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Introducción

Según el último informe del Panel Intergubernamental sobre Cambio Climá-
tico (IPCC, 2013) cada una de las tres últimas décadas ha sido más cálida que la
anterior a nivel de super�cie y, en conjunto, más cálidas que ninguna de las pre-
cedentes desde 1850. En la atmósfera, las causas de este aumento de temperatura
están relacionadas directamente con la presencia de gases de efecto invernadero y
también de aerosoles. En la última década, el estudio de los aerosoles atmosféricos
ha cobrado gran interés debido al papel que estos desempeñan en el clima a través
del forzamiento radiativo, siendo su interacción mayor que la de algunos gases de
efecto invernadero de vida corta (p.e., CO o NOx).

Mientras que los gases de efecto invernadero absorben la radiación emitida por
la super�cie terrestre favoreciendo así el calentamiento atmosférico, los aerosoles
actúan directamente sobre la radiación solar de dos formas. Por un lado, dispersan
parte de la radiación que les llega, lo que contribuye al enfriamiento terrestre;
por el otro, también absorben parte de esta, favoreciendo el calentamiento de la
atmósfera. Además, también afectan de forma indirecta actuando como núcleos de
condensación de nubes y modi�cando sus propiedades ópticas. Es por ello que su
caracterización resulta de gran importancia, especialmente a la hora de elaborar
diferentes modelos en los que incluir el efecto que estos tienen en el clima. Sin
embargo, el estudio de sus propiedades a escala global resulta de gran complejidad
debido a su corta vida media (entre 5 y 10 días), la diversidad de fuentes existentes
(naturales y antropogénicas) y su heterogénea distribución espacial.

Existen diversas metodologías de medida para caracterizar las propiedades de
los aerosoles. De esta manera, su estudio puede abordarse de tres formas diferen-
tes: a través de medidas in-situ, realizando medidas de la columna atmosférica
desde el suelo o mediante el empleo de sensores a bordo de satélites (teledetec-
ción pasiva o activa). Dentro del primer tipo tenemos contadores de partículas u
otros instrumentos automáticos como nefelómetros o etalómetros. Estos instru-
mentos permiten obtener medidas de algunas propiedades físicas y radiativas de
los aerosoles con una gran resolución temporal. Sin embargo, están muy limitadas
espacialmente ya que aportan información únicamente de las capas más bajas de
la atmósfera y en un solo punto geográ�co. En el segundo grupo tenemos la foto-
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metría solar y la técnica LIght Detection And Ranging (LIDAR), que permiten
obtener medidas in-situ representativas de toda la columna atmosférica, aunque
estas medidas están limitadas únicamente a un punto en concreto y, en el primer
caso, a cielos despejados. Por último, las técnicas de teledetección, al contrario de
lo que ocurría con las anteriores, tienen una buena cobertura espacial aunque la
resolución temporal está limitada a la hora de paso del satélite por cada punto.
Ejemplos de diferentes misiones de satélites para el estudio de los aerosoles son los
sensores MODerate-resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS), Multi-angle
Imaging Spectrorradiometer (MISR) o Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Path�n-
der Satellite Observation (CALIPSO), entre otros.

En de�nitiva, la mejor forma de caracterizar las propiedades de los aerosoles
consiste en combinar los diferentes métodos para poder obtener medidas de alta
resolución espacial y temporal. Una forma de ampliar la resolución espacial de
medidas in-situ consiste en la instalación de redes de medida que conectan estacio-
nes situadas en diferentes lugares del planeta. Actualmente, la red de medida más
extendida es la AErosol RObotic NETwork (AERONET) (Holben et al., 1998)
coordinada por la National Aeronautic and Space Agency (NASA). AERONET
surge en 1998 para complementar las medidas de satélite de diferentes agencias
internacionales. Hoy en día constituye una red internacional formada por más de
450 estaciones con la función de coordinar y mejorar las medidas de aerosoles
desde suelo, empleando para ello fotómetros solares CIMEL CE318. A través de
medidas de esta red se pueden obtener también datos de la extinción y absorción
de los aerosoles en columna.

La absorción de la luz por parte de los aerosoles contribuye directamente al
forzamiento radiativo, provocando un aumento de la temperatura en la capa de la
atmósfera donde se produce. Además de este efecto directo, el aumento de tem-
peratura puede provocar también la evaporación de las nubes y así in�uir en la
dinámica atmosférica (Moosmüller et al., 2009). En la atmósfera, la absorción de
la radiación solar es debida principalmente a aerosoles de tipo urbano procedentes
de procesos de combustión o a los procedentes de la quema de biomasa, todos ellos
agrupados bajo el nombre de Black Carbon (BC), y al polvo mineral. Además,
a diferencia de la dispersión, la absorción por parte de los aerosoles atmosféricos
in�uye en el forzamiento radiativo no solo cuando ocurre en la atmósfera sino
también, cuando estos se depositan sobre super�cies de nieve o hielo. Al deposi-
tarse, siguen absorbiendo la radiación que les llega, lo que provoca un aumento
de temperatura en el medio que les rodea, generando un derretimiento de nieve
y hielo y de esta manera, una disminución del albedo en la super�cie.

Es la absorción, por tanto, una propiedad de los aerosoles de gran importancia
a nivel climático. A día de hoy, la caracterización de este parámetro es crucial
para poder desarrollar modelos �ables capaces de detectar y predecir el efecto
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directo de los aerosoles en el forzamiento radiativo. Sin embargo, su medida no
resulta fácil, ya que durante el proceso de absorción los fotones son convertidos
en energía térmica, lo que imposibilita que puedan ser detectados directamente.
Experimentalmente, existen diversas metodologías de medida. Entre los métodos
in-situ para caracterizar esta propiedad destacan los basados en técnicas de �ltro
y los fotoacústicos. Los primeros, que serán los que se empleen en este trabajo, se
basan en la medida de la atenuación que experimenta un haz de luz al atravesar
un �ltro sobre el que van depositándose partículas. Utilizando este principio se
pueden obtener medidas del coe�ciente de absorción. Sin embargo, el hecho de
emplear un �ltro, hace que aparezcan efectos que afectan al haz y que introducen
sobrestimaciones en la determinación �nal de la absorción. La corrección de estos
efectos no es sencilla y, para ello, existen diferentes algoritmos que se presentarán
y analizarán a lo largo de este trabajo.

Además de sus efectos climáticos, los aerosoles atmosféricos pueden afectar
también a la salud de los seres vivos. Por ello son considerados como contami-
nantes en las guías de calidad del aire que se establecen con el �n de regular y
normalizar la emisión de partículas contaminantes a la atmósfera (WHO, 1999).
En las ciudades, como consecuencia principal de los procesos de combustión in-
terna en los motores de los vehículos, el BC constituye uno de los principales
aerosoles contaminantes, afectando de forma directa a la calidad de aire. Este
tipo de aerosol se caracteriza por ser muy absorbente por lo que a partir de las
medidas del coe�ciente de absorción de los aerosoles se ha podido obtener tam-
bién la concentración de este contaminante en la atmósfera urbana de nuestra
estación.

Resumiendo, el primer objetivo especí�co de esta tesis ha sido el de elaborar
una metodología de trabajo para la obtención de las propiedades de absorción
de los aerosoles a nivel de suelo utilizando técnicas de medida de �ltro. El se-
gundo objetivo, que surge a partir del primero, ha sido el de la caracterización
climatológica de las propiedades ópticas de los aerosoles que dominan la zona
metropolitana de Valencia (representada por la estación de Burjassot). El tercer
objetivo, ha sido el de relacionar los procesos de transporte atmosférico con las
propiedades de los aerosoles medidas en nuestra estación. Por último, se ha intro-
ducido también el concepto de Black Carbon muy relacionado con las propiedades
de absorción de los aerosoles en zonas urbanas, y se ha realizado un estudio de la
evolución de su concentración a lo largo del periodo de medida en la estación de
Burjassot.

La memoria se ha estructurado de la siguiente forma:

En el Capítulo 1 se de�nen qué son los aerosoles atmosféricos y las diferentes
formas de clasi�carlos. También se analiza la interacción de estos con la radiación
solar, describiendo sus principales propiedades radiativas.
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En el Capítulo 2 se presenta la instrumentación empleada para el estudio de
la absorción de los aerosoles atmosféricos en el área metropolitana de Valencia.
También se introducen los diferentes algoritmos de corrección propuestos para
compensar los efectos de las medidas de absorción obtenidas utilizando un �ltro.

En el Capítulo 3 se describe la metodología desarrollada para corregir los
efectos que actúan sobre las medidas de absorción. Además, se incluyen las cali-
braciones del etalómetro llevadas a cabo en Granada y en Burjassot (Valencia).

Respecto a los resultados de este trabajo, estos se han dividido en tres partes
que se exponen en los capítulos 4, 5 y 6. En el Capítulo 4 se describe la caracte-
rización climatológica de las diferentes propiedades de absorción de los aerosoles
atmosféricos de Burjassot. En ella se incluye el estudio de su variabilidad anual,
estacional y diaria, y la in�uencia del trá�co en estas propiedades.

En el Capítulo 5 se ha relacionado las propiedades de los aerosoles con la
trayectoria de las masas de aire que llegan a la estación.

En el Capítulo 6 se muestra la caracterización climatológica de la concentra-
ción de Black Carbon (BC) obtenida en la estación de Burjassot, incluyendo el
estudio de su variabilidad anual, estacional y diaria. También se presenta el aná-
lisis de un fuerte episodio de contaminación que tuvo lugar en febrero de 2011,
produciendo un aumento considerable en los niveles de BC y material particulado
a nivel de suelo.

Por último, se muestran las conclusiones más relevantes del trabajo y pers-
pectivas futuras.

En los anexos A y B se pueden consultar las tablas con los resultados estadís-
ticos presentados en los capítulos 4 y 5.



Capítulo 1

Aerosoles atmosféricos

En este capítulo de�nimos el concepto de aerosol atmosféri-
co, así como su in�uencia en el balance radiativo terrestre.
También se describen los diferentes tipos de aerosoles y cómo
pueden ser clasi�cados en función de su origen o de su ta-
maño. Se dedica un apartado especial al Black Carbon (BC)
debido a su papel en la absorción de la radiación solar. Por
último, se dedica una pequeña introducción a las propiedades
ópticas y radiativas de los aerosoles.

1
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1.1. Introducción

Los aerosoles atmosféricos son partículas en estado sólido o líquido que se
encuentran suspendidas en la atmósfera y cuyo tamaño puede oscilar entre 0.001 �
100 µm. El término aerosol engloba una gran cantidad de partículas con diferente
tamaño, forma, composición y propiedades ópticas (Collaud-Coen et al., 2013),
aunque no incluye las nubes, cuyas gotas están formadas casi completamente por
agua.

La vida de los aerosoles en la atmósfera varía del orden de días a semanas. Esto,
unido a las diferentes fuentes que los originan, los dota de una alta variabilidad
espacial y temporal. Su estudio es importante ya que, debido a esta variabilidad,
constituyen una de las mayores fuentes de incertidumbre en diferentes procesos
que ocurren en la atmósfera y que afectan tanto al clima (Moosmüller et al., 2009)
como a la visibilidad (Santese et al., 2007; Samet et al., 2000), calidad del aire
(Torres et al., 2002) o a la salud humana (Pope and Dockery, 2006).

Dentro de su in�uencia sobre el clima, cabe destacar el papel que juegan en el
forzamiento radiativo (Moosmüller et al., 2009), donde intervienen de dos formas
diferentes, directa e indirectamente. De manera directa, in�uyen en el balance
energético ya que absorben y dispersan la radiación solar, contribuyendo al en-
friamiento o al calentamiento de la atmósfera. De forma indirecta, actúan como
núcleos de condensación en la formación de nubes, modi�cando sus propiedades
microfísicas y afectando tanto a las precipitaciones como al albedo. Cabe indicar
que el forzamiento radiativo sirve para caracterizar el efecto de los aerosoles en
el balance energético de la Tierra, es decir, la cantidad de radiación solar que es
absorbida o dispersada en la atmósfera.

En un principio, se consideraba que los cambios en el balance radiativo eran
debidos únicamente a los gases de efecto invernadero, despreciando el efecto cau-
sado por los aerosoles atmosféricos. Sin embargo, desde los años 70 los aerosoles
son considerados como un agente climático importante con efectos en el balance
radiativo terrestre (Charlson et al., 1992). Los últimos informes del Panel Inter-
gubernamental del Cambio Climático (IPCC, 2013) señalan que el forzamiento
radiativo debido a los aerosoles es similar al ocasionado por los gases de efecto
invernadero pero de sentido contrario.

En la Figura 1.1 se muestran las últimas estimaciones del forzamiento radia-
tivo producido por los diferentes compuestos emitidos a la atmósfera respecto a
1750, incluyendo gases de efecto invernadero y aerosoles. Basándonos en esta �gu-
ra, se puede observar que el valor del forzamiento radiativo neto en la atmósfera es
positivo y ha ido en aumento desde 1750. Esto implica que procesos de absorción
de la radiación son los que dominan en la atmósfera. Como se ve, el principal
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responsable de este forzamiento radiativo positivo es el CO2, sin embargo, es
interesante destacar el papel que juegan los aerosoles en este resultado.

En el caso de los aerosoles, se puede observar que dependiendo del tipo ejercen
un forzamiento radiativo positivo o negativo neto. Por ejemplo, el carbono negro,
también conocido como hollín o Black Carbon, ejerce un forzamiento radiativo
positivo, es decir, contribuye al calentamiento atmosférico, mientras que el efecto
producido por los otros tipos de aerosoles (polvo mineral, sulfatos, etc.) es el
contrario, contribuyendo al enfriamiento de la atmósfera. El Black Carbon (BC),
como se explicará más adelante, constituye un tipo de aerosol de gran importancia
en este trabajo y con importantes efectos de absorción en la radiación solar.

Como hemos dicho, la absorción de los aerosoles contribuye de forma direc-
ta al forzamiento radiativo. Sin embargo, se trata de una propiedad difícil de
caracterizar, a pesar de su gran importancia a la hora de desarrollar modelos cli-
máticos. Por tanto, el objetivo de este trabajo se ha centrado en la obtención y la
caracterización de esta propiedad para los aerosoles atmosféricos presentes a nivel
de suelo en la estación de medida de Burjassot (Valencia), utilizando para ello un
etalómetro, modelo AE31. Valencia es una ciudad de la costa mediterránea que
se encuentra bajo la in�uencia directa de la contaminación urbana e industrial
típica de zonas metropolitanas. Sin embargo, su proximidad al mar hace que este
in�uya también en el tipo de aerosoles y la dinámica de la región.

Figura 1.1: Estimación del forzamiento radiativo causado por los diferentes compuestos
presentes en la atmósfera respecto de 1750. Fuente: IPCC 2013.
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1.2. Tipos de aerosoles

Existen diferentes tipos de aerosoles que afectan, también de forma diferente,
a la radiación solar. En la literatura se pueden encontrar diversas formas de clasi-
�carlos en función de sus propiedades. Una de ellas es la que se realiza atendiendo
a su origen, es decir, a las fuentes que los generan. De esta manera, podemos dis-
tinguir entre aerosoles de origen natural o antropogénico. El primer tipo, como
su nombre indica, hace referencia a los que se incorporan de forma natural en la
atmósfera (p.e. polvo mineral); mientras que el segundo, hace referencia a los que
se incorporan como consecuencia de la actividad humana (p.e., las partículas de
hollín resultantes de los motores de los vehículos o las actividades industriales).

Otra manera de clasi�car los aerosoles es teniendo en cuenta su mecanismo
de producción. De esta forma, podemos distinguir entre aerosoles de origen pri-
mario o secundario. Los primeros, corresponden a aquellos que se incorporan
directamente a la atmósfera a través de emisiones naturales o actividades an-
tropogénicas; mientras que los segundos, son los que se originan en la atmósfera
como consecuencia de diferentes procesos químicos que tienen lugar en ella.

Una tercera forma de clasi�car los tipos de aerosoles es a través de su distribu-
ción de tamaños. Según la clasi�cación de Whitby (1980), atendiendo al tamaño
y a la densidad de las partículas, se pueden identi�car tres modos: nucleación,
acumulación y grueso.

El modo de nucleación o partículas Aitken lo forman los aerosoles más peque-
ños, cuyo radio varía desde 0.001 hasta 0.1 µm. Radiativamente estos aerosoles
son poco importantes. Su tiempo de vida en la atmósfera es muy breve y su eli-
minación se produce porque actúan como núcleos de condensación, o bien por
agregación, formando aerosoles mayores en mezcla heterogénea.

El modo de acumulación está formado por aerosoles cuyo rango de tamaños
varía entre 0.1 y 1 µm. Este modo está compuesto por aerosoles creados por
agregación de partículas más pequeñas, como las que comentábamos en el modo
anterior, o también por aerosoles primarios de origen antropogénico (hollín o
sulfatos). Desde el punto de vista radiativo, es el modo que más efectos tiene sobre
la radiación solar. Su tiempo de residencia en la atmósfera es mayor que en el
caso anterior, y también actúan como núcleos de condensación, siendo eliminados
a través de la precipitación de las gotas de lluvia.

Por último, el modo grueso o las partículas gruesas, lo forman aerosoles con
un tamaño entre 1 y 100 µm. Este modo lo componen generalmente aerosoles for-
mados a partir de procesos mecánicos de origen natural, como por ejemplo, polvo
desértico o erupciones volcánicas. Debido a su masa y tamaño, son eliminados
por sedimentación.
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Además de las clasi�caciones comentadas, existen otras dos más que serán las
que más se emplearán en este trabajo. Se trata de la clasi�cación por componentes
y la clasi�cación climática. La primera considera la fuente material que compone
el aerosol y está basada en la que recogieron d′Almeida et al. (1991). La segunda,
también basada en la de d′Almeida et al. (1991), pretende describir el carácter
climático de las mezclas existentes.

Clasi�cación por componentes

Esta clasi�cación distingue entre sales marinas, minerales, sulfatos, nitratos,
compuestos orgánicos, sustancias carbonáceas, aerosoles volcánicos y fuentes ex-
traterrestres. Este último tipo representa una proporción despreciable y, por tanto,
no serán tratadas en este apartado.

Sales marinas. Este tipo de aerosol se genera a partir de las partículas de
sal marina en los mares y océanos, debido a la acción mecánica del viento
o la lluvia en su super�cie. Estas gotas de agua, bajo determinadas condi-
ciones de humedad, pueden quedar suspensas en la atmósfera y, cuando la
humedad disminuye, evaporarse el agua y obtener partículas salinas sólidas
que constituirán los aerosoles. Los tamaños típicos de este tipo varían en-
tre 0.1 y 100 µm. Además, puesto que dos tercios de la super�cie terrestre
está cubierta por océanos, constituyen el componente más frecuente a nivel
global. Radiativamente, se trata de partículas poco absorbentes y, dado su
carácter higroscópico, pueden afectar a la formación de brumas, nieblas y
nubes.

Minerales. Este tipo lo componen las partículas originadas a través de la
interacción del aire con la super�cie terrestre, incluyendo partículas de suelo
y de polvo desértico. Se incorporan a la atmósfera principalmente a través
de la interacción del viento mediante mecanismos de convección, llegando a
alcanzar las capas altas de la atmósfera, y de esta forma son transportadas a
largas distancias desde su origen. Estos aerosoles se forman especialmente en
zonas desérticas o áridas y tienen un tamaño que comprende desde 0.02 µm
hasta 100 µm, aunque generalmente se trata de partículas de modo grueso.
Constituye además un componente muy importante a nivel global dada la
extensión de sus fuentes (desierto del Sáhara y desierto de Gobi). Aunque
su composición es variable, en general se trata de aerosoles absorbentes y
dispersores.

Sulfatos. Este tipo está compuesto por aquellas partículas que contienen
sulfatos o compuestos con azufre y pueden ser tanto de origen natural (p.e.
erupciones volcánicas) o antropogénico (p.e. procesos relacionados por com-
bustibles fósiles). La mayor parte de su presencia en la atmósfera es debida
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a la aportación antropogénica. Se trata de partículas de pequeño tamaño
que actúan como núcleos de condensación, interviniendo en la formación de
nubes y dando lugar a la lluvia ácida.

Nitratos. Los nitratos se forman como consecuencia de una larga serie
de reacciones químicas que involucran gases de origen tanto natural como
antropogénico. Debido a su pequeño tamaño y su tendencia a unirse a partí-
culas de mayor tamaño, estos aerosoles no suelen considerarse por separado
en las clasi�caciones climáticas.

Compuestos orgánicos. En general, estos compuestos son poco impor-
tantes y su mecanismo de producción suele estar relacionado con un origen
antropogénico (quema de biomasa) aunque también pueden ser de origen
natural (aerosoles generados por la conversión de los gases emitidos por la
cobertura vegetal de los bosques). Debido a su poca importancia en nuestra
región, no serán considerados en este trabajo.

Sustancias carbonáceas. Se trata de partículas de carbón que surgen
a partir de procesos de combustión tanto de las industrias como de los
motores de combustión interna de los vehículos. A nivel global, son de gran
importancia tanto los generados de esta forma, como los producidos a través
de la quema de la biomasa forestal. Son muy diversos, pudiendo ser muy
absorbentes, como por ejemplo el hollín, o con poca absorción, como los
derivados orgánicos. En este trabajo, al tratar del estudio de la absorción,
cobrarán mucha importancia este tipo de aerosoles presentes principalmente
en zonas urbanas.

Aerosoles volcánicos. Como su nombre indica, estos aerosoles se generan
como consecuencia de las erupciones volcánicas. De esta manera, son inyec-
tados directamente en la estratosfera, lo que hace que sus efectos radiativos
adquieran gran importancia desde el punto de vista climático. Están com-
puestos de cenizas volcánicas y su tamaño varía entre los 0.001 y 1 µm de
radio.

Clasi�cación climática

Los tipos de aerosoles descritos en la sección anterior, una vez se incorporan
a la atmósfera interaccionan con la radiación solar, el agua u otras partículas, lle-
gando a modi�car sus propiedades microfísicas y radiativas o formando mezclas
homogéneas o heterogéneas entre ellos. Esto hace que una forma más práctica de
clasi�car los aerosoles a nivel global sea a través de modelos climáticos. A conti-
nuación se presentan los diferentes tipos resultantes de la clasi�cación propuesta
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por d′Almeida et al. (1991), cuya nomenclatura está relacionada directamente con
la composición y región donde se generan.

Aerosoles marítimos. Este tipo lo componen sustancias solubles en agua
y partículas salinas. Igual que las sales marinas, es de gran importancia, ya
que dos tercios de la super�cie terrestre la forman los océanos. Debido a su
interacción con otros aerosoles se pueden de�nir tres subtipos:

• Marítimo limpio o puro. Este tipo está presente en regiones oceánicas
muy alejadas de la costa. Está formada por sulfatos biogénicos y sa-
les marinas de varios tamaños. En general, las masas de aire que los
contienen son bastante limpias (Smirnov et al., 2002).

• Marítimo mineral. Este aerosol se forma en aquellas regiones donde las
partículas marinas se mezclan con aerosoles de origen desértico o pol-
vo mineral. Estos últimos puede estar presentes por proximidad a las
fuentes que los originan o porque han sido transportados desde largas
distancias. En concreto, este tipo de mezcla es bastante característica
en el Mediterráneo y el oeste de África, donde las partículas de polvo
sahariano se mezclan con masas de aire marítimas del Atlántico.

• Marítimo contaminado. Este último tipo de aerosol marítimo surge de
la mezcla entre las partículas marinas y aerosoles procedentes de zonas
muy contaminadas (contaminación urbana, industrial o resultante de
la quema de biomasa). Tiene gran importancia debido al papel que
desempeña en la creación y modi�cación de nubes.

Aerosoles continentales. Este grupo presenta mucha variabilidad geográ-
�ca, por lo que se de�nen cuatro subtipos:

• Continental puro o rural. Está compuesto por sustancias solubles en
agua y partículas minerales. Se forma principalmente en zonas conti-
nentales alejadas de las fuentes de contaminación, es decir, de ciudades
o zonas industriales.

• Forestal puro. Este tipo es el que se puede encontrar en regiones fores-
tales densas y muy extensas, como por ejemplo en el Amazonas o en
la selva centroafricana. Estas zonas son fuentes muy intensas de gases
que derivan en sulfatos, nitratos y aerosoles orgánicos. Actúan también
como núcleos de condensación.

• Continental promedio. Este aerosol se genera a partir de la mezcla del
continental puro con el que proviene de las zonas urbanas e industria-
lizadas. Está compuesto por una mezcla de hollín, polvo y aerosoles
solubles en agua. Este tipo de aerosol es muy característico del conti-
nente europeo, con muchas ciudades fuertemente industrializadas.
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• Urbano. Por último, este tipo de aerosol es de origen antropogénico,
ya que se genera a causa de actividades industriales, agrícolas o como
consecuencia del trá�co de vehículos. Su composición es muy variable
incluyendo principalmente hollín o Black Carbon, pero también polvo,
sulfatos, nitratos y material orgánico.

Aerosoles desérticos. Este tipo de aerosol es el resultante del que antes
habíamos clasi�cado como polvo mineral. Está compuesto por partículas
minerales de diferentes tamaños y como decíamos antes, puede transportarse
a largas distancias. La proximidad del desierto del Sáhara hace que sea de
gran importancia en nuestra región.

Aerosoles árticos. Se forman en las plataformas continentales del norte
de Europa y Asia, incluyendo los océanos que las rodean. Están compuestos
principalmente por partículas marinas y minerales.

Aerosoles antárticos. Sus características son similares a los aerosoles de-
sérticos, sin embargo, presentan una menor variabilidad, ya que su origen se
encuentra más alejado de las fuentes de contaminación. Están compuestos
principalmente por partículas minerales, sulfatos y sales marinas.

1.2.1. Black Carbon

Antes de pasar a hablar de las propiedades ópticas de los aerosoles, hemos
querido dedicar un subapartado especial al Black Carbon (BC), muy importante
en este trabajo. Este aerosol se incluye dentro de los que habíamos clasi�cado
como sustancias carbonáceas (en la clasi�cación por componentes) o de tipo ur-
bano (en la clasi�cación climática). Se trata de un tipo de material carbonáceo
que absorbe la radiación solar, lo que hace que juegue un papel muy importante
en el sistema climático terrestre (Bond and Bergstrom, 2005). Las características
que lo diferencian de otros componentes o formas del carbono presentes en la at-
mósfera son, entre otras, su fuerte absorción en el espectro visible de la radiación
solar y su indisolubilidad en agua y en disolventes orgánicos comunes.

Su presencia en la atmósfera tiene un origen tanto natural como antropogénico
aunque, en general, domine más el segundo caso. Normalmente, este tipo de aero-
sol es el resultado de diversos procesos de combustión incompleta de los motores
de combustión interna de los vehículos (en especial motores diésel). Sin embargo,
también es resultado de las emisiones de la industria, las emisiones domésticas (p.
e. quema de carbón o de leña) y la quema de biomasa. Tiene un tiempo de vida
en la atmósfera muy corto y es eliminado rápidamente por deposición. Además,
presenta importantes efectos en las nubes, la radiación solar y en las super�cies
de hielo o nieve.
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Además de tratarse de un fuerte absorbente en la atmósfera, sus efectos son
también importantes cuando se deposita sobre la super�cie, especialmente cuan-
do se trata de hielo o nieve. Al depositarse sigue manteniendo sus propiedades
radiativas y por tanto, sigue absorbiendo parte de la radiación solar que alcanza
la super�cie. Esto provoca un aumento de la temperatura en la super�cie, contri-
buyendo al derretimiento de la nieve o el hielo y de esta forma, a la pérdida de
albedo en la super�cie terrestre. Para una explicación más detallada de los efectos
del BC en la super�cie o en las nubes se recomienda acudir a Bond et al. (2013).

Dentro de las sustancias carbonáceas podemos diferenciar también un grupo
de compuestos, similar al BC pero que recibe el nombre de Brown Carbon (BrC).
Sus características espectrales son muy similares al BC, ya que se trata de un
tipo de aerosol muy absorbente. Sin embargo, a diferencia de este es mucho más
sensible a longitudes de onda cortas (UV) y decae en el visible (Mallet et al., 2013).
Los procesos de combustión de carburantes, la quema de biomasa y, especialmente,
los aerosoles orgánicos secundarios contribuyen a su formación (Mallet et al.,
2013).

1.3. Propiedades ópticas o radiativas de los aerosoles

En la atmósfera pueden encontrarse tanto aerosoles como gases moleculares
o gotas de agua que afectan a la radiación incidente de diferentes maneras. Para
resolver esto existen varias teorías y aproximaciones.

La dispersión de la radiación producida por las gotas de agua puede explicarse
de manera sencilla a través de la óptica geométrica, sin embargo, para los aerosoles
y los gases es necesario acudir a teorías más desarrolladas. Así, la dispersión
producida por los gases se explica utilizando la teoría de Rayleigh, publicada en
1899, que parte de la teoría electromagnética de Maxwell. Este tipo de dispersión
ocurre cuando el tamaño de las partículas es inferior al de la longitud de onda de
la radiación incidente.

Las solución proporcionada por esta teoría para la dispersión implica una
dependencia de la intensidad de la radiación dispersada directamente proporcional
a λ−4 y poco dependiente del ángulo de dispersión. Esto se traduce en una mayor
selectividad cromática para los rangos azul y violeta del espectro visible, ya que
su longitud de onda es menor que la del resto de colores.

Para los aerosoles, tanto la teoría de Rayleigh como la óptica geométrica
resultan insu�cientes para poder cuanti�car sus efectos en la radiación, ya que
en este caso, el tamaño de las partículas sobre las que incide la radiación solar
suele ser del orden de la longitud de onda de esta. Se recurre a la teoría de Mie,
publicada en 1908 (Van de Hulst, 1981), que resuelve el problema de la interacción
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de una onda plana electromagnética con una esfera dieléctrica, suponiendo que
esta es homogénea e isótropa, y se comporta como un conjunto de multipolos
eléctricos y magnéticos frente a la radiación incidente.

La teoría de Mie se utiliza entonces para calcular la absorción y la dispersión,
así como la dependencia angular de la dispersión, para partículas esféricas de
tamaño arbitrario y diferente índice de refracción. Estas propiedades dependen
del llamado parámetro de tamaño (x) que se de�ne a través de la relación entre el
radio de la partícula y la longitud de onda de la radiación incidente (2πr/λ). La
dependencia angular de la dispersión viene dada a través del ángulo de dispersión,
θ, y la función adimensional que describe su distribución angular se denomina
función de fase. Además, la teoría de Mie depende también del índice de refracción
de las partículas.

Aunque basada en los mismos principios que la teoría de Rayleigh, la teoría de
Mie resulta mucho más compleja. El tamaño de las partículas en este caso, hace
que se produzcan patrones de interferencia entre las ondas parciales emitidas por
los multipolos de la partícula, que poseen diferencias de fase. En general, las tres
características principales de la teoría de Mie, respecto a la de Rayleigh son:

Solución más compleja con una fuerte dependencia angular.

Aumento de la radiación dispersada hacia delante, en comparación con la
dispersión obtenida a través de Rayleigh.

Menor dependencia con la longitud de onda, además esta dependencia dis-
minuye a medida que aumenta el tamaño de las partículas.

Por último, cabe señalar que cuando el tamaño de las partículas disminuye lo
su�ciente, la teoría de Mie converge con la teoría de Rayleigh.

El cálculo del efecto radiativo de los aerosoles en la atmósfera se realiza a través
de la resolución de la ecuación de transferencia radiativa, empleando el método de
ordenadas discretas (Thomas and Stammes, 1999). Para ello es necesario conocer
ciertas propiedades ópticas de los aerosoles como: el espesor óptico, el albedo de
dispersión simple o la función de fase.

1.3.1. Espesor óptico de los aerosoles

Se trata de una de las magnitudes más simples que se emplean para caracteri-
zar la carga de aerosoles presente en la atmósfera (Holben et al., 1998). Representa
la extinción de la radiación como consecuencia de la dispersión y de la absorción
espectral de los aerosoles, normalizada en la columna atmosférica.
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Siguiendo la teoría de Mie, el espesor óptico de la extinción de los aerosoles en
la columna atmosférica se puede obtener como la suma de la extinción causada
por las partículas de todos los tamaños:

AOD(λ,m) =

∫ rmax

rmin

πr2Qext[x,m]
n(r)

r
dr (1.1)

donde Qext es el factor de e�ciencia de extinción de Mie de una partícula de radio
r e índice de refracción m que interactúa con una onda de longitud, λ, tal que
x = 2πr/λ y n(r) es la función de distribución de tamaño de los aerosoles. La
sección e�caz de extinción de una partícula aislada será:

bext[x,m] = πr2Qext[x,m] (1.2)

que representa la extinción de la radiación incidente λ por una partícula de radio
r e índice de refracción m, para un parámetro de tamaño x.

1.3.2. Exponente de Ångström

Como hemos visto en el apartado anterior, el espesor óptico es una magnitud
espectral que depende de la longitud de onda. Caracterizar esta dependencia es-
pectral es de gran importancia, entre otras cosas, para poder abordar los efectos
radiativos de los aerosoles, el cálculo de otros parámetros atmosféricos o la iden-
ti�cación de fuentes de aerosoles y su evolución temporal (Eck et al., 1999). La
dependencia espectral del AOD puede expresarse a través de la sencilla ley de
Ångström (Angstrom, 1929), que relaciona el espesor óptico de los aerosoles con
la longitud de onda (en µm) a través de la siguiente expresión:

AOD(λ) = β · λ−α (1.3)

donde β es el coe�ciente de turbiedad de Ångström y α el exponente de Ångström.
El primero se relaciona directamente con la cantidad de aerosoles en la columna
atmosférica y representa el espesor óptico de aerosoles a una longitud de onda de
1 µm, mientras que el segundo está relacionado con el tamaño de los aerosoles
presentes. Su límite teórico es de 4, valor dado por la teoría de Rayleigh.

De esta forma, α aporta también información acerca del tamaño de las partí-
culas. Los valores típicos van desde 0, para casos en los que dominan las partículas
gruesas (p.e., polvo mineral, partículas higroscópicas o agregados) hasta valores
por encima de 2, en distribuciones donde dominan las partículas �nas (Eck et al.,
1999).
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1.3.3. Albedo de dispersión simple

El espesor óptico de los aerosoles considera la extinción total de la radiación
en columna sin tener en cuenta si esta se produce por absorción o por dispersión.
La teoría de Mie describe también un factor de e�ciencia para la dispersión, Qscat,
a partir de la cual se puede obtener la relación entre la extinción producida por
la dispersión y la total. Esta relación recibe el nombre de albedo de dispersión
simple (ω0) y se puede expresar a través de la siguiente ecuación:

ω0(x,m) =
Qscat(x,m)

Qext(x,m)
=
bscat
bext

(1.4)

donde bscat y bext son los coe�cientes de dispersión y extinción, respectivamente.
Además, bext también puede escribirse como:

bext = babs + bscat (1.5)

De esta forma, el albedo de dispersión simple nos sirve como indicador de
la capacidad absorbente de los aerosoles en la atmósfera. Este parámetro adopta
valores entre 0, cuando está dominado por partículas completamente absorbentes,
y 1 cuando lo que domina es la dispersión.

