climate Programme). S1986). A Preliminary Cloudless Standard At-
mosphere for Radiation Computation. International 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 graficas se observa que en el caso de fa variacidn con wy (figura. (6.18a)), los cambios
que experimentan las reflectancias de los canales 1 y 2 en el limite superior de la atmdsfera sen
pequenos, teniéndose que la reflectancia del canal 1 permanece pricticamente constante en funcion
de wy (ver también figura(5.25a)). Con estos cambios en las reflectancias, el NDV| experimenta una
variacion muy pequena. Para el caso de la variacidn con el parimetro de asimetria (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 variacién significativamente mayor que en el caso anterior. Como se puede
ver, el NDVI es mds sensible a los cambios con el parimetro de asimetria, el cual a su vez tiene una
mayor influencia sobre la reflectancia en la region de longitudes de onda del visible.

La mejor informacion estad contenida evaluando las diferencias relativas correspondientes a las
figuras anteriores. Obsérvese que estas variaciones son ya adicionales a la variacion del propio NDVi
a nivel de satélite que hemos calculado bajo las condiciones promedio 7, = 0.235, g = 0.65 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 variacién con el paraimetro de asimetria
g (figura (1.19b)) ya vimos el comportamiento inverso de las reflectancia de los canales 1 y 2 (figura
(5.26) del capitulo V), muy influyente sobre el canal 1 y apenas sobre el 2 afectando al NDVI desde
un -10% al 10%.
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VI.2.3 Sensibilidad de las reflectancias y NDVI al vapor de agua.

La correccién atmosférica del vapor de agua se ha realizado bajo las mismas condiciones de los
dos ditimos parametros, es decir para un angulo cenital solar y de observacidon de 30°, un valor de
r. = 0.235 (o« = 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 0
para una cantidad de agua precipitable de .- = 0 hasta un 5% para = = 3.6. El canal 1 no llega al

2% y el canal 2 a un 16%.

La caracteristica basica que tiene la influencia del vapor de agua, al igual que el aerosol. es su
gran variabilidad espacio-temporal en relacién al ozono y "scattering" de Rayleigh. Es por ello que
con el fin de observar mas detalladamente su influencia se ha evaluado también para el NDVI dos
casos mds, el primero para observacion en el nadir para un dngulo cenital solar de 30° y el segundo
para observacién de 30° con angulo 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 w = 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 vegetacion,
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 aridas de escasa vegetacion o de gran
variabilidad de la misma. Aunque la influencia preponderante es en el canal 2 tampoco hay que
desestimar su influencia en el canal 1. 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 sobreevaluacion de la absorcion que hemos detectado por parte del vapor de agua en el
visible (ya se menciond este punto en el capitulo Il1) puede ser del mdximo interés.
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fig. 6.20: (a) NVDVT y reflectancia de los canales I y 2 en funcion
del vapor de agua.
(6) Diferencias relativas de estas cantidades con respecto
a su valor con vapor de agua igual a cero

V1.3 Sensibilidad de las reflectancias y NDVI al angulo cenital solar.

Como ya hemos venido diciendo, la diferencia fundamental de esta correccién frente a las
anteriormente analizadas es que ésta si es contabilizada en el procesamiento de la imagen, ya que
cada pixel lleva asociado su dngulo de observacién y el dngulo de posicién solar correspondiente. Sin
embargo un estudio mds detallado del que aqui mostramos, empleando esta misma metodologia,
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 cilculos a realizar en el mismo procesamiento
de la imagen, dadas por supuesto las caracteristicas de la misma (es decir si estamos por ejemplo
evaluando la imagen de toda Espafia o sélo de una regién de pequefia extensién). Teniendo en
cuenta ademds que los estudios de NDVI presuponen un andlisis multitemporal, donde |a sintesis o
"compositing" de la imagen resultante conlleva que el mismo pixel esta iluminado de forma diferente.

La figura (6.21a) nos muestra para el NDVI las variaciones absolutas con el iangulo cenital
solar de las cinco cubiertas vegetales que hemos venido tomando en este estudio (como siempre las
lineas horizontales son el NDVI evaluado a nivel de suelo). En este caso no son tan interesante esos
valores o diferencias absolutas del NDVI, arriba o abajo, sino la variacién relativa de la propia curva
0 curvatura que nos estd marcando las diferencias entre un valor de 30° o 40°, etc. Lo que estd
claro es que observaciones a partir de 40° empiezan ya a ser importantes y que estas son bastante
mds acusadas para suelos desnudos o de escasa vegetacién, como siempre infravalorando el valor del
NDVI. El canal 2 muestra una gran estabilidad frente al dngulo solar siendo algo mds acusado para
vegetacion escasa que densa y el canal 1 es algo mds vanable, 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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fig. 6.21: (a) NDVI en funcion del dngulo cenital solar para las
cubiertas de suelo que se indican.
(b) Diferencias relativas del NDVI con respecto a su valor
medido en el suelo
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en el limite superior de la atmosfera de los canales 1 y 2 para
las cubiertas de suelo que se indican