De igual modo que se de�nía Qext, utilizando Qscat se puede obtener el coe�-
ciente de dispersión (bscat) de los aerosoles a través de:

bscat(λ,m) =

∫ rmax

rmin

πr2Qscat[x,m]
n(r)

r
dr (1.6)

Y dado que sólo existen dos tipos de interacción directa de la radiación solar
con los aerosoles, toda la extinción que no es causada por la dispersión es debida
a la absorción. De esta forma, siguiendo con la teoría de Mie puede describirse
también un factor de e�ciencia para la absorción Qabs, y por tanto, un coe�ciente
de absorción de los aerosoles, babs:

babs(λ,m) =

∫ rmax

rmin

πr2Qabs[x,m]
n(r)

r
dr (1.7)

Esta forma de obtener babs, se basa en la modelización y resolución de la teoría
de Mie. El método empleado en este trabajo está basado en técnicas instrumen-
tales de medida in-situ, por lo que su obtención se realizará de forma diferente,
como se explicará en el Capítulo 3.

1.3.4. Función de fase

Esta función es de gran importancia a la hora de resolver la ecuación de trans-
ferencia radiativa que permite evaluar el forzamiento causado por los aerosoles.
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Viene dada por la siguiente ecuación:

Pa(λ,Θ,m) =
1

bscat(λ,m)

∫ rmax

rmin

πr2p(x,m,Θ)
n(r)

r
dr (1.8)

y representa la distribución angular de la radiación dispersada. La función p(x, m,
Θ) representa la función de fase de una partícula aislada calculada con la teoría
Mie y Θ es el ángulo de dispersión descrito con coordenadas polares (θ, φ) con
origen de coordenadas en el centro de la partícula.

Como las funciones de fase están normalizadas en el espacio, la suma de la
energía dispersada en todas las direcciones es el ángulo sólido 4π. De esta forma
tenemos: ∫ 2π

0

∫ π

0
Pa(λ,Θ,m)senθdθdφ = 4π (1.9)

Y como esta función es simétrica respeto al ángulo azimutal de dispersión, φ,
la expresión anterior queda como:∫ π

0
Pa(λ, θ,m)senθdθ = 2 (1.10)

Una forma más sencilla para describir la distribución angular de la dispersión
consiste en utilizar el llamado parámetro de asimetría (g), que viene dado por la
siguiente fórmula:

g(λ,m) =
1

2

∫ π

0
Pa(λ,Θ,m)cosΘsenΘdΘ (1.11)

Este parámetro proporciona una estimación de la asimetría de la radiación
dispersada. Puede tomar valores entre -1 y 1. Cuando esta función es igual a 0,
la función de fase es simétrica a Θ = 90o; cuando g>0, indica que la dispersión se
produce principalmente hacia delante; y, cuando g<0, domina la dispersión hacia
atrás, también conocida como retrodispersión o backscattering.



Capítulo 2

Instrumentación

En el capítulo anterior se ha descrito qué es un aerosol y có-
mo estos in�uyen en el balance radiativo terrestre absorbien-
do y dispersando la radiación incidente. Debido a que este
trabajo se centra en la absorción por parte de los aerosoles, en
este segundo capítulo se incluye una descripción detallada de
la instrumentación empleada para caracterizar esta propie-
dad (etalómetro AE31, Multi Angle-Absorption Photometer,
Nefelómetro TSI 3563). Por último, también se describen los
diferentes algoritmos existentes para la corrección de las me-
didas obtenidas con el etalómetro.

15





2.1. Generalidades 17

2.1. Generalidades

El estudio de la absorción y de la dispersión por parte de los aerosoles y
el desarrollo de la instrumentación para medir estas propiedades está motivado
principalmente por los efectos que tienen en el cambio climático (Moosmüller
et al., 2009) y en la calidad del aire, afectando tanto a la salud (Pope and Dockery,
2006) como a la visibilidad (Watson, 2002). En concreto, la absorción resulta de
particular interés por tratarse de una propiedad difícil de cuanti�car, con grandes
incertidumbres y, sin embargo, con un efecto directo en el forzamiento radiativo
en la atmósfera (Moosmüller et al., 2009).

Uno de los primeros métodos registrados para medir la absorción de manera
puntual es el 'British Smoke Shade'(BSS), utilizado por primera vez en Londres en
1920 (Brimblecombe, 1987). Sin embargo, es durante la década de los 70 cuando
se empiezan a realizar medidas sistemáticas y continuadas de la absorción de los
aerosoles atmosféricos de forma integrada. Este desarrollo vino impulsado por
dos crisis en el precio del petróleo: la de 1973 - 1974, causada por la guerra de
Yom Kipur, y la de 1979 debida a la revolución iraní. Como consecuencia de ellas
aumentó el uso de vehículos diésel y, por tanto, la cantidad de partículas de hollín
emitidas a la atmósfera caracterizadas por ser altamente absorbentes. Todo esto
provocó el interés de la industria automovilística de EE.UU. en el estudio de la
cantidad de partículas de hollín emitidas por los automóviles y, también, de sus
propiedades de absorción.

Sin embargo, no es hasta la década de los 80 cuando comienzan a desarrollarse
instrumentos para realizar medidas en tiempo real de la absorción de los aerosoles.
En verano de 1980 tiene lugar el First International Workshop on Light Absorption
by Aerosol Particles, en Fort Collins, Colorado. En él, se evaluaron los resultados
obtenidos por instrumentos presentados por 17 grupos de investigación diferentes
(Gerber and Hindman, 1982).

El creciente interés, a partir de los 90, por el estudio del efecto de la absorción
de los aerosoles en el forzamiento radiativo y la incertidumbre que este genera, ha
hecho que el desarrollo de instrumentos para conseguir una mayor precisión en la
medida de esta propiedad siga siendo un tema de gran actualidad. Los diferentes
instrumentos que existen pueden ser clasi�cados según la técnica que emplean
para caracterizar la absorción. Actualmente, entre las técnicas más utilizadas para
medir in-situ podemos distinguir: de �ltro (Hansen et al., 1982) o fotoacústicos
(Moosmüller et al., 1998).

Los instrumentos de �ltro basan su principio de operación en que cuando un
haz de luz atraviesa un medio absorbente, experimenta un proceso de atenuación.
En este caso, el medio absorbente lo componen aerosoles atmosféricos acumulados
en un �ltro. La atenuación que sufre el haz viene descrita por la ley de Beer -
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Lambert :
I = I0 · e−batn·x (2.1)

donde I es la intensidad de la radiación transmitida, I0 la intensidad de la radia-
ción incidente, x el grosor del medio absorbente y batn el coe�ciente de atenuación,
que representa la atenuación de la radiación por unidad de longitud. La mayo-
ría de estos instrumentos presentan errores sistemáticos que pueden corregirse
aplicando algunos factores de corrección en batn para obtener el coe�ciente de ab-
sorción (babs). Estos errores se explican con más detalle en la sección 2.4. Según el
instrumento empleado, babs puede ser obtenido de manera instantánea, es decir,
midiendo de forma continuada a medida que los aerosoles se van acumulando en
el �ltro, o integrada, tomando muestras de aerosoles en el �ltro que serán analiza-
das posteriormente en laboratorio. En este trabajo, los instrumentos empleados
corresponden a los del primer tipo, es decir, de �ltro y con medidas instantáneas.

Los llamados fotoacústicos se basan, como su nombre indica, en el efecto foto-
acústico. La energía electromagnética procedente de la radiación solar es transfor-
mada en térmica al ser absorbida por los aerosoles atmosféricos. Este aumento de
temperatura provoca una expansión en el medio en que se encuentra (en el caso
de los aerosoles atmosféricos, el aire), generando una onda acústica que puede ser
medida (Marín, 2008). En estos instrumentos se recogen muestras de aire en una
cavidad que son iluminadas con una señal modulada. La absorción del haz genera
una onda acústica que es ampli�cada por resonancia y detectada por micrófonos
situados en las paredes de la cavidad. A partir de estas medidas se obtiene direc-
tamente babs. Para una explicación más detallada de este tipo de instrumentación
se recomienda acudir a Lack et al. (2006).

En este trabajo, para la obtención de babs se ha utilizado el etalómetro AE31,
de Magee Scienti�c que, como ya hemos dicho, se basa en la técnica de recoger
aerosoles en un �ltro. Puesto que el etalómetro presenta errores sistemáticos, ha
sido necesario el empleo de dos instrumentos más para corregir las medidas y así
caracterizar babs. Estos instrumentos son: un Multi-Angle Absorption Photometer
(MAAP), también de �ltro, que proporciona medidas de babs ya compensadas; y
un nefelómetro de integración TSI 3563, que proporciona medidas de la dispersión
de los aerosoles. En las siguientes secciones se presentará una descripción más
detallada del funcionamiento de cada uno de estos tres instrumentos.

2.2. Estación de medida

Los instrumentos empleados en este trabajo se encuentran en el Campus de
Burjassot de la Universitat de València. En la Figura 2.1 puede verse la locali-
zación del Campus de Burjassot, al noroeste de la ciudad de Valencia, junto a la
autovía de Ademuz (CV-35).
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Figura 2.1: Localización de la estación del Campus de Burjassot.

Burjassot es una ciudad de 38.200 habitantes situada en la zona metropolitana
de Valencia, cuya población total es de 1.557.000, de los cuales 796.000 pertenecen
a la ciudad de Valencia (según el censo del año 2012). Su proximidad al núcleo
central de la población (5 km en dirección sureste) hace que la estación se en-
cuentre bajo la in�uencia directa de la contaminación urbana e industrial típica
del área metropolitana. Su cercanía a la costa occidental del mar Mediterráneo
(10 km en dirección este) también in�uye en el tipo de aerosoles y su dinámica
en esta región.

El etalómetro AE31 se encuentra funcionando en esta estación de forma con-
tinuada desde febrero de 2011. Durante julio de 2012, las medidas se vieron in-
terrumpidas puesto que el etalómetro se trasladó a Granada para realizar una
campaña de medida, cuyos resultados se mostrarán más adelante.

El nefelómetro de integración TSI 3563 se encuentra funcionando en esta es-
tación desde marzo de 2006. En coincidencia con el etalómetro hay dos periodos
sin medidas debido a problemas del instrumento, de enero a mayo 2012 y de
septiembre 2012 a mayo 2013. Por último, el MAAP se instaló en la estación en
febrero de 2013, y lleva funcionando desde entonces de forma ininterrumpida.

Los tres instrumentos se encuentran situados en el interior de una habitación,
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en la terraza del edi�cio C de la Facultat de Física. Los instrumentos toman
muestras de aire a través de diferentes tubos que salen por la misma apertura.
Los extremos de los tubos están cubiertos por una mosquitera para evitar que los
insectos entren en ellos y puedan afectar a su funcionamiento o a las medidas. La
entrada de aire está situada a 1.5 m de altura sobre la terraza y a 15 m sobre el
nivel del suelo. En la Figura 2.2 se pueden ver el etalómetro, el nefelómetro y el
MAAP.

Figura 2.2: Instrumentación empleada para obtener y corregir las medidas de absorción:
a) etalómetro AE31, b) MAAP 5012 y c) nefelómetro de integración TSI 3563.

El Grupo de Radiación Solar de la Universitat de València posee otros ins-
trumentos en la estación del Campus de Burjassot para medidas de aerosoles,
radiación o parámetros meteorológicos. A continuación nombramos algunos de
ellos:

Aerodynamic Particle Sizer 3321 (APS): espectrómetro diseñado para
la medida de la distribución del tamaño de los aerosoles. Proporciona medi-
das en tiempo real del diámetro aerodinámico de diferentes partículas con
un tamaño entre 0.5 y 20 µm y también de la intensidad de la dispersión
de la luz producida por partículas de tamaño entre 0.37 y 20 µm.

Fotómetro solar CIMEL CE318: fotómetro diseñado para la medida
autónoma y automática de la radiancia solar directa y de cielo, tanto en
plano almucántar como principal. Dispone de 8 canales básicos (340, 380,
440, 500, 670, 870, 940 y 1020 nm) con un ancho de banda nominal de 10
nm. Se utiliza principalmente para obtener el espesor óptico de los aerosoles
y el contenido de vapor de agua precipitable, aunque también pueden obte-
nerse distribuciones de tamaño así como otras propiedades de los aerosoles
más elaboradas como los coe�cientes de absorción o el albedo de dispersión
simple.

Fotómetro Microtops II: fotómetro manual, empleado para medir el con-
tenido de ozono en la columna atmosférica (tres canales: 305, 312 y 320 nm),
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el vapor de agua también en columna (canal en 940 nm) y el espesor óptico
de aerosoles (canal en 1020 nm).

Radiómetro PREDE POM-01L: radiómetro que mide de forma autó-
noma y automática la radiación solar directa y difusa. Dispone de 7 canales
(315, 443, 500, 675, 870, 940 y 1020 nm), con un campo de visión (FOV)
de 1o. Se utiliza principalmente para medir el espesor óptico de aerosoles
aunque también pueden obtenerse medidas de otras propiedades ópticas.

Micro-LIDAR CIMEL CAML CE370-2: se trata de un LIDAR, que
se utiliza para obtener la distribución vertical de aerosoles y nubes en la
atmósfera. Dispone de una fuente láser que emite luz a una longitud de
onda de de 532 nm y está diseñado para detectar per�les de aerosoles entre
50 m y 30 km.

LIDAR R-MAN de Leosphere: sistema LIDAR que dispone de una
fuente láser que emite luz linealmente polarizada a una longitud de onda de
355 nm. Dispone de tres canales receptores que permiten diferenciar ciertos
tipos de aerosoles y detectar presencia de cristales de hielo en las nubes.
Combinando las medidas de los canales receptores se pueden obtener per�les
de retrodispersión y extinción de los aerosoles.

Ceilómetro VAISALA CL51: instrumento basado en la tecnología láser
de diodo pulsado LIDAR empleado para medir la base de las nubes y la
visibilidad vertical. Realiza medidas en el canal de 910 nm y tiene un alcance
de hasta 7.5 km, aunque su precisión es menor que la del Micro-LIDAR
CIMEL CAML CE370-2.

Estación meteorológica: estación de medida de las magnitudes meteoro-
lógicas básicas: temperatura, humedad relativa o velocidad y dirección del
viento.

2.3. Instrumentación

Como se ha indicado en la sección 2.1, el instrumento principal con el que
se obtienen las medidas de absorción en este trabajo es el etalómetro. El MAAP
y el nefelómetro son utilizados para realizar medidas complementarias, ya que
resultan imprescindibles para obtener los parámetros de calibración necesarios
para corregir los efectos en las medidas del etalómetro.

2.3.1. Etalómetro AE31

El etalómetro (Figura 2.2a) es uno de los instrumentos para medidas de absor-
ción en tiempo real más utilizados en todo el mundo. Estos instrumentos han sido
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empleados para monitorizar medidas en zonas urbanas, rurales y remotas desde
1986. Desde sus inicios, se han ido desarrollando diferentes modelos que iban va-
riando el tamaño o las longitudes de onda empleadas para medir el coe�ciente de
absorción. Como hemos comentado en el apartado anterior, en este trabajo se ha
utilizado un etalómetro modelo AE31, de Magee Scienti�c (Hansen et al., 1982).

Las características principales de este instrumento son:

Se trata de un instrumento compacto, sin más elementos externos que la
fuente de alimentación. Sus dimensiones son de 25 cm x 50 cm x 30 cm y
pesa, aproximadamente, 18 kg.

Realiza medidas simultáneas en siete longitudes de onda diferentes: 370 nm
(UV), 470 nm (azul), 520 nm (verde), 590 nm (amarillo), 660 nm (rojo),
880 nm (IR) y 950 nm (IR). Cada canal posee un ancho de banda de 40
nm.

Posee una bomba de aire interna que proporciona de 2 a 5 l · min−1, monito-
rizada por un medidor de �ujo másico. En el panel exterior hay un conector
opcional para una bomba de aire externa.

Posee un �ltro de �bra de cuarzo, donde se recogen las muestras de aerosoles.
Cuando la carga de aerosoles es su�cientemente alta, el �ltro avanza de
forma automática 1 cm, dejando una nueva porción disponible para que se
depositen los aerosoles. Este límite puede ser modi�cado de forma manual
por el usuario.

Tiene la opción de acoplar captadores para la selección de determinado ta-
maño de aerosoles en la entrada, aunque en nuestro caso no hemos empleado
ninguno.

Todas las funciones pueden ser controladas a través de un ordenador inte-
grado en el instrumento.

Los datos son copiados directamente en una tarjeta de memoria extraíble
cada vez que se realiza la medida.

Funciona de manera automática.

La parte principal del etalómetro es el cabezal óptico, cuyo esquema se pre-
senta en la Figura 2.3. En ella, se han destacado las partes más importantes para
explicar mejor su funcionamiento. Las muestras de aire son tomadas del exterior
de manera continua y a un �ujo constante a través la bomba de aire interna del
aparato. El aire es guiado hasta una cámara separada por cristales de cuarzo del
resto de las partes del cabezal óptico, encontrándose entre los LEDS (arriba) y el
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�ltro (abajo). El cristal que la separa del �ltro tiene un hueco por el cual pasa la
corriente de aire, permitiendo que los aerosoles puedan depositarse en el �ltro. De
esta forma, el área ocupada por estos y que se iluminará para realizar las medi-
das, se mantiene constante, en este caso 1.67 cm−3. Como veremos mas adelante,
conocer el área donde se realizan las medidas es importante para la obtención de
batn. Una vez el aire ha atravesado el �ltro y por tanto, depositado los aerosoles,
es expulsado de nuevo al exterior.

La porción del �ltro en la que se depositan los aerosoles se ilumina de forma
secuencial con cada uno de los LEDS que hay en la placa situada en la parte
superior de la cámara de aire, tras el cristal transparente de cuarzo. Cada LED
corresponde a una longitud de onda diferente.

Debajo del �ltro se encuentran dos fotodetectores: uno de referencia y otro
para medir la atenuación de la señal. El sensor de referencia está situado debajo
de una porción del �ltro que permanece siempre limpia, por la que no circula el
aire del exterior. Este sensor permite controlar variaciones de tensión o �ltracio-
nes de luz del exterior, para tener una intensidad de referencia (I0) con la que
comparar las medidas de atenuación de la señal medidas por el otro sensor. El
fotodetector situado en la parte donde se acumulan los aerosoles, se encarga de
medir la intensidad del haz a través del �ltro a medida que los aerosoles se van
depositando (I ) para cada una de las siete longitudes de onda. La resolución tem-
poral de las medidas puede programarse a 1, 2 o 5 minutos. En nuestro caso, al
tratarse de monitorización continua en zona urbana, el intervalo de medidas fue
establecido según se aconseja en el manual, es decir, a 5 minutos.

Figura 2.3: Corte transversal del cabezal óptico del etalómetro y sus componentes.
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Algoritmos para la obtención de batn y BC

Basándose en el análisis óptico de las propiedades de los aerosoles que se
quedan en el �ltro, el etalómetro proporciona valores de batn y de la concentración
de BC. Mediante las medidas de los fotodetectores, se puede obtener la atenuación
del haz (ATN) en un momento determinado y para cada longitud de onda. Para
ello se utiliza la siguiente expresión, basada en la ley de Beer-Lambert mencionada
en la sección 2.1:

ATN(λ, t) = −ln
(
I(λ, t)

I0(λ, t)

)
(2.2)

A partir de la ecuación 2.2, se calcula batn a través del cambio en la atenuación
que experimenta el haz a través del �ltro durante un intervalo de tiempo ∆t :

batn =

(
ATN(λ, t+ ∆t) −ATN(λ, t)

∆t

)
· A
V

(2.3)

donde A es el área del �ltro donde se depositan los aerosoles (1.67 cm−3) y V es el
�ujo de aire del instrumento (4 l · m−1). El coe�ciente de atenuación, batn, di�ere
del de absorción, babs, debido a unos errores sistemáticos que afectan a las medidas
de atenuación del haz. Estos efectos son tres: efecto de carga, multidispersión y
dispersión simple. En la sección 2.4. se presentará una explicación detallada de
ellos así como una descripción de los diferentes algoritmos propuestos en literatura
para su corrección (Weingartner et al. (2003); Arnott et al. (2005); Schmid et al.
(2006); Virkkula et al. (2007); Collaud-Coen et al. (2010)).

El etalómetro, mediante un algoritmo interno, convierte batn en concentración
equivalente de BC basándose en la siguiente expresión:

BC =
batn
σatn

(2.4)

donde σatn es la sección e�caz espectral de atenuación, que se obtiene utilizando
la siguiente ecuación:

σatn =
14625

λ[nm]
(2.5)

La ecuación 2.5 surge de una calibración a 880 nm utilizando el método de
Malissa-Novakov, que está basado en la desorción térmica (calentamiento de la
muestra para evaporar y separar los compuestos orgánicos volátiles) para el aná-
lisis del carbono elemental (Gundel et al., 1984).

Dentro de los distintos tipos de aerosoles, los compuestos más absorbentes
son las substancias carbonáceas y el polvo mineral. Sin embargo, la dependencia
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espectral de babs varía en función de sus propiedades químicas y físicas. La absor-
ción del BC, generalmente, varía poco con la longitud de onda (Bergstrom et al.,
2007). Por otro lado, compuestos como los aerosoles desérticos (Dubovik et al.,
2002), compuestos orgánicos (Jacobson, 1998) o los procedentes de la quema de
biomasa (Mukai and Ambe, 1986), muestran una dependencia espectral mucho
más fuerte. En de�nitiva, medir esta dependencia es de gran importancia para
poder diferenciar a través de la absorción diferentes compuestos (Collaud-Coen
et al., 2004).

El hecho de que el modelo empleado en este trabajo mida en 7 canales distintos
ofrece la ventaja de poder analizar esta dependencia y así dar más información
acerca del tipo de aerosol medido. Dependiendo de los compuestos, cada uno
afecta de forma diferente a la respuesta de cada canal, por ejemplo:

Polvo mineral/hematita: sensible en el rojo y, por tanto, puede cambiar
la respuesta del canal de 660 nm.

Compuestos inorgánicos: pueden ocasionar cambios en el infrarrojo, ob-
teniéndose un aumento en la atenuación medida en los canales de 880 nm
y 950 nm.

Tabaco: se puede detectar a través de cambios en las medidas a 590 nm
(amarillo) respecto al resto de canales.

Compuestos orgánicos aromáticos: en este caso son más sensibles al
ultravioleta, apreciándose un aumento en torno a los 370 nm, que también
puede apreciarse en el canal de 470 nm (azul).

El parámetro que se empleará para estudiar la dependencia espectral de la
absorción es el exponente de Ångström de absorción (αabs), cuya obtención se
explicará en detalle en el siguiente capítulo.

2.3.2. Multi-Angle Absorption Photometer (MAAP)

El MAAP es un instrumento que permite realizar medidas de concentración
de BC y, de esta forma, obtener el coe�ciente de absorción de los aerosoles. Su
técnica de medida se basa, igual que ocurre con el etalómetro, en el empleo de
un �ltro como medio donde se recogen los aerosoles. Sin embargo, al contrario
que el etalómetro, posee varios sensores internos que miden simultáneamente la
re�exión del haz y, de esta manera, permiten compensar los efectos de dispersión
de forma que los resultados �nales no se vean afectados por ellos.

Sus características principales son:
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Instrumento compacto, con una fuente de alimentación y una bomba de aire
externas. Sus dimensiones son de 48 x 31 x 33 cm, con un peso aproximado
de 22.5 kg.

Dispone de múltiples fotodetectores para realizar medidas simultáneas de
la luz transmitida y dispersada por los aerosoles que son depositados en el
�ltro.

Corrección automática de presión y temperatura con sensores situados en
el interior y en el exterior del instrumento.

Posibilidad de seleccionar de forma manual diferentes intervalos de tiempo
para realizar las medidas.

El avance del �ltro se realiza de forma automática cuando la transmisividad
del haz se ve reducida a un 20%, lo que equivale a una masa de aproxima-
damente 30 µg de BC en el �ltro.

Realiza las medidas para una única longitud de onda. Los fabricantes es-
tablecen esta longitud de onda en 670 nm. Sin embargo, algunos estudios
han demostrado que la verdadera longitud de onda a la que mide es 637
nm (Müller et al., 2011), y será esta la que empleemos a lo largo de este
trabajo.

El esquema de funcionamiento del MAAP es muy similar al del etalómetro.
Al igual que en el caso anterior, la parte más importante del instrumento la
constituye su cabezal óptico (Figura 2.4).

El aire del exterior se toma de forma continua a través de la bomba de aire
externa y es guiado hasta el cabezal óptico, donde se le hace pasar a través del
�ltro. Así, los aerosoles se depositan en él. Las �echas de la Figura 2.4b representan
el sentido de la corriente de aire, por dónde entra y por dónde sale tras atravesar
el �ltro. Los aerosoles incrustados en él son iluminados por el LED a una longitud
de onda de 637 nm. Y, por último, la intensidad del haz que atraviesa el �ltro es
medida por un sensor situado debajo de la porción donde están los aerosoles y
comparada con la de referencia.

Hasta este momento, el funcionamiento del MAAP no di�ere del etalómetro.
Sin embargo, como hemos dicho antes, el MAAP dispone de tres fotodetectores
cuya posición se muestra en la Figura 2.4a. Los ángulos θ0, θ1 y θ2 corresponden
a los sensores colocados 0o, 130o y 165o respecto del haz incidente. Estos sensores
se emplean para medir no solo la intensidad del haz que se transmite sino también
la que se dispersa. Los sensores en θ1 y θ2 miden la intensidad de la luz dispersada
por los aerosoles y el �ltro, mientras que el sensor colocado en θ0 mide la inten-
sidad de la luz transmitida. Todo esto permite que los efectos de dispersión que
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Figura 2.4: Cabezal óptico del MAAP: a) Posición de los fotodetectores a diferentes
ángulos de detección en relación con el haz incidente (θ0 = 0o, 130o y 165o), b) esquema
del cabezal óptico, donde las �echas indican el sentido del �ujo de aire (Petzold et al.,
2005).

considerábamos en el etalómetro sean compensados internamente por el propio
instrumento, sin la necesidad de calcular parámetros externos de calibración.

La clave del funcionamiento del MAAP se basa, además de en el empleo de tres
sensores, en la consideración del sistema �ltro-aerosoles como dos capas separadas
a la hora de estudiar y modelar los procesos radiativos que ocurren en él. Se aplica
un código de transferencia radiativa interno en el que se consideran, de forma
separada, la capa de aerosoles y la del �ltro sin los aerosoles (Hänel, 1987). Este
código se utiliza para obtener el albedo de dispersión simple (ωfiltro) y el espesor
óptico (τfiltro) del sistema �ltro-aerosoles. La contribución de estos parámetros
compensa únicamente efectos relacionados con la dispersión. A partir de ellos, el
MAAP proporciona un coe�ciente de atenuación, batn,MAAP , relacionado con la
absorción. Este coe�ciente se obtiene a través de la siguiente ecuación (Petzold
and Schönlinner, 2004):

batn,MAAP = −A
V

(1 − ωfilter) · τfilter (2.6)

donde A corresponde al área del �ltro sobre la que se depositan los aerosoles (2
cm−3), y V al �ujo de aire (16.7 l · min−1).

Además del batn,MAAP proporcionado por el MAAP utilizando los parámetros
descritos en la ecuación anterior, el coe�ciente de atenuación también puede ser
obtenido a través de la señal medida directamente por los fotodetectores. De esta
forma, el coe�ciente de atenuación puede obtenerse a través de la señal medida a
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0o (batn,TRANS) y a 165o(batn,REFL) empleando las siguientes ecuaciones:

batn,TRANS =
A

V
ln

(
T0
T

)
(2.7)

batn,REFL =
1

2
· A
V
ln

(
R0

R

)
(2.8)

donde (T0/T ) y (R0/R) son los cocientes de las señales medidas por los fotodetec-
tores a 0o y 165o para el �ltro limpio y con aerosoles, respectivamente. Además,
los valores obtenidos a través de las ecuaciones 2.7 y 2.8 han de ser corregidos
para el efecto de carga. Petzold et al. (2005), utilizando medidas con aerosoles en
laboratorio, obtuvieron los siguientes algoritmos para compensar este efecto en
las medidas:

babs,TRANS = batn,TRANS ·
(

0.654 + 3.314
T

T0

)−1
·
(

1.0 + 0.0015e
ω0

0.17

)−1
(2.9)

babs,REFL = batn,REFL ·
(

0.226 + 1.415
R

R0

)−1
(2.10)

donde, en este caso, ω0 corresponde al albedo de dispersión simple por parte de
los aerosoles.

Hyvärinen et al. (2013) comprobaron que, en lugares con altas concentracio-
nes de BC (p. e., Pekín), el MAAP también sufría un efecto de carga similar al
del etalómetro. Una forma de evitar este efecto en las medidas consiste en uti-
lizar directamente los valores de babs,REFL que, como pudieron comprobar, no
son sensibles a este efecto. En base a esto, y para evitar posibles efectos sobre
nuestras medidas de referencia, los valores empleados en este trabajo han sido los
obtenidos mediante la ecuación 2.10. La incertidumbre total asociada al método
de obtención del coe�ciente de absorción del MAAP es de aproximadamente el
12% (Petzold and Schönlinner, 2004).

Por otro lado, los coe�cientes batn,MAAP , batn,TRANS y batn,REFL son directa-
mente proporcionales a la concentración de BC por un factor 1/σBC , donde σBC es
la sección e�caz del BC a 637 nm y es igual a 6.6 m2 g−1 (Hyvärinen et al., 2013).
El valor de σBC fue determinado por Petzold and Schönlinner (2004) empleando
medidas de campo y realizadas en laboratorio. Basado en esto la concentración
de BC se puede obtener empleando la siguiente expresión:

∆BC(ti) =
babs,MAAP (ti) − babs,MAAP (ti−1)

σBC
(2.11)
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2.3.3. Nefelómetro TSI 3563

El nefelómetro de integración TSI 3563 (Figura 2.5) es un instrumento muy
sensible, capaz de medir las propiedades dispersoras de los aerosoles en tres longi-
tudes de onda (450, 550 y 700 nm) (Anderson et al. (1996), Esteve et al. (2012b)).
Está diseñado para realizar medidas de larga y corta duración tanto de aerosoles
atmosféricos como de laboratorio. La determinación del coe�ciente de dispersión,
bscat, se basa en la medida de la luz dispersada por los aerosoles, a la que se sus-
trae la luz dispersada por las paredes del volumen de medida y por las moléculas
de aire, así como el ruido inherente de los detectores electrónicos.

Figura 2.5: Esquema del nefelómetro de integración TSI 3563.

Las características principales de este instrumento son:

Instrumento compacto, sin más elementos externos que la fuente de alimen-
tación. Sus dimensiones son 110 cm x 30 cm x 25 cm, con un peso inferior
a 18 kg.

Volumen de medida con alta integridad de vacío para asegurar medidas muy
precisas, sin fugas.

Medida de la dispersión (de 7 a 170o) o retrodispersión (90 a 170o) me-
diante un obturador de retrodispersión que bloquea la muestra iluminada
de 7 a 90o, cambiando la integración angular y posibilitando la medida del
coe�ciente de retrodispersión.

Detección simultánea en tres longitudes de onda para medidas con depen-
dencia espectral: 450 nm (azul), 550 nm (verde) y 700 nm (rojo). Cada una
tiene un ancho de banda de 40 nm.

Sustracción en tiempo real de la dispersión de fondo debida a las moléculas
gaseosas del aire de la muestra a partir de la medida de su temperatura y
presión.



30 Capítulo 2. Instrumentación

Sensores internos de humedad relativa, temperatura y presión.

Todas las funciones pueden ser controladas a través de un ordenador inte-
grado en el instrumento.

Compensación en tiempo real por la corriente de oscuridad de los tubos fo-
tomultiplicadores (PMT) y la fuente de luz mediante el uso de un obturador
de referencia.

Calentador incorporado para minimizar la condensación en las paredes del
instrumento debida a humedades relativas altas. El calentamiento es mínimo
y preserva la humedad de la muestra.

Microprocesadores acoplados para recoger y procesar los datos, controlar
las funciones del instrumento y comunicarse con un ordenador externo.

Ciclo de �ltrado automático para purgar el volumen y obtener la señal de
aire limpio.

Funciona de manera automática.

El nefelómetro, a través de la bomba de aire, absorbe muestras del exterior,
de manera continua y las lleva hasta la cámara, donde son iluminadas en un
rango de 7 a 170o por una fuente de luz halógena. La luz dispersada es medida
por tres fotomultiplicadores repartidos a lo largo del eje del cuerpo principal del
instrumento. Esta medida se integra en un rango angular que puede ajustarse a 7 -
170o o 90 - 170o para medir la señal dispersada o retrodispersada, respectivamente.
La temperatura y presión se miden en el interior del nefelómetro, lo que permite
calcular la dispersión de los aerosoles como la diferencia entre la dispersión total
y la causada por las moléculas de aire.

Las resolución temporal del instrumento está �jada a 1 minuto y el caudal
de aire que toma es de 30 l min−1. La calibración del nefelómetro se realiza
introduciendo en el interior gases de calibrado libres de partículas y de coe�cientes
de dispersión diferentes y conocidos. Se lleva a cabo dos o tres veces al año (cada
4 o 6 meses) utilizando CO2 como gas de calibrado de alta dispersión y aire como
gas de calibrado de baja dispersión. La incertidumbre en las medidas una vez
calibrado el instrumento es de aproximadamente el 7% (Anderson et al., 1996).

Debido a limitaciones de diseño, las medidas no cubren el rango angular com-
pleto (0 - 180o) y, por tanto, hay un error de truncamiento que necesita ser
corregido. El método de corrección aplicado a estos datos es el seguido por (An-
derson and Ogren, 1998). En este trabajo, los datos utilizados del nefelómetro
han sido �ltrados (picos anormales, calibraciones, fallos en el instrumento, etc.)
y están ya corregidos, por lo que no entraremos a detallar la corrección.
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2.4. Algoritmos para la corrección de batn del etalóme-
tro

La diferencia entre el valor de batn, obtenido a partir de las medidas de atenua-
ción del etalómetro (ATN), y el de babs es debida a errores sistemáticos causados
por el uso del �ltro como medio para retener los aerosoles. Estos errores están muy
documentados en la literatura, existiendo hasta cinco propuestas de algoritmos
diferentes para su corrección (Weingartner et al., 2003; Arnott et al., 2005; Schmid
et al., 2006; Virkkula et al., 2007; Collaud-Coen et al., 2010). Básicamente, son
tres los efectos que afectan de forma directa a las medidas de atenuación:

Efecto de multidispersión. Se produce como consecuencia de la disper-
sión causada por las �bras del �ltro (Figura 2.6a). Esto hace que aumente el
camino óptico recorrido por el haz hasta atravesar el �ltro y, por tanto, que
se produzca un aumento en la atenuación medida por el fotodetector. Todo
esto lleva a una interpretación errónea de las propiedades absortivas de los
aerosoles (Liousse et al., 1993). Normalmente, este efecto se representa con
la letra Cref .

Efecto de carga. Causado por la deposición de partículas en el �ltro (Fi-
gura 2.6b). A medida que se aumenta la carga de aerosoles, estos comienzan
a �hacerse sombra� unos a otros, lo que afecta también a la señal del haz
medida por el fotodetector. Este efecto aparece en literatura representado
como R .

Efecto de dispersión simple. Este efecto está causado por los propios
aerosoles atmosféricos ya que, además de absorber, también dispersan parte
de la radiación que les llega (Figura 2.6c). Esto, referido a los aerosoles que
se quedan en el �ltro, afecta al haz y por tanto, a la medida �nal. Para
representar este efecto utilizaremos ms.

Los diferentes algoritmos propuestos para corregir estos efectos di�eren entre
sí en la forma de obtener cada parámetro de calibración, así como en los efectos
que consideran que afectan a las medidas. La mayoría de ellos se basan princi-
palmente en la continuidad de los datos. A continuación, se dará una explicación
más detallada de cada algoritmo.

Antes de empezar cabe destacar que en la literatura, cada parámetro se re-
presenta con una letra que varía según el algoritmo, aunque se re�era al mismo
efecto. En este trabajo, para uni�car, hemos representado los parámetros con la
misma letra, independientemente del método, añadiendo únicamente el subíndice
con la inicial del apellido del autor principal de la corrección para poder identi�car
de forma sencilla cada valor.
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Figura 2.6: Esquemas que representan los diferentes efectos que tienen lugar sobre el haz
de luz incidente en el etalómetro: a) multidispersión, b) efecto de carga y c) dispersión
simple. Los puntos azules representan los aerosoles depositados en el �ltro y los verdes,
los que están a la sombra de otros y, por tanto, in�uyen en el efecto de carga.

Corrección de Weingartner

Weingartner et al. (2003) propusieron un algoritmo para la corrección de las
medidas de batn basándose en medidas realizadas en laboratorio utilizando emisio-
nes de diferentes tipos de carburantes (diésel, gasolina, etc). Para ello utilizaron
dos modelos de etalómetro: el AE10 y el AE30. El AE10 emplea una lámpara
incandescente con una distribución espectral de banda ancha para iluminar los
aerosoles. El uso de este tipo de iluminación hace que la sensibilidad espectral sea
baja y, por tanto, que resulte complicado obtener buenos resultados. El modelo
AE30 corrige esto mediante el empleo de LEDS para cada canal de iluminación
(con un ancho de banda de 40 nm, igual que el AE31). Cubre un rango espectral
de medida menor que el del AE31, ya que los canales se encuentran entre 450 y
950 nm.

De los tres efectos que inducen errores en la medida de la absorción de los
aerosoles, Weingartner et al. (2003) consideraron despreciable el de la dispersión
simple. Por lo tanto, con su método obtienen de forma empírica los valores de los
parámetros para corregir el efecto de carga (RW ) y el de multidispersión (Cref,W ).

La determinación de RW se basa en la dependencia que aparece entre batn
y ATN, que en ausencia del efecto de carga deberían ser independientes. Para
ello, basándose en las medidas realizadas con diferentes compuestos y tomando el
valor de ATN = 10% como punto de referencia por debajo del cual no se aprecia
el efecto de carga, Weingartner et al. (2003) proponen la siguiente expresión:

RW (ATN, λ) =

(
1

f(λ)
− 1

)
· ln(ATN(λ)) − ln(10 %)

ln(50 %) − ln(10 %)
+ 1 (2.12)
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donde ATN(λ) es el porcentaje de la atenuación del haz en% medido para cada
longitud de onda y f es un nuevo parámetro que se introduce para corregir el
error instrumental que aparece al hacerse sombra los aerosoles en el �ltro y que
se conoce como factor de sombra. Este parámetro sirve para corregir la pendiente
entre bATN y ln(ATN) que, en ausencia de este efecto, debería ser nula.

Figura 2.7: Valores de f para λ = 660 nm frente a (1 - ω0). Se han utilizado símbo-
los diferentes para distinguir entre los tipos de aerosoles empleados. La línea continua
muestra el ajuste de los datos (Weingartner et al., 2003).

Weingartner et al. (2003) encontraron, para medidas realizadas con partículas
diésel puras e interna o externamente mixtas, una relación entre f y (1 - ω0), donde
ω0 es el albedo de dispersión simple obtenido con medidas complementarias de
extinción y dispersión (Figura 2.7). En esta �gura, se puede observar la relación
casi lineal existente entre ambos parámetros. De esta forma, f se puede calcular
a través de la siguiente ecuación:

f = a · (1 − ω0) + 1 (2.13)

donde a es la pendiente. En sus experimentos, Weingartner et al. (2003) obtuvie-
ron que este valor se mantenía prácticamente constante (0.87 - 0.85) para valores
de λ entre 470 y 660 nm.

Por otro lado, Cref,W se obtiene comparando medidas del etalómetro con el
�ltro poco cargado (ATN ≤ 10%) con medidas de referencia obtenidas por otro
instrumento libre de los errores sistemáticos del etalómetro, en nuestro caso estas
medidas vendrán dadas por el MAAP. La ecuación propuesta por Weingartner
et al. (2003) es:
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Cref,W =
babs,Aeth(ATN < 10)

babs,ref
(2.14)

donde babs,Aeth es el coe�ciente de atenuación medido por el etalómetro y sin efecto
de carga, para valores de ATN por debajo del 10%; y babs,ref son las medidas del
coe�ciente de absorción de referencia, tomadas con otro instrumento y libres los
errores del etalómetro. Weingartner et al. (2003) asumieron que este parámetro
era independiente de la longitud de onda, puesto que la diferencia entre los valores
que obtuvieron entre 450 y 660 nm no superaba el 10%.

En resumen, la fórmula empleada para corregir ambos efectos en las medidas
de batn y obtener babs, queda según la siguiente expresión:

babs,W (λ) =
batn(λ)

RW (ATN, λ) · Cref,W
(2.15)

donde babs,W corresponde al coe�ciente de absorción obtenido al aplicar la correc-
ción de Weingartner et al. (2003).

Corrección de Arnott

Si la corrección de Weingartner et al. (2003) basaba la obtención de los dife-
rentes parámetros de calibración en relaciones comprobadas de forma empírica,
la que presentan Arnott et al. (2005) tiene un corte más teórico. Algunos valores
han sido medidos en laboratorio, al igual que en el caso anterior, y para ello se han
utilizado dos compuestos con propiedades ópticas opuestas, siendo uno puramente
dispersor (white aerosol) y el otro puramente absorbente (dark aerosol).

La corrección de batn planteada por Arnott et al. (2005) incluye los tres efectos
que afectan a las medidas y adopta la siguiente forma:

babs,A(λ) =
batn(λ) −ms,A(λ) · bscat(λ)

Cref,A ·RA(λ)
(2.16)

donde el término −ms,A · bscat corrige el efecto de dispersión simple de los aero-
soles, Cref,A corrige el de multidispersión y RA se encarga del efecto de carga.
El subíndice A se ha añadido identi�car los parámetros obtenidos con el méto-
do de Arnott et al. (2005) e indicar que la forma de obtenerlos di�ere de la de
Weingartner et al. (2003) explicada anteriormente.

El término ms,A modula el valor de bscat referido a la dispersión simple de
los aerosoles. Puesto que está relacionado directamente con la dispersión de los
aerosoles, su determinación se realizó utilizando un tipo de aerosol puramente
dispersor para las medidas del etalómetro. De esta forma se consigue que babs sea
nulo y, por tanto, despejando en la ecuación 2.16 se obtiene:
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batn(λ) = ms,A(λ) · bscat(λ) (2.17)

En concreto, Arnott et al. (2005) emplearon sulfato de amonio (muy dispersor
y poco absorbente) para calcular este parámetro de forma empírica. El coe�ciente
de dispersión (bscat) fue obtenido utilizando nefelómetros de integración DRI y
TSI (Anderson et al., 1996) para las siguientes longitudes de onda: 532 nm (DRI)
y 450, 550 y 700 nm (TSI). A partir de la relación entre bscat vs λ y de batn vs
bscat, Figuras 2.8a y 2.8b respectivamente, y sustituyendo en la ecuación 2.17 se
obtiene la siguiente expresión:

ms,A(λ) = 1.472 · 105 · λ1.307 (2.18)

donde ms,A es adimensional y λ viene expresada en nm.

La corrección del efecto de carga (RA) la obtuvieron de forma teórica apli-
cando la teoría de multidispersión. Así, aplicaron un modelo de transferencia
radiativa con el que simular la respuesta del etalómetro a medida que el �ltro
va cargándose de aerosoles (Arnott et al., 2005). De esta forma, RA puede ser
calculado utilizando la siguiente expresión:

RA =
1√

1 +
(V ·∆t

A )·
∑n−1

i=1 babs,i
τa,fx

(2.19)

donde V es el caudal de aire del etalómetro; ∆t el intervalo de tiempo entre una
medida y otra; A el área de la zona donde se recoge la muestra en el �ltro; babs,i
el coe�ciente de absorción corregido de las medidas anteriores; y τa,fx el espesor
óptico de absorción del �ltro para la parte donde se depositan los aerosoles. El
índice n indica el número de medidas realizadas sobre la nueva porción limpia del
�ltro.

Por último, Cref,A fue obtenido de forma empírica a partir de medidas de
laboratorio. La expresión que se utiliza es la misma que la de la ecuación 2.14. Sin
embargo, este caso di�ere del anterior en que babs,A está corregido para el efecto de
carga y de dispersión simple con los parámetros RA y −ms ·bscat, respectivamente,
en lugar de RW . Al ser la manera de determinar estos términos diferente de la
propuesta por Weingartner et al. (2003), Cref,A dará valores diferentes.

En este caso, todos los parámetros de calibración tienen dependencia espectral
y, por tanto, fueron calculados para las diferentes longitudes de onda del etaló-
metro. Para una explicación más detallada sobre este algoritmo se recomienda
acudir a Arnott et al. (2005).
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Figura 2.8: a) Coe�ciente de dispersion (bscat) en función de la longitud de onda (λ).
Los círculos oscuros representan los coe�cientes obtenidos con los nefelómetros DRI y
RSI. Los círculos vacíos corresponden a los valores obtenidos interpolando utilizando los
coe�cientes obtenidos a partir de la ley de Ångström para las siete longitudes de onda
del etalómetro. b) Coe�ciente de atenuación (batn) vs coe�ciente de dispersion (bscat) en
las longitudes de onda del etalómetro (Arnott et al., 2005).

Corrección de Schmid

La nueva corrección propuesta por Schmid et al. (2006) surge a partir de com-
binar las correcciones presentadas anteriormente. En este caso consideran que, de
todos los efectos que afectan a las medidas del etalómetro, el de la multidisper-
sión es el más importante. Por tanto, basándose en las correcciones de Wein-
gartner et al. (2003) y Arnott et al. (2005) obtienen una nueva expresión con la
que calcular la dependencia espectral de la dispersión (simple y multidispersión)
combinando Cref,W y Cref,A. Por otro lado, para el efecto de carga mantienen la
corrección propuesta en Weingartner et al. (2003) (ecuación 2.12).

Visualmente, la forma con la que presentan este algoritmo es similar a la de
Weingartner et al. (2003), la única novedad es que el término para compensar el
efecto de la dispersión simple (Cscat,S) aparece incluido en el denominador dentro
de Cref,S . Así, la corrección propuesta queda de la siguiente forma:

babs,S(λ) =
batn(λ)

Cref,S(λ) ·RW (ATN, λ)
=

batn(λ)

(Cref,A(λ) + Cscat,S(λ)) ·RW (ATN, λ)
(2.20)

donde Cscat,S es el nuevo término introducido por Schmid et al. (2006) para
corregir el efecto de dispersión simple de aerosoles.

Como hemos dicho antes, a partir de las correcciones anteriores, Schmid et al.
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(2006) obtienen una relación entre Cref,W y Cref,A combinando las ecuaciones
2.15 y 2.16. De esta forma, la expresión resultante queda como:

Cref,A(λ) = Cref,W ·
(

1 −ms ·
bscat
batn

)
(2.21)

Esta ecuación nos indica que Cref,A equivale al factor de corrección de la
multidispersión de Weingartner, Cref,W , pero corregido para la dispersión simple
de los aerosoles. Esto implica que, como es de esperar, en ausencia de efecto de
dispersión por parte de los aerosoles ambos parámetros son iguales (Cref,W =
Cref,A).

La expresión 2.21 aún puede simpli�carse más, utilizando la de�nición del
albedo de dispersión simple, es decir:

ω0(λ) =
bscat(λ)

bscat(λ) + babs(λ)
(2.22)

De donde, despejando bscat se obtiene:

bscat(λ) =
ω0(λ)

1 − ω0(λ)
· babs (2.23)

Y sustituyendo esta expresión en la ecuación 2.21 y aproximando batn/babs ≈
Cref,W se obtiene:

Cref,W (λ) = Cref,A(λ) +ms,A(λ)
ω0(λ)

1 − ω0(λ)
(2.24)

de donde sale el nuevo término de corrección de la dispersión simple que proponen
Schmid et al. (2006):

Cscat,S(λ) = ms,A(λ)
ω0(λ)

1 − ω0(λ)
(2.25)

que es la forma que se adopta a la hora de calcular Cscat,S .

En conclusión, la gran ventaja que presenta esta corrección, como se explicará
más adelante, es que permite calcular la dependencia espectral de Cref,W de
manera más sencilla, puesto que ya no se requieren medidas de referencia de
babs,ref a las mismas longitudes de onda que las del etalómetro. Esto es importante
ya que permitirá calcular babs para todos los canales del etalómetro utilizando
como referencia la medida de babs,MAAP a 637 nm, como es el caso de este trabajo.
Conocer la dependencia espectral de este parámetro es importante ya que a su
vez, nos ayudará a diferenciar e identi�car episodios especiales de aerosoles como,
por ejemplo, intensas intrusiones saharianas.
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Corrección de Virkkula

Cronológicamente, la siguiente corrección que aparece en la literatura es la
de Virkkula et al. (2007). Si nos �jamos en los algoritmos descritos hasta aho-
ra (Weingartner et al., 2003; Arnott et al., 2005; Schmid et al., 2006) podemos
observar que, en todos los casos, se hace necesario el uso de instrumentos com-
plementarios de absorción y dispersión para la obtención de los parámetros de
calibración. Virkkula et al. (2007) se plantearon cómo se podrían compensar los
efectos del etalómetro en caso de no disponer de medidas complementarias. De
esta forma, la corrección que propusieron solo serviría para compensar el efecto de
carga (RV ) de los aerosoles y no para los otros dos que, como hemos visto antes,
no pueden ser despreciados. En de�nitiva, se trata de una corrección parcial y no
total.

La forma que adopta este algoritmo es la siguiente:

batn,RV (λ) =
batn(λ)

RV (λ)
= (1 + ki(λ) ·ATN(λ)) · batn(λ) (2.26)

donde batn,RV
es el coe�ciente de atenuación que se obtiene al aplicar la corrección

de Virkkula et al. (2007) para el efecto de carga (RV ) y ki son valores que se
de�nen para cada nueva porción de �ltro y se aplican sobre todas las medidas
que se realizan sobre esa misma porción. Cada k, surge de igualar los tres últimos
valores de BC medidos antes del avance de la porción saturada de aerosoles con
los tres primeros medidos sobre la porción limpia.

ki =
BC0(ti+1,first) −BC0(ti,last)

ATN(ti,last) ·BC0(ti,last) −ATN(ti+1,first) ·BC0(ti+1,first)
(2.27)

donde el subíndice i hace referencia al valor de ATN o BC sobre la porción de
�ltro saturada e i+1 lo hace a los valores obtenidos sobre la nueva porción; �rst
y last se re�eren a la primera y última medida en cada porción sucia y limpia,
respectivamente.

Corrección de Collaud-Coen

Por último, Collaud-Coen et al. (2010) proponen una nueva modi�cación ba-
sándose en tres de las correcciones presentadas anteriormente (Weingartner et al.,
2003; Arnott et al., 2005; Schmid et al., 2006). Uno de los principales cambios que
introduce este algoritmo se encuentra en la de�nición del parámetro de corrección
del efecto de carga, que designaremos como RCC .

En relación a este parámetro, Weingartner et al. (2003) consideraban que
para valores de ATN por debajo del 10%, 1/RW era menor que 1 de ahí que
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apareciera −ln(10 %) en la ecuación 2.12. Collaud-Coen et al. (2010) consideran
que 1/RW debería ser igual a 1 cuando ATN = 0, es decir, que cuando no hay
carga de aerosoles no hay efecto de carga. De esta forma, el término −ln(10 %)
que aparece en la ecuación 2.12 se elimina en esta nueva corrección.

Por otro lado, Weingartner et al. (2003) consideraban además que existía una
relación lineal entre bATN y ln(ATN). Collaud-Coen et al. (2010), analizando la
relación estadística entre bATN y ATN, observaron que la relación lineal entre
ambos daba mejores resultados sin utilizar logaritmos. Por tanto, volvieron a
calcular la pendiente de esta relación sin logaritmos y obtuvieron un nuevo valor
para a de 0.74 (menor que el obtenido por Weingartner et al. (2003)). De esta
forma, el nuevo parámetro de calibración del efecto de carga se de�ne como:

RCC,n(λ) =

(
1

m(λ) · (1 − ω0,r,n(λ)) + 1
− 1

)
· ATN(λ)

50 %
+ 1 (2.28)

donde el subíndice n indica el número de medida y r que el valor empleado es la
media de las medidas desde que se cambió la porción de �ltro hasta la medida
actual (n). Aquí reside otra de las novedades de este método, la utilización de
valores medios en vez de instantáneos.

De esta manera introdujeron el parámetro RCC y el empleo de valores medios
en las expresiones obtenidas anteriormente por Arnott et al. (2005) y Schmid
et al. (2006). Así, propusieron dos correcciones aplicables. Una consiste en una
nueva versión de la corrección de Arnott et al. (2005):

babs,CC,n(λ) =
bATN,n(λ) −ms,r,n(λ) · bscat,r,n(λ)

Cref,W (λ) ·RCC,r,n(λ)
(2.29)

Y otra, en una nueva versión de la de Schmid et al. (2006):

babs,CC,n(λ) =
bATN,n(λ)(

Cref,W (λ) +ms,r,n(λ) · ω0,r,n(λ)
1−ω0,r,n(λ)

)
·RCC,r,n(λ)

(2.30)

Ya para concluir este capítulo, cabe destacar que de los cinco algoritmos que
se han explicado en esta última sección, será necesario escoger y adaptar algunos
de ellos para aplicarlos sobre nuestra base de datos. En el siguiente capítulo se
explicará de forma detallada la metodología empleada para obtener los paráme-
tros de calibración in-situ necesarios para corregir batn para los siete canales del
etalómetro.





Capítulo 3

Metodología

En este capítulo se presenta la metodología desarrollada pa-
ra corregir los efectos que actúan sobre las medidas de cada
uno de los siete canales del etalómetro. También se incluyen
las calibraciones del etalómetro realizadas en Granada (julio
2012) y en Burjassot (febrero 2013 - mayo 2014) así como
el análisis de los parámetros de calibración obtenidos in-situ.
Estos parámetros serán los que se emplearán posteriormente
para corregir y caracterizar babs en la estación de Burjassot.
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3.1. Metodología

La novedad del método empleado en este trabajo respecto a los algoritmos
explicados en la sección 2.4 del capítulo anterior, radica en la introducción de
algunas modi�caciones que permiten la obtención de los parámetros de calibra-
ción in-situ y, lo más importante, que se puedan corregir las medidas de los siete
canales del etalómetro. De esta forma, además de caracterizar el coe�ciente de
absorción de los aerosoles (uno de los objetivos principales de este trabajo), po-
dremos también estudiar su dependencia espectral.

3.1.1. Preprocesado de los datos

El �ltrado de los datos del etalómetro empleados en este trabajo se ha reali-
zado siguiendo tres criterios:

Límite inferior. Su existencia está relacionada directamente con el límite
de detección del instrumento. De acuerdo con el manual del etalómetro,
este límite corresponde a una variación de 5 ng en la masa de aerosoles
en el �ltro, y puede ser expresado en unidades del coe�ciente de absorción
(Mm−1) empleando la siguiente fórmula:

min(babs) =
m · σatn
∆t · V

(3.1)

donde m = 5 ng, σatn(λ) es la sección e�caz de la atenuación en m2·g−1,
∆t es el periodo de medida (establecido en 5 minutos), y V es el �ujo en
l·min−1 (�jado en 4 l·min−1 en nuestro instrumento). La sección e�caz de la
atenuación se obtiene a partir de la ecuación 2.5, que aparece por primera
vez en la sección 2.3.1.

Límite superior. Aparece como consecuencia de �uctuaciones en el voltaje
y de las discontinuidades que se producen tras el avance de la porción del
�ltro saturada de aerosoles. Para identi�car estos datos de mala calidad, se
impone un límite superior. De esta forma, todos aquellos valores del coe�-
ciente de atenuación que queden por encima del valor asignado al percentil
99 no serán tenidos en cuenta (De Castro et al., 2008).

Ruido. La relación entre las medidas de atenuación obtenidas a través de
los diferentes canales del etalómetro debe seguir una ley potencial (Angs-
trom, 1929). El ruido se mani�esta en grandes diferencias entre los valores
obtenidos por los diferentes canales y afecta a la determinación de la depen-
dencia espectral del coe�ciente de absorción. Para evitarlo, ha sido necesa-
rio establecer un criterio para �ltrar estas medidas. El criterio seguido es
el siguiente: cada medida espectral ha sido evaluada a través de un ajuste
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potencial y de esta forma, se han desestimado aquellas donde el coe�ciente
de determinación (R2) estaba por debajo de 0.85 (Rizzo et al., 2011).

3.1.2. Cálculo de los parámetros de corrección

En el capítulo anterior explicábamos en detalle los cinco algoritmos existentes
para corregir las medidas de atenuación del etalómetro (Weingartner et al., 2003;
Arnott et al., 2005; Schmid et al., 2006; Virkkula et al., 2007; Collaud-Coen et al.,
2010). Debido a que los parámetros de calibración varían según la localización del
instrumento, en este trabajo ha sido necesario calcular los valores especí�cos para
la estación de Burjassot. Para ello, basándonos en los algoritmos anteriores, se
desarrolló un método para poder adaptarlos a la instrumentación disponible. El
método empleado surge a partir de una combinación de los algoritmos propuestos
por Weingartner et al. (2003), Arnott et al. (2005) y Schmid et al. (2006), y nos
permitirá obtener los valores de Cref (λ) y f (λ) in-situ, necesarios para corregir
los efectos que afectan a batn(λ).

En los siguientes puntos se explica cómo se ha realizado el cálculo de estos
parámetros paso a paso.

Cálculo de f(λ)

La corrección del efecto de carga se ha llevado a cabo a través de RW , que
de�níamos en la ecuación 2.12 (Weingartner et al., 2003). En el capítulo anterior
explicábamos que para calcular este parámetro, era necesario conocer el llamado
factor de sombra (f ) que, a su vez, tenía una relación lineal con (1 - ω0), ecuación
2.13. De esta forma, la corrección de este efecto no debería resultar difícil cono-
ciendo ω0. Sin embargo, la instrumentación disponible en la estación de Burjassot
no permitía obtener la dependencia espectral de ω0 (ya que el MAAP únicamente
proporciona valores para una longitud de onda, 637 nm). Esto hizo necesario el
empleo de un método diferente al propuesto en Weingartner et al. (2003).

Si recordamos, el efecto de carga se mani�esta especialmente cuando la canti-
dad de aerosoles depositados en el �ltro es elevada, provocando una dependencia
entre la atenuación (ATN) y el coe�ciente de atenuación obtenido. Para compen-
sarlo, el método empleado se basa en la continuidad de las medidas del etalómetro
cuando se produce el avance del �ltro como consecuencia de la excesiva carga de
aerosoles. Se parte de que los valores de batn obtenidos inmediatamente antes del
avance de la porción del �ltro saturada de aerosoles, han de coincidir con las
medidas realizadas inmediatamente después del cambio, esto es, sobre la nueva
porción de �ltro. De esta forma, se elimina cualquier dependencia entre las medi-
das y los valores de la atenuación ya que, en ausencia de este efecto, las primeras
deberían ser independientes de la cantidad de aerosoles acumulados en el �ltro.
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En la práctica, esto se traduce en que, para cada avance del �ltro, se calculará
el cociente del batn corregido para el efecto de carga antes y después del cambio
a través de la siguiente expresión:

c =

∑i−1
j=i−4

batn,j

Rw(ATNj ,f)∑i+3
j=i

batn,j

Rw(ATNj ,f)

(3.2)

donde i corresponde a la primera medida realizada sobre la nueva porción del
�ltro. En el cociente (c), el numerador corresponde al promedio de los cuatro úl-
timos valores obtenidos antes del avance de la porción del �ltro y el denominador,
al promedio de las cuatro primeras medidas realizadas sobre la nueva porción. Pa-
ra cada caso se obtendrán diferentes valores de c variando el valor de f de forma
que, al �nal, se escogerá aquella f que haga que c se aproxime más a la unidad.

Por último, de entre todas las f obtenidas, se calculará la mediana de todos
los valores para cada canal por separado y una vez calculadas, se representarán
en función de la longitud de onda (λ). Del ajuste lineal de los datos se obtienen
los valores de�nitivos de f(λ) que se emplearán para calcular RW y así, corregir
el efecto de carga (Sandradewi et al., 2008).

Cálculo de Cref,W (λ)

Como introducíamos en el capítulo 2, el parámetro de calibración Cref,W sirve
para corregir el efecto de la multidispersión que provocan las �bras del �ltro sobre
el haz. Utilizando la ecuación 2.14, y considerando el MAAP como instrumento
de referencia para las medidas del coe�ciente de absorción (babs,MAAP ), podemos
calcular el valor de este parámetro en cualquier estación.

Debido a que las medidas del MAAP se realizan a 637 nm, canal que no
coincide con ninguno de los siete del etalómetro, ha sido necesario calcular expre-
samente batn a 637 nm, batn(637), a partir de las medidas de los diferentes canales
del instrumento. Para ello, se aproxima la dependencia de batn con λ a una ley
potencial. Esta relación puede expresarse como:

batn(λ) = a · λ−αatn (3.3)

donde a es un parámetro de ajuste y αatn es el exponente de Ångström de ate-
nuación.

Tomando logaritmos en la ecuación 3.3, podemos realizar un ajuste lineal en
la expresión que quedará de la siguiente forma:

ln (batn(λ)) = lna− αatnlnλ (3.4)
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A partir del ajuste, conociendo a y αatn, y sustituyendo en la ecuación 3.3
para λ = 637 nm, podemos obtener batn(637) y así calcular Cref,W (637).

En nuestro caso particular, debido a que el instrumento de referencia pro-
porciona medidas en solo una longitud de onda, el método de Weingartner et al.
(2003) resulta insu�ciente a la hora de calcular la dependencia espectral de Cref,W .
Schmid et al. (2006), basándose en Arnott et al. (2005), parametrizaron esta de-
pendencia a través de la ecuación 2.24 que, por ser de gran importancia para la
metodología desarrollada, se reescribirá a continuación:

Cref,W (λ) = Cref,A(λ) +ms,A(λ)
ω0(λ)

1 − ω0(λ)
(3.5)

Los parámetros Cref,A y ms,A, como ya se explicó anteriormente, fueron cal-
culados por Arnott et al. (2005) utilizando medidas de laboratorio (Tabla 3.1).
Ellos mismos se dieron cuenta, al aplicar los parámetros de corrección sobre me-
didas realizadas en el exterior, que los valores obtenidos para Cref,A resultaban
insu�cientes para compensar los efectos de dispersión.

Tabla 3.1: Valores de los parámetros de calibración Cref,A y 100ms,A calculados
por Arnott et al. (2005) para cada canal del etalómetro (λ).

λ(nm) Cref,A 100ms,A

370 1.813 3.35
470 2.073 4.57
520 2.076 5.23
590 2.104 6.16
660 2.182 7.13
880 2.226 10.38
950 2.199 11.48

Es por ello que para calcular la dependencia espectral de Cref,W se necesitan
conocer los valores especí�cos de Cref,A para nuestra estación. Como en nuestro
caso no disponemos de los medios necesarios para el cálculo de ms,A, los valores
que se utilizaron fueron los de Arnott et al. (2005) ya que, según ellos, este
parámetro no varía en función de dónde se realicen las medidas. Así, estos valores
servirán para obtener los de Cref,A en nuestra estación.

El proceso es como sigue: conociendo Cref,W (637) podemos obtener
Cref,A(637) simplemente sustituyendo los diferentes parámetros en la ecuación
3.5. Para ello, únicamente necesitamos conocer el albedo de dispersión simple a
637 nm, ω0(637), que calculábamos utilizando la siguiente ecuación:



3.1. Metodología 47

ω0(637) =
bscat(637)

bscat(637) + babs,MAAP (637)
(3.6)

donde babs,MAAP (637) es el coe�ciente de absorción obtenido con el MAAP a
637 nm y bscat(637) es el coe�ciente de dispersión obtenido con el nefelómetro a
la misma longitud de onda. Como el nefelómetro mide a 450, 550 y 700 nm, se
aplicaron las ecuaciones 3.3 y 3.4 para obtener bscat(637).

Una vez calculado Cref,A(637) y comparado con los valores propuestos en
Arnott et al. (2005), en ausencia de más canales de referencia, el valor para
las otras longitudes de onda del etalómetro se calculará asumiendo la misma
dependencia espectral que la obtenida en Arnott et al. (2005) (Tabla 3.1).

Conocida la dependencia espectral de Cref,A(λ), ya únicamente queda por
conocer ω0(λ) para poder obtener Cref,W (λ). Sin embargo, igual que ocurría con
Cref,W , la ecuación 3.6 y la instrumentación disponible nos sirven únicamente
para calcular ω0 a 637 nm. Para solucionar este problema, Schmid et al. (2006)
propusieron la siguiente ecuación:

ω0(λ) =
ω0,ref

(
λ

λref

)−αscat

ω0,ref

(
λ

λref

)−αscat

+ (1 − ω0,ref )
(

λ
λref

)−αabs
(3.7)

donde ω0,ref es el albedo de dispersión simple de referencia, en nuestro caso, el
obtenido a 637 nm (λref ) a través de la ecuación 3.6; αscat es el exponente de
Ångström de dispersión y αabs el exponente de Ångström de absorción. Como
ocurría con αatn, αscat depende de la relación de los bscat medidos para diferentes
longitudes de onda (450, 550 y 700 nm) y puede obtenerse a partir del ajuste
potencial de los datos del nefelómetro (ecuación 3.4). A su vez, αabs depende
de la relación espectral de babs obtenido para los diferentes canales de medida
del etalómetro. Esto último supone un problema a la hora realizar los cálculos,
ya que precisamente lo que queremos calcular con esta ecuación es el parámetro
de corrección necesario para obtener babs en las siete longitudes de onda y, en
consecuencia, también αabs.

En su artículo, Schmid et al. (2006) aplicaron este método en la selva ama-
zónica con valores promedios de αscat entre 450 y 700 nm y de ω0 a 545 nm,
obtenidos por Chand et al. (2006). Para αabs utilizaron un rango de diferentes
valores basado en lo obtenido por Kirchstetter et al. (2004). De esta forma, con-
siguieron obtener una función parametrizada de Cref y αabs que les sirviera para
corregir sus medidas. La función que obtuvieron es la siguiente:

C(λ) = Cref ·
λA·lnλ+B

λ
A·lnλref+B
ref

(3.8)
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donde Cref = C532 y λref = 532 nm, ya que emplearon un Photoacoustic Spectro-
meter (PAS) como instrumento de referencia. A y B son coe�cientes obtenidos
a partir del ajuste cuadrático del ln(C) frente a ln(λ) para diferentes valores de
αabs, y pueden representarse en función de este último parámetro como:

A = 0.102 · α2
abs − 0.187 · αabs − 0.141 (3.9)

B = −1.275 · α2
abs + 2.564 · αabs − 1.827 (3.10)

Para llegar a esta parametrización los valores que emplearon fueron αscat
= 2.0 ± 0.4 y ω0 (545) = 0.92 ± 0.02 que, como se mostrará más adelante,
di�eren considerablemente de los valores obtenidos en nuestras estaciones. Estas
diferencias entre ambos lugares son signi�cativas y hacen que las ecuaciones 3.8,
3.9 y 3.10 obtenidas por Schmid et al. (2006) no puedan ser aplicadas en nuestras
medidas. Por tanto, basándonos en su trabajo, se empleó un método iterativo con
el que es posible calcular αabs y a partir de ahí, obtener Cref,W (λ) y babs(λ) sin
necesidad de estas ecuaciones. Los pasos seguidos fueron:

1. Calculamos αatn a través de la dependencia espectral de batn del etalómetro
tomando logaritmos y ajustando la ecuación 3.4.

2. El valor obtenido para αatn se sustituye en la ecuación 3.7 para calcular
ω0(λ) y este a su vez se sustituye en la ecuación 3.5 para obtener Cref,W (λ).

3. Calculado Cref,W (λ) se sustituye en la ecuación 2.15 y de esta forma obte-
nemos babs(λ).

4. Sobre el babs(λ) calculado se vuelve a aplicar el paso 1 para obtener una
mejor estimación de αabs.

5. Se repiten los pasos del 2 al 4 hasta conseguir que αabs converja con una
precisión de 0.005.

Rizzo et al. (2011) realizaron diferentes pruebas de precisión de este método
y obtuvieron que la mayor fuente de error en la determinación de babs y αabs se
basaba en la elección de αscat. Como hemos dicho antes, en su artículo, emplearon
valores medios de αscat y ω0 para todo el periodo de medidas al igual que Schmid
et al. (2006). Sus pruebas consistieron en ver cómo variar estos valores afectaba a
los resultados �nales. Obtuvieron unas desviaciones máximas de ±10 % y ±40 %
para babs y αabs, respectivamente, y mínimas del ±1 % y ±2 % para ambos. Esta
disminución en la desviación es el resultado de emplear medidas simultáneas de
absorción y dispersión en el cálculo de babs y αabs en lugar de valores medios, y
es lo que se ha realizado en este trabajo.
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3.2. Calibración en Granada

Debido a que en nuestra estación no dispusimos de medidas de referencia de
babs hasta febrero de 2013, en julio de 2012 se realizó una campaña en Granada
donde sí se disponía de un MAAP. El objetivo de la campaña fue desarrollar un
método de corrección para obtener los valores de babs a partir de las medidas de
los siete canales del etalómetro y comprobar que la calibración fuese correcta para
después poder aplicarlo en la estación de Burjassot. La instrumentación empleada
en Granada coincide con la que se utilizará, posteriormente, en la estación de
Burjassot: etalómetro AE31, MAAP y nefelómetro TSI 3563. Los resultados de
esta campaña han sido ya publicados en Segura et al. (2014).