El analisis realizado es bastante ilustrativo del comportamnento de las reflectancias y NDVI
para este sensor AVHRR-NOAA, pero lo mds interesante es la metodologia puesta a punto para la
aplicacion de las correcciones atmosféricas en casos concretos y sensores concretos en muititud de
aplicaciones en teledeteccion {estudios agrondmicos, forestales, ocednicos, etc.) que precisan de esa
correccion atmosférica.
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Conciusiones

CONCLUSIONES

En esta memoria se ha realizado un estudio sobre [a determinacion y andlisis de la evolucién
de dos de los mas importantes constituyentes atmosféricos: ozono y vapor de agua asi como la
caracterizacidn tanto de las propiedades fisicas como radiativas de los aerosoles sobre la vertical
del punto de medida. Estas determinaciones estan basadas en la medida y modelizacién de la
componente directa de la radiacion 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" que nos
permite estimar las tres componentes de la radiacion: directa, difusa y global, a nivel de suelo
Su aplicacién al calculo de la reflectancia de la atmdsfera nos permite una gran fiabilidad de dicha
estimacion al estar basado en la propia validacion de la transmitancia de la atmdsfera a nivel de
suefo. La metodogia 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 teledeteccion y el
desarrollo y validacion de nuevos métodos y algoritmos para la determinacidn del espesor optico de
los aerosoles y otros pardmetros de los mismos (la masa total, etc.) mediante los nuevos sensores
hyperespectrales de la nueva generacién de satélites (MODIS, MOS, MERIS, etc).

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

1. Se han realizado a lo largo del afio 1995 un extenso conjunto de medidas espectrorradiométricas
de la irradiancia solar que abarcan desde el UVA al infrarrojo proximo. Estas medidas de
moderada-alta resolucion espectral son realmete valiosas, tanto por las caracteristicas ya indi-
cadas como por la continuidad y extension de las mismas.

2. Se dispone de una base de datos de las tres componentes de la irradiancia solar espectral
aplicables y extrapolables a la regidn de Castilla y Ledn, que deben servir de base a diferentes
aplicaciones y usos, entre los que destacamos los dirigidos al campo de la energia solar, estudios
atmosféricos. y otros campos, como la teledeteccidn.

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

4. Se han analizado diversos métodos para la determinacion mds adecuada del vapor de agua en
la banda de 940 nm, estableciendo sus errores y analizando la influencia de la denominada
"absorcion del continuo". También se ha analizado su evolucién durante el periodo de medida,
observando una gran variabilidad y el claro aumento durante los meses de verano, pero sin
tendencias cliramente determinadas.

5. Basado en la dependencia que presenta la atenuacion de la radiacion con la longitud de onda se
ha realizado un estudio comparativo doble de los aerosoles atmosféricos. Desde una perspectiva
mas grosera, a través de los indices de turbiedad de la atmdsfera y mds fina desde la base de
la Teoria de Scattering de Mie, estableciendo correlaciones entre ambas caracterizaciones.



Conclusiones

6. Se ha realizado un estudio de la evolucion de estos indices de turbiedad, donde claramente

10.

se observa fa enor- = variabilidad que presenta el espesor Sptico de los aerosoles y por ende
estos parametros de turbiedad. Destacando a través de la gran cantidad de datos analizados la
excelente acomodacién de la dependencia espectral del espesor optico de los aerosles a la ley
de Angstrom.

Se han caracterizado durante el periodo de medida los pardmetros que definen sus caracteristicas
fisicas: funcion de distribucion de tamaios, radio efectivo y volumen total, etc asi como sus
parametros radiativos: pardmetro de asimetria (de enorme importancia en el estudio climatico
de los aerosoles) y la funcidn de fase.

Se ha desarrollado un modelo de transferencia radiativa TR de la atmdsfera del tipo "Dos flujos"
y se ha validado con nuestras medidas experimentales a nivel de suelo, analizando !a influencia
y sensibilidad a cada uno de los diversos parametros que en él intervienen. Destacamos aqui
fa inclusidn en el andlisis de la medida del albedo de diversas superficies: suelos desnudos y

diversas cubiertas vegetales.

El modelo de TR permite calcular la reflectancia o radiancia en el limite de la atmdsfera para su
posterior utilizacion en la correccidn del efecto de la atmdsfera en la region Visible-IR cercano,
sobre la seiial medida por diversos sensores de tipo multiespectral de la nueva generacién de

satélites.