Situación de la estación

Las medidas que se presentan en este apartado fueron tomadas en Granada
entre el 29 de junio y el 29 de julio de 2012. Granada (37.18oN, 3.58oW, 680 m
a.s.l.) es una ciudad industrializada de 500.000 habitantes (considerando el área
metropolitana) situada en el sureste de España. Las condiciones continentales pre-
dominan en esta zona y son responsables de las altas diferencias de temperatura,
provocando inviernos fríos y veranos calurosos (Lyamani et al., 2010).

Figura 3.1: Localización de la estación del CEAMA en Granada.

Los instrumentos fueron colocados en el Centro Andaluz de Medio Ambiente
(CEAMA) situado al sur de Granada (Figura 3.1), a menos de 500 m de la au-
tovía que rodea la ciudad. Esto provoca que, a pequeña escala, las medidas estén
fuertemente in�uenciadas por el trá�co presente en la autovía, dominado princi-
palmente por motores diésel. A mayor escala, debido a su situación dentro de la
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cuenca mediterránea, las medidas van a estar afectadas por dos fuentes principales
de aerosoles: Europa, como fuente de aerosoles antropogénicos y contaminantes,
y el Norte de África, como fuente de aerosoles desérticos o, lo que es lo mismo,
polvo mineral (Lyamani et al., 2010).

Corrección de los datos a 637 nm

Los valores obtenidos antes, batn, y después de aplicar la corrección de Wein-
gartner, babs,W , han sido comparados con los de referencia, babs,MAAP . Un total
de 7898 medidas tomadas cada 5 minutos durante el mes que duró la campaña
pasaron el �ltrado de los datos. En la Figura 3.2a se puede observar cómo los
valores de batn sobrestiman considerablemente los de referencia. Del ajuste rea-
lizado se obtiene una pendiente de 3.66 y una buena correlación, ya que r es de
0.917.

Para compensar esta sobrestimación, batn se corrigió utilizando la ecuación
2.15 con los datos de calibración obtenidos expresamente para la estación de
Granada. La comparación de los valores corregidos con babs,MAAP se muestra en
la Figura 3.2b. En este caso, la pendiente se reduce a 1.005, lo que indica que los
datos del etalómetro se ajustan mucho mejor a los de referencia. Por otro lado,
también la correlación entre los parámetros mejora, aunque lo hace ligeramente,
pasando de 0.917 a 0.926.

Figura 3.2: Comparación de los coe�cientes de absorción del etalómetro vs los del
MAAP, babs,MAAP , a 637 nm: a) sin corregir, batn, b) corregidos aplicando el algoritmo
de Weingartner et al. (2003), babs,W . Fuente: Segura et al. (2014).

Para aplicar la corrección fue necesario conocer los parámetros de calibración
Cref y f. El primero fue obtenido a 637 nm, Cref,W (637), a través de la ecuación
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2.14 tras interpolar las medidas del etalómetro a esta longitud de onda. El valor
medio obtenido en Granada fue de 4.22 ± 0.06, donde el 0.06 indica el intervalo de
con�anza de la media. Collaud-Coen et al. (2010) obtuvieron diferentes valores
para Cref que variaban de 2.8 a 4.6 según la localización de la estación. En
particular, de los diferentes lugares que utilizaron en su artículo, nuestro valor
es similar al obtenido en Cabauw (Holanda) donde Cref = 4.12 ± 0.06 a 660
nm. Cabauw constituye un lugar de referencia donde predominan aerosoles de
origen urbano e industrial. Por lo tanto, puede considerarse como un lugar con
características similares a Granada en cuanto al tipo de aerosol presente en la
atmósfera, sirviéndonos para validar el valor obtenido con nuestras medidas.

Algunas publicaciones (Lack et al., 2009; Nakayama et al., 2010) sugieren que
existe cierta relación entre Cref y el tamaño de los aerosoles. Esta dependencia
está basada en que, en función del tamaño, los aerosoles pueden penetrar más o
menos dentro del �ltro que los retiene. Debido a que este efecto aún es difícil de
cuanti�car con precisión (Rizzo et al., 2011), es complicado predecir si el no consi-
derarlo conllevará una sobrestimación o subestimación en los valores de absorción
obtenidos. Por otro lado, es importante destacar que una parte signi�cativa de los
aerosoles en nuestra zona proviene de las partículas emitidas por motores diésel
de los vehículos que circulan en la autovía, lo que hace que nuestra muestra sea,
en general, bastante homogénea. Es por ello, y por la di�cultad de determinar
esta relación, que la posible in�uencia del tamaño de los aerosoles no se ha tenido
en cuenta en este trabajo.

Respecto al factor de sombra, fue calculado tal y como se explica en la sección
3.1.2, obteniéndose un valor a 660 nm de f (660) = 1.084, que hemos aproximado
a f (637) para realizar la corrección con el MAAP. Una forma de evaluar la correc-
ción de este efecto consiste en comparar la pendiente del coe�ciente de absorción
con la concentración de aerosoles en el �ltro (Segura et al., 2014). Este criterio es
independiente de datos externos y se basa únicamente en las medidas del etalóme-
tro. Parte de la suposición de que, para periodos largos de medidas homogéneas
en lo referente a la meteorología, el valor del coe�ciente de absorción debería ser
independiente de la cantidad de aerosoles depositados en el �ltro. Cualquier de-
pendencia que pueda aparecer es consecuencia de algún efecto no compensado.
Así, el parámetro que mejor nos describe esta relación es la pendiente entre el
coe�ciente de absorción o la atenuación frente a la concentración de aerosoles o
BC.

En la Figura 3.3 se muestra esta comparación antes y después de la correc-
ción. Las medidas que aparecen corresponden a valores medios que se han ido
agrupando en intervalos de 0.3 µg · cm−2 de ancho. Se observa cómo la pendiente
varía antes y después de corregir el efecto de carga. Antes de aplicar la corrección
se obtiene una pendiente de -0.21 Mm−1 · µg−1 · cm2 y, tras corregirlo, de -0.01
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Mm−1 · µg−1 · cm2, mucho más próxima a 0. Esto permite concluir que el factor
de corrección obtenido, compensa el efecto de carga en las medidas del etalóme-
tro suavizando la dependencia de estas con la concentración. Además, un criterio
extra añadido a la evaluación de esta corrección consiste en comprobar que la di-
ferencia entre el valor de la ordenada en el origen y el valor medio de la campana
no exceda el 5%. En este caso, la ordenada en el origen tras la corrección es de
7.14 Mm−1 mientras que el valor medio para toda la campaña de medida fue de
7.10 Mm−1. Esto satisface el criterio del 5% y, en conjunto, permite considerar
que la corrección del efecto de carga con nuestros datos in-situ es satisfactoria.

Figura 3.3: Evaluación de la corrección del efecto de sombra en Granada. Los puntos
azules corresponden a batn vs. BC y los puntos rojos a babs vs. BC , ambos con sus
respectivos ajustes lineales. Fuente: Segura et al. (2014).

A pesar del �ltrado previo de los datos, en la Figura 3.2 siguen observándose
puntos muy dispersos que se relacionan con ruido en las medidas. Esta dispersión
puede disminuirse ampliando el tiempo de promediado de los datos. En este caso,
los datos representados son los que se han medido con una resolución temporal
de 5 minutos.

En la Tabla 3.2 se presentan datos estadísticos de toda la base de datos del
MAAP, del coe�ciente de atenuación del etalómetro (batn) y de babs obtenido
con las correcciones de Weingartner et al. (2003) (babs,W ) y Arnott et al. (2005)
(babs,A). En promedio, los valores de babs,W son un 73% más bajos que los de batn
y di�eren de los de babs,MAAP en tan solo un 2%. En concreto, las estadísticas que
se han obtenido para babs,W y babs,MAAP son muy parecidas, lo que indica que la
distribución de los datos es similar. De esta manera, a partir del análisis de datos
mostrado en esta sección se concluyó que la corrección de Weingartner con los
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Tabla 3.2: Estadísticas de los datos del MAAP y del etalómetro con y sin
corrección a 637 nm (b637). La tabla muestra el valor medio de los coe�cientes
(b637) y su error estándar (ε), la desviación estándar (σ), la mediana (< b637 >),
el mínimo (b637,min), el máximo (b637,max) y los percentiles 25 (P25) y 95 (P95).

b637(Mm−1) b637 ± ε σ < b637 > bmin bmax P25 P95

batn 34.0 ± 0.2 21.5 28.7 6.4 171.5 19.7 76.0
babs,MAAP 9.15 ± 0.07 5.81 7.72 1.76 49.01 5.32 20.23
babs,W 9.35 ± 0.07 6.12 7.79 1.87 48.04 5.32 21.31
babs,A 17.84 ± 0.13 11.61 14.78 3.56 91.52 10.09 40.61

parámetros de calibración calculados in-situ compensaba de forma satisfactoria
las medidas del etalómetro y por tanto, estos se podían considerar válidos como
punto de partida para obtener babs(λ) y analizar su dependencia espectral.

Cálculo a otras longitudes de onda

La dependencia espectral de Cref,W se obtiene, recordemos, a partir de la
expresión 3.5. En un primer momento, se utilizaron los valores Cref,A a 660 nm
(Tabla 3.1) propuestos por Arnott et al. (2005) para comprobar su validez en
nuestra estación, por ser el canal más próximo al MAAP. Para ello, se sustituyó
Cref,A(660) en dicha ecuación y se obtuvo Cref,W (660) = 2.21, que es un 50%
menor que el calculado a través de la ecuación 2.14. En la Tabla 3.2 se muestran
las estadísticas obtenidas de la corrección de los datos del etalómetro a 637 nm
utilizando los parámetros de Arnott a 660 nm, babs,A. Se puede observar cómo los
valores corregidos siguen sobrestimando considerablemente los datos de referen-
cia (del ajuste de los datos se obtuvo una pendiente de 1.92). Esto con�rmaba
que los valores proporcionados por Arnott et al. (2005) no servían para nuestra
localización y por tanto, era necesario calcular unos nuevos.

Para ello se partió del valor de Cref,W (637) y, sustituyendo en la ecuación 3.5
y asumiendo ms(637) ≈ ms(660) = 0.0713 (Tabla 3.1), se obtuvo Cref,A(637) =
3.93. Este valor, di�ere considerablemente del que obtuvieron Arnott et al. (2005)
en laboratorio, Cref,A(660) = 2.182. Por otro lado, este resultado es consistente
con lo que ellos observaron al realizar medidas de campo y ver que la corrección
obtenida utilizando los parámetros de laboratorio no era su�ciente. El valor que
ellos propusieron era de Cref,A(521) = 3.69 para medidas de campo.

A partir de este resultado y, manteniendo la misma dependencia espectral de
Arnott et al. (2005) para Cref,A normalizada a 660 nm, se obtiene Cref,A(λ). Estos
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Tabla 3.3: Valores de los parámetros de calibración Cref,A, Cref,W y f calcu-
lados in-situ para cada λ del etalómetro.

λ(nm) Cref,A Cref,W f

370 3.26 3.42 1.204
470 3.72 3.87 1.141
520 3.73 3.90 1.120
590 3.78 3.98 1.093
660 3.92 4.19 1.084
880 3.99 4.35 1.044
950 3.95 4.59 1.041

valores (Tabla 3.3), comparados con los de laboratorio, son considerablemente
mayores.

Al aplicar el método iterativo explicado en la sección 3.1.2, se observó que
prácticamente el 93% de los datos convergían en la cuarta iteración, mientras que
el 7% restante lo hacía en la quinta. Los valores que se obtuvieron para Cref,W (λ)
se muestran en la Tabla 3.3. Es evidente que Cref,W aumenta con λ, ya que pasa
de 3.42 en el UV (370 nm) a 4.59 en el infrarrojo (950 nm). Comparando estos
valores con el de referencia obtenido a 637 nm, se observa una mayor dependencia
espectral para longitudes de ondas bajas (diferencia de ≈ 23 % con Cref,W (370))
que para altas (diferencia de ≈ 4 % con Cref,W (950)). Weingartner et al. (2003)
asumieron que no había dependencia espectral en Cref,W debido a que, en sus
experimentos, obtuvieron una diferencia menor del 10% entre 470 - 660 nm. Esto
es consistente con los resultados que hemos obtenido, ya que en nuestro caso, la
diferencia de Cref,W entre estos canales es de, aproximadamente, el 8%, siendo
el único valor que di�ere más, el obtenido a 370 nm. Además, esta diferencia en
los valores obtenidos es consistente también con la observada por Schmid et al.
(2006) para un valor de αabs ≈ 1 (en nuestro caso, obtuvimos αabs = 1.09 ± 0.25).

Con los parámetros de calibración ya calculados para los diferentes canales,
el siguiente paso fue hallar babs(λ). En este apartado no se hará un análisis de
estos resultados, ya que está centrado únicamente en el cálculo y la validación
de los parámetros de corrección. Tan solo presentaremos los valores de babs con
el �n de validar el método para poder aplicarlo después sobre las medidas de
Burjassot. Los valores de babs que se obtuvieron eran, en promedio, un 72% y
un 79% menores que batn a 370 y 950 nm, respectivamente. Esto es similar a
lo publicado en Rizzo et al. (2011), que obtuvieron una diferencia del 75% con
batn(450).
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Figura 3.4: Diagrama de cajas con los valores de babs del etalómetro (negro) y del
MAAP (rojo). El cuadrado dentro de cada caja indica el valor medio; la línea central
que parte la caja en dos corresponde a la mediana; los límites de cada caja a los valores
de los percentiles 25 y 75; las líneas verticales a la desviacion estándar; las cruces a los
percentiles 5 y 95 y, por último, las líneas horizontales fuera de las cajas representan los
máximos y los mínimos. Fuente: Segura et al. (2014).

En la Figura 3.4 se muestra un diagrama de cajas con los babs obtenidos a
partir de los datos del etalómetro y el proporcionado por el MAAP. Esta grá�ca
se ha empleado para ver cómo las medidas de referencia encajan en la estadística
obtenida para cada canal, ya que la dependencia espectral de babs sigue una ley
potencial. Como se puede observar, las estadísticas del canal de referencia (637
nm) se sitúan aproximadamente entre las obtenidas para 590 y 660 nm.

3.3. Calibración en Burjassot

La calibración en Granada sirvió para desarrollar y validar un método con
el que poder calcular los valores de babs para las siete longitudes de onda del
etalómetro (Segura et al., 2014). Debido a que la base de datos disponible en
Burjassot es mucho más amplia, en este apartado, además del cálculo de los
parámetros de calibración, se estudiará la variación estacional de estos.

Corrección de los datos a 637 nm

La corrección aplicada sobre batn a 637 nm, al igual que en el apartado anterior,
es la de Weingartner et al. (2003). En la Figura 3.5 se muestran los resultados
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obtenidos antes y después de aplicar la corrección sobre toda la base de datos a
637 nm. Antes de aplicar la corrección, batn es considerablemente mayor que el de
referencia, resultando una pendiente de 3.39 del ajuste de los datos (Figura 3.5a).
Tras aplicarla, la pendiente del ajuste se reduce a 0.95, aproximándose más a la
bisectriz y por tanto, reduciendo las diferencias entre batn y babs,MAAP (Figura
3.5b). Debido a la gran cantidad de datos empleados (N = 111101), la Figura 3.5b
se ha representado con una escala de color logarítmica que indica la densidad de
puntos en cada región con el �n de ver mejor el efecto de la corrección. De esta
forma, vemos que los puntos más dispersos que se corresponden con los valores
más altos de los coe�cientes de absorción (> 60 Mm−1), son también donde la
densidad de puntos es menor , por tanto, tienen menos peso en el ajuste. La región
donde la densidad de puntos es mayor se encuentra por debajo de 60 Mm−1 y
estos datos serán los que in�uyan más en la estadística �nal de babs. La correlación
entre los datos es buena en los dos ajustes, aunque mejora tras la corrección de
las medidas, pasando de 0.918 a 0.970.

Los parámetros de corrección del etalómetro, como hemos recalcado a lo lar-
go de este trabajo, dependen del lugar donde se realizan las medidas a través
del tipo de aerosol existente en la atmósfera y más concretamente, de sus pro-
piedades ópticas. De esta forma, variaciones en las propiedades ópticas de los
aerosoles pueden traducirse en variaciones de los parámetros Cref,W y f (Sandra-
dewi et al., 2008; Collaud-Coen et al., 2010). Basándonos en trabajos anteriores
sobre las propiedades ópticas de los aerosoles en Burjassot donde han resaltado
diferencias estacionales (Estellés et al., 2007; Esteve et al., 2012b) se ha procedido
a calcular los parámetros de corrección teniendo en cuenta la época del año a la
que corresponden.

Para corregir el efecto de la multidispersión se calculó Cref,W a 637 nm de
la misma manera que en Granada y utilizando el MAAP como instrumento de
referencia. Debido a las variaciones estacionales de los aerosoles en nuestra zona, el
cálculo se realizó agrupando los datos en invierno, primavera, verano y otoño. Los
valores de Cref,W obtenidos son: 3.76 ± 0.03 (invierno), 3.87 ± 0.03 (primavera),
4.32 ± 0.04 (verano) y 4.22 ± 0.03 (otoño). Si comparamos el valor Cref,W de
verano en Burjassot con el obtenido en Granada durante el mes de julio (4.22 ±
0.06) vemos que la diferencia es pequeña. Esta similitud, a pesar de las diferencias
meteorológicas entre las dos estaciones, puede estar relacionada con que ambas
estén situadas cerca de una autovía con mucho trá�co, lo que produce que ambas
medidas se encuentren fuertemente in�uenciadas por las emisiones de los coches
y, por tanto, por el mismo tipo de aerosol predominante. De ahí que el valor de
este parámetro en ambas estaciones de medida no di�era demasiado.

El factor de sombra se calculó tal y como se explica en la sección 3.1.2. Los
valores obtenidos a 660 nm para las diferentes estaciones están entre 1.069 (ve-
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Figura 3.5: Comparación de los coe�cientes de absorción del etalómetro frente a los
del MAAP a 637 nm en Burjassot: (a) sin corregir, batn y (b) corregidos aplicando el
algoritmo de Weingartner et al. (2003), babs,W .
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rano) y 1.158 (otoño). En la Figura 3.6 se han representado los valores para cada
canal del etalómetro durante las diferentes estaciones del año. El rango de las
diferentes f obtenidas se encuentra entre 1 y 1.25, valores que concuerdan con lo
presentado en otros trabajos (Weingartner et al., 2003; Sandradewi et al., 2008;
Collaud-Coen et al., 2010). Espectralmente, se observa que los valores de f pre-
sentan el mismo comportamiento en todas las estaciones del año, siendo mayores
en el UV (370 nm), y decrecen a medida que aumenta λ, alcanzando su valor
mínimo en el infrarrojo (950 nm). Estacionalmente, también se aprecian ciertas
diferencias. Los valores máximos para este factor de corrección se obtienen en
invierno, mientras que los mínimos son alcanzados en verano. Dado que el cálculo
de este factor está relacionado con la carga de aerosoles en el �ltro y, por tanto,
con la concentración y las propiedades ópticas de los aerosoles, las diferencias
obtenidas entre las diferentes estaciones del año entran dentro de lo esperado.

Para evaluar la corrección del efecto de carga se ha aplicado el método pro-
puesto en la sección 3.1.2 a los datos de Burjassot. El resultado antes y después
de la corrección se presenta en la Figura 3.6. Los datos representados correspon-
den a los disponibles desde febrero de 2013 a mayo de 2014 y han sido corregidos
atendiendo a los valores especí�cos de los parámetros de corrección según la es-
tación del año. En la grá�ca se puede ver cómo antes de aplicar la corrección,
existe una fuerte dependencia de los valores de batn con la concentración de BC
en el �ltro. La elección del rango de valores de BC se ha realizado para evitar los
datos con mucha dispersión estableciendo como límite el percentil 95 y tomando
los valores por debajo de este. Esto se mani�esta en un valor para la pendiente
de -3.14 Mm−1 · µg−1 · cm2. Tras la corrección, se comprueba cómo la dependen-
cia de los valores de babs con la concentración de BC decrece considerablemente,
resultando una pendiente de -0.59 Mm−1 · µg−1 · cm2 en el ajuste. El valor obte-
nido indica que los parámetros de corrección compensan considerablemente bien
el efecto de carga reduciendo la dependencia con la concentración. Además, se
cumple también el criterio del 5 % de diferencia máxima, ya que la diferencia
entre la ordenada en el origen tras la corrección (12.47 Mm−1) y el valor medio
obtenido para toda la base de datos (12.59 Mm−1) no supera el 1%.

Para entender mejor el efecto de la corrección de las medidas, en la Tabla
3.4 se muestran las estadísticas de batn, babs,W y babs,MAAP . En promedio, los
valores corregidos son un 73% más bajos que los de batn y di�eren de los del
MAAP en, aproximadamente, un 1%. Se observa también que las estadísticas de
bMAAP y babs,W son similares, lo que indica que no hay grandes diferencias en la
distribución de los datos. Con todo esto, se puede concluir este punto con que
la corrección aplicada atendiendo a las diferencias estacionales en los parámetros
calculados corrige de forma satisfactoria los efectos en las medidas del etalómetro
y por tanto, nos sirve como punto de partida para calcular los valores de Cref,W
y f para el resto de longitudes de onda del instrumento.
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Tabla 3.4: Estadísticas de los datos del MAAP y del etalómetro con y sin
corrección a 637 nm (b637). La tabla muestra el valor medio de los coe�cientes
(b637) y su error estándar (ε), la desviación estándar (σ), la mediana (< b637 >),
el mínimo (b637,min), el máximo (b637,max) y los percentiles 25 (P25) y 95 (P95).

b637(Mm−1) b637 ± ε σ < b637 > bmin bmax P25 P95

batn 46.50 ± 0.12 40.32 33.70 0.39 331.11 19.20 131.90
babs,MAAP 12.70 ± 0.03 11.20 8.97 0.04 64.90 5.16 37.20
babs,W 12.59 ± 0.03 11.11 8.98 0.12 79.40 5.13 36.40

Cálculo a otras longitudes de onda

El cálculo de la dependencia espectral de Cref,W se obtiene de la misma forma
que en Granada (a través de la ecuación 3.5), pero teniendo en cuenta que los
parámetros de los que partimos ahora varían según la estación del año y serán
agrupados de esta manera. Dado que en Granada se comprobó que los valores
propuestos por Arnott et al. (2005) no eran su�cientes para corregir el efecto de
la multidispersión del etalómetro, tampoco se emplearán para corregir los datos
de la estación de Burjassot.
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Figura 3.7: Dependencia espectral del parámetro de corrección Cref,W para las cuatro
estaciones del año: invierno (negro), primavera (azul), verano (rojo) y otoño (verde).

En primer lugar, se calculó Cref,A sustituyendo los valores de Cref,W a 637
nm en la ecuación 3.5 y utilizando los valores de ms(637) ≈ ms(660) = 0.0173
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de la Tabla 3.1. De esta forma, se obtuvieron cuatro valores de Cref,A entre
3.54 (primavera) y 3.99 (otoño). El valor obtenido en Granada en julio de 2012
(Cref,A(637) = 3.93) se encuentra dentro de este rango de valores, lo que indica,
otra vez, cierta similitud entre una estación y otra. A partir de estos resultados,
y asumiendo la misma relación espectral en este parámetro que la publicada en
Arnott et al. (2005), se obtienen los valores de Cref,A para los otros canales del
etalómetro.

De esta forma, ya estamos en condiciones de poder aplicar el método iterativo
explicado en la sección 3.1.2. Al hacerlo, se comprobó que el 95% de las medidas
utilizadas convergían a la tercera iteración. Los resultados obtenidos para las
diferentes longitudes de onda se presentan en la Figura 3.7, diferenciados por
estaciones. Como se puede ver, el rango de valores de Cref,W se encuentra entre
3.06 y 4.70. Espectralmente, se observa que los valores mínimos se alcanzan a
370 nm (UV) y los máximos a 950 nm (NIR). Estacionalmente, los valores son
similares en invierno - primavera y verano - otoño, aunque en cada caso, las
diferencias aumentan con la longitud de onda. Comparando estos datos con los
de referencia obtenidos a 637 nm se obtiene una diferencia de ∼ 20 % en el UV y
entre el 4 y el 9 % las longitudes de onda del NIR, 880 y 950 nm, respectivamente.
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Figura 3.8: Diagrama de cajas con los valores de babs del etalómetro y del MAAP (637
nm). El cuadrado dentro de cada caja indica el valor medio; la línea central que parte
la caja en dos corresponde a la mediana; los límites de cada caja a los valores de los
percentiles 25 y 75; las líneas verticales indican los valores máximo y mínimo que se
encuentran dentro de 1.5 veces la diferencia entre P75 y P25; las cruces, los percentiles
5 y 95; y, por último, las líneas horizontales fuera de las cajas representan los máximos
y los mínimos, que para λ <637 se encuentran fuera de escala.

Por último, para estudiar cualitativamente la consistencia de los valores co-
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rregidos con los de referencia, se ha representado, igual que se hizo con los datos
de Granada, un diagrama de cajas con la base de datos de babs empleada para
la corrección (Figura 3.8). Se observa que los datos de referencia a 637 nm se
encuentran entre los valores estadísticos obtenidos para los canales 590 y 660 nm,
como era de esperar debido al comportamiento potencial de babs. De esta manera,
se puede concluir este capítulo considerando que los parámetros de calibración
obtenidos in-situ corrigen de manera satisfactoria los efectos en las medidas del
etalómetro y pueden ser aplicados en toda la base de datos considerando las dife-
rencias estacionales. Un análisis detallado del babs y de otras propiedades ópticas
de los aerosoles en la estación de Burjassot se presentará en el siguiente capítulo.



Capítulo 4

Climatología local de aerosoles

En este capítulo se presenta la caracterización de las propie-
dades de absorción de los aerosoles en Burjassot obtenidas a
través de las medidas realizadas entre febrero de 2011 y junio
de 2014. Para ello se realizará un análisis temporal del coe�-
ciente de absorción, del exponente de Ångström de absorción
y del albedo de dispersión simple. También se estudiarán las
correlaciones existentes entre los parámetros y, por último,
la in�uencia del trá�co en nuestras medidas. Las tablas con
las estadísticas de este análisis se incluirán en el Anexo A.
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4.1. Coe�ciente de absorción

A lo largo de este trabajo hemos querido transmitir la importancia de la
absorción de los aerosoles en la atmósfera, ya que afectan al balance de energía en
la Tierra y contribuyen al calentamiento de la atmósfera (Moosmüller et al., 2009).
Aún hoy, la caracterización de este parámetro es crucial para poder desarrollar
modelos �ables capaces de detectar y predecir el efecto directo de los aerosoles en
el forzamiento radiativo. En este apartado se presentarán los resultados obtenidos
para la caracterización de babs a nivel del suelo en Burjassot entre 2011 y 2014.

La metodología explicada en el capítulo anterior se ha aplicado con el �n
de obtener los valores de babs para los siete canales del etalómetro (370, 470,
520, 590, 660, 880 y 950 nm) durante todo el periodo de medida. A continuación,
procederemos a analizar los resultados obtenidos tras la corrección y a estudiar su
variación temporal. Las unidades en las que se expresa generalmente el coe�ciente
de absorción, y que aparecerán de ahora en adelante, son Mm−1.

4.1.1. Variabilidad interanual

En la Figura 4.1 se presenta la evolución del coe�ciente de absorción para las
siete longitudes de onda del etalómetro. Su valor ha sido obtenido tras aplicar los
parámetros de calibración calculados en el capítulo anterior utilizando las medidas
del MAAP y del nefelómetro (Anexo A). En total, la base de datos disponible
corresponde a 1150 días válidos, empezando en febrero de 2011 y terminando en
junio de 2014. En la grá�ca pueden apreciarse las interrupciones que sufrieron las
medidas. La primera, que corresponde a noviembre de 2011, fue debida a obras en
la estación de medida; la segunda, en julio de 2012, corresponde a la campaña que
se realizó con el instrumento en Granada y cuyos resultados han sido publicados
en Segura et al. (2014).

De la representación de los valores de babs obtenidos a partir de los canales del
etalómetro se puede comprobar cómo la relación espectral entre los coe�cientes es
siempre muy similar, los valores máximos del coe�ciente de absorción se obtienen
en el canal de 370 nm (UV) y los mínimos en el de 950 nm (IR). Año a año, la
evolución de babs no parece variar su comportamiento, los valores más altos se
alcanzan entre octubre y abril y los más bajos entre mayo y septiembre. Además,
también se observa variabilidad en las medidas diarias, lo que nos indica una gran
dispersión en el coe�ciente de absorción.

Esteve et al. (2012b) también observaron variación en los valores de bscat a lo
largo del año, aunque el comportamiento de este parámetro di�ere del obtenido
para el coe�ciente de absorción, ya que los mínimos se obtienen en noviembre -
diciembre y los máximos en mayo - junio. Ambos coe�cientes están relacionados
por los efectos directos que producen en la radiación solar que alcanza la Tierra,
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Figura 4.1: Evolución del promedio diario del coe�ciente de absorción babs en las siete
longitudes de onda del etalómetro (370, 470, 520, 590, 660, 880 y 950 nm) a lo largo del
periodo de medida en la estación de Burjassot.

y que afectan al balance radiativo de esta. Sin embargo, cabe destacar que los
valores de bscat obtenidos en la estación de Burjassot, son mucho mayores que los
de babs, con valores medios mensuales que varían entre 59 Mm−1 y 99 Mm−1 a
550 nm.

La ventaja de disponer de siete canales de medida para determinar babs es la
posibilidad de estudiar la dependencia espectral de este parámetro. Esto resulta de
gran importancia puesto que cada canal es sensible a diferentes compuestos, como
explicábamos en la sección 2.3.2, lo que nos puede ayudar a identi�car episodios
puntuales de cierto tipo de aerosoles. Sin embargo, para el análisis estadístico que
estamos tratando en esta sección, mostrar grá�camente cada canal puede llegar a
ser redundante y aportar poca información nueva. Por lo tanto, en este capítulo se
ha optado por representar únicamente grá�cas correspondientes a tres de los siete
canales de medida: los dos extremos (370 y 950 nm) y uno intermedio, el de 660
nm, por su proximidad al canal de medida del MAAP, con el que realizaremos
algunas comparaciones. Los valores estadísticos obtenidos para el resto de los
canales de medida se muestran en el Anexo A.

En la Figura 4.2 se ha representado un diagrama de cajas con la estadística
mensual de toda la base de datos. Toda la información contenida en los diagramas
de cajas que aparecen a partir de este capítulo se presenta de la misma forma:
el punto sólido dentro de la caja corresponderá a la media; la horizontal que
divide cada caja en dos, a la mediana; los límites superior e inferior de cada
caja representarán los percentiles P25 y P75; las líneas horizontales fuera de las
cajas indicarán los valores máximos y mínimos que se encuentran a 1.5 veces la
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diferencia entre P75 y P25 y, por último, las aspas corresponderán a los máximos
y mínimos de la estadística.

A través de esta agrupación de los datos, se va un paso más allá en el análisis
mostrado en la Figura 4.1 ya que podemos analizar mes a mes, durante los tres
años y medio de medidas, la evolución del babs. Los datos utilizados para realizar
la estadística proceden de las medias diarias del apartado anterior. Aunque el
comportamiento de babs es prácticamente igual en los tres casos, los valores ob-
tenidos son mucho más altos a 370 nm, donde se llegan a alcanzar los 60 Mm−1

de media en algunos meses, que a 950 nm, donde los valores medios máximos
apenas llegan a 15 Mm−1. Esta diferencia espectral será analizada de forma más
detallada con el exponente de Ångström de absorción en la siguiente sección.

Por otro lado, el comportamiento que ya intuíamos en la Figura 4.1 se hace
patente al agrupar los datos mensualmente. En la Figura 4.2 vemos que en los tres
canales de medida representados, la evolución de babs sigue un comportamiento
similar que se repite año a año. Diciembre y enero son los meses donde se alcanzan
los valores máximos de babs, mientras que los mínimos se obtienen en pleno verano
(julio y agosto). La evolución observada es que babs comienza el año con valores
máximos que descienden hasta alcanzar un mínimo en verano. En todo el periodo
de medidas, el mes con el valor medio de babs máximo, es diciembre de 2013 y el
de babs mínimo, julio de 2011.

También se observan diferencias en la dispersión de los datos, que es mayor
en los meses donde los valores de babs son más altos, especialmente en diciembre y
enero, que cuando son más bajos, p.e. meses de verano. Esta diferencia encuentra
su explicación en la meteorología, ya que las condiciones en la región de estudio
son mucho más variables en los meses de invierno que en los de verano. En invierno
se alternan situaciones anticiclónicas, que favorecen la acumulación de partículas
en la super�cie (Segura et al., 2013a), con sistemas procedentes del Atlántico
que provocan la eliminación de estas partículas mediante procesos de advección
o deposición húmeda. Además, una fuente local que afecta de forma directa a las
medidas, provocando grandes variaciones según la hora, es el trá�co de la autovía
de entrada a Valencia, menor en los meses de verano. La in�uencia del trá�co en
los datos la analizaremos en la sección 4.5, a través del estudio de las diferencias
entre medidas realizadas entre semana y los �nes de semana.

Para concluir este punto, en el anexo A se muestran las tablas con las estadís-
ticas obtenidas para cada año completo por separado (2011, 2012 y 2013), para
cada canal del etalómetro. Los valores medios obtenidos son muy próximos, con
apenas una diferencia de 1 o 2 Mm−1. Para las medianas, las diferencias son algo
mayores, obteniéndose un valor máximo en 2012 y un mínimo en 2013 en los siete
canales de medida. En cuanto a los máximos de la estadística, se observa que en
2013 estos son mucho más altos que en los años anteriores. Sin embargo, tres años
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de medida no son su�cientes para poder a�rmar con seguridad ninguna tendencia
en el babs. Por último, existe otra diferencia que no nos permite comparar los tres
años en las mismas condiciones y es que, mientras en 2013 se disponen de datos de
todos los meses (350 días), en 2011 y 2012 faltan enero y julio, respectivamente,
lo que hace que el número total de días analizados sea menor, 323 para 2011 y
329 para 2012.
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Figura 4.2: Evolución interanual de babs para tres longitudes de onda diferentes (370,
660 y 950 nm) en la estación de Burjassot con los datos agrupados mes a mes.

4.1.2. Variabilidad anual

En este apartado, se analiza la evolución anual del babs agrupando el promedio
de todos los datos por meses. En la Figura 4.3 se pone de mani�esto para los tres
casos el mismo comportamiento observado en el apartado anterior durante los
tres años de medida. Los meses donde babs es mayor coinciden también con los
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de más dispersión y son los que van de octubre a marzo (otoño e invierno). Entre
abril y septiembre los valores de babs, así como la dispersión, son menores. Agosto
es el mes donde tanto la media como la dispersión son mínimas, y diciembre y
enero donde son máximas.
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Figura 4.3: Estadística por meses de la evolución de babs para tres longitudes de onda
diferentes (370, 660 y 950 nm) en la estación de Burjassot.

En la Figura 4.4 se muestra el histograma de frecuencias para el babs en in-
tervalos de 5 Mm−1 para los tres canales anteriores (370, 660 y 950 nm). Para el
canal del ultravioleta solo un 30% de las medidas se encuentra por debajo de 20
Mm−1, situándose la mayor cantidad de datos entre 20 - 30 Mm−1. En general,
los datos están muy distribuidos, ya que a partir de los 30 Mm−1 desciende suave-
mente con una cola que llega hasta 100 Mm−1. Para los otros dos canales más del
50% de los datos se encuentra por debajo de 20 Mm−1. Es especialmente notable
lo obtenido en el canal del infrarrojo, ya que, prácticamente el 80% de los datos,
se encuentran por debajo de 10 Mm−1. En ambos casos la cola desciende suave-
mente hasta alcanzar valores de 55 Mm−1 (660 nm) y 35 Mm−1 (950 nm), valores
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mucho menores que a 370 nm. Este diagrama muestra las diferencias existentes
en la distribución de datos de cada canal. En el anexo A se presentan las tablas
con las estadísticas para cada mes y la anual. El número de meses computados
para la estadística mensual varía entre 2 y 4 meses, siendo el mes de julio el menos
representado debido a la campaña de Granada en 2012.

Normalmente, babs suele proporcionarse entre 500 y 700 nm dependiendo del
instrumento empleado. El valor medio mensual de babs a 660 nm en la estación de
Burjassot, varía entre 9.6 Mm−1 (agosto) y 20.8 Mm−1 (diciembre), obteniéndose
un promedio anual de 13.5 ± 0.2 Mm−1 y una desviación estándar y una mediana
de 6.8 Mm−1 y 12.3 Mm−1, respectivamente. En la Tabla 4.1 se muestran valores
del coe�ciente de absorción que han sido medidos en distintos puntos del mundo.
En la Península Ibérica, los valores de Burjassot han sido comparados con los
observados en otras zonas: en Évora se obtuvo un valor anual de 9 Mm−1 a 637
nm (Pereira et al., 2014), en Covilha, de 12 Mm−1 a 522 nm (Mogo et al., 2012),
y en Granada, el valor obtenido entre diciembre de 2005 y noviembre de 2007,
fue de 21 Mm−1 a 637 nm (Lyamani et al., 2010). El valor obtenido en Burjassot
se encuentra entre los de estos tres lugares. Analizando la estadística mensual, en
Burjassot vemos que la evolución es muy similar a las que se obtuvo en dichas
estaciones, con mínimos marcados en los meses de verano y máximos en invierno.

Durante la campaña en Granada, se obtuvo un valor de 8 ± 5 Mm−1 a 660
nm (Segura et al., 2014), menor que el obtenido en Burjassot de 10 ± 4 Mm−1,
en julio. El valor medio obtenido también está por debajo del que se obtuvo en
Toulon (Francia), entre 2005 - 2006, de 22 Mm−1 (Saha et al., 2008). Greenwald
et al. (2007) obtuvieron valores de 8 Mm−1 a 660 nm en Atlanta (EE. UU.)
durante el verano. En México, durante la campaña MILAGRO en marzo de 2006,
se obtuvo un valor de 37 Mm−1 a 550 nm, muy superior al de 18.5 Mm−1 a 520
nm obtenido en Burjassot en ese mismo mes. Como se puede ver en la Tabla 4.1,
hay mucha variabilidad en los valores de babs dependiendo de la localización. De
esta manera, se ve claramente que en las zonas rurales o alejadas de la actividad
antropogénica los valores son bastante bajos (p.e., Barrow (EE.UU.) o Finokalia
(Grecia)). Sin embargo, en las zonas urbanas los resultados registrados son muy
dispersos, aunque normalmente tienen en común que son superiores a los de las
zonas rurales. El rango de los valores obtenidos en la literatura varía desde 8
Mm−1 en pequeñas ciudades como Évora hasta los 56 Mm−1 en grandes urbes
como Pekín (China).
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Figura 4.4: Histograma con la distribución anual de frecuencias de babs para tres longi-
tudes de onda diferentes (370, 660 y 950 nm) en la estación de Burjassot.
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4.1.3. Dependencia estacional

En la Figura 4.5 se ha representado la distribución estacional de frecuencias a
660 nm, ya que las de los canales restantes son muy similares dentro de sus rangos
de valores correspondientes. En esta grá�ca puede verse el diferente comporta-
miento estacional, ya que la amplitud de la distribución varía según la estación
del año.

En invierno los valores están más distribuidos que para el resto de las estacio-
nes, con casi un 80% de los datos entre 5 Mm−1 y 25 Mm−1. Esto está relacionado
con la dispersión que se ha observado en el análisis anterior, y que era mayor para
estos meses. En primavera, aunque sigue habiendo dispersión, los valores se acu-
mulan en un rango más pequeño. De esta manera, se observa que ∼ 90% de los
datos se encuentran entre 5 Mm−1 y 20 Mm−1. En verano, se obtiene que más
del 80% de los datos están entre 5 Mm−1 y 15 Mm−1, lo que concuerda con que
la dispersión sea aún menor. Por último, en otoño el rango de medidas vuelve a
crecer y más del 80% de los datos vuelve a situarse entre 5 Mm−1 y 20 Mm−1.

4.1.4. Variabilidad a lo largo del día

A lo largo de este trabajo se ha mencionado cómo determinadas fuentes lo-
cales (p.e., trá�co) tienen una in�uencia directa en las medidas registradas por
el etalómetro. Esto se ha analizado a través del estudio de la evolución diaria
estacional de babs (Figura 4.6). Igual que en el caso anterior, no se observaron va-
riaciones en la evolución diaria de babs para los diferentes canales de medida, por
lo que únicamente se ha representado grá�camente la correspondiente al canal de
660 nm.

Para todas las estaciones del año se observan claros patrones diarios. Excepto
en verano, para las otras tres estaciones se observan dos máximos en la evolución,
uno por la mañana, entre las 5:00 y las 7:00 GMT, que es alcanzado a diferente
hora dependiendo de la estación del año, y otro por la tarde, entre las 18:00 y las
21:00 GMT. Este segundo pico, decrece de invierno a primavera, hasta desaparecer
por completo en verano. También se observa un mínimo: a las 3:00 GMT en otoño
e invierno, y sobre las 14:00 GMT en primavera y verano. El pico de la mañana
es el más alto del día en primavera, otoño y verano, pero no en invierno, cuando
es superado por el de la tarde. La hora en la que el pico alcanza su máximo va
desplazándose según las estaciones del año, desde las 5:00 - 6:00 GMT en verano
a las 7:00 - 8:00 GMT en invierno. Este desplazamiento es debido a la hora local,
concretamente al cambio horario estacional que se produce por motivos de ahorro
energético. Tras el pico matutino, los valores decrecen hasta un mínimo relativo
alrededor de las 14:00 GMT y vuelven a ascender por la tarde.

En la campaña de Granada, se obtuvo un patrón muy similar (Lyamani et al.,
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Figura 4.5: Histograma con la distribución estacional de frecuencias del coe�ciente de
absorción a 660 nm, babs,660, en la estación de Burjassot.

2010; Segura et al., 2014). Estos ciclos diarios que se observan en las medidas son
típicos de zonas urbanas (Horvath et al., 1997). Esteve et al. (2012b) obtuvieron,
en la evolución diaria del coe�ciente de dispersión, el mismo pico de la tarde que
se observa en la Figura 4.6, pero no el de la mañana. Esta diferencia entre ambos
coe�cientes puede tener su relación con la humedad que afecta de forma directa a
las medidas del nefelómetro y, no tanto, a las del etalómetro. Los valores medios
estacionales de humedad relativa para el pico observado durante la mañana se
encuentran entre el 70% y el 80% según la estación del año, mientras que cuando
comienzan a aumentar los valores de babs y bscat alrededor de las 16:00 GMT, la
humedad relativa está entre el 55% y el 60% (Esteve et al., 2012b).

Para complementar y explicar de forma cualitativa la evolución diaria de babs,
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en la Figura 4.6 se han incluido también grá�cas con la evolución diaria esta-
cional de la altura de la capa de mezcla (h) y del número de vehículos por hora
(Nvehículos). La evolución de la capa de mezcla ha sido obtenida a través del mo-
delo de HYSPLIT (Draxler and Hess, 1998). El modelo obtiene la altura de la
capa límite a través de la temperatura potencial, siendo la altura de esta aquella
en la que la temperatura potencial excede la de la super�cie en 2 K. De esta
forma, analizando el per�l de la temperatura se determina la altura de la capa de
mezcla. Los resultados son obtenidos a partir de datos meteorológicos con una re-
solución de 6 horas e interpolados a 3 horas, aunque en este trabajo, para hacerlos
coincidir con nuestras medidas los hemos interpolado a cada hora. De los datos
obtenidos con HYSPLIT, García et al. (2007) proponen utilizar los que se obtie-
nen a partir de mediodía, cuando la altura de la capa de mezcla está desarrollada
al máximo. Los datos de trá�co de la autovía CV-35 han sido proporcionados por
el Ayuntamiento de Valencia con una resolución de una hora.

Estacionalmente, existen grandes diferencias en la altura alcanzada por la
capa de mezcla, siendo mayor en verano que en invierno. La altura de la capa de
mezcla hace que se dispersen los aerosoles concentrados en la capa más cercana a
la super�cie y esto puede verse re�ejado en el descenso que se produce en babs en
las horas centrales del día. Respecto al trá�co, en la grá�ca se observa cómo entre
las 21:00 y las 03:00 GMT el número de vehículos por hora alcanza valores muy
bajos mientras que a partir de las 5:00 GMT y hasta las 18:00 GMT se mantiene
en valores elevados. A simple vista no se observa relación entre el descenso de
babs durante las horas centrales del día y el trá�co. Esto indica que el efecto de
la variación de la altura de la capa de mezcla tiene una in�uencia mayor en las
medidas de babs que el trá�co. Estacionalmente, no se observan grandes diferencias
en el trá�co, a excepción del desfase horario entre invierno y el resto de estaciones
y una ligera disminución en Nvehículos durante verano.

Este análisis se ha hecho de manera cualitativa para comprender cómo podía
estar relacionada la evolución de babs con los diferentes factores meteorológicos y el
trá�co. Como perspectiva futura, queda pendiente la inclusión de más parámetros
meteorológicos y su estudio estadístico para encontrar relaciones entre estos y babs.

4.2. Exponente de Ångström de absorción

Como se ha visto en el apartado anterior, en general, el coe�ciente de absorción
decrece con la longitud de onda, y este comportamiento puede ser descrito a través
de un ajuste potencial, como se observa en la siguiente ecuación:

babs(λ) = K · λ−αabs (4.1)
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Figura 4.6: Evolución diaria estacional de: el coe�ciente de absorción a 660 nm en la
estación de Burjassot (babs,660), la altura de la capa de mezcla (h) y del trá�co en la
autovia CV-35 (Nvehículos).
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donde K es una constante del ajuste, λ es la longitud de onda y αabs es el exponen-
te de Ångström de absorción. El valor adoptado por este parámetro se relaciona
con el tipo de aerosol presente en la atmósfera. El valor mínimo que suele adoptar
este parámetro es 1, e indica una dependencia de λ−1 en el coe�ciente de ab-
sorción. Este valor es típico de zonas urbanas donde predomina el BC, resultado
de procesos incompletos de combustión, p. e., vehículos a motor de combustión
interna (Bergstrom et al., 2007). Valores cercanos o por encima de 2 están rela-
cionados con polvo mineral, ya que la dependencia espectral en este caso aumenta
(Bergstrom et al., 2007). Sin embargo, al tratarse de un valor indicativo, existen
muchos matices a tener en cuenta dentro de ese intervalo, como se verá en los
siguientes apartados.
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Figura 4.7: Coe�ciente de absorción (babs) en función de la longitud de onda (λ) de
cada uno de los siete canales del etalómetro obtenido en Granada para el 29 (negro) y
30 (rojo) de junio de 2012. La leyenda incluye el valor de αabs calculado a partir del
espectro de babs.

Como ejemplo de lo que comentábamos sobre los diferentes valores que puede
adoptar αabs, en la Figura 4.7 se muestra la variación espectral de la media diaria
de babs obtenida en Granada los días 29 y 30 de junio de 2012, junto con el valor
de αabs en cada caso (Segura et al., 2014). La elección de estos dos días se debe
a que durante el 29 de junio de 2012 las medidas de suelo se vieron afectadas por
una fuerte intrusión de polvo sahariano mientras que el 30 de junio la intrusión ya
había �nalizado. A primera vista, podemos ver que los espectros obtenidos uno
y otro día son diferentes, alcanzando valores más altos el coe�ciente de absorción
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medido durante la intrusión (día 29) que tras esta (día 30). Además, la diferencia
entre los valores medidos los dos días es mayor en el UV que en el IR. Esto hace
que αabs alcance valores más altos durante la intrusión (αabs = 1.34) que una vez
�nalizada esta (αabs = 1.09). De esta forma αabs puede servir como indicador del
tipo de aerosol presente en la atmósfera. Sin embargo, cabe destacar que estos
valores quedan lejos de lo explicado en el párrafo anterior para aerosoles de polvo
mineral. Esto es debido a que a nivel de suelo hay mucha mezcla de aerosoles
debido a las diferentes fuentes (trá�co, intrusión sahariana, etc.) y por tanto, es
difícil aislar un único tipo.

En este trabajo, αabs se ha obtenido a partir del ajuste de todo el espectro
proporcionado por los siete canales de medida del etalómetro, esto es, de 370 a
950 nm. A continuación, se presenta el análisis temporal realizado sobre αabs,
igual que se ha hecho en la sección anterior con babs.

4.2.1. Variabilidad interanual

En la Figura 4.8 se muestra la evolución de αabs durante todo el periodo
de medida. Se observa cierta tendencia anual, aunque con más variabilidad que
para el coe�ciente de absorción. Los valores mínimos son obtenidos cada año en
octubre y los máximos entre febrero y marzo. Existen algunos mínimos en días
aislados, que pueden ser debidos a episodios puntuales. Los valores obtenidos se
encuentran alrededor de 1.3 y 1.5, exceptuando dichos casos particulares. Los
valores más altos fueron obtenidos entre enero y abril de 2012, llegando a superar
1.6.

En la Figura 4.9 se han agrupado los datos anteriores por meses y se han
representado a través de un diagrama de cajas, para poder estudiar mejor la
evolución interanual. Año a año, los valores máximos son alcanzados entre enero
y abril, y los mínimos entre septiembre y noviembre. Aunque la dispersión de los
datos no es demasiado grande, se observa que esta es mayor en los meses donde
αabs es mayor. En mayo de 2013 también se observa una dispersión de los datos
bastante grande debido a unos valores mínimos cercanos a 1.2 que se obtuvieron
algunos días. Los valores medios obtenidos año a año (con su desviación estándar)
van desde 1.40 ± 0.07, en 2013, a 1.45 ± 0.09, en 2012. En general, la diferencia
entre valores medios y mediana para todos los meses no es muy elevada, lo que
indica que la distribución está poco sesgada.

Febrero de 2012 es el mes con valores más altos de toda la distribución, lle-
gando a tener una diferencia de 0.2 con el valor medio. Estos valores suelen estar
asociados a intrusiones de polvo sahariano, aunque estas no suelen ser propias de
los meses de invierno debido a la posición del Cinturón Intertropical (Esteve et al.,
2012b). Si recordamos de la Figura 4.2, los valores de babs obtenidos para este mes
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no son excesivamente altos si los comparamos con los obtenidos para otros años.
Sin embargo, observando las medidas de espesor óptico de aerosoles (AOD) pro-
porcionadas por AERONET en nuestra estación, sí que existe cierta diferencia
con los valores de febrero de 2011 y 2013. AERONET es una red federada de
fotómetros solares CIMEL que realizan medidas atmosféricas desde suelo con el
�n de poder caracterizar las propiedades ópticas de los aerosoles en columna. Es
importante tener en cuenta que en este trabajo se están midiendo propiedades in-
situ y no en columna, por lo que los resultados publicados utilizando AERONET
no han de coincidir, necesariamente, con los obtenidos en suelo.
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Figura 4.8: Evolución del promedio diario del exponente de Ångström de absorción αabs

de 370 - 950 nm en la estación de Burjassot.

Utilizando estos datos se observa que en febrero de 2012 se obtienen valores
medios diarios de AOD para el canal de 550 nm por encima de 0.1 prácticamente
todos los días del mes (llegando en ocasiones a superar 0.2) mientras que para
los otros años, exceptuando episodios puntuales, estos no suelen alcanzar el valor
de 0.1. El hecho de que los valores de AOD sean más altos está relacionado
directamente con una mayor presencia de aerosoles en la columna atmosférica
y, si estos se encuentran a nivel de suelo, pueden in�uir en los valores de αabs
obtenidos con el etalómetro. Como veremos en el siguiente apartado, estos valores
altos de αabs pueden ser debidos a situaciones de mezcla a nivel de super�cie
cuya composición podría averiguarse complementando las medidas con análisis
químicos si estuvieran disponibles en la estación.
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Figura 4.9: Evolución interanual de αabs en la estación de Burjassot agrupada por meses
durante todo el periodo de medidas, desde febrero de 2011 a mayo de 2014.

4.2.2. Variabilidad anual

En la Figura 4.10 se muestra la estadística por meses de αabs en un diagrama
de cajas. La coincidencia en la mayoría de casos de la media y la mediana nos
indica, otra vez, una distribución de datos poco sesgada. Se puede observar que
tanto los valores máximos como los mínimos son muy variables. Los máximos
oscilan entre 1.704 en febrero y 1.439 en octubre, y los mínimos entre 1.339 en
enero y 1.187 en julio. En general, la dispersión es mayor de enero a julio y menor
de agosto a diciembre, sin embargo, la desviación estándar de los datos no llega a
superar 0.15, lo que indica que la dispersión de los datos, aun con sus diferencias,
no es muy grande.

El valor medio mensual de αabs varía entre 1.352 ± 0.004 en octubre y 1.470
± 0.009 en febrero, con un promedio anual de 1.420 ± 0.002 (y una mediana y
una desviación estándar de 1.409 y 0.078, respectivamente). En la campaña de
Granada, se obtuvo un valor medio (con su desviación estándar) de 1.1 ± 0.3
en julio de 2012 (Segura et al., 2014). Este valor es ligeramente menor que el
obtenido en la estación de Burjassot (1.38 ± 0.07). Al principio de la sección,
hemos comentado que en las zonas urbanas dominadas por BC el valor de este
parámetro suele estar en torno a 1. Esto concuerda bastante bien con lo que
obtuvimos en Granada, pero no lo hace tanto con lo obtenido en Valencia. Desde
hace unos años, se empieza a hablar de un tipo de aerosol urbano similar al BC
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pero con algunas diferencias espectrales. Se trata de un grupo de compuestos al
que se le ha asignado el nombre de Brown Carbon (BrC) y que, espectralmente,
se diferencia del BC porque ser más sensible a longitudes de onda cortas (UV)
lo que resulta en valores de αabs más altos que para el BC (Mallet et al., 2013).
Moosmüller et al. (2009) describen este tipo de compuesto como uno formado por
carbón orgánico soluble en agua (WSOC) o por sustancias húmicas procedentes de
emisiones del suelo o biogénicas (Limbeck et al., 1996). Por lo tanto, basándonos
en esto y sin olvidar que nuestro clima es mucho más húmedo que el de Granada,
podemos relacionar los resultados obtenidos de αabs en la estación de Burjassot
con la posible presencia de BrC. Sin embargo, sería necesario un análisis químico
para poder ser concluyentes en este aspecto, y solo se apunta aquí a modo de
hipótesis.
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Figura 4.10: Diagrama de cajas con la distribución anual de αabs en la estación de
Burjassot.

Giles et al. (2012) analizaron los diferentes valores de αabs,440−870 obtenidos en
otros trabajos en función del tipo de aerosol predominante utilizando medidas de
AERONET. Siguiendo con el artículo de Giles et al. (2012), para polvo desértico
obtuvieron αabs entre 1.7 ± 0.6 en Banizoumbou (Nigeria) y 2.0 ± 0.6 en Cabo
Verde; para aerosol urbano o industrial obtuvieron valores entre 1.1 ± 0.2 en
Shirahama (Japón) y 1.4 ± 0.4 en Ispra (Italia); para mezcla de diferentes tipos
de aerosoles (p.e., urbano y polvo desértico) los valores que obtuvieron están entre
1.2 ± 0.5 en Sede Boker (Israel) y 1.8 ± 0.4 en Xianghe (China) y por último,
para los aerosoles procedentes de la quema de biomasa los valores obtenidos se
encuentran entre 1.2 ± 0.2 en Mongu (Zambia) y 1.8 ± 0.5 en Bonanaza Creek
(Canadá).

En otro artículo, Mallet et al. (2013) analizaron la absorción de los aerosoles en
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el Mediterráneo también a través de las estaciones de AERONET. Para zonas con
contaminación urbana como Lecce, Toulon, Barcelona, Roma, Atenas o Burjassot,
obtuvieron valores entre 1 y 1.5. En el caso concreto de Burjassot obtuvieron un
αabs medio con su desviación estándar de 1.18 ± 0.43, ligeramente menor del
medido in-situ de 1.42 ± 0.08 (desviación estándar).

En la Figura 4.11 se muestra la distribución total de frecuencias de αabs. Como
se puede ver, más del 75% de los datos se encuentran por debajo de 1.5, valores
característicos de zonas urbanas e industriales que pueden ser resultado, en algu-
nos casos, de la mezcla de aerosoles de origen antropogénico con los resultantes
de la quema de biomasa o con restos de polvo desértico o, como decíamos antes,
de la presencia de BrC. El hecho de que menos del 20% de las medidas supere
el valor de 1.5, indica que se trata de episodios puntuales, como por ejemplo, los
debidos a intrusiones de polvo sahariano.

Por tanto, se puede decir que nuestra región está caracterizada por una mezcla
de aerosoles donde dominan los tipo urbano o industrial (BC o BrC) con algunos
de origen agrícola (quema de biomasa) y con episodios puntuales de intrusiones de
polvo desértico. La proximidad de la ciudad de Valencia, así como de la autovía,
resulta determinante en el tipo de aerosol que domina la distribución.
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Figura 4.11: Histograma con la distribucion anual de frecuencias de αabs en la estación
de Burjassot.
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4.2.3. Dependencia estacional

En la Figura 4.12 se muestran los histogramas con la distribución estacional
de frecuencias de αabs. Se pueden apreciar ciertas diferencias estacionales entre
verano-otoño e invierno-primavera. En invierno, la distribución de los datos es más
ancha (1.25 - 1.75), con el 60% de las medidas entre 1.35 y 1.50; en primavera, la
distribución se estrecha, aunque la mayor parte de los datos siguen estando entre
1.35 y 1.50; en verano, se observa cómo el rango 1.35 - 1.40 domina la distribución,
conteniendo cerca del 50% de los datos; por último, en otoño la distribución se
estrecha al máximo (valores entre 1.25 y 1.55), y más del 70% de las medidas se
encuentra entre 1.30 y 1.40.
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Figura 4.12: Histograma con la distribucion estacional de frecuencias de αabs en la
estación de Burjassot.
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4.2.4. Variabilidad a lo largo del día

En la Figura 4.13 se muestra la evolución del promedio horario estacional del
exponente de Ångström de absorción a lo largo de un día, obtenido a partir de las
medidas correspondientes a todo el periodo de medida diferenciando para cada
estación del año. En todas las estaciones la evolución observada de αabs es la
misma, aunque con diferencias en los valores alcanzados. En general, los valores
máximos se obtienen durante la noche, entre las 22:00 GMT y las 02:00 GMT. A
partir de esa hora, el valor de este parámetro decrece hasta alcanzar un mínimo
entre las 05:00 GMT y las 07:00 GMT, dependiendo de la estación del año. Esta
disminución coincide con el inicio de los desplazamientos de los vehículos por la
autovía, lo que hace que el trá�co aumente y el coe�ciente de absorción también
(Figura 4.6). Tras alcanzar el valor mínimo αabs vuelve a ascender, manteniéndose
con valores más o menos constantes, entre 1.35 - 1.40 en invierno y primavera y
entre 1.30 - 1.35 en verano y otoño, hasta alrededor de las 21:00 GMT cuando
vuelve a aumentar.

Esta evolución diaria está relacionada con el trá�co, que afecta de forma di-
recta al tipo de aerosol en la atmósfera. Además, las diferencias observadas entre
los valores registrados durante la noche y los obtenidos a primeras horas de la
mañana pueden estar también relacionados con la humedad. Esta es más alta a
primeras horas del día, luego desciende durante el resto del día siendo mínima en
las horas centrales, y vuelve a aumentar durante la noche. Utilizando las tablas
con valores de babs para aerosoles urbanos de d′Almeida et al. (1991), se observó
que el exponente de Ångström de absorción variaba ligeramente con la humedad,
pasando de 0.76 a 0% de humedad, a 0.79 para una humedad relativa de 90%.
Estos valores fueron simulados a través del código Mie para diferentes tipos de
aerosoles y de humedades relativas y muestran la posibilidad de que exista cier-
ta dependencia en αabs, y por tanto, en el tipo de aerosol con la humedad. Un
análisis más detallado sobre los efectos de la humedad en este parámetro queda
abierto para futuros trabajos.

4.3. Albedo de dispersión simple

El albedo de dispersión simple, ω0, es un parámetro que relaciona la extinción
de la radiación solar causada por la dispersión de los aerosoles con la radiación
total extinguida en la atmósfera. Los valores que adopta se encuentran entre 0 y 1.
Cuando ω0 tiene valores cercanos a 1, signi�ca que la dispersión domina sobre la
absorción, mientras que cuando los valores de ω0 tienden a 0, indica lo contrario,
que la absorción domina sobre la dispersión.

Si recordamos, en el capítulo 3 explicábamos cómo calcular este parámetro a
partir de los coe�cientes de absorción y dispersión. Debido a que el nefelómetro de
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Figura 4.13: Evolución diaria estacional del exponente de Ångström de absorción, αabs.

la estación de Burjassot tuvo problemas de funcionamiento, para este parámetro
únicamente disponemos de 378 días de medidas, desde mayo 2013 a junio 2014.
A continuación presentamos el análisis del año de medidas de ω0 para las siete
longitudes de onda del etalómetro (370, 470, 520, 590, 660, 880 y 950 nm).

4.3.1. Variabilidad anual

En la Figura 4.14 se ha representado la evolución de ω0 para las siete longitu-
des de onda del etalómetro. En la grá�ca no se observan grandes diferencias entre
las medidas de los diferentes canales. Los valores que adopta ω0 a lo largo del año
se encuentran entre 0.42 y 0.97, lo que constituye un rango de valores similar al
obtenido en México por Marley et al. (2009) en marzo de 2006.

En la Figura 4.15 se ha representado el diagrama de cajas con las estadísticas
mensuales de los valores obtenidos a 370, 660 y 950 nm. Se observa que, aunque la
evolución de este parámetro es similar en los tres casos, los valores son ligeramente
menores a 370 nm que a 950 nm, aunque esta diferencia no es tan pronunciada
como la que se apreciaba en el caso de babs. En los tres canales, los valores máximos
se obtienen entre marzo y octubre, mientras que los mínimos aparecen entre
noviembre y febrero. En la Figura 4.16 se ha representado la distribución de
frecuencias de toda la base de datos. Como se puede ver, no existen diferencias
muy signi�cativas entre las medidas de los diferentes canales. En los tres casos,
prácticamente el 80% de los datos se encuentran entre 0.55 y 0.85.

En el anexo A, igual que hicimos con babs, se muestran las estadísticas men-
suales y anuales, calculadas para los siete canales en los que se obtiene ω0. El
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Figura 4.14: Evolución del promedio diario del albedo de dispersión simple, ω0, para
siete longitudes de onda entre mayo 2013 y mayo 2014 en la estación de Burjassot.

valor medio (con su desviación estándar) obtenido a 660 nm en la estación de
Burjassot es de 0.72 ± 0.11. Nuestro valor es similar a los obtenidos en otras
ciudades, como por ejemplo, en verano en Granada, 0.73 ± 0.06 (Lyamani et al.,
2010) o en Toulon (Francia) entre 0.73-0.79 ± 0.07 (Saha et al., 2008). Sin em-
bargo, es menor al obtenido en Atlanta, de 0.87 ± 0.08 (Carrico et al., 2003) o
Pekín, 0.80 ± 0.09 a 550 nm (He et al., 2009). En zonas rurales como Montseny
(Barcelona) el valor obtenido es de 0.90 ± 0.05 a 635 nm (Pandol� et al., 2011).
Los valores para la estación de Burjassot re�ejan la importancia de la absorción
en la extinción total de la radiación solar en nuestra estación y también, seña-
lan la presencia de una parte considerable de aerosoles absorbentes a tener en
cuenta. Como hemos expuesto anteriormente en este trabajo, en general este tipo
de aerosoles suelen tener origen antropogénico (quema de combustibles fósiles,
coches, industria, etc.), por lo que suelen estar muy presentes en zonas urbanas.
De ahí que el valor obtenido en nuestra estación sea tan bajo en relación con el
del Montseny (Barcelona) que representa un medio rural donde la presencia de
aerosoles absorbentes de origen antropogénico es mucho menor.

4.3.2. Dependencia estacional

En la Figura 4.17 se representan los histogramas con la distribución de fre-
cuencias de ω0 a 660 nm para las diferentes estaciones del año. En este caso, sí
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Figura 4.16: Histograma con la distribución anual de frecuencias de ω0 para tres longi-
tudes de onda diferentes (370, 660 y 950 nm) en la estación de Burjassot.

que se observan variaciones estación a estación. En invierno, la distribución de
los datos abarca de 0.45 a 0.90, aunque más del 60% se encuentra entre 0.50 y
0.70; en primavera, la distribución se ensancha un poco más, 0.45 - 1.00, y más
del 50% de los datos pasan a estar entre 0.65 y 0.90; en verano, la distribución
se estrecha a un rango de 0.60 a 0.95, y casi el 60% de los datos pasan a estar
entre 0.8 y 0.9; por último, en otoño, la distribución vuelve ser muy similar a la
observada en invierno, con valores entre 0.45 - 0.90, y el 60% de los datos entre
0.65 y 0.85.

Estas variaciones que se observan estación a estación concuerdan con lo ob-
tenido para babs. Las estaciones donde los valores de ω0 son menores concuerdan
con aquellas donde se obtenían valores más altos de babs e indica dominio de la
absorción. En verano, los valores de babs decrecían y, además, aumentaban los
episodios de polvo desértico (Estellés et al., 2004), lo que concuerda con la ob-
tención de valores más altos de ω0. En invierno, por el contrario, teníamos más
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dispersión debido a los fenómenos meteorológicos, lo que se observa también en
los valores de ω0. No hay que olvidar el papel que juega la capa de mezcla en la
dispersión de contaminantes. Como vimos en la Figura 4.6, la altura que alcanza
esta es menor en invierno, lo que favorece la acumulación de contaminantes y, por
tanto, que se alcancen valores mayores de babs y en consecuencia, provocando una
disminución de ω0. En verano, la altura de la capa de mezcla asciende, provocan-
do la dispersión de los contaminantes y de esta forma, in�uyendo también en el
aumento de ω0.

4.3.3. Variabilidad a lo largo del día

Para acabar esta sección, en la Figura 4.18 se presenta la evolución diaria es-
tacional de ω0 a 660 nm. En ella, se puede ver cómo su valor es menor en invierno
y mayor en verano, con una diferencia máxima de ∼ 0.2. El mínimo diario se pro-
duce entre las 05:00 GMT y las 07:00 GMT dependiendo de la estación y coincide
con la hora punta en la autovía, debida al desplazamiento de vehículos que entran
y salen de Valencia. Este pico es normal, ya que a esas horas aumenta la cantidad
de aerosoles absorbentes y, en consecuencia, también lo hace babs produciéndose
una disminución en el valor de ω0. Pasadas esas horas, ω0 asciende un poco ya
que aumenta la altura de la capa de mezcla y los aerosoles se diluyen. El valor que
toma ω0 en este intervalo de tiempo varia considerablemente dependiendo de la
estación del año de la que se trate. De esta manera, nos encontramos con valores
medios mínimos de 0.6 en invierno y valores medios máximos de 0.8 en verano.
Además, en invierno sobre todo, ω0 vuelve a experimentar un descenso entre las
18:00 - 20:00 GMT, debido en parte al aumento del trá�co y a la disminución de
altura de la capa de mezcla. Esta disminución de última hora se se va apreciando
mucho menos en otoño y primavera, hasta desaparecer por completo en verano.

En de�nitiva, los datos obtenidos de ω0 se corresponden con los de una atmós-
fera de una zona urbana con episodios puntuales de intrusiones de polvo mineral
o quema de biomasa. Todo esto concuerda con lo que se ha ido observando hasta
ahora a partir del análisis de la evolución de babs y αabs.

4.4. Correlaciones entre los parámetros

Tras analizar el comportamiento anual, estacional y diario de babs, αabs y ω0,
es interesante estudiar las correlaciones que puedan existir entre los diferentes
parámetros. Para ello, se han utilizado los valores medios diarios calculados en
los apartados anteriores.

En la Figura 4.19 se muestra el diagrama para estudiar la correlación entre
entre babs a 660 nm y αabs. En la grá�ca no se observa ninguna correlación entre los
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dispersión simple a 660 nm, ω0,660, en la estación de Burjassot a lo largo del periodo
completo de medidas.
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Figura 4.18: Evolucion diaria estacional del albedo de dispersión simple a 660 nm, ω0,660.

datos, aunque sí que se aprecian diferencias estacionales. Los valores representados
de αabs se encuentran en su mayoría entre 1.3 - 1.6, siendo babs más variable. En
invierno, los valores de babs son, aunque con mucha variabilidad, más altos que
para las otras estaciones, y αabs tiene valores entre 1.4 - 1.7. En primavera, el
rango en αabs es similar al de invierno, pero con algunos puntos por debajo de
1.4, y con valores de babs más bajos. En verano, tanto babs como αabs disminuyen,
encontrándose la mayoría de los valores por debajo de 20 Mm−1 y entre 1.3 -
1.5, respectivamente. Por último, en otoño, los valores de babs aumentan, aunque
los de αabs siguen estando, en su mayoría por debajo de 1.4. Esto indica lo que
ya veníamos viendo antes y, es que, αabs no está relacionado tanto con babs sino
con el tipo de aerosol dominante. Además, es importante señalar que, al tratarse
de medidas ambientales, no se puede controlar el tipo de aerosol medido, por lo
que αabs, mientras no se trate de un episodio claro de un aerosol dominante o se
dispongan de medidas de análisis químico del �ltro, no puede aportar información
exacta del tipo de aerosol.