Se aplica el ejercicio de la correccion atmosférica a la reflectancia de los canales 1 y 2 del sensor
NOAA-AVHRR para el estudio del comportamiento del indice de vegetacién 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

Metodo de absorcion diferencial

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

Considerando la ley de Beer-Lambert-Bouguer, ec.(3.1), la diferencia del espesor 6ptico a las
longitudes de onda A; y Ap es

F(A. Fu(A
T(A) = (X)) = % {Z"F_E,\_% +in FOE)\;;} (A1)

donde los valores de \; y A, se escogen suficientemente proximos y correspondiendo ademas, \; a
una absorcion fuerte y A, a una absorcidn moderada. Esta eleccién del par de longitudes de onda
evita la dificultad de la calibracidn absoluta del instrumento y también como el espesor dptico de
aerosoles varia suavemente con la longitud de onda, al estar A\ y A; proximos reduce el error por
efecto de los aerosoles.

De la ecuacién (3.13) se tiene para el ozono -
70,(At) = T0,(A2) = {ko, (A1) = ko,(A2)} u (A.2)

donde ko,(A;) ¥y ko,(A2) son los coeficientes de absorcion del ozono a A, y A, respectivamente.
En la banda UV donde hay sélo absorcién de ozono, de las ecuaciones (A.1) y (A.2) se tiene

FOa) | Fo(A)
Fon) T P Ro(a)

(ko, (A1) = koy(Ga)} u = = {in b= ) =) (1)

donde TR es el espesor Sptico de Rayleigh.

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

Designacién longitudes de onda (nm) ko,(AM) = ko,(A2) (cmatm)~!
A 305.5 4.025
3254
B 308.8 2625
329.1
Cc 3114 1.842
3324
D 317.6 0.829
339.8

Generalmente se usan dos pares de longitudes de onda, Ay B 6 Cy D, la eleccién depende del
dngulo cenital del sol.



APENDICE B

Diseno del tubo colimador o limitador 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 (radiacién 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 limitacidn se consigue mediante el acoplamiento de dos pupilas concéntricas, la dltima de
las cuales es el propio receptor. Este actila como diafragma de apertura, pues es el oriticio que limita
la extension del haz que penetra en el sistema. La misidn de la primera pupila es limitar el campo
que se ve a través del instrumento y recibe el nombre de diafragma de campo.

D.C.

Fig. B.1: Esquema que muestra la configuracion dptica
del colimador

De esta figura:

D.C: diafragma de campo
D.A: diafragma de apertura
z: separacion entre ambas pupilas =z + y
d: radio del detector
D: radio del diafragma de campo
2ag: campo de iluminacién plena
2aq: campo de iluminacién limite
2a,: Campo de iluminacién media o también llamado
campo de vista FOV (Field of View)



Del esquema del colimador se deduce que todos los rayos con una inclinacion menor que o,
penetran totalmente en el sistema. A ese dngulo se le denomina campo de \luminacion plena. A
partir de este dngulo empiezan a aparecer los problemas de vifieteado producidos por el diafragma de
campo y la iluminacidn en el interior del instrumento va disminuyendo a medida que la inclinacién
de esos rayos aumenta (Casas J, 1985]. Existe un dngulo llamado campo limite (2a(), a partir del
cual los rayos de luz ya no penetran en el sistema. El dngulo 2a, determina el ¢ampo de iluminacién
media, que en el ambiente de la dptica atmosférica y la teledeteccion se llama también campo de
vista (FOV Field Of View).

Se han considerado péra la construccidn del colimador los campos de iluminacidén plena dados
por los dngulos de 13° y 1°. Cada caso requiere de un tubo con un didmetro de pupila adecuado,
que serd funcidn de la‘dfstancia =. Fijamos esta distancia en 300 mm y de ahi se deduce el tamafio
del diafragma de campo y el angulo del campo limite, para que la iluminacidn en el instrumento se

hace cero.

El tamafio del diafragma de apertura (receptor coseno) es de 7 mm, asi que la distancia d
mostrada en el esquema es de 3.5 mmy

D
z+0b
Conocido el dngulo del campo de iluminacién plena 2ay y la distancia =, de la ecuacién (B.1)
se determina el valorde 6 y D.

d
tgao=-6= (B.1)

(4

Por otra parte para determinar el dngulo del campo limite se tiene que

tga D ——3 D
e I = ——
gy 2 toon
d d
lgay = - B y= —-
Yy tgoy
como z=Ix+yYy, entonces
D+d D+d
z= de donde oy =tg~" <_+> (8.2)
tgal =

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

ay = tg~! (2) (B.3)

NOTA: Al poner = = 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.1), (B.2) y (B.3) se tiene que:

e CASO1l: 209=15°
b= 26.585mm D = 13.39mm

20 = 17.59° 2a, = 16.3°

* Casa J. (1985). Optica. Libreria General Zarago:za



e CASO 2: 200 =3°

b = 133.660mrn D=11.13mm

-

20y = 5.64° 20, = 4.3°
e CASO 3: 20 =1°

6 = 401.060 mm D =6.14mm
20y = 3.63° 2c0, = 2.3°

Se dice que se tiene una puptla espacialcuando el didmetro del diafragma de campo coincide
con el diafragma de apertura. En ese caso sdlo se consigue iluminacién total en el instrumento
cuando la luz incide en la direcciédn del eje. Para cualquier otra direccidn la iluminacidn es menor,
hasta llegar al angulo de campo limite, 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: 2qy = 2.65° y 2a, = 1.32°.