En la Figura 4.20 se muestra el diagrama de correlación entre babs y ω0 a 660
nm agrupados según la estación del año. En la grá�ca se puede ver que, aunque
no exista correlación entre los datos, sí que se distinguen ciertos comportamientos
estacionales. En invierno, los valores de ω0 están en su mayoría por debajo de 0.7
y babs alcanza valores más altos que para el resto de estaciones. En primavera,
los valores de ω0 están más distribuidos, 0.50 - 0.85, mientras que los de babs
han disminuido, encontrándose la mayoría por debajo de 20 Mm−1. Verano, tiene
valores de babs también bajos pero altos de ω0, ya que la mayoría se encuentran
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Figura 4.19: Relación entre el coe�ciente de absorción a 660 nm, babs,660, y el exponente
de Ångström de absorción, αabs, para las diferentes estaciones del año.

por encima de 0.70. Otoño, vuelve a adoptar valores similares a los que ya se
observaban en primavera en cuanto al babs, pero con ω0 más bajos (0.5 - 0.8),
lo que puede relacionarse con los cambios en la altura de la capa de mezcla. En
de�nitiva, aunque es difícil establecer cierta correlación entre ambos parámetros
se puede ver que, en general, la relación entre ambos concuerda con lo que se ha
analizado hasta ahora. Las estaciones del año donde los valores obtenidos de babs
son más altos (otoño e invierno) corresponden también a aquellas en las que los
valores de ω0 son, generalmente menores. Y lo mismo ocurre para primavera y
verano, estaciones donde se registran valores mas bajos de babs y, por contra, más
altos de ω0.

Por último, se ha representado también el diagrama para estudiar la posible
correlación entre αabs y ω0 a 660 nm agrupados según la estación del año. Igual
que en los casos anteriores, no se ve ninguna correlación entre los datos, pero sí
cierta estacionalidad. En general, las diferencias estacionales se mani�estan sobre
todo en ω0, ya que se distinguen valores más bajos para invierno, más altos para
verano, y más distribuidos para primavera y otoño. En el caso de αabs, es difícil
ver la estacionalidad y su relación con ω0 ya que el rango de valores para las
diferentes estaciones suele ser muy similar. Esto puede deberse, como decíamos
antes, a que en nuestra estación el tipo de aerosol dominante no es muy variable
a lo largo del año, una combinación de BC o BrC, mezclado con otros tipos que
se deben a episodios puntuales de intrusión de polvo sahariano, de transporte a
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Figura 4.20: Relación entre el coe�ciente de absorción a 660 nm, babs,660, y el albedo de
dispersión simple a 660 nm, ω0,660, para las diferentes estaciones del año.

larga distancia o de quemas de biomasa.

4.5. In�uencia del trá�co en las propiedades de los ae-
rosoles

Como hemos ido comentando a lo largo de este trabajo, el trá�co es una de
las principales fuentes de aerosoles que afectan a las medidas a nivel de suelo en
la estación de Burjassot y en general, en cualquier zona urbana. Además, este
experimenta variaciones según la hora del día o la época del año (Figura 4.6c)
aunque la mayor diferencia que puede observarse en cuanto a su comportamiento,
es que es el número de vehículos es mucho mayor en los días laborales que en los
�nes de semana. En la Figura 4.22 se ha representado el valor medio diario del
trá�co según se trate de días laborales, sábados o domingos. Lo primero que se
observa es que existe una clara diferencia entre el patrón diario obtenido para los
días laborales y el del �n de semana, considerando sábados y domingos por igual.
Durante los días laborales se puede ver cómo el trá�co comienza a aumentar a
partir de las 3:00 GMT hasta alcanzar un máximo alrededor de las 6:00 GMT
(recordemos que la hora exacta variará según la estación del año) cuyo valor expe-
rimenta ligeras variaciones hasta las 18:00 GMT, cuando desciende bruscamente.
Los �nes de semana ese máximo desaparece por completo observándose única-
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Figura 4.21: Relación entre el albedo de dispersión simple a 660 nm, ω0,660, y el expo-
nente de Ångström de absorción, αabs, para las diferentes estaciones del año.

mente dos picos en la evolución diaria, uno alrededor de las 10:00 GMT y otro
alrededor de las 16:00 - 17:00 GMT. Además, avanzando un paso más podemos
ver que entre semana el numero medio de vehículos por hora (Nvehículos) durante
el día se encuentra entre 1500 y 2000, mientras que los �nes de semana apenas
supera los 1500. Es en este punto donde se observan las mayores diferencias entre
los sábados y los domingos, ya para el segundo caso el valor de Nvehículos es aún
menor.

Como el objetivo de este apartado es el de estudiar la in�uencia del trá�co
en las propiedades de los aerosoles medidas en la estación, se han escogido los
casos más extremos. Por tanto, los datos correspondientes a los días laborales
serán días afectados por mucho trá�co y para el caso de días con poca in�uencia
de esta fuente local se emplearán únicamente los valores obtenidos el domingo.
Dado que disponemos de una amplia base de datos (más de 3 años de medidas),
se puede considerar que existen su�cientes medidas realizadas en domingo para
poder aplicar esta diferenciación.

En resumen, para poder ver cómo la in�uencia del trá�co puede afectar a las
propiedades ópticas de los aerosoles, se han promediado babs, αabs y ω0 para los
días laborales y los domingos. Por otro lado, dadas las diferencias que hay en el
trá�co a lo largo del año, se ha tenido en cuenta también el carácter estacional en
el estudio de su in�uencia en las propiedades ópticas de los aerosoles. Esteve et al.



4.5. In�uencia del trá�co en las propiedades de los aerosoles 95

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22
0

500

1000

1500

2000

2500

GMT

N
ve

hí
cu

lo
s

 

 
L − V
Sábado
Domingo

Figura 4.22: Evolución diaria del numero de vehículos por hora (Nvehículos) que circulan
por la CV-35 diferenciando entre días laborales (negro), sábados (verde) y domingos
(rojo).

(2012b) también analizaron la in�uencia del trá�co en las propiedades ópticas de
dispersión de los aerosoles en la estación de Burjassot. Observaron que bscat era
mayor los días laborables que los �nes de semana y además, que los picos de
bscat coincidían con las horas de más trá�co en la autovía. Algo similar se espera
obtener para los coe�cientes de absorción.

En la Figura 4.23 se ha representado la evolución diaria estacional de babs,
αabs y ω0 a 660 nm, obtenida promediando para días laborables. Vemos que los
resultados son similares a lo que habíamos obtenido en las secciones anteriores, ya
que en la base de datos disponible los días laborables dominan sobre los festivos.
En las horas puntas de trá�co en la autovía aparecen valores máximos en babs
y mínimos en αabs y ω0. En todos los casos, los picos son más pronunciados en
invierno, cuando la altura de la capa de mezcla está más baja, que en verano.

En la Figura 4.24 se ha representado la evolución diaria estacional de babs, αabs
y ω0 a 660 nm obtenida promediando únicamente las medidas en domingos. Es
notable la diferencia con respecto a los días laborables, ya que el pico de primera
hora de la mañana de babs desaparece por completo en las cuatro estaciones,
aunque sigue manteniéndose de manera similar el de la noche. En el caso de αabs,
los valores evolucionan sin grandes variaciones a lo largo del día. En la �gura
pueden verse las diferencias estacionales, obteniéndose valores menores en verano
y otoño (alrededor de 1.4) que en primavera e invierno (alrededor de 1.5). En el
caso de ω0 se observa que presenta un comportamiento similar a αabs, ya que no
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se producen grandes variaciones en su evolución a lo largo del día. Sin embargo,
sí que se ven diferencias estacionales, siendo el valor de este parámetro mayor en
verano que en inverno. Podemos ver cómo los valores de los parámetros estudiados
en ausencia de trá�co, presentan menos variaciones a lo largo del día sea cual sea
la estación del año en la que nos encontremos.

En de�nitiva, se puede concluir con que el trá�co in�uye de manera directa
en las propiedades ópticas de absorción analizadas en este trabajo, aumentando
el coe�ciente de absorción y disminuyendo tanto el exponente de Ångström de
absorción (que suele ser menor para aerosoles procedentes de la combustión del
motor de los vehículos) como el albedo de dispersión simple, ya que aumenta la
contribución de la absorción en este parámetro. Cabe destacar también que los
resultados que se muestran son similares a los obtenidos en otras zonas urbanas
(Lyamani et al., 2010; Pereira et al., 2014).
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Figura 4.23: Evolución diaria estacional de babs,660, αabs y ω0,660 obtenida para los dias
laborables.
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Figura 4.24: Evolución diaria estacional de babs,660, αabs y ω0,660 obtenida utilizando
las medidas realizadas los domingos.



Capítulo 5

Caracterización de las masas de
aire

En este capítulo se han relacionado las propiedades ópticas
de los aerosoles calculadas en el apartado anterior con el
tipo de masas de aire clasi�cadas en función de sus retro-
trayectorias. Para ello hemos utilizado el modelo HYSPLIT,
que se describirá más a fondo a lo largo del capítulo, y se han
de�nido unos índices con el �n de caracterizar la masa de ai-
re atendiendo a características espaciales y temporales. Una
aplicación de este método fue empleada para la clasi�cación
de casos particulares de intrusiones saharianas.
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5.1. De�nición de las masas de aire

Debido a la distribución no homogénea de la radiación solar en la super�cie
de la Tierra y a la rotación de esta, la atmósfera se encuentra sometida a una
serie de fuerzas responsables de generar un patrón de circulación del aire a escala
global.

El modelo que describe de forma más sencilla la circulación atmosférica es el
modelo de tres células de circulación global (Figura 5.1). De acuerdo con este,
el aire circula en tres células diferentes, intercambiando masa y energía entre las
regiones polares y ecuatoriales. El responsable de la formación de estas células no
es otro que el Sol, ya que la radiación solar que alcanza la Tierra se distribuye de
forma diferente, siendo en zonas ecuatoriales mucho mayor que en zonas polares.
El aire caliente de las zonas ecuatoriales asciende e inicia su camino hacia latitudes
superiores descendiendo a medida que se va enfriando.

Figura 5.1: Esquema de la circulación atmosférica basado en el modelo de tres células.

En su ascenso a zonas polares, los vientos procedentes del ecuador pierden toda
su energía a 30o de latitud, descendiendo y volviendo hacia zonas ecuatoriales. Se
forma así la primera célula que recibe el nombre de Hadley, y de la convergencia
de las dos células (la del hemisferio norte y la del hemisferio sur), surge una región
o zona de convergencia intertropical, conocida por su acrónimo en inglés ITCZ.
Por otro lado, las masas de aire que se dirigen desde los polos hacia el ecuador
sufren el mismo comportamiento y una vez han descendido 30o, adquieren la
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energía su�ciente, ascienden y vuelven a los polos. De esta forma generan lo que
se conocen como células polares.

Por último, la célula de Ferrel se forma entre los 30o y 60o de latitud como
consecuencia de las dos anteriores, para completar esta circulación del aire. Las
masas de aire inician su movimiento hacia los polos a unos 30o de latitud y, al
llegar a los 60o, se encuentran con las que descendían de los polos, por lo que
ascienden y vuelven a dirigir su camino hacia zonas ecuatoriales. Las zonas donde
se encuentran dos células diferentes constituyen cinturones, que generan centros
de altas y bajas presiones. La posición e intensidad de estos cinturones varía a lo
largo del año y es responsable, en última instancia, de los cambios estacionales
característicos de las masas de aire que afectan a lugares como, por ejemplo,
Valencia, situado a latitudes medias.

Una masa de aire se de�ne tradicionalmente como un volumen de aire cuyas
propiedades físicas, especialmente humedad y temperatura, permanecen constan-
tes a través de áreas de cientos a miles de kilómetros cuadrados (Barry and
Chorley, 1987). Estas adquieren sus propiedades al interactuar con las super�cies
sobre las que permanecen estacionarias durante un cierto tiempo. Estas super�-
cies reciben el nombre de regiones fuente, y deben ser lo su�cientemente extensas
y homogéneas para poder in�uir en la masa de aire.

En la de�nición de masa de aire tradicional no se tienen en cuenta las pro-
piedades de las partículas de aire suspendidas en ella. Sin embargo, es razonable
suponer que la interacción entre la región fuente y la masa de aire acabará deter-
minando la naturaleza y la concentración de aerosoles suspendidos, y aún más si
tenemos en cuenta que la vida media de las partículas en la troposfera es de 5 a
10 días. Esto puede hacer que una masa de aire que se mantenga durante unos
días sobre una misma región, sustituya parte de la carga de aerosoles que porta-
ba con anterioridad. Considerando esto, es fácil ver que lo más probable es que
las masas de aire que encontremos no sean puras, bien porque se han mezclado
homogénea o heterogéneamente con masas de otras características, o bien por el
tiempo empleado en desplazarse sobre otras regiones.

Las clasi�cación de las masas de aire se puede realizar, atendiendo a sus fuentes
de origen, basándonos en dos parámetros básicos: tipo de super�cie y temperatura.
A partir de la temperatura, las masas de aire se pueden diferenciar entre árticas
(A), polares (P) y tropicales (T) dependiendo de la latitud en la que se originen.
Respecto a la super�cie, se puede distinguir entre continentales (c) y marítimas
(m) (Barry and Chorley, 1987). En la Figura 5.2 se muestran las principales masas
de aire que afectan a la Península Ibérica según Font Tullot (2000).

En este capítulo, se estudian las regiones fuente que rodean nuestra estación
para poder ver cómo afectan a las propiedades de los aerosoles. Las regiones que
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Figura 5.2: Principales tipos de masas de aire que afectan a la Península Ibérica.

pueden imprimir cierto carácter a las masas de aire que llegan a la Península
Ibérica son: el océano Atlántico, importante tanto por su extensión como por su
situación respecto de la circulación de los vientos; el norte de África, principal-
mente el desierto del Sáhara, que constituye una fuente importante de aerosoles
desérticos; Europa occidental, fuente importante de aerosoles de origen antro-
pogénico; o el Ártico, aunque por ser una fuente lejana, se considera de menor
importancia. El mar Mediterráneo, a pesar de ser relativamente pequeño y estar
encerrado entre dos super�cies continentales, puede imprimir su carácter en las
masas de aire que se estancan sobre él.

El trabajo presentado aquí está basado en el modelo ya publicado por Segura
et al. (2013b) que fue validado a través de la base de datos de intrusiones saha-
rianas del Ministerio de Medio Ambiente y Medio Rural y Marino (MARM) y
del Centro Superior de Investigaciones Cientí�cas (CSIC), obteniéndose alrede-
dor del 85% de acierto en la clasi�cación de estas intrusiones. En este trabajo,
para clasi�car las masas de aire se han empleado retrotrayectorias obtenidas por
el modelo HYSPLIT que se explicará a continuación.

5.2. Modelo HYSPLIT

Una opción para estudiar la relación entre el tipo de masa de aire y los ae-
rosoles consiste en calcular la trayectoria histórica seguida por la parcela de aire
que en un instante determinado se encuentra sobre nuestra estación. Para ello, es
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necesario utilizar datos atmosféricos globales de medidas cinéticas y termodiná-
micas y tras interpolarlos sobre una malla regular previamente de�nida, aplicar
un modelo de cálculo que permita conocer la historia de cualquier masa de aire.
El recorrido seguido recibe el nombre de retrotrayectoria y nos ayuda a ver las
regiones con las que ha interactuado la masa de aire que llega a nuestra estación.

Para la realización de este estudio, se ha utilizado el modelo Hybrid Single-
Particle Lagrangian Integrated Trajectory Model (HYSPLIT) 1 desarrollado por
el NOAA, que ya nombramos en el capítulo anterior cuando utilizamos las me-
didas de la altura de la capa de mezcla. Este modelo combina una aproximación
lagrangiana para resolver el transporte de masas de aire con una aproximación
euleriana para describir fenómenos de difusión de contaminantes. Para ello, em-
plea como entrada datos meteorológicos globales de diferente origen, interpolados
en mallas para la aplicación de ecuaciones de transporte.

Basándonos en trabajos anteriores (Estellés et al., 2004) el modelo de trans-
porte vertical aplicado es el obtenido directamente a partir de los campos de
velocidad vertical del �chero meteorológico. El tiempo de vuelo empleado es de 5
días (120 horas), lo que permite un buen seguimiento de la carga de aerosoles en
la masa de aire. En este trabajo se han empleado datos meteorológicos proceden-
tes de base de datos de GDAS (Global Data Assimilation System) del ARL (Air
Resources Laboratory), perteneciente al NOAA, con una resolución espacial de
1o y una temporal de 3 horas. Asimismo, se obtienen tres retrotrayectorias simul-
táneas a diferentes alturas sobre la estación. Puesto que las medidas realizadas en
este trabajo son a nivel de suelo, se han escogido alturas bajas para obtener las
retrotrayectorias, por debajo de 1000 m, con el �n de encontrar alguna relación
entre las masas de aire presentes en la zona y las medidas tomadas. Las alturas
que se emplean son: 500 m sobre el nivel del suelo, 700 m sobre el nivel del suelo
y, por último, 1000 m sobre el nivel del suelo. Estas tres alturas se encuentran
dentro la capa límite donde tienen lugar la mayor parte de las interacciones que
afectan a los aerosoles, y que pueden estar más relacionadas con lo que se observa
a nivel de suelo. En la Figura 5.3 se muestra un ejemplo de las retrotrayectorias
generadas por HYSPLIT para nuestra estación.

Existen varios trabajos que han empleado las retrotrayectorias como una he-
rramienta para poder analizar el origen de las masas de aire que llegan a una
estación determinada en un momento también determinado o con el �n de enten-
der el papel del transporte de las masas de aire en la climatología de aerosoles
local (Gerasopoulos et al., 2004; Estellés et al., 2004; Niemi et al., 2004). Para
analizar esto último, en este capítulo se ha relacionado el transporte de las masas
de aire con la climatología local de aerosoles presentada en el capítulo anterior.

1http://www.arl.noaa.gov/ready/hysplit4.html
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Figura 5.3: Ejemplo de las retrotrayectorias obtenidas mediante el modelo HYSPLIT
versión 4, para el caso de una masa de aire que llega a Valencia el día 15 de julio de 2013
a las 12:00 del mediodía con un tiempo de vuelo de 5 días (120 horas) para tres alturas
diferentes (500, 700 y 1000 m sobre el nivel del mar).

5.3. Clasi�cación

Los diferentes tipos de masas de aire que hemos empleado han sido clasi�cados
en relación con las propiedades de temperatura y humedad que se nombraban
en su de�nición, e introduciendo ligeras modi�caciones para incluir la in�uencia
de los aerosoles (Estellés et al., 2007). En la Figura 5.4 se muestra el mallado
realizado para establecer los tipos de masas de aire según la zona. Para ello se ha
dividido el hemisferio norte en celdas de 2o x 2o, a las que se ha asignado un tipo
de región fuente.

De esta forma se pueden distinguir los siguientes sectores:

Tipo EU. Este sector esta de�nido por las masas de aire de carácter po-
lar continental, aunque también incluye las de la costa mediterránea sep-
tentrional. Por su carácter continental, se espera que estas masas de aire
transporten partículas minerales originadas en los suelos del este de Europa.
Aunque su característica más importante es la carga de aerosoles de tipo
urbano, con origen antropogénico.
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Figura 5.4: Mallado del hemisferio norte con los diferentes sectores considerados en la
clasi�cación.

Tipo AF. Este sector está caracterizado por masas de aire continentales
tropicales, con una carga importante de polvo mineral debido al desierto
del Sáhara y a las células de alta presión que se generan en verano debido
a la intensa insolación, provocando la incorporación del polvo a capas altas
de la atmósfera, desde donde se transportará a otras latitudes.

Tipo TR. Este sector comprende la sección del Atlántico situada al oeste
de África. A causa de la circulación global del este por debajo de los 30o,
poseerá trazas de aerosoles minerales transportados desde el desierto del
Sáhara hacia el continente americano, desde donde una parte puede ser
desviada hacia nuestra región.

Tipo PO. Comprende la región del Atlántico situada a latitudes medias
(entre 30o - 55o de latitud) y posee un carácter intermedio entre las masas
marítimas tropicales y las árticas. Se generan a partir del desplazamiento
de masas de aire continentales procedentes de Norteamérica por el océano
Atlántico. Pueden traer alguna traza ocasional de su origen de aerosoles
antropogénicos y son de tipo polar.

Tipo AR. Comprende la región del Atlántico situada por encima de los
55o de latitud. Estará de�nido por masas de aire originadas en Canadá o
en la cuenca ártica, por lo que serán de tipo marítimo ártico o marítimo
polar, según su lugar exacto de origen. Dado el tiempo empleado en llegar a
nuestra estación a través del océano, su recuerdo continental será mínimo.
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Tipo O. Este sector se de�ne como una clase regional, caracterizada por
todas aquellas retrotrayectorias cuya distancia recorrida en el espacio de
tiempo asignado (5 días) no supera un valor máximo de 600 km. Esta clase
es indicativa de situaciones sinópticas con gradientes de presión débiles y,
por tanto, se trata de masas estacionarias. Es de esperar que sean masas
con una turbiedad relativamente alta debido a su estancamiento sobre la
Península Ibérica, el mar Mediterráneo o el norte de África. Contribuirá
también la acumulación de partículas producidas de forma local, ya que no
contribuye a que exista renovación del aire sobre la zona de estudio. Durante
episodios de este tipo, cobrará gran importancia el efecto de la brisa marina,
que según su fase diurna o nocturna arrastrará partículas de la tierra al mar
y viceversa.

De�nición de índices

Una vez establecidos los sectores, el siguiente paso es de�nir los criterios de
clasi�cación de las masas de aire que nos dirán el tipo de los aerosoles predomi-
nantes en estas. En general, la concentración de aerosoles en la atmósfera decrece
con el tiempo, por fenómenos de sedimentación, y también con la altura, ya que la
mayoría de los aerosoles se incorporan como consecuencia de la interacción de la
atmósfera con la super�cie terrestre. Para considerar estos criterios, se de�nirán
unos índices ponderados que nos permitirán asignar automáticamente el carácter
dominante de la masa de aire que presentan.

Para describir cuantitativamente el carácter de las masas de aire, Estellés
et al. (2007) de�nieron unos índices porcentuales ζi donde i corresponde a un
sector dado (EU, AF, PO, TR o AR). Estos índices fueron de�nidos a través del
cociente entre el número de horas que emplea una masa de aire en desplazarse a
través de un sector determinado (ti) y el tiempo total de viaje (T, siendo de 120
horas en nuestro caso). Y serían su�cientes para determinar el tipo de una masa
de aire si estas existieran en una única altura. Sin embargo, para poder aplicarlo
a la realidad, han sido ponderados utilizando dos funciones en las que se tiene
en cuenta tanto el tiempo de vida medio de los aerosoles en la atmósfera como
la capa de altura a la que se encuentran (Segura et al., 2013b). Por lo tanto, la
de�nición de los índices adopta la siguiente forma:

ζi( %) =
t̃i

T̃
· 100 (5.1)

donde t̃i es la suma de horas de las tres retrotrayectorias en el sector i, y T̃ la
suma ponderada de horas en total de la retrotrayectoria en cada altura. Estos
parámetros a su vez se escriben como:
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t̃i =
3∑

k=1

N∑
j=1

w(tkj)w(hkj)∆ti (5.2)

T̃ =

5∑
i=1

3∑
k=1

N∑
j=1

∆ti (5.3)

donde N es el número total de datos disponibles para cada retrotrayectoria. Los
índices i, j, k hacen referencia al sector, instante y altura de la retrotrayecto-
ria, respectivamente. Las ponderaciones temporales, w(tkj), y verticales, w(hkj),
vienen dadas a través de las siguientes ecuaciones:

w(tkj) = exp(−tkj/120) (5.4)

w(hkj) = exp(−hkj/2000) (5.5)

donde los valores para realizar la ponderación han sido �jados a 120 h y 2000 m de
altura, como se puede ver en las ecuaciones 5.4 y 5.5, respectivamente. El carácter
de�nitivo asignado a cada trayectoria se basará en el valor �nal de ζi. Diremos
que se trata de una masa de aire puro de la clase i si el índice ζi posee un valor
superior al 80%. En caso contrario, será tratada como mixta y su composición
vendrá dada por todas las clases cuyos índices superen el 20%. En este capítulo,
únicamente trabajaremos con masas puras o mixtas, compuestas de dos clases.

5.4. Caracterización temporal de las masas de aire

Antes de analizar la relación entre las masas de aire y las propiedades ópticas
de los aerosoles obtenida en este trabajo, se ha realizado un estudio de la variabi-
lidad de las masas de aire en nuestra región durante el periodo de medida. En la
Figura 5.5 se muestra un histograma con la clasi�cación de los casos diarios para
los diferentes tipos masa de aire pura o mixta y regional (tipo O). El periodo de
datos corresponde al mismo que las medidas del etalómetro, sumando un total de
1054 días disponibles para la comparación.

Dentro de las masas de aire puras que alcanzan nuestra estación, se puede
observar que las que suceden con más frecuencia son las de tipo europeo (EU, 200
casos) y polar (PO, 150 casos), seguidas por una cantidad signi�cativa de masas de
tipo regional (O, 100 casos). Las masas de aire africanas (AF) son especialmente
importantes entre primavera y verano, transportando muestras de aerosol de polvo
mineral a largas distancias desde su lugar de origen, sin embargo su incidencia
es menor, detectándose un total de 50 casos aproximadamente. Aunque suelen
desplazarse a alturas superiores a la capa límite, es también posible que se detecten
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Figura 5.5: Histograma con la incidencia de los distintos tipos de masas de aire en la
zona de estudio, durante el periodo considerado.

en retrotrayectorias por debajo de esta altura. Por otro lado, cabe destacar que
la presencia de masas de aire de tipo tropical (TR) o ártico (AR) puras, son muy
escasas en nuestra estación ya que, como se puede ver en el histograma, el número
de casos detectados apenas alcanza los 20.

Respecto a las masas clasi�cadas de tipo mixto, se puede observar que las
que suceden con más frecuencia son las de tipo africano - europeo (AFEU) y
europeo - ártico (EUAR), con cerca de 150 casos cada una, seguidas por las de
tipo polar - tropical (POTR) y ártico - polar (ARPO), con unos 100 casos cada
una. El resto de tipos mixtos de masas de aire no aparecen en el histograma por
no haberse dado ningún caso de ellos y, por lo tanto, no serán considerados en la
caracterización de las masas de aire que se realizará a continuación.
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5.5. Aerosoles y masas de aire

En los apartados siguientes analizaremos las relaciones existentes entre las
masas de aire dominantes y las propiedades de los aerosoles que se han obtenido
en el capítulo anterior. Para ello, hemos considerado las masas de aire tanto puras
como mixtas (compuestas por un máximo de dos tipos) de la Figura 5.5. Además,
con el �n de mejorar la comparación de los datos, para las propiedades ópticas
de los aerosoles se han promediado los valores obtenidos entre las 12:00 GMT y
las 13:00 GMT. De esta manera se intenta minimizar la variabilidad diaria, que
pueda estar ocasionada por fuentes locales.

5.5.1. Coe�ciente de absorción

En la Figura 5.6 se muestra un diagrama de cajas con los valores del coe�ciente
de absorción a tres longitudes de onda (370, 660 y 950 nm) para las diferentes
masas de aire. En el Anexo B se incluyen las tablas con las estadísticas de babs
para cada una de las clases que se presentan a continuación, obtenidas para las
siete longitudes de onda del etalómetro.

De los tres canales representados en la Figura 5.6 se observa que babs presenta
el mismo comportamiento para cada uno de ellos, aunque los valores obtenidos,
como ya observamos en el capítulo anterior, disminuyen según aumenta la lon-
gitud de onda. Por lo tanto, atendiendo a esto, únicamente comentaremos el
comportamiento para el canal de 660 nm. A nivel de suelo pueden observarse
ciertas variaciones en los valores de babs dependiendo del tipo de masa de aire. A
primera vista, llama la atención que para la mayoría de los tipos analizados los
valores medios se desvían de la mediana, siendo esto un indicador de variabilidad
en las medidas.

Más en detalle, podemos ver que los valores medios más altos se obtienen en las
masas de aire de tipo africano (AF) y regional (O), siendo de 13.6 ± 1.3 Mm−1 y
14.2 ± 1.1 Mm−1, respectivamente. Las masas de tipo africano están compuestas
por polvo mineral, que se caracteriza por valores altos de babs especialmente en
el ultravioleta (370 nm) (Collaud-Coen et al., 2004), lo que concuerda con lo
obtenido en nuestro análisis. Por otro lado, las masas de aire tipo O suelen estar
relacionadas con periodos de estancamiento en la zona de estudio, y por tanto
con una mayor presencia de contaminantes y de aerosoles de tipo urbano. En ese
caso, es normal que los valores de babs sean también elevados. Siguiendo con las
masas de aire puras, las de tipo tropical (TR) también presentan valores altos
del coe�ciente de absorción (babs,660 = 13 ± 4 Mm−1). Estos valores pueden estar
relacionados con que estas masas de aire poseen restos de polvo mineral, lo que
sumado al efecto de las altas temperaturas y humedades características de este
tipo pueden favorecer el crecimiento higroscópico. Sin embargo, el hecho de que
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haya tan pocos casos en nuestra zona durante nuestro periodo de estudio (Figura
5.5) hace que estos últimos resultados para el tipo TR no sean concluyentes.
Por otro lado, las de tipo europeo (EU) se caracterizan principalmente por estar
compuestas por aerosoles de tipo antropogénico y por tanto, por valores altos
de absorción, en este caso de 10.3 ± 0.5 Mm−1. Las de tipo polar (PO), por
su proximidad al continente europeo, también pueden verse in�uenciadas por
aerosoles de origen antropogénico que afectan al coe�ciente de absorción. Por
último, dentro de las masas de aire puras, cabe destacar las de tipo ártico (AR)
por tratarse de las más limpias de todas, con el coe�ciente de absorción más bajo,
de 6.3 ± 0.9 Mm−1. Estos resultados concuerdan con la caracterización de los
aerosoles a nivel de suelo realizada por Esteve et al. (2012a) para las propiedades
de dispersión de los aerosoles.

Respecto a las de tipo mixto, se puede observar cómo aquellas con presencia
del tipo africano, como las polar - africano (POAF), tropical - africano (TRAF)
o africano - europeo (AFEU), presentan valores altos de babs,660, situándose por
encima de 10 Mm−1. Sin embargo, en el caso de las dos primeras, el número de
casos que alcanzan nuestra estación es muy pequeño en comparación con el resto,
hallándose por debajo de 20. Por otro lado, también las de tipo polar - tropical
(POTR) y europeo - polar (EUPO), presentan valores altos de absorción, de 11.6
± 0.9 y 11.9 ± 1.4 Mm−1, respectivamente.

Por último, se puede ver que la dispersión en la mayoría de los tipos, excep-
tuando AR, EUAR y POAF, es bastante elevada. Esto se hace más evidente si
nos �jamos en los valores de la desviación estándar (σbabs) que se presentan en las
tablas del Anexo B y que como se puede ver, son casi del orden de la media. Estos
valores indican una gran variabilidad en el babs para un mismo tipo de masa de
aire y pueden ser debidos a que a nivel de suelo, la in�uencia de las fuentes locales
es muy alta. Entre ellas, es de especial importancia el efecto causado por el trá�co
continuo en la autovía cercana a la estación a lo largo del día, al contrario de lo
obtenido con medidas fotométricas que son representativas de toda la columna.
De todo ello se deduce que sería interesante en un futuro incluir en este tipo de
análisis la rosa de los vientos.

5.5.2. Exponente de Ångström de absorción

De la misma manera que relacionábamos los valores del coe�ciente de absor-
ción con los diferentes tipos de masas de aire, en este apartado procederemos a
hacer lo mismo utilizando el coe�ciente de Ångström de absorción (αabs).

En la Figura 5.7 se ha representado un diagrama de cajas con las estadísticas
de αabs para cada tipo de masa de aire. Relacionado con lo que se comentaba en
el capítulo anterior, en este análisis se esperaban obtener valores mayores de αabs
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Figura 5.6: Diagrama de cajas con los valores del coe�ciente de absorción para las
diferentes masas de aire que alcanzan la estación de medida a tres longitudes de onda
diferentes: 370 (babs,370), 660 (babs,660) y 950 nm (babs,950).

para aerosoles de tipo africano, debido a la presencia de polvo mineral, y αabs más
cercano a 1 para los de tipo europeo y polar, con mucha presencia de aerosoles
antropogénicos.

Sin embargo, como se puede observar en la Figura 5.7, a simple vista, no
hay gran diferencia entre los valores medios obtenidos para los diferentes tipos,
encontrándose todos entre 1.2 y 1.5. En la tabla con las estadísticas presentada
en el Anexo B podemos observar que el valor medio más pequeño de αabs es de
1.365 ± 0.012, para los de tipo TR, y el más alto de 1.469 ± 0.010, para los de
tipo EU. También se puede observar que, en general, la variabilidad es mayor
para las masas con in�uencia AF o EU que para las de tipo AR o PO.

El hecho de no encontrar grandes diferencias entre los valores de αabs para
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Figura 5.7: Diagrama de cajas con los valores del exponente de Ångström de absorción
para las diferentes masas de aire que alcanzan la estación de medida.

los diferentes tipos de masas de aire puede estar relacionado, como concluíamos
el apartado anterior, con la fuerte in�uencia de las fuentes locales en los valores
medidos a nivel de suelo. Estas fuentes, como el trá�co, pueden ser tan intensas
que enmascaren las características de los aerosoles transportados desde larga dis-
tancia. Para ser concluyentes en este aspecto sería conveniente incluir un análisis
químico de las medidas realizadas con el �ltro. Sin embargo, en nuestra esta-
ción de medida no poseemos los medios para realizar este tipo de análisis y por
tanto no podemos decir más acerca del tipo de aerosol medido a través de este
parámetro.

5.5.3. Albedo de dispersión simple

Por último, se ha analizado la relación entre el albedo de dispersión simple
(ω0) y los tipos de masas de aire clasi�cados para nuestra estación de medida.
Un hecho importante que hay que recordar es que la base de datos de ω0 en
nuestra estación es poco más de un año, por lo que el número total de días para
analizar ha sido de 378. Esto da lugar a que para determinados tipos el número de
casos detectado sea muy bajo y por tanto, que hayan sido eliminados del análisis
estadístico.

Para hacernos una idea de cómo quedan repartidos los diferentes casos, en
la Figura 5.8 se ha representado el histograma con los tipos de masas de aire
que llegan a nuestra estación entre mayo de 2013 y 2014. Comparando con el
histograma de la Figura 5.5 que correspondía a la base de datos total, a primera
vista podemos ver que la relación entre las incidencias de los diferentes tipos de
masas de aire se mantiene muy similar. Los casos más frecuentes son los de tipo
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EU, seguidos de los de tipo PO, AFEU y EUAR. Para poder ver cómo varía
el número total, en la Tabla 5.1 se muestra el número de casos para cada tipo
de masa de aire correspondiente a la estadística 2011 - 2014 y a la 2013 - 2014
junto con sus porcentajes. Esto último se muestra con el �n de poder ver cómo
porcentualmente el número de casos de cada tipo no varía de manera signi�cativa,
aunque sí lo haga la incidencia.
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Figura 5.8: Histograma con la incidencia de los distintos tipos de masas de aire en la
zona de estudio para la base de datos disponible del albedo de dispersión simple (ω0).

En la Figura 5.9 se ha representado el diagrama de cajas con las estadísticas
del albedo de dispersión simple para cada tipo de masa de aire, obtenido para
tres longitudes de onda diferentes: 370 (ω0,370), 660 (ω0,660) y 950 (ω0,950) nm. Se
puede observar que el comportamiento de ω0 es el mismo para todos los canales,
sin embargo, su valor varía con la longitud de onda. Es por ello que, igual que
hicimos con el coe�ciente de absorción, únicamente describiremos las medidas
del canal a 660 nm (ω0,660), entendiéndose que lo mismo es aplicable a los otros
canales.

Lo primero que nos llama la atención de esta �gura es que sí que se observan
diferencias en ω0,660 según el tipo de la masa de aire. Los valores más altos se
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Tabla 5.1: Resumen de los casos obtenidos en la estación para cada tipo de masa de
aire. La primera columna corresponde a los valores obtenidos en el periodo 2011 - 2014;
la segunda al periodo 2013 - 2014; y la tercera y la cuarta al porcentaje del total que
representan en cada caso.

Tipo Casos 2011 - 2014 Casos 2013 - 2014 %2011−2014 %2013−2014
EU 197 56 18.6 16.7
PO 145 45 13.7 13.4
AF 55 26 5.2 7.8
TR 11 4 1.0 1.2
AR 23 13 2.2 3.9
O 106 38 10.0 11.3

EUPO 33 6 3.1 1.8
AFEU 140 43 13.2 12.8
EUTR 1 1 0.1 0.3
EUAR 132 37 12.5 11.0
POAF 13 3 1.2 0.9
POTR 89 25 8.4 7.5
ARPO 94 31 8.9 9.3
TRAF 19 7 1.8 2.1

obtienen para las masas que contienen aerosoles de tipo EU o AF, situándose
entre 0.747 ± 0.014 (EU) y 0.824 ± 0.013 (AFEU). Como señalamos en el capítulo
anterior, los valores de ω0 para los aerosoles compuestos por polvo mineral suelen
ser más altos que los de tipo urbano, ya que se trata de aerosoles donde el efecto de
la dispersión domina sobre el de la absorción de forma notable. Por el contrario, los
de tipo urbano suelen ser más bajos, como se ha obtenido en diferentes ciudades
como por ejemplo, Granada (Lyamani et al., 2010).

Por otro lado, se observa también que para los de tipo AR y PO, el valor
de ω0,660 es considerablemente más bajo, de alrededor de 0.60. A primera vista,
esto no parece concordar con lo que habíamos obtenido para el coe�ciente de
absorción, donde decíamos que las masas de tipo AR se caracterizan por ser las
más limpias y por tanto, por tener valores de babs bajos. Sin embargo, hay que
tener en cuenta dos factores que pueden in�uir en estos resultados. El primero
de ellos es que la base de datos disponibles para un caso y otro varía: para babs
disponíamos de 23 casos, lo cual estadísticamente no es demasiado signi�cativo,
mientras que ahora disponemos solo de 13 (Tabla 5.1). Por otro lado, Esteve
et al. (2012a) obtuvieron para estas mismas masas de aire que el coe�ciente de
dispersión disminuía considerablemente respecto a los otros tipos. La disminución
por parte tanto de bscat como de babs, unido a la in�uencia local del trá�co que
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Figura 5.9: Diagrama de cajas con los valores del albedo de dispersión simple para las
diferentes masas de aire que alcanzan la estación de medida a tres longitudes de onda
diferentes: 370 (ω0,370), 660 (ω0,660) y 950 nm (ωabs,950).

tenemos en nuestra estación puede ser responsable del resultado obtenido para
ω0.

En de�nitiva, puesto que nuestra estación se encuentra sometida a la in�uencia
de fuentes locales como el trá�co y esta es bastante intensa, resulta difícil separar
qué es resultado de la contribución del tipo de masa de aire y qué lo es de las
fuentes locales. Una futura solución podría ser utilizar únicamente domingos y
festivos para realizar esta clasi�cación, lo que reduciría bastante la in�uencia del
trá�co en los resultados, o incluir también en el estudio el análisis de la rosa de
los vientos. Sin embargo, para poder hacer lo primero necesitaríamos una base de
datos mucho más extensa.



Capítulo 6

Concentración local de BC

En este capítulo se presenta el estudio de la evolución de
la concentración de Black Carbon (BC) medida a través del
canal de 880 nm del etalómetro. También presentaremos el
análisis de un episodio de contaminación sufrido en Valencia
en febrero de 2011, en el que se superaron los niveles reco-
mendados por la Unión Europea para material particulado
(particular matter, PM) y cuyo resultado puede encontrarse
en la publicación de Segura et al. (2013a)
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6.1. Black Carbon

En esta sección analizaremos la evolución de la concentración de Black Carbon
(BC) medida en la estación de Burjassot entre febrero de 2011 y junio de 2014.
Como ya comentamos en el capítulo 1, el BC juega un papel muy importante en
la absorción de parte de la radiación solar en la atmósfera. Su presencia en ella
es debida, entre otras cosas, a procesos de combustión incompleta de carburantes
fósiles. Esto hace que en ambientes urbanos los vehículos motorizados (coches,
motos, camiones, etc.) constituyan una de las principales fuentes de este tipo de
aerosol.

Dada la proximidad de una de las autovías de entrada a Valencia (la CV-35) a
la estación de Burjassot, y siguiendo lo obtenido en el análisis de las propiedades
ópticas en nuestra estación de medida, consideramos que el trá�co va a tener
una in�uencia directa también en las concentraciones de BC medidas a nivel de
suelo. Es por ello que hemos querido analizar estas concentraciones y en última
instancia, analizar también cómo el trá�co puede afectar a estos valores.

6.1.1. Evolución temporal de los valores mensuales de BC

En la Figura 6.1 se ha representado un diagrama de cajas con la estadística
mensual de BC para toda la base de datos. A primera vista, podemos observar
una cierta periodicidad anual en la evolución de los valores de BC. Las concentra-
ciones más altas se obtienen en los meses de invierno, especialmente en diciembre,
mientras que las más bajas lo hacen en verano (julio y agosto), al contrario de
lo que ocurría con las medidas de espesor óptico de aerosoles (AOD) obtenidas
a través de MODIS y AERONET, donde el AOD era mucho mayor en los meses
de verano que en los de invierno (Segura et al., 2015). Por otro lado, podemos
ver que al igual que los valores medidos de babs, también la dispersión observada
en la concentración de BC es mucho mayor los meses de invierno que en los de
verano.

Como comentario aparte cabe destacar que, excepto en 2011, febrero suele
ser un mes donde tanto la concentración de BC como su desviación estándar
disminuyen en comparación con las de los meses anteriores. Esta excepción es
importante ya que, como se presentará en la sección 6.2, durante febrero de 2011
se vivió uno de los episodios de contaminación más intensos registrados en la
zona durante todo el periodo de medida (Segura et al., 2013a). Cabe destacar la
gran variabilidad en las medidas de este mes, ya que se pasó de valores muy altos
de concentración de BC durante la primera quincena a valores mínimos una vez
terminado el episodio. Esto último queda re�ejado en que de todo el periodo de
medida, febrero de 2011 constituye el mes con más dispersión en los datos. Todo
esto nos lleva a considerar la estadística registrada durante este mes de manera
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particular, tratándolo como un mes singular en la climatología de la concentración
de BC en la estación de Burjassot.

Siguiendo con la Figura 6.1, observamos que los valores de la media y la
mediana registrados para cada mes son muy próximos en la mayoría de los casos.
Recordando lo que presentábamos en el apartado 4.1.1 del capítulo 4 para el
coe�ciente de absorción, podemos ver que el comportamiento observado en la
concentración interanual de BC es muy similar al de babs. Esta concordancia no
resulta extraña puesto que el BC es el principal responsable de la absorción de la
radiación solar en zonas urbanas como la nuestra.
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Figura 6.1: Diagrama de cajas con la evolución interanual de BC en la estación de
Burjassot agrupada por meses a lo largo del periodo completo de medidas.

En la Tabla 6.1 se muestran las estadísticas de la concentración de BC cal-
culadas para cada año por separado (2011, 2012 y 2013) a partir de los valores
diarios. Los valores medios obtenidos son muy próximos, aunque puede observarse
cierta disminución en la concentración de BC entre 2011 y 2013. De esta forma,
para 2011 se obtiene la concentración media de BC (con su error estándar) más
alta, de 1.90 ± 0.05 µg m−3, y en 2013 se obtiene la más baja, 1.73 ± 0.05 µg
m−3. En el caso de la mediana, la diferencia entre la concentración obtenida en
2013 con respecto a los años anteriores es del orden de la que se obtenía para la
media. Como hemos ido señalando a lo largo del trabajo, tres años de medida no
son su�cientes para poder concluir cierta tendencia en la concentración de BC
en la zona, por lo que para obtener algo más concluyente, habría que ver si esta
tendencia sigue con�rmándose en los años venideros.
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Tabla 6.1: Estadísticas la concentración de BC para cada año obtenidas a partir de
los valores diarios. Las diferentes columnas muestran: la concentración media y su error
estándar (BC ± ε), la desviación estándar del BC (σBC), la mediana de la concentración
de BC (< BC >), la concentración mínima de BC (BCmin), la concentración máxima
(BCmax) y el número total de días disponibles (N). Unidades: µg m−3.

BC ± ε σBC < BC > BCmin BCmax N
2011 1.90 ± 0.05 0.85 1.75 0.42 5.10 323
2012 1.86 ± 0.05 0.83 1.81 0.23 4.65 329
2013 1.73 ± 0.05 0.85 1.59 0.38 6.63 350

6.1.2. Variabilidad a lo largo de un año

En este apartado se ha procedido al estudio de la evolución anual del BC
y para ello, los datos presentados en el apartado anterior han sido agrupados
mes a mes. En la Figura 6.2 se presentan las estadísticas de la concentración de
BC para cada mes del año en forma de diagrama de cajas. Para complementar
la información del grá�co, en la Tabla 6.2 se muestran diferentes valores de la
estadística de la concentración de BC para cada mes. A primera vista, se puede
comprobar que la evolución obtenida para el BC continúa lo que ya se había
observado en la Figura 6.1.

La evolución anual de la concentración de BC en la Figura 6.2 nos indica
cómo la concentración de BC aumenta a partir de septiembre, hasta alcanzar el
valor medio máximo de toda la estadística en diciembre (2.56 ± 0.11 µg m−3).
A partir de entonces, la concentración decrece hasta alcanzar los mínimos entre
mayo y agosto, con valores entre 1.46 y 1.51 µg m−3. También puede verse que
la dispersión, representada a través de la desviación estándar (σBC) es máxima
en diciembre, enero y febrero, con valores por encima de 1 µg m−3; y mínima en
junio, agosto y septiembre, con valores por debajo de 0.5 µg m−3.

Los efectos de la dispersión de las medidas en los diferentes meses según la
época del año es algo que puede verse también en la diferencia entre los valores
máximos y mínimos registrados. Los valores máximos de concentración de BC
superan los 5 µg m−3 en diciembre y enero. Mientras que durante los meses de
verano, apenas llegan a 3.5 µg m−3. Como puede verse en la Tabla 6.2 estos meses
coinciden también con aquellos donde la dispersión es menor.
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Figura 6.2: Diagrama de cajas con la evolución anual de BC en la estación de Burjassot
a lo largo del periodo completo de medidas.

Tabla 6.2: Resumen mensual y anual la concentración de BC durante el periodo de
medida. Las diferentes columnas muestran: la concentración media y su error estándar
(BC ± ε), la desviación estándar del BC (σBC), la mediana de la concentración de BC
(< BC >), la concentración mínima de BC (BCmin), la concentración máxima (BCmax)
y el número total de meses disponibles (N). Unidades: µg m−3.

BC ± ε σBC < BC > BCmin BCmax N M
Enero 2.13 ± 0.11 1.01 2.10 0.23 5.10 92 3
Febrero 1.91 ± 0.10 1.03 1.79 0.40 4.98 113 4
Marzo 1.77 ± 0.07 0.76 1.80 0.49 3.66 117 4
Abril 1.51 ± 0.07 0.70 1.36 0.38 3.71 113 4
Mayo 1.45 ± 0.05 0.57 1.40 0.43 3.22 121 4
Junio 1.46 ± 0.05 0.46 1.45 0.63 2.50 89 3
Julio 1.51 ± 0.07 0.54 1.61 0.42 3.34 62 2
Agosto 1.46 ± 0.05 0.44 1.37 0.59 3.15 93 3

Septiembre 1.77 ± 0.05 0.43 1.79 0.67 2.83 90 3
Octubre 2.16 ± 0.08 0.77 2.12 0.66 3.95 86 3

Noviembre 2.16 ± 0.11 0.98 2.07 0.56 4.43 81 3
Diciembre 2.56 ± 0.11 1.09 2.53 0.66 6.63 93 3
Anual 1.81 ± 0.02 0.84 1.71 0.23 6.63 1150 -
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El rango de valores para la concentración de BC obtenido para todo el pe-
riodo, se encuentra entre 0.23 y 6.63 µg m−3 (Tabla 6.2). Este rango es similar
al que Lyamani et al. (2007) obtuvieron en Granada entre diciembre de 2005 y
febrero de 2006. Sin embargo, el valor medio obtenido en la estación de Burjas-
sot (1.8 ± 0.8 µg m−3) es mucho menor que el que obtuvieron en Granada en
invierno (4 ± 3 µg m−3). Aunque este valor corresponda únicamente a los meses
de invierno, sigue siendo considerablemente mayor que las concentraciones alcan-
zadas en invierno en Valencia, cuyo valor medio no supera los 2.56 µg m−3. Las
características geográ�cas y climáticas de Granada, bastante diferentes a las de
Valencia, contribuyen de manera signi�cativa a que existan estas diferencias entre
las concentraciones registradas en uno y otro lugar. Granada se encuentra rodea-
da de montañas, lo que favorece la acumulación de los contaminantes a nivel del
suelo, mientras que Valencia es una ciudad abierta al mar donde la brisa juega
un papel importante en la dispersión de los mismos.

Los valores medidos son también considerablemente menores a los registrados
en otras ciudades como Viena (Austria) o Uji (Japón), donde se obtuvieron valores
medios de 5.21 µg m−3 y 6.58 µg m−3, respectivamente (Hitzenberger and Tohno,
2001). En México, los valores medios obtenidos de concentración de BC también
son considerablemente superiores a los de nuestra estación, siendo de 7.7 µg m−3

(Marley et al., 2009). Por otro lado, el valor obtenido en nuestra estación es del
orden del doble del registrado en la ciudad costera de Toulon (Francia), donde se
obtuvo una media de 0.9 µg m−3 (Saha and Despiau, 2006).

En la Figura 6.3 se muestra el histograma de frecuencias de los valores me-
dios diarios de concentración de BC en intervalos de 0.5 µg m−3 durante todo el
periodo de medida. Aunque el rango de valores se encuentra entre 0 y 7 µg m−3,
es importante destacar que, aproximadamente, el 50% de las concentraciones se
encuentran entre 1 y 2 µg m−3. A partir de este último valor, la concentración
decrece progresivamente hasta alcanzar los mínimos de frecuencia, entre 5 y 7 µg
m−3. Todo esto demuestra que los valores de la muestra están bastante distribui-
dos y que, a partir de 3.0 µg m−3 podemos considerar los valores obtenidos como
consecuencia de episodios puntuales de mayor contaminación.

6.1.3. Dependencia estacional

Una vez analizada la estadística mensual a lo largo del año, se ha procedido
al estudio estacional de las concentraciones de BC medidas en la estación. En la
Figura 6.4 se ha representado el histograma de frecuencias de la concentración
de BC para las diferentes estaciones del año. De esta forma, puede apreciarse
cómo la distribución de medidas varía según la estación, siendo más ancha y por
tanto, abarcando un rango mayor de valores en otoño e invierno, y más estrecha
en primavera y verano.
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Figura 6.3: Histograma con la distribucion anual de frecuencias para el BC, en la estación
de Burjassot a lo largo del periodo completo de medidas.

De las cuatro estaciones del año, puede observarse que la distribución de
la concentración de BC es mucho más ancha en invierno. En esta estación el
rango de valores obtenidos se encuentra entre 0 y 7 µg m−3. Sin embargo, cabe
destacar que los valores que se dan con más frecuencia son los comprendidos
entre 0.5 y 3.5 µg m−3, dejando los que quedan fuera de este rango como debidos
a episodios puntuales en la estación. En primavera, la distribución se estrecha
considerablemente, situando su máximo en 4 µg m−3. Aproximadamente el 80%
de los valores se encuentran entre 0.5 y 2 µg m−3. En verano, la distribución de
medidas es muy similar a la de primavera, aunque el rango aún se estrecha un
poco más. Durante esta estación, la frecuencia de los valores entre 2.5 y 3 µg m−3

es tan baja que pueden ser considerados prácticamente despreciables y, por tanto,
debidos a algún episodio puntual. Por otro lado, aproximadamente el 60% de las
concentraciones medidas en esta estación se encuentran entre 1 y 2 µg m−3. Por
último, en otoño la distribución vuelve a ensancharse hasta alcanzar valores de
4.5 µg m−3. Cerca del 80% de los datos se encuentran entre 1 y 3 µg m−3, lo
que nos indica que en esta estación, la concentración de BC comienza a aumentar
hasta alcanzar los valores máximos que se observarán en invierno.

Esta distribución de los datos concuerda con lo observado en el apartado
anterior (Figura 6.2) donde podía verse claramente que los meses más limpios o
con menor concentración de BC eran los de verano, y los más sucios (y también,
con mayor dispersión) los de invierno.
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Figura 6.4: Histograma con la distribución estacional de frecuencias para el BC en la
estación de Burjassot a lo largo del periodo de medida.

6.1.4. Variabilidad a lo largo del día. In�uencia del trá�co

En este apartado se ha realizado un estudio de la evolución diaria de la con-
centración de BC en la estación de Burjassot. El resultado se muestra en la Figura
6.5, donde se representan las diferentes evoluciones para cada estación del año.

La evolución que se observa recuerda en gran medida a la que obteníamos para
el coe�ciente de absorción (Figura 4.6). El mismo patrón es observado en todas
las estaciones, aunque con ligeras diferencias. En invierno, primavera y otoño se
ve cómo a lo largo del día se producen dos picos donde la concentración es máxi-
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ma. El primero de ellos se observa también en verano y tiene lugar entre las 5:00 -
8:00 GMT. Este pico encuentra su causa en el aumento de trá�co que tiene lugar
a estas horas en la autovía, que se produce como consecuencia del desplazamiento
de la gente para ir al trabajo. Puede observarse también cómo el pico se alcanza a
distintas horas según la estación del año debido al cambio horario. Además, hay
que destacar que los valores alcanzados en las diferentes estaciones son muy simi-
lares, observándose el máximo en otoño y el mínimo en invierno/primavera. Una
vez disminuye el trá�co, también lo hace la concentración de BC, manteniendo
un valor constante hasta aproximadamente las 16:00 GMT cuando comienza a
aumentar, provocando la aparición de un segundo pico cuya duración se prolon-
ga hasta las 21:00 GMT. La formación de este segundo pico se produce de una
manera mucho más gradual que el de la mañana y, en el caso del invierno, llega a
alcanzar valores similares al primero. En el resto de estaciones, este pico decrece
gradualmente hasta llegar a verano, donde desaparece por completo.

Dada la relación entre el BC y el coe�ciente de absorción obtenido en la
estación, se puede concluir que la evolución diaria del primero está afectada por las
mismas causas que comentábamos para el segundo. De esta forma, capa de mezcla
y trá�co juegan también un papel importante en la evolución de la concentración
de BC a lo largo del día, como veíamos en el capítulo 4 con el coe�ciente de
absorción.
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Figura 6.5: Evolución diaria estacional del BC.
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En dicho capítulo pudimos ver cómo las diferentes fuentes locales, en concreto
el trá�co, afectaban de manera bastante directa a la evolución de las propiedades
ópticas estudiadas. En este apartado hemos procedido a hacer lo propio con la
concentración de BC. Para ello, se han analizado las diferencias entre las con-
centraciones de BC obtenidas durante los días laborales y los �nes de semana.
Igual que con los parámetros analizados en el capítulo 4, se ha hecho la distinción
entre días laborales, es decir, de lunes a viernes, y domingos. La exclusión del
sábado en este análisis es debida a que este día no puede considerarse laboral,
ya que aunque el trá�co disminuye en comparación con los días laborales, sigue
existiendo una cantidad de este mayor que en los domingos que afecta de forma
directa a las medidas de nuestra estación. Como el objetivo de este apartado es
estudiar la in�uencia del trá�co, se ha elegido únicamente el domingo por tratarse
del día de la semana donde el trá�co es mínimo.

En la Figura 6.6 se presenta la evolución diaria de la concentración de BC
calculada para días laborales y domingos, utilizando valores medios horarios de
BC. Puesto que el trá�co también varía según la estación del año, siendo mínimo
en verano debido a que la gente abandona la ciudad por vacaciones, también se ha
hecho distinción entre las diferentes estaciones a la hora de analizar su evolución.
A primera vista, la mayor diferencia que se observa entre las dos grá�cas es
la desaparición del pico de concentración máxima entre las 05:00 - 08:00 GMT
durante el domingo. Si recordamos del apartado anterior, el origen de este pico es
atribuido al trá�co provocado por el desplazamiento de las personas al trabajo.
Los domingos, al ser día de descanso, no se forma trá�co a estas horas de la
mañana y por tanto, el pico desaparece por completo.

Atendiendo a la evolución diaria obtenida los días laborales podemos ver que
esta es muy similar a la que observábamos en el punto anterior (Figura 6.5),
con dos picos en invierno, primavera y otoño, y uno solo en verano. Además, la
relación entre los picos de concentración obtenidos en las diferentes estaciones se
mantiene igual, la única diferencia es que los valores alcanzados en todas ellas son
mayores que los que obteníamos cuando realizamos la evolución diaria estacional
utilizando toda la base de datos. En este caso, el pico máximo de la mañana para
las diferentes estaciones se encuentra entre 4 y 5 µg m−3, mientras que en la
Figura 6.5 se encuentra aproximadamente 1 µg m−3 por debajo. Esta diferencia
es debida a que los valores representados en la Figura 6.5 se obtenían utilizando
medidas de todos los días, incluidos los domingos.

La evolución diaria de la concentración de BC obtenida utilizando únicamente
las medidas de los domingos permite observar diferencias con los días laborales. Se
puede ver que entre las 00:00 - 02:00 GMT la concentración de BC está cerca de
los 2 µg m−3, prácticamente el doble de la observada entre semana. Esta diferencia
se podría atribuir al trá�co existente por desplazamientos a la ciudad por temas



128 Capítulo 6. Concentración local de BC

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22
0

1

2

3

4

5
B

C
 (

µg
 m

−3
)

 

 

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22
0

1

2

3

4

5

B
C

(µ
g 

m
−3

)

GMT

 

 

Invierno
Primavera
Verano
Otoño

Domingos

Días laborales

Figura 6.6: Evolución diaria de la concentración de BC para las diferentes estaciones
del año diferenciando entre días laborales y domingos.
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de ocio durante el �n de semana (Figura 4.22). La concentración de BC decrece
hasta alcanzar un valor entre 1 - 1.5 µg m−3, dependiendo de la estación del año,
y se mantiene sin grandes variaciones hasta las 16:00 GMT. Como puede verse,
el pico de concentración que obteníamos entre las 05:00 GMT y las 08:00 GMT
desaparece por completo. Este hecho se atribuye a que a esas horas el trá�co es
considerablemente menor en comparación con los días laborales (Figura 4.22). Por
último, cabe destacar que entre las 16:00 GMT y las 21:00 GMT aparece un pico
similar al que se observa entre semana, aunque con valores menores, y que puede
ser atribuido al trá�co originado por la gente que regresa a la ciudad después
del �n de semana. Igual que ocurría en el caso anterior, este pico es máximo en
invierno e inexistente en verano.

No hay que olvidar el efecto de la altura de la capa de mezcla (h) que observa-
mos en la Figura 4.6. Entre semana, el aumento de h durante las horas centrales
de día tenía un efecto notable en la dispersión de la concentración de BC a nivel
del suelo. Este efecto era fácilmente distinguible debido al pico de concentración
que tenía lugar a primeras horas de la mañana. Para los domingos, la ausencia
de estos valores tan altos de concentración hace que no se aprecie de la misma
forma la dispersión de BC relacionada con la variación de la altura de la capa de
mezcla.

Basándonos en lo analizado hasta ahora, podemos concluir este apartado a�r-
mando que el trá�co tiene una in�uencia directa en la concentración de BC pre-
sente en la atmósfera, resultando una de las principales fuentes en la estación
urbana de Burjassot.

6.2. Análisis de un episodio de contaminación

Entre el 7 y el 12 de febrero de 2011 tuvo lugar un fuerte episodio de contami-
nación en nuestra región de estudio. Esta situación fue provocada por el anticiclón
de las Azores, que generó un sistema de gradientes de bajas presiones así como
el descenso de la altura de la capa de mezcla, lo que favoreció la acumulación
de contaminantes en la zona. Además, todas estas condiciones de estancamiento
fueron acompañadas por un aumento de la humedad relativa a la vez que de una
disminución de la temperatura ambiente.

6.2.1. Motivación

La contaminación del aire en las grandes ciudades constituye uno de los prin-
cipales problemas medioambientales. Y lo es, debido al impacto que esta tiene
tanto en la salud de las personas (Pope and Dockery, 2006), como en la visibi-
lidad (Cheng and Tsai, 2000) o en el balance radiativo y por tanto, también en
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el clima (Charlson et al., 1992; Bond et al., 2013). Estos efectos son causados
tanto por los aerosoles atmosféricos como por los gases traza, cuya presencia en
la atmósfera, y muy especialmente en las zonas urbanas, es debida a la emisión di-
recta producida por actividades antropogénicas pero también como consecuencia
de diferentes reacciones químicas que tienen lugar en la atmósfera.

Entre las diferentes partículas existentes en la atmósfera urbana, las llamadas
partículas carbonáceas merecen una mención especial, ya que contribuyen signi�-
cativamente a la contaminación del aire en las ciudades. En general, sus efectos
en la salud humana dependen de varios factores, entre ellos de su composición y
su distribución de tamaño (WHO, 1999). Los efectos de inhalar este tipo de partí-
culas se han relacionado con el desarrollo de diferentes enfermedades respiratorias
como asma, cáncer de pulmón o bronquitis, pero también de enfermedades car-
diovasculares debido a la habilidad de las de menor tamaño, también llamadas
ultra�nas, para penetrar en los pulmones y alcanzar la sangre (Highwood and Kin-
nersley, 2006; Pope and Dockery, 2006). En este análisis se han empleado medidas
de PM2.5 y de PM10, que corresponden a aquellas cuyo diámetro aerodinámico
se encuentra por debajo de 2.5 µm y 10 µm, respectivamente. Con un diámetro
por debajo de 1 µm (PM1) se encuentran las partículas que reciben el nombre
ultra�nas. Dependiendo de su habilidad para penetrar en las diferentes áreas del
sistema respiratorio, este tipo de partículas también puede clasi�carse como inha-
lables (aquellas capaces de penetrar en el sistema respiratorio superior), torácicas
(aquellas capaces de penetrar la región de los bronquios en los pulmones) y res-
pirables (aquellas capaces de penetrar en los alvéolos pulmonares y alcanzar la
sangre a través de las membranas) (Wilson, 1998).

Como comentamos anteriormente, en las zonas urbanas las actividades antro-
pogénicas son las principales causantes de la emisión de aerosoles como el BC. El
BC, por su tamaño, se encuentra dentro del grupo de material particulado cla-
si�cado como PM2.5, y su presencia en la atmósfera es resultado de procesos de
combustión incompleta de los automóviles, la quema de biomasa o la industria.
Por otro lado, el tipo PM10, además de incluir al PM2.5 y al BC, está forma-
do generalmente por aerosoles resultantes de emisiones de origen natural que, en
nuestra región, se hacen presentes principalmente a través del polvo mineral.

Debido a los efectos adversos que tienen este tipo de aerosoles en la salud
humana, la Unión Europea ha legislado una serie de límites e instrucciones para
monitorizar y vigilar la presencia de estas partículas en el aire. La anterior Direc-
tiva 1999/30/CE (y la actual 2008/50/CE) basa la regulación de los niveles de
PM10 en establecer el límite de su concentración diaria en un máximo de 50 µg
m−3 que no puede ser excedido más de 35 veces al año, y una concentración media
anual de 40 µg m−3. En la directiva 2008/50/EC, que regula los niveles de PM2.5
se ha impuesto una concentración máxima anual de 25 µg m−3 (Kassomenos
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et al., 2011).

En general, los episodios de contaminación del aire suelen darse por la emisión
de contaminantes bajo condiciones sinópticas especí�cas que impiden la circula-
ción y renovación de este. Entre las diferentes situaciones que se pueden dar, las
ocasionadas como consecuencia de anticiclones suelen tener un gran impacto en
la calidad del aire. En nuestra región, el anticiclón de las Azores es un fenómeno
meteorológico que suele afectar a parámetros relacionados con la dispersión de
los contaminantes y, por tanto, también a los niveles de calidad del aire.

El estudio que se presenta a continuación está centrado principalmente en el
análisis de las concentraciones de material particulado (PM) y de BC a nivel de
suelo obtenidos en la estación de Burjassot (Segura et al., 2013a) y se justi�ca
porque los niveles de concentración de las partículas alcanzados durante esa se-
mana superaron los máximos establecidos por la Unión Europea en la directiva
1990/30/CE (actualizada en la Directiva 2008/50/CE).

6.2.2. Instrumentación

Los datos utilizados en este estudio fueron obtenidos en febrero de 2011 en
Burjassot. En este trabajo se han utilizado medidas de PM2.5, PM10, BC y
de parámetros meteorológicos como la humedad relativa, la temperatura y la
velocidad y dirección del viento.

Las medidas de BC fueron obtenidas a través del canal de 880 nm del etaló-
metro AE31, cuyo funcionamiento se ha detallado en el capítulo 2. El canal de
880 nm está considerado como el canal estándar para las medidas de BC, ya que
este presenta su máximo de absorción en esta longitud de onda.

Los datos de PM2.5 y PM10 fueron tomados de la estación de medida de Bur-
jassot perteneciente a Red valenciana de vigilancia y control de la contaminación
atmosférica 1, situada a poca distancia de nuestra estación. Los datos de PM10 se
obtienen diariamente y de forma manual aplicando un método gravimétrico sobre
los �ltros donde se depositan las muestras en los captadores. Por otro lado, las
medidas de PM2.5 son realizadas de forma automática utilizando un instrumento
basado en la técnica de la radiación β, con una resolución temporal de 10 min.
Este método consiste en la atenuación de las partículas beta a través de un �ltro
a medida que este se va cargando de partículas. Este tipo de radiación es emitida
a través de una pequeña fuente de 14C acoplada a un detector que realiza las
cuentas antes y después de la interacción con el �ltro. La diferencia entre las dos
medidas está relacionada con la concentración de partículas y puede obtenerse a
través de la ley de Beer (ecuación 2.1). Como se puede ver, el funcionamiento de
este método es muy similar al del etalómetro.

1http://www.citma.gva.es/web/calidad-ambiental
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Por último, los datos meteorológicos de humedad, temperatura y velocidad y
dirección del viento fueron obtenidos directamente de la estación meteorológica
situada en la estación de medida de Burjassot y gestionada pro nuestro grupo de
investigación.

6.2.3. Situación meteorológica

Para analizar la situación meteorológica durante el episodio de contaminación
se utilizaron mapas con los valores medios diarios de presión del Earth System
Research Laboratory (ESRL) del NOAA y las retrotrayectorias simuladas con
HYSPLIT que ya empleamos en el capítulo 5 para clasi�car las masas de aire.

Los mapas de presión a nivel de suelo del NOAA/ESRL se presentan en la
Figura 6.7 para el 4, el 9 y el 14 de febrero de 2011. La elección está basada en
los días previos, durante, y después del episodio de contaminación. Del 1 al 6 de
febrero, se observa un sistema de bajas presiones situado en Islandia y un sistema
de altas presiones acercándose a la Península Ibérica desde el Atlántico (Figura
6.7a). Durante este periodo también pudo observarse un sistema de altas presiones
sobre Europa compensado con uno de bajas presiones en el Mediterráneo. Esta
con�guración es la responsable de la aparición de corrientes de aire provenientes
de la Europa continental hacia la Península Ibérica. El día 6, el sistema de bajas
presiones sobre el Mediterráneo prácticamente había desaparecido, mientras que
el de altas presiones procedente del Atlántico se había extendido sobre la zona
del Mediterráneo.

Del 7 al 13 de febrero, el gradiente de presión en la zona del Mediterráneo
prácticamente ha desaparecido debido a la in�uencia del sistema de altas presio-
nes (Figura 6.7b). Esta situación favorece unas condiciones de estancamiento y
acumulación de partículas, sin renovación del aire. La situación se prolongó hasta
los días 13-14 (Figura 6.7c), cuando un frente se situó sobre la Península Ibérica.
El sistema de altas presiones se debilitó y fue desplazado por uno de bajas pre-
siones procedente del Atlántico, reactivando la circulación noroeste de aire en la
Península Ibérica y por lo tanto, favoreciendo la dispersión de contaminantes a
nivel de suelo.

Para poder analizar con más detalle la circulación del aire durante estos días,
se emplearon retrotrayectorias simuladas con HYSPLIT (Figura 6.8). Para cada
día se han calculado las retrotrayectorias a tres alturas diferentes: 500 m sobre el
nivel del suelo, situada por debajo de la capa de mezcla, donde tienen lugar la
mayor parte de las interacciones que afectan a los aerosoles; 1500 m sobre el nivel
del suelo, por encima de la capa de mezcla; 2500 m sobre el nivel del suelo, en la
troposfera libre, donde apenas hay aerosoles excepto en los casos de intrusiones
de polvo sahariano que se desplazan a mayores alturas. El tiempo de recorrido
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empleado ha sido de 96 h, terminando en la estación de Burjassot, para los días
4, 10 y 14 de febrero de 2011.

Figura 6.7: Mapas del NOAA/ESRL con los valores diarios de presión atmosférica a
nivel de super�cie en hPa para los días: (a) 4 de febrero, (b) 9 de febrero y (c) 14 de
febrero de 2011. Fuente: Segura et al. (2013a).