En las figuras (B.2) se muestran las grdficas de iluminacién en funcién del dngulo de campo
para los tres casos anteriormente tratados.

[luminacion

Angulo de campo
8.8° 7.5° CASO'1 7.5° 8.8°

2.8° 1.5° 1.5° 2.8° [ 8
CASO 2

05° 05 18
CASO 3

Fig. B.2: Grdficas de iluminacion en funcion del dngulo
de campo



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

dimensiones.
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Fig. B.3: Plano del tubo colimmador o (imstador de campo



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
campana del afio 1995 y los que se usaron en la presente memoria. En la primera columna se indica
el dia en que se realizan medidas, en la segunda se incluye para cada dia de medidas datos relativos
a la presiéon media (dato del Centro Meteoroldgico), el nimero 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 did 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 midié 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 procesé
y usé en los diferentes estudios que se describen a lo largo del texto. Finalmente, en las dltimas
dos columnas se indica la hora en tiempo universal en que fué medido el espectro y la masa de aire
correspondiente a esa hora.
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\ MARZO
Fechna Dna del afio [ Nombra Horma UT |Irrnua aire
P media (Mmb) (d=directo) | (abeoiuta)
NUM. directon (g™ globei) ‘
| NUm globalea | (*=ticemaco)
| | | |
| 07-03-95 | 68 Q07G31 dat* 14,567 ! 1 606 |
| 334 mb 0070312, sat \
| w#d =9 307033 dat* 14,783 167
#g=0 d0703i4 dat
J07C3S qat* 15133 1,603
J0703i6.dat
Q07037 ast |
9070318 dart 15,533 \ 2,009
20703:9.gat
090335 8 30800i1 dat® RN IE4 1 421
S mb a0903i2 aate nemz7 1.398
#d =8 d09039.dat
g =0 Q0S00i4 aat* 1515 1,779
aQa03S gate 15,683 2.083
a03903:6. gat
1&03-95 T a1 40341 dat* 1Y 067 1,368
330 mb a14032. cat* 13,067 1.9
#d =4 314033 gar* 15.08Q 1.67S
Wg =0 41404 dat* 15,35 (-]
15-03-96 74 a1 SUGi qat® 11,767 [+ 7]
33 md 915032 cat* 11,887 1,297
#d =4 d1503:3 qat* 12,117 1206
#g =0 d1 500 cat® 12,280 '8
16-0G-96 S (g)d16031 qat* 9.980 ' 618
36,7 mb (9)d16032 aat
#0=9 (@)a16033 oar® | 10,967 1 384
wg =9 (9)a16034 cat
(g)a1603iS car® 12,4 1275
(9)916038 3at* 14617 1 518
(g)dN 60HT aat
(g)a1603:8 aat
. (Q)31909:9 dar® 15.867 2.059
220398 E] (9)d22U3i1 aat® 3.8 1.600
1 945 mb (g)ae2@2 gat* 10617 1 39
#a=5 (9)8220%3 aat* 12,4 1239
] #g =5 (g)d22CX4 car 14,667 VR
{ (9)de2004 d_u=t' 18,297 2.28
23395 xR (9)a2 care \v 08 3T )
9475 mb (9)02302 Jar® 12.087 1 ed
fa =4 (g)o30OJ.aamt® | 1457 Y
#Q =4 (9)d2300:4 qat* 18.¢5 i 22
28-00-95 a7 (9192803} gat® | 10.117 T}
39,5 mbd (g)RaEDQ.det® | 11.3R) 1,238
#0=] #g=3 | (9)60R3 cat* 14,680 LI
[[25-00-58 C (9)A2900M gare | 11,41 1 22
i 939.6 mb (9)a2XWB2 amt+ | 1386 | 268
. | #d-3 #ge3 | (g)29mIgar | 152 | 1564
|[ o358 0 (IO qale | 9617 o
94S mb (Q)IN N2 qats | 10617 e 14
#d=0 #g=3 | (g)adIcac | nm? | 12

Aeoumen menoual:

77 aocectroc Mea«0oo

directos. SO (9 orocamaccs)

globaeo: 27

ABRIL

Fecna Ola del afio | Nomore Hora UT [ Taoa are
‘ P meaia (Mo) (d=directo) | (aceoiyta)
NUM diIrectoo {g=glotai) .
.NUmglobalas | (7= orocesado)
4 |
li 04-04.95 i G4 (@ya4Dan cat® 13567 | 1198
| | 38 mb (g)d40412 qat* 14080 | 1258
' #d=5 glasoaddare | 153 | 1 5a
‘ vg =3 34048 gat* ‘ 1S 767 \ [
1404.5 qat
[ I504-95 I5 /IS0 1at ,'
%3 mb (g)aS0412 dat® 9™ | 143
' #a =6 (915043 dar e | 1173
| #g =6 (g)aSO4ia cat* | 13417 118
i (QaSOss dar | 1485 | 1 e
! 13)75046 qat | '
B0456 8 J)0%0An 3ate | 98 | {7
43 mb (g)g604R cat* 100 [ .-}
#d =6 (Qyat4:3 qat® 11,53 1,164
#g =6 (Q)aB04s qar 13,45 118
(@)oB0AS gar 149 1412
13)06045 gat
07-04-96 97 (Q)a 704N qar* 3.07 ' 569
338.5 md (g)a704.2 dar* 10,389 1,279
#d =S (Q)aT04:y cart 11. 609 1198
Pg =S (@)a704:14 cat* 14007 12
| (g)970445 gar® 15.03 ! 942
T1204-96 102 Q120411 cate 10.517 1.219
35,4 md d1204Q sat (
#a=86 d1204:3 qat* 1256 | '@
g =0 U12044 cat ]
3120415 cat* | 135 ' 1a7
312046 Jar* 1.0 ¢« 1'79
13-04-96 100 2130411 Jat® 10 380 ‘ 1158
4.5 md d1304@Q dat
#ed =7 313043 dat® 11 1€7 | [
#g=0 11304:4 dar* 1385 | 1178
d13045 dat |
a1304/6 dar 14717 ’ Y
31704:7 Aat* 1S Ar | 1 516
1404-95 104 J1e04n gare | 12217 | 100
#d =9 41404:2 qat* [ 13,983 1148
#£g =0 Q1404:3 dat
ar D44 cat® 14239 (k]
3140465 cat
g1 aDAS oar® 1Soh7 1 I
d! &04: 7 gat
314048 gat
d14049. datl* 18,287 1 9688
15-04-96 108 3150411 Jat® 14 (]
; 940.2 mo q1504:2 Jat® 14,000 1 2@
i #d s 3 at504:3 gat* [l - <} 1972
| #g = 0 |
|| 180495 108 (9)a1604n gar* | 14189 1 197
937.9 mo (3)01 8042 qate 15,00 ")
#3 = 4 ()01 804.3 cat
IEXS (g)a1 044 gat® 16,167 1795
190496 1 (g)d1 30t cate e 587 17
R Mo (@)1 90412 cat* 102 1218
#d=3 #g=Q | (gy319043 gat® 167 ' 078

Regumen menoual:

8 eo0&ciru0 Mad300
Jirectos S4 (41 procanadoo)

Jlooaien 27




—

MAYOD
Fecha Oia del ario Nomore | Hora UT | maca are
P media (MO) (d=directo) (absoluta)
NGm. directoo (9=global)
NUm globaiea | (° = Drocesaco)
030696 123 (g)00305it aat® 9.167 1 367
i a7 mb (gyaCa0Si2.cat* | 11.263 1,055
#d = 4 (9)a0305:3.gat* 13,783 1.097
#g =4 gg)aKOS-A dat® 15,489 1,408
200596 144 d240611 qat* | 8.n7 1,402
N mo d2405:2 qat* 15 1,207 |
#d=2 #g=0 —
300595 150 J300Si1 qat* 13,167 1.044
342.6 md d30052.dat* 13.967 ' 088
#d =5 a3005:3.0at 15.267 1 263
#g=0 Q30054 dat
q300&:S.gat* 1587 1 407
310696 161 aN o6t gate 13,85 13
942 mb a3106i2 gat* 13,617 1.035
P =4 a31053 dat* 14.0667 11682
#g =0 a310Si4.qate 15,867 1,419

19 aspactroo mMeddoo
aecton: 15 (14 procanados)
globalan: 4

Resumen meneual:

LUNtO
Fecha Oia cel aro Nomore ~oraJT | —eca are
P meda (MD) (d=arecto) ‘abeoiuta)
NUmM directoo (g=glocml) | !
NGM glooaan | (* = Drocemiddo)
|
010696 152 d108i1 dat® a3 | 548
941 md (g)d108@.der* 10 1128
#ad=6 (9)d108:3.aat* AR <) 1 o
#fg=3 (g)d108is qat® 10,46 LR
d10865.dat* 14,98 1199
d1086.cat
080695 157 (90606t cat® 9117 1278
34 Mo (g)080BQ cat® 11 333 0.997
#de 4 (Q)a6063 qat* 137 1 044
#g =23 3608+ qart 16133 1478
p7-08-35 158 aTost cat* 7533 © X0
XTIB md aTo6Q dat* 9.25 1585
#ds S d708:3 dat* 0.7v7 Y 0a9
#g =0 a708+4 cat* 1.7 ' QR7
Jg708iS. cat* 1545 | rarr
12-06-96 163 412081 dar* T [ 208e
3N S mb d1208Q.car* 8elr | 135
(LER) d1208Q.cat* 10417 1,062
#g =0 d1206+4 cat* 1125 Q0 3R
13-06-86 164 {g)a) J0&1 cat® 14,167 1,061
34 md (g)d13082 gat* 14517 1102
#a =4 (9)d1 308:3 cat* 15,78 1,341
Q= 4 (Q)31 3084 car* 1813 ' 48
1508-98 168 (9)a15081 dat* 8.1 ' 615
38 md (g)a1S082 car® 10 689 1 041
#d=S (9)d SD&J gat* 13.48 1 008
wg =5 (9)d15084 aat* 15.067 | 1187
(Q)d1 SO8S gar® 16233 | ' 4985
16-08-95 167 (9)a1 6081 gar* T3 | 204
534, md (g)a1608Q gar 7S 1 %97
#d=3 #ged | (g)d18083gat| 385 . 1137
2006-95 (k] (9)d20081 dat* 106 | ' 049
35,6 md
#de| #get
21 0696 172 (9)c2108:1 cat® [ <] ' 83
941 mMD (9)c21082.car 9.2 V27
#9=3 eg=3 1083 cal® | 11 S87 0.982
220898 173 (9)9220841 car® [ <] 18R
38,2 md 92208Q.qat* 10.833 1 xR
#d=3 #gei q22089. car® 11,987 0.978
230695 178 (9)2XBe1 sar | 9.687 =)
RIS md AQRIAWQ car* 101 1.098
#ded egei d2308.3.aat* 1 3 0 388
2608-98 179 d2608.\ cat* 9 ' 684
5.0 Mo g2808Q cat* .45 ta18
#d=2 #Q=0

Resuman mencual:

67 apoec!roo Me0idoo
directoe: 4J (42 procaacos)
globtalex 24




AGOSTO

Fecha | Oiada aro i Nomore | rora LT ,Taoa are
P meoia (md) (d=dwrecto) | {(aceoiuta)
Num. directoo (g=globat) |
| NUM globales | (°=procaeaco) 1
! } |
0R0e-95 214 d208 dat* 8 1.87
B4 md ( 72062 dat* 3,45 ' 1.2
#d=5 (@)0s073cat | 1165 | 11
PR T20B4 dar \ 15 889 \ 1429 4
d208/5 dat* 17.66 269
G308-95 215 (ggXBat car | 813 T o
9@ 4 mb (a2 cat* | 35 1 ) \
#3=5 53083 dat* \ newa | o |
I EX] (3)oWr4 dal* ran7 1108 |
(g)gI0|rS sar® [ 61 | 1508
[" o096 a7 (g)asSo8 dat*® \ 10167 | 'S
3.4 md (g)dS0B2 dat® 15,45 \ ' ;N6
#d=2 #9=0
BOB-B 220 ~808it dac* AMT | 1Ty |
3.3 mb (9)oB082 dat* 1 1S ’ 120
#d=3 #g=2 | (g)deOB3I dat* | 1665 veon |
| >Bss 21 a8l dac | 1007 1197 |
e mo )
#d=) eg=0
10-08-96 222 '(g)010081 car* | 9,783 | 1.248
364, 4 mb (g)a1 0082 dat’[ a7 [ 1078
. #d=2 #g=2 |
1208-96 24 at208 gat® 8si7 1,67
942,1 md (9)01208:2 dat* 1oz \ 1221
wd e 4 d1208:3 cat® l 1ner | 1053
#Q =2 (Q)d12064 aat* a7 | 114e
14-08-98 226 (g)d1 40 gat* 915 | 1,427
38,1 mb (9)d14082 qcate | 10.6 \I 113
fd= 4 (g)d14083 aate | 14233 1138
#g = 4 (g)a1 4084 dar* 156 \ 1413
16-08-95 228 316081 dat* g-<] | S8
5.2 Mo J1608Q2 Jar 10,467 1,156
#d=2 #g=0
168-08-95 230 1608 dar f 9 667 1 508
xR,S Mo ateos2 dat* onz 1129
fd= 4 d1808J dar* { 15,487 1 398
#q =0 3194 dat® [ 16.687 2,099
250895 237 d2508Y dar* 8,48 1 Ene
342,68 M0 25082 cat* N7 + Sy
fq 286 aq2SaBI dat
#q=0 425084 cat
JSS085 Jat* 15.583 1 08
as08A cat* 16,580 2 R7
25-08-95 Pk ] (9y02608 dat® 8.4 | 1548
40,4 M0 (g10<60BZ car* 9 067 ' 306
#q =8 (Q)a26U8\3 dat
Q=8 (9)a2608:4 cat
(Q)2aBS cate | 15.217 1 J99
(Q)d260%6 Jat* 16.8 2054
26-08-96 240 d2e0Bt dat* 8. 567 V T74
S41.4 md AE0BN2 dat* 9.6¢7 ) ' N7
#d=3 #Q=0 A270BJ cal* 11 387 i t 119
00B-95 2R a0\ dar* 897 1 687
9G8.Y md 20082 Jat* 10 087 1219
#ad = ¢ ABY -1at 16 ¢S 1221
#Q = 0 aJ0054 1a:* 'S1e | a1

JULIO |
Focha Ova del ario Nombra [ Hora UT (ﬂ"aoa arre
P meda (mb) (d=auecto) [ (aceoliuta)
Num directoo =global) l
Num globalae {'=orocasaoa) |
[l |
Il| 05-07-95 186 aso7i dat® 81s 1,643
941,93 md as07:2 dar* 10.06 113
#d =26 (9)aSQ7<A cat
#g =1 aSQ7i4 dat
ds07:S.qat* 15.55 1,264
gs07i6gar* | 1655 1.612 |
0607-95 187 960711 dat* 7.767 1 849
38,4 mb a607i2 dat* 9.1 1.31
#ad =6 a607i3 dat* 1423 1.088
fg=0 d607i4 qat* 15,360 1,243
08075 .dat
den78.dat® 16.35 1,524
70736 88 ()a7ori1 date | @167 1.6
36 md (@)a707i2 dat® a7 1238
#d=3 eg=3 | (9)d707:3.dat* 11,4 |
1407-96 163 (Q)d1 4OTit dat® | 7.783 2t
385 mdo a1407i2. dat* 9,387 1.2682
#d=3 #Q=1 d1407i3.dat* 10.9 1,041
1707-96 198 (Q)a1 7071 Jdat® 7.7 1.956
$38,5 mb (g)d1 70712 dar® 8.8 1.423
®a=5 (Q)a1707i3 gat* | 10,15 ‘127
Q=5 (@)1 70UTi4 Jar | 11 167 1.0y
(@)a1707iS.qat* | 12617 C.988
18-07-96 199 d1807i1 gat* 747 2.2
540,4 md d180712 qat* 8.5x 1 927
#ad =8 d1607.3 vat
#g=0 d180714 dat
d18074 gar* 15.667 138
d1807i8 dat* 16,717 Wak4
d1807:7 gat
d1607+8 gat
[19-07-95 20 1907 dar* | 9.167 ' RS
938 md d19072 Jat* 1013 1138
#d=3 #g=0 J1907i3.qat* 13,387 ' N2
20-07-956 20 d2007i1 cat
938 mo d2007:2.dat ]
#d =10 a2007¥).aat* L&) | 1 54§
#g=0 q2007i4 dar® 93 | 1294
d2007+S aat i
J20076.0at
320077 dat* 13.9%3 t 1 RS
a20078.3at |
R20078.0m* 15.587 Al o]
d20070.dat ‘
210795 o d210711 .qat® (Ao < <) ' X8
535 md a21072.cat* nr ax
#d =S d21073.date 18.x 1 1
#g=0 d2107i4 dat* 17087 ;v X
d2107/5 qat b
2407-95 205 d240711 date nex | =9
34,5 md d24072 qat* 12.667 I cose
fa=4 Q240713 dat* 1380 ! 0ss
#Q =0 2240744 .dal* 1468+ 1
27-07-95 208 (Q)R707:1 dare | 10567 © ' <0
08 Mo (9)27072 care | 1225 | o7
fd=4 327073 dat* 16,08 (s}
#Q =2 d2707i4 dat® 16 SAQ o <]
31 07-95 212 43107: dat® 33 el
%30.2 Mo a3 0712 Jat* worrr eea |
#d =4 anoracats | evs7 N
#g =0 adn 074 dar* J 6. vy

Ragumen menoual 73 @O0%CIr00 M I0D

31recton 61 (47 oc e
Qiocaiec 12

Resumen mansaual

72 aopectr>2 Meddoo
Aireetoe U1 (47 DrOCUaRUIos)

globalan ¢!



SEPTIEMBRE

—

Focha Ola del arfo Nomore | Horm UT I maoa aire
P meda (MD) (d=directo) (absoiuta)
NUm dicectoo (g=global) l
NOM giocaiee | (*=0Droceaado)
R09-95 24S d2091 gat* 9,417 | 452
34,1 mb J2092 dar® 11,232 1,141
#d =5 d20ORJ qat* 13.9683 | 5]
#g=0 a209i4 dare 15,5 1,549
g209¢5.dat* 1690 | 2557 |
@G% 22| 4909 dar 14.5% 1,345
34,2 Mo q909Q2 . dat* 15.45 1,62
#a=3 Pg=0 dS08Q cat* 16.1 '\ 966
130895 756 31309 datr 8.5 2102
38,9 mb a130802.gac* 2.5 1.8
fd= 4 d130RJ dat* 1007 1,245
#g =0 d13094 dat® 13.967 1 284
23-09-98 2068 d301 dat* 9.15 1,758
940,1 mb d23092.dat* 3,65 1.564
#dm?2 #9=0
270395 210 d2701 dar® 3.783 2.02"
42,5 md a702 . qat* 10117 1.479
#a =4 (9)J2T083. gar* ne7 1274
#Q =2 (0)d270%v¢ car* | 14.260 1497
29-09-96 ere q2506 cat* 3.083 1.865
37,86 mb d2908%2.cat* 10.2 1472
#d=m] #Qg=) (9)a290BJ dac* M“w.n? 1287
RAeoumen manoual: 24 enpactroo Megos
directos: 21 (21 procesados)
globalen: 3
( AESUMEN ANUAL
e dee directoe (oroc ) | giobalen total
MAAZO 10 S0 (39) 27 77
ABRIL 10 S4 (1) 27 )
MAYO 4 15(14) 4 19
JUNIO 12 43 (42) 2e | &7
Juuio 12 81 (47) 12, 0n
AGOSTO 14 St (&) b1l ] 72
SEPTMB 6 21 (1) 3 i 2
ocTueR S 49 (38) 9 ! o8
[_totaieo ] n 344 (207) AREECIS

SCTUBRE S|
Fecha Oia aol a0 Nomore | =ora UT |maea are
P meaa (Md) (9=directo) ;(amluu)
NUm directoo (g=gotal) |
NUmM globalas | (*=procaaaco) ‘
]
0510-96 2m (@510t dat* | 9130 | 199
338.4 md (9)9S1>n2 qat* 0.7 | 1438
#9=3 wg=J (9)aS103 dat* 146 | R
06-10-95 279 (@)81 Ot qar” sem | @
38,4 MO (g)a610R cat*® 951y | 1
Pa= ¢ (@os103ate | 11267 | 1378
g =4 (@o610 dat” | 12,4 =
09-10-95 P1--] (Q)TN Ot sat* 8617 | 2388
3B.4 MO (g)aN 02 dat* 3 667 749
fd =6 (Q)oN O3 qat
#g=8 ()9 Oe cat y
(@)a9N OrS qar* 14 N7 ' R2
(9)d9N 06 dat* 1S96 | 284
13-10-96 208 (@)d 310 qat® 865 | 24
36,3 md (@)1 N0R cat* 19 I - ]
#d =5 (@)a1 N O3 cat* 11S6T | 1 eQe |
K] (9)a1 31 014 cat
9)a1 3 OS5 qate 1217 ' 1413
16-10-96 P (9)a16101 qar* 8.983 . 2243
08.S md (@)d1610Q aar* 9.9&3 1 76
ea=6 (9)d16103 cat
#g =65 (9)a1610v cat
(@)1 05 qate | 14,330 1,798
(9916106 gar 1S3 | 229
19-10-98 2% (@)1 N0 cat*| ASE? 2152
944.0 mb (@)1 910:2 car~ Ievs C 344
#a=8 (@)a1 9103 cat
#Q=0 (9)a1 1 né aut
(@) NOSdate | 15117 | 279
()1 9105 car 162 . 3%
20-10-96 239 (@) Ont qat* 98 2%
941 3 mo (Q)RN0Q dar* | 3883 | 1843
faea (@)0201033at* | 11230 | 1 sat
(KX (9)02010\4 aar* 12.68 ' 1 62
231096 Fr ) (@)@ cat*| 975 2549
M4 8 md (9)I2N 02 car* 9N’ ' 958
fde=8 (9)02310:3.qat
pg =86 (@)aZTne qat
()TN OS5 cate 143 191§
(9)32N0J gate | 15 D 27®
01096 xa (Q)0XN 31 cat* | 8633 30
X8.5 Mo (@)IITN 02 gat* 9 2136
®d=9 (9)a3010J cat
#Q =9 (g)SIN 04 dat
(g)s3N OS gat* 124 ' 25
(9)a301 06 cat |
(@) O 7 3ate 149 2 442
(@Q)oINOBcate | 15Nn7 1997
(9)a301 09 Jat |

Reoumen menoual:

30 YOONC (0 MEI300
Q11ecton. 49 (38 oroc anacwa)

Jiotakn: @
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