Durante los días 1 y 4 de febrero (Figura 6.8a), puede observarse que el tipo
dominante de masa de aire sobre la estación es una mezcla de tipo continental
procedente de Europa y marítima, procedente del Atlántico. Esto es resultado
de la posición de los sistemas de altas y bajas presiones analizados en la Figura
6.7a. A medida que el sistema de altas presiones del Atlántico se desplaza hacia
la Península Ibérica y el sistema de bajas presiones del Mediterráneo desaparece,
las retrotrayectorias comienzan a acortarse.
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Figura 6.8: Retrotrayectorias de HYSPLIT a diferentes alturas (500, 1500 y 2500 m)
para los días: (a) 4 de febrero, (b) 10 de febrero y (c) 14 de febrero de 2011.
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Entre el 7 y el 11 de febrero (Figura 6.8b), se puede ver como las retrotra-
yectorias son muy cortas y circulares, especialmente las de 500 y 1500 m. Esto
está relacionado con la situación de estancamiento que se estableció sobre la Pe-
nínsula Ibérica, favoreciendo la acumulación de contaminantes a nivel de suelo.
En contraste, la Figura 6.8c muestra las retrotrayectorias obtenidas tras el paso
del frente. En este caso, las tres provienen del Atlántico y por lo tanto, contribu-
yen a limpiar la atmósfera. Este último escenario constituye la con�guración más
limpia que puede encontrarse en la zona de Valencia (Estellés et al., 2007).

1 3 5 7 9 11 13 15 17 19 21 23 25 27
0

500

1000

1500

2000

2500

Días

h 
(m

)

Figura 6.9: Evolución de la altura de la capa de mezcla durante el mes de febrero
utilizando los datos proporcionados por HYSPLIT. Las líneas en negro representan los
valores de la capa de mezcla cada 3 horas y los puntos rojos los valores medios diarios.

Por último, en Segura et al. (2013a) se muestra también la evolución de la
altura de la capa de mezcla durante este mes simulada con HYSPLIT. En la Figura
6.9 se ha representado su evolución a lo largo del día, con los datos proporcionados
por HYSPLIT cada 3 horas (negro), y su valor medio diario (rojo). En ella se
puede observar un claro patrón con valores máximos durante el día y mínimos
durante la noche. Por otro lado, el valor medio muestra valores mínimos entre
el 6 y el 11 de febrero, lo que coincide con el periodo donde las condiciones
meteorológicas favorecen la acumulación de contaminantes. La altura de la capa
de aire juega un papel importante en la contaminación atmosférica, afectando de
forma directa a la capacidad de la atmósfera para dispersar los contaminantes
emitidos desde el suelo y transportarlos a otras capas. Así, una altura baja de
la capa de mezcla contribuirá a que los contaminantes se acumulen. El día 13 de
febrero la altura de la capa de mezcla en las horas centrales del día es mucho más
alta que para los días anteriores, lo que coincide con la llegada del frente frío,
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favoreciendo así la dispersión de los contaminantes.

6.2.4. Resultados

En la Península Ibérica la situación meteorológica descrita en el apartado
anterior provocó la acumulación de aerosoles en la atmósfera y, por tanto, un
aumento del espesor óptico (AOD) (Lyamani et al., 2012). En la Figura 6.10 se
ha representado la evolución de los valores de AOD a 500 nm durante febrero
de 2011 para varias estaciones de la red de AERONET en la Península Ibérica:
Málaga, Granada y Burjassot en España, y Évora en Portugal. En la grá�ca se
observa claramente cómo el AOD medido en las cuatro estaciones aumenta de
manera considerable entre el 7 y el 12 de febrero, coincidiendo con el periodo de
estancamiento provocado por el anticiclón de las Azores que describíamos antes. A
partir del 12 de febrero, se puede observar una disminución en el valor del AOD,
alcanzándose valores cercanos a 0.1. Esta disminución coincide con el paso del
frente sobre la Península Ibérica que favorecerá la dispersión de los contaminantes
a nivel de suelo.
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Figura 6.10: Evolución del espesor óptico de aerosoles (AOD) a 500 nm durante el mes
de febrero para diferentes estaciones de AERONET en la Península Ibérica.

En la Figura 6.11 se ha representado la evolución de la concentración del BC
durante el mes de febrero de 2011 utilizando las medidas proporcionadas por el
etalómetro cada 5 minutos, que previamente fueron �ltradas. A lo largo del mes
se puede observar una gran variabilidad en las medidas con picos diarios como
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consecuencia de las horas puntas de tra�co en la autovía cercana. En la grá�ca
puede verse cómo los niveles de BC entre el 3 y el 13 de febrero alcanzan valores
más altos en comparación con el resto del mes, esto es especialmente notable si
nos �jamos en los máximos alcanzados. Sin embargo, cabe destacar también cómo
los niveles de fondo aumentan progresivamente entre estas fechas para descender
bruscamente el 13 - 14 de febrero. Esto sigue en línea con lo expuesto en el análisis
de la situación meteorológica de esos días en la que se describía esta situación de
acumulación y limpieza de contaminantes.

Figura 6.11: Evolución de la concentración de BC durante el mes de febrero de 2011.
Fuente: Segura et al. (2013a).

En la Figura 6.12 se han representado valores medios de diferentes parámetros
meteorológicos (velocidad del viento, humedad relativa y temperatura) y de las
concentraciones de BC, PM2.5 y PM10 durante el mes de febrero de 2011. Las
líneas discontinuas en las grá�cas de humedad relativa (RH) y temperatura (T)
corresponden a la media móvil. Sin embargo, en la última grá�ca hacen referencia
a las medidas diarias de PM2.5 y en el caso del BC a la mediana, ya que se ha
escogido debido a las diferencias entre esta y la media durante el episodio (Segura
et al., 2013a). En el caso de PM10, las discontinuidades observadas se deben a
la ausencia de medidas durante algunos días de este mes. Además, cabe destacar
que las fechas coincidentes con el episodio de contaminación han sido resaltadas
en la Figura 6.12 en un recuadro.

Por un lado, se pueden apreciar cambios en los parámetros meteorológicos
durante el episodio. Se observa un ligero aumento de la velocidad del viento
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entre el 7 y el 13 de febrero, pasando de 1.13 a 1.25 m s−1. Sin embargo, esta
variación es tan pequeña que resulta prácticamente despreciable. Respecto a la
humedad relativa, se puede ver que durante el episodio los valores alcanzados
fueron los máximos de todo el mes, incluyendo las pequeñas oscilaciones diarias.
Estas oscilaciones día/noche se hacen más intensas tras el paso del frente, cuando
el valor medio de la humedad relativa descendió considerablemente. En cuanto a
la temperatura, se puede observar el efecto contrario, las temperaturas alcanzadas
son menores durante los días que dura el episodio y aumentan tras el paso del
frente por la Península Ibérica.

Por último, respecto a las concentraciones de BC, PM2.5 y PM10 se puede ver
cómo estas aumentan de forma considerable durante los días señalados (Figura
6.12). Los valores obtenidos de PM2.5 y PM10 a lo largo del mes son muy simila-
res, lo que implica que la mayoría de las partículas presentes en la atmósfera son
del tipo PM2.5, algo de esperar en una atmósfera urbana. Sin embargo, duran-
te los días correspondientes al episodio la diferencia entre las concentraciones de
PM2.5 y PM10 aumentó, indicando la presencia de partículas más gruesas en la
atmósfera. La presencia de este tipo de partículas de mayor tamaño puede estar
relacionada con el crecimiento higroscópico de las ya existentes en la atmósfera,
ya que no se observa ningún episodio de intrusión sahariana durante este periodo.
Sin embargo, habría sido necesario un análisis químico para poder determinar
la composición exacta de este tipo de partículas. Por otro lado, la concentra-
ción de BC también aumenta durante los días del episodio, especialmente si la
comparamos con la obtenida tras el paso del frente.

6.2.5. Estudio de la dirección del viento

Respecto al viento, como se ha observado en la Figura 6.12, durante los días
que tuvo lugar el episodio este no varió en exceso su velocidad. Sin embargo, sí
que se observaron ciertos cambios en la dirección. En esta sección se presenta el
análisis de la relación entre la dirección del viento y la concentración media de
BC obtenida. Para ello se han incluido las rosas de los vientos para tres fases
diferentes (los días antes, durante y después del episodio).

La Figura 6.13a corresponde a la primera fase, es decir, los días previos al
episodio (del 1 al 6 de febrero). En ella puede verse que durante estos días, los
vientos predominantes procedían del noroeste. Se observa que estos vientos están
asociados con mayores niveles de BC, especialmente si los comparamos con los
procedentes del este donde la concentración de BC es prácticamente despreciable.
La Figura 6.13b representa la rosa de los vientos para los días que tuvo lugar el
episodio (del 7 al 12 de febrero). Aunque la componente nornoroeste es similar
a la de los días anteriores, se observa una mayor variabilidad en la dirección
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Figura 6.12: Evolución de los diferentes parámetros meteorológicos (velocidad del viento,
humerdad y temperatura) y de las diferentes concentraciones (BC, PM2.5 y PM10)
medidas durante Febrero de 2011. Fuente: Segura et al. (2013a).

del viento. Las componentes este y oeste, normalmente asociadas con las brisas,
aumentan su frecuencia relacionándose las primeras con una mayor carga de BC
que las segundas. Por último, en la Figura 6.13c se ha representado la rosa de los
vientos para los días posteriores al episodio de contaminación (13 y 14 de febrero).
La dirección dominante ahora es la de los vientos del oeste y del suroeste que
además, como se puede apreciar en la escala de concentración de BC, son mucho
más limpios si los comparamos con los casos anteriores. En de�nitiva, todos estos
cambios en la dirección del viento parecen tener relación con el episodio estudiado.

A raíz de observar las componentes este/oeste de la dirección del viento du-
rante los días del episodio, se decidió realizar un análisis distinguiendo entre la
dirección del viento diaria y la nocturna (Figura 6.14). De esta manera, se pue-
de ver claramente cómo la componente este domina durante el día mientras que
la oeste lo hace durante la noche. Estas componentes este-oeste en la dirección
del viento están relacionadas con las brisas (marina y terrestre, respectivamente)
que se establecieron en nuestra región como consecuencia de la intensa situación
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Figura 6.13: Rosa de los vientos con las concentraciones de BC en µg m−3 agrupadas
antes, durante y después del episodio de contaminación. De esta forma, las �guras co-
rresponden a los días: (a) 1 - 6 de febrero, (b) 7 - 12 de febrero y (c) 13 - 14 febrero.
Fuente: Segura et al. (2013a).
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anticiclónica. La in�uencia de la brisa marina durante el día puede explicar que
las oscilaciones de humedad relativa y temperatura no sean excesivamente altas,
y puede estar relacionada también con los altos valores de humedad alcanzada.
Esto también puede afectar a la composición y dinámica de los aerosoles a nivel de
suelo, provocando cambios en el estado de mezcla de las partículas. Sin embargo,
para determinar esto último habrían sido necesarias medidas complementarias de
las características químicas de los aerosoles. Durante la noche, cuando se estable-
ce la brisa terrestre (dirección tierra - mar) los aerosoles acumulados durante el
día son alejados de nuestra estación hacia el mar pero pueden retornar durante
el día cuando de nuevo se establece la brisa marina. El hecho de que las brisas
constituyan vientos locales favorece la acumulación de contaminantes en la zona
mientras no intervengan otros de mayor escala, como ocurre una vez se sitúa el
frente sobre la Península Ibérica.

Figura 6.14: Rosa de los vientos con las concentraciones de BC en µg m−3 durante el
episodio diferenciando entre: (a) valores diarios y (b) valores nocturnos. Fuente: Segura
et al. (2013a).

En de�nitiva, el estudio realizado en este apartado muestra cómo la presencia
prolongada del anticiclón de las Azores puede llevar, además de a cambios en la
meteorología, a situaciones de estancamiento y acumulación de aerosoles a nivel
de suelo que pueden tener un efecto negativo en la salud humana, entre otras
cosas.
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En esta tesis doctoral se recogen los resultados del análisis de algunas de
las propiedades ópticas de los aerosoles atmosféricos presentes en la estación de
Burjassot, situada en el área metropolitana de la ciudad de Valencia, así como la
relación de estas propiedades con los diferentes tipos de masas de aire que alcanzan
nuestra localización. Además, partiendo de las medidas de concentración del Black
Carbon (BC) obtenidas también a través del etalómetro AE31, se ha realizado un
estudio de su evolución a lo largo de todo el periodo de medida, así como de un
episodio intenso de contaminación que tuvo lugar en febrero de 2011.

A continuación se resumen los resultados más relevantes:

1. Para la realización de esta tesis doctoral se ha instalado y mantenido en
la estación de Burjassot un etalómetro AE31 con el �n de obtener medidas
in-situ del coe�ciente de absorción (babs) para siete longitudes de onda dife-
rentes (370, 470, 520, 590, 660, 880 y 950 nm), así como de la concentración
de BC. Este instrumento ha estado midiendo con una resolución temporal
de 5 minutos desde febrero de 2011 a mayo de 2014. De esta forma se han
obtenido un total 1150 valores medios diarios válidos para el análisis y con
diferentes condiciones atmosféricas.

Además, para poder obtener los parámetros de calibración necesarios para el
cálculo del coe�ciente de absorción a partir de las medidas del etalómetro,
también se ha instalado y mantenido un Multi-Angle Absorption Photo-
meter (MAAP). Con este instrumento ha sido posible obtener medidas de
referencia in-situ del coe�ciente de absorción a 637 nm. El MAAP ha estado
midiendo con una resolución temporal de 1 minuto desde febrero de 2013
hasta mayo de 2014, obteniéndose un total de 386 valores medios diarios
válidos para utilizar con el etalómetro.

2. Basándonos en los diferentes métodos propuestos para corregir los efectos
que afectan a las medidas del etalómetro (efecto de carga, de dispersión
simple y de multidispersión), se ha desarrollado una metodología propia
para la obtención de los coe�cientes de absorción para las siete longitudes
de onda del etalómetro, combinando las medidas de este con las de un
nefelómetro de integración TSI 3563 y un MAAP. La diferencia entre el
valor medio de babs del etalómetro obtenido tras aplicar los parámetros de
calibración y el de referencia es de aproximadamente el 1%.

De manera complementaria, se ha propuesto también un método con el que
poder evaluar la corrección del efecto de carga basado en la comparación
de la pendiente del coe�ciente de absorción frente a la concentración de
aerosoles en el �ltro.
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Además, a partir de la base de datos obtenida con las diferentes propiedades
ópticas calculadas tras la combinación de las medidas del etalómetro, el
MAAP y el nefelómetro, se ha realizado una climatología local atendiendo
a la variabilidad anual, estacional y diaria.

3. El valor medio anual obtenido para el coe�ciente de absorción a 660 nm es
de 13.5 ± 0.2 Mm−1, típico de una zona urbana de tamaño medio y muy
inferior al de grandes urbes como México o Pekín.

Este parámetro muestra además una variabilidad anual apreciable, presen-
tando valores máximos en los meses de invierno (20.8 Mm−1 a 660 nm en
diciembre) y mínimos los de verano (9.6 Mm−1 a 660 nm en agosto).

También se ha estudiado su evolución diaria, observándose un claro patrón
para las diferentes estaciones del año. Se ha relacionado su evolución diaria
con el trá�co registrado en la autovía cercana a la estación, así como con
la variación de la altura de la capa de mezcla a lo largo del día. De esta
manera, los picos máximos alcanzados por la mañana y por la tarde están
relacionados con un aumento del trá�co, así como con una disminución de
la altura de la capa de mezcla.

4. El valor medio anual obtenido para el exponente de Ångström de absorción
(αabs) calculado entre 370 y 950 nm es de 1.420 ± 0.002, un poco mayor
que el esperado para zonas urbanas donde predomina el BC. La justi�cación
de este valor puede estar relacionada con la presencia del llamado Brown
Carbon, espectralmente similar al BC pero con una mayor sensibilidad a
longitudes de onda cortas (UV). Sin embargo, para poder a�rmar esto de
manera concluyente serían necesarias medidas químicas complementarias.

Este parámetro muestra además una pequeña variabilidad anual, los valores
máximos son obtenidos entre diciembre y marzo (1.470 en febrero) y los
mínimos en septiembre y octubre (1.352 en octubre).

También se ha estudiado su evolución diaria observándose un claro patrón.
El patrón obtenido es igual para las diferentes estaciones del año, variando
únicamente en los valores alcanzados. Se ha podido observar cómo la evolu-
ción diaria de este parámetro también se encuentra afectada por el trá�co,
lo cual es de esperar, ya que este in�uye de manera directa en la cantidad
de BC presente en la atmósfera.

5. Combinando las medidas del etalómetro y del nefelómetro, se ha obtenido
el albedo de dispersión simple (ω0) de los aerosoles. El valor medio anual de
ω0 a 660 nm en la estación de Burjassot es de 0.72 ± 0.11, típico de zonas
urbanas y similar al obtenido en otras ciudades como Granada (en invierno)
o Toulon.
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Este parámetro muestra además cierta variabilidad anual, adoptando a lo
largo del año valores que oscilan entre 0.42 y 0.97 a 660 nm. Los valores
más altos son alcanzados entre marzo y octubre (0.829 en julio), mientras
que los mínimos aparecen entre noviembre y febrero (0.591 en enero).

También se ha estudiado la evolución diaria observándose, igual que para
los parámetros anteriores, un claro patrón. Los valores de ω0 son mínimos
en invierno y máximos en verano, con una diferencia máxima de ∼ 0.2.
Se ha podido observar también cómo la evolución de este parámetro está
in�uenciada por el trá�co debido a que las emisiones de este se caracterizan
por ser bastante absorbentes y contribuir, por tanto, a la disminución del
valor de ω0.

6. Se ha comprobado la in�uencia que tiene el trá�co sobre las propiedades
de los aerosoles analizando cómo varían los coe�cientes de absorción, el
exponente de Ångström de absorción y el albedo de dispersión simple según
se trate de un día laboral (lunes a viernes) o domingo.

El patrón obtenido muestra que sí que existen diferencias entre las propie-
dades de los aerosoles comentadas anteriormente. En los días laborales babs
es mayor que durante el domingo, especialmente en las horas puntas de trá-
�co en la autovía. Respecto a αabs, su valor experimenta menos variaciones
a lo largo del día los domingos que los días laborales ya que la in�uencia
del trá�co es menor. Por último, los valores de w0 obtenidos son menores
para los días laborables que para el domingo, como es de esperar puesto que
disminuye la emisión de aerosoles absorbentes a la atmósfera.

7. Se ha estudiado la sensibilidad de las propiedades ópticas de los aerosoles
obtenidas en este trabajo al tipo de masa de aire dominante que alcanza la
estación. Para babs los valores más altos se obtienen para las masas de aire de
tipo africano (AF) o regional (O), siendo de 13.6 ± 1.3 Mm−1 y 14.2 ± 1.1
Mm−1 a 660 nm, respectivamente. Esto concuerda con lo esperado puesto
que las clasi�cadas como AF transportan principalmente polvo mineral,
cuyo babs es alto; y las clasi�cadas como O generalmente van asociadas a
periodos de estancamiento de las partículas a nivel de suelo, lo que favorece
el aumento de babs. Por otro lado, los valores mínimos se obtienen para las
de tipo ártico (AR), siendo el valor medio de 6.3 ± 0.9 Mm−1. Esto último
concuerda con lo esperado, puesto que las masas clasi�cadas como AR son
las más limpias.

El exponente de Ångström de absorción no presenta mucha variabilidad en
función del tipo de masa de aire, lo que puede ser debido a la in�uencia de
las fuentes locales como el trá�co, en los valores medidos a nivel del suelo.

Respecto al albedo de dispersión simple (ω0), los valores más altos se han
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obtenido para las masas de aire de tipo europeo (EU) y africano (AF), con
valores de 0.747 ± 0.014 y 0.824 ± 0.013 a 660 nm, respectivamente. Los
valores más bajos se han obtenido para las de tipo ártico (AR) y polar (PO),
con valores alrededor de 0.60 a 660 nm.

En general, la in�uencia de las fuentes locales afecta de manera directa a
los valores obtenidos de babs, αabs y ω0 di�cultando la caracterización de las
propiedades de los diferentes tipos de masas de aire a nivel de suelo.

8. Se ha realizado también una estudio de la evolución de la concentración de
BC atendiendo a la variabilidad anual, estacional y diaria medida en nuestra
estación utilizando el canal de 880 nm del etalómetro. El valor medio anual
obtenido en Burjassot es de 1.81 ± 0.02 µg m−3, considerablemente menor
al obtenido en ciudades como Granada, Viena o México.

Este parámetro muestra además cierta variabilidad anual, adoptando a lo
largo del año valores que oscilan entre 0.23 y 6.63 µg m−3. Los valores
más altos son alcanzados entre octubre y enero (2.56 ± 0.11 µg m−3 en
diciembre), mientras que los mínimos se obtienen entre abril y agosto (2.45
± 0.05 µg m−3 en mayo).

También se ha estudiado la evolución diaria observándose, igual que ocurría
con babs, un claro patrón a lo largo del día. Para las diferentes estaciones
del año, el patrón obtenido es el mismo variando únicamente los valores
alcanzados. La concentración de BC es menor en verano que en invierno.
Igual que ocurría con babs, los picos máximos alcanzados por la mañana y
por la tarde están relacionados con un aumento del trá�co, así como con
una disminución de la altura de la capa de mezcla.

9. Se ha estudiado la relación del trá�co con los valores de la concentración de
BC separando entre días laborales (de lunes a viernes) y domingos. De esta
forma, se ha podido observar cómo los picos de concentración causados por
el trá�co desaparecen en el segundo caso. Y también, que la concentración
es menor en domingo cuando el trá�co es menor que para los días laborales.

10. Por último, se ha presentado un estudio basado en el análisis de un episodio
de contaminación y sus efectos a nivel del suelo, provocado por la presencia
de un sistema anticiclónico localizado sobre las islas Azores (Portugal).

A través de mapas meteorológicos y las retrotrayectorias obtenidas con
HYSPLIT se ha podido ver cómo el sistema de altas presiones afectó es-
pecialmente a la Península Ibérica entre el 7 y el 12 de febrero de 2011,
favoreciendo la acumulación de contaminantes a nivel de suelo.

Los efectos además pueden verse en un aumento de la humedad relativa uni-
do a una disminución de la temperatura y de la altura de la capa de mezcla,
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así como en el establecimiento de la brisa (marina y terrestre) durante los
días en los que el episodio afectó a nuestra región.

Este episodio también fue analizado utilizando medidas de suelo de BC,
PM2.5 y PM10. Los resultados obtenidos sugieren que durante este, tuvo
lugar un incremento importante de la concentración de aerosoles medida a
nivel de suelo. Además, los valores obtenidos de PM10 superaron el límite
de 50 µg m−3 impuesto por la legislación europea.

Por último, el episodio �naliza con la llegada de un frente a la Penínsu-
la Ibérica el 13 de febrero, que provoca la entrada de aire procedente del
Atlántico, ayudando a la dispersión de las partículas y provocando una dis-
minución en las concentraciones de BC, PM2.5 y PM10 medidas a nivel de
suelo.
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Dentro de las perspectivas futuras que se plantean a raíz de este trabajo está la
de mantener operativos el etalómetro AE31, el nefelómetro TSI 3563 y el MAAP
en la estación del Campus de Burjassot de la Universitat de València para poder
ampliar el estudio actual durante más años y así obtener una estadística más
completa.

Para complementar el estudio de las propiedades de los aerosoles a partir de
medidas in-situ realizadas a nivel de suelo, el Grupo de Radiación de la Uni-
versitat de València ha adquirido recientemente un Aerodynamic Particle Sizer
Spectrometer (APS) modelo 3321. Este instrumento permite medir distribuciones
de tamaño de los aerosoles entre 0.5 y 20 µm. Por lo tanto, como perspectiva
futura se encuentra también el procesado de estos datos y su combinación con el
resto de propiedades ópticas de los aerosoles ya caracterizadas.

A medida que se amplíe la base de datos conjunta de etalómetro y nefelómetro,
las propiedades de los aerosoles obtenidas a nivel de suelo podrán ser comparadas
con las medidas en la columna atmosférica por el fotómetro solar CIMEL CE318 o
el radiómetro PREDE POM-01L, también del Grupo de Radiación Solar. Para la
realización de esta comparación también se incluirán los datos del micro-LIDAR
CIMEL CAML CE370-2 y del LIDAR R-MAN, con los que se podrá obtener
información del per�l vertical de extinción de los aerosoles.

Respecto al BC, actualmente se está trabajando en la predicción de la evolu-
ción de este parámetro empleando diferentes métodos de regresión y teniendo en
cuenta aquellos factores que lo afectan directamente como el trá�co o la altura
de la capa de mezcla.

Por último, también se pretende abordar el estudio de las propiedades de ab-
sorción en esta región del Mediterráneo desde satélite. Para ello se emplearán
medidas del coe�ciente de absorción y del albedo de dispersión simple propor-
cionadas por los sensores MODIS o MISR, entre otros, y se compararán con las
obtenidas a través del CIMEL CE318 o el PREDE POM-01L (en columna) y con
las obtenidas a nivel de suelo.





Anexo A

Tablas. Caracterización de los
aerosoles

En este anexo se presentan las tablas con los parámetros de
calibración utilizados en la corrección de los datos del etaló-
metro: f(λ), Cref,A y Cref,W . También contiene las estadís-
ticas con los resultados obtenidos de las propiedades ópticas
de los aerosoles analizadas en el capítulo 4. Esto incluye: el
coe�ciente de absorción para las siete longitudes de onda del
etalómetro (babs) a 370, 470, 520, 590, 660, 880 y 950 nm,
el exponente de Ångström de absorción (αabs) y el albedo de
dispersión simple para las mismas longitudes de onda que el
etalómetro, ω0. Estos resultados se muestran en diferentes
tablas con valores mensuales, estacionales y anuales. La es-
tadística contenida incluye el valor promedio, el error y la
desviación estándar, la mediana, los máximos y mínimos y
el número total de días y meses disponibles.
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Tabla A.1: Parámetros de calibración obtenidos y aplicados sobre toda la base de datos
disponible para corregir los efectos de multidispersión (Cref,A y Cref,W ) y de carga (f).
Estos parámetros se muestran para las siete longitudes de onda del etalómetro y para
cada estación del año: invierno (inv), primavera (prim), verano (ver) y otoño (oto).

λ (nm) 370 470 520 590 660 880 950
Cref,A,inv 2.99 3.41 3.41 3.46 3.59 3.67 3.62
Cref,A,prim 2.94 3.36 3.36 3.41 3.54 3.61 3.56
Cref,A,ver 3.22 3.68 3.68 3.74 3.88 3.95 3.91
Cref,A,oto 3.32 3.79 3.79 3.85 3.99 4.07 4.02
Cref,W,inv 3.06 3.51 3.53 3.60 3.76 3.93 3.91
Cref,W,prim 3.09 3.56 3.60 3.69 3.87 4.12 4.14
Cref,W,ver 3.42 3.95 4.00 4.12 4.34 4.65 4.70
Cref,W,oto 3.42 3.93 3.95 4.06 4.22 4.43 4.43

finv 1.23 1.20 1.19 1.17 1.16 1.11 1.09
fprim 1.17 1.15 1.14 1.12 1.11 1.06 1.05
fver 1.13 1.11 1.10 1.08 1.07 1.03 1.01
foto 1.20 1.18 1.17 1.15 1.14 1.09 1.07

Las tablas que se muestran a continuación incluyen la información estadística
de los diferentes parámetros analizados en este trabajo: babs, αabs y ω0. En todas
ellas la información está agrupada de la siguiente forma: año/mes (columna 1),
valor medio del parámetro y su error estándar (columna 2), desviación estándar
(columna 3), mediana (columna 4), mínimo (columna 5), máximo (columna 6),
número de días (columna 7) y, en el caso de las estadísticas anuales, también
número de meses disponibles (columna 8) .

Tabla A.2: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 370 nm para cada año obtenidas
a partir de los valores diarios. Unidades: Mm−1.

babs,370 ± ε σ370 < b370 > b370,min b370,max N
2011 33.0 ± 1.0 17.4 28.8 6.1 98.8 323
2012 34.1 ± 1.0 16.7 31.7 5.0 96.2 329
2013 29.2 ± 0.9 16.8 24.7 6.2 131.1 350
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Tabla A.3: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 470 nm para cada año obtenidas
a partir de los valores diarios. Unidades: Mm−1.

babs,470 ± ε σ470 < b470 > b470,min b470,max N
2011 22.0 ± 0.6 11.2 19.3 4.1 64.6 323
2012 22.2 ± 0.6 10.5 21.3 3.0 60.5 329
2013 19.6 ± 0.6 10.7 17.0 4.3 84.4 350

Tabla A.4: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 520 nm para cada año obtenidas
a partir de los valores diarios. Unidades: Mm−1.

babs,520 ± ε σ520 < b520 > b520,min b520,max N
2011 18.6 ± 0.5 9.4 16.4 3.6 55.0 323
2012 18.9 ± 0.5 8.9 18.1 2.6 51.1 329
2013 16.7 ± 0.5 9.0 14.5 3.7 71.6 350

Tabla A.5: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 590 nm para cada año obtenidas
a partir de los valores diarios. Unidades: Mm−1.

babs,590 ± ε σ590 < b590 > b590,min b590,max N
2011 16.2 ± 0.4 8.2 14.4 3.1 47.9 323
2012 16.3 ± 0.4 7.6 15.8 2.1 44.5 329
2013 14.6 ± 0.4 7.9 12.9 3.3 62.8 350

Tabla A.6: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 660 nm para cada año obtenidas
a partir de los valores diarios. Unidades: Mm−1.

babs,660 ± ε σ660 < b660 > b660,min b660,max N
2011 14.0 ± 0.4 7.0 12.5 2.7 41.6 323
2012 14.0 ± 0.4 6.5 13.5 1.8 37.9 329
2013 12.6 ± 0.4 6.8 11.3 2.8 53.7 350
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Tabla A.7: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 880 nm para cada año obtenidas
a partir de los valores diarios. Unidades: Mm−1.

babs,880 ± ε σ880 < b880 > b880,min b880,max N
2011 9.5 ± 0.3 4.7 8.5 1.9 28.2 323
2012 9.5 ± 0.2 4.4 9.1 1.8 37.9 329
2013 8.7 ± 0.2 4.6 7.7 2.0 36.9 350

Tabla A.8: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 950 nm para cada año obtenidas
a partir de los valores diarios. Unidades: Mm−1.

babs,950 ± ε σ950 < b950 > b950,min b950,max N
2011 8.5 ± 0.2 4.3 7.6 1.7 25.5 323
2012 8.6 ± 0.2 4.0 8.2 1.1 23.0 329
2013 7.8 ± 0.2 4.2 7.0 1.8 33.1 350

Tabla A.9: Resumen mensual y anual del coe�ciente de absorción a 370 nm durante el
periodo de medida. Unidades: Mm−1.

babs,370 ± ε σ370 < b370 > b370,min b370,max N M
Enero 43.7 ± 2.2 21.2 45.4 5.0 96.2 92 3
Febrero 38.7 ± 2.0 21.0 36.0 7.6 98.8 113 4
Marzo 33.2 ± 1.3 14.5 33.6 8.3 63.7 117 4
Abril 27.7 ± 1.2 13.1 25.5 6.2 72.2 113 4
Mayo 25.2 ± 1.0 10.5 23.6 6.2 61.8 121 4
Junio 21.6 ± 0.8 7.1 21.5 9.7 41.3 89 3
Julio 21.5 ± 0.9 7.3 22.4 6.1 45.4 62 2
Agosto 21.3 ± 0.7 6.5 20.3 8.2 44.1 93 3

Septiembre 27.7 ± 0.7 6.8 27.9 10.8 44.1 90 3
Octubre 34.2 ± 1.3 12.2 33.3 10.6 61.9 86 3

Noviembre 35.8 ± 1.8 11.3 34.3 9.1 74.0 81 3
Diciembre 51.3 ± 2.3 22.0 50.3 13.9 131.1 93 3
Anual 32.0 ± 0.5 17.0 28.0 5.0 131.1 1150 -
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Tabla A.10: Resumen mensual y anual del coe�ciente de absorción a 470 nm durante el
periodo de medida. Unidades: Mm−1.

babs,470 ± ε σ470 < b470 > b470,min b470,max N M
Enero 27.8 ± 1.4 13.3 27.9 3.0 64.6 92 3
Febrero 24.9 ± 1.3 13.5 23.2 5.1 64.2 113 4
Marzo 21.7 ± 0.9 9.4 22.2 5.7 41.8 117 4
Abril 18.1 ± 0.8 8.5 16.3 4.3 46.7 113 4
Mayo 17.0 ± 0.6 6.9 16.3 4.3 39.7 121 4
Junio 14.9 ± 0.5 4.8 15.0 6.8 27.8 89 3
Julio 15.0 ± 0.7 5.2 15.9 4.1 32.3 62 2
Agosto 14.8 ± 0.5 4.5 14.2 5.5 31.3 93 3

Septiembre 19.1 ± 0.5 4.7 19.1 7.2 30.7 90 3
Octubre 23.4 ± 0.9 8.4 23.2 7.1 42.5 86 3

Noviembre 23.9 ± 1.2 10.9 22.8 6.1 49.5 81 3
Diciembre 32.9 ± 1.5 14.1 32.9 8.6 84.4 93 3
Anual 21.2 ± 0.3 10.8 18.9 3.0 84.4 1150 -

Tabla A.11: Resumen mensual y anual del coe�ciente de absorción a 520 nm durante el
periodo de medida. Unidades: Mm−1.

babs,520 ± ε σ520 < b520 > b520,min b520,max N M
Enero 23.5 ± 1.2 11.2 23.3 2.6 55.0 92 3
Febrero 21.1 ± 1.1 11.5 19.7 4.2 54.6 113 4
Marzo 18.5 ± 0.7 8.0 18.8 4.9 36.1 117 4
Abril 15.4 ± 0.7 7.2 13.9 3.7 39.0 113 4
Mayo 14.6 ± 0.5 5.8 13.9 4.0 33.4 121 4
Junio 12.8 ± 0.4 4.1 12.9 5.8 23.8 89 3
Julio 12.9 ± 0.6 4.5 13.6 3.6 28.0 62 2
Agosto 12.7 ± 0.4 3.9 12.1 4.8 26.9 93 3

Septiembre 16.4 ± 0.4 4.0 46.5 6.2 26.3 90 3
Octubre 20.1 ± 0.8 7.2 19.8 6.1 36.5 86 3

Noviembre 20.3 ± 1.0 9.2 19.4 5.1 42.0 81 3
Diciembre 27.7 ± 1.2 11.9 27.6 7.2 71.6 93 3
Anual 18.0 ± 0.3 9.1 16.2 2.6 71.6 1150 -



Anexo A. Tablas. Caracterización de los aerosoles 161

Tabla A.12: Resumen mensual y anual del coe�ciente de absorción a 590 nm durante el
periodo de medida. Unidades: Mm−1.

babs,590 ± ε σ590 < b590 > b590,min b590,max N M
Enero 20.3 ± 1.0 9.6 20.2 2.1 47.9 92 3
Febrero 18.2 ± 0.9 9.9 17.1 3.7 47.4 113 4
Marzo 15.9 ± 0.6 6.9 16.1 4.3 31.8 117 4
Abril 13.4 ± 0.6 6.3 12.1 3.3 33.5 113 4
Mayo 12.7 ± 0.5 5.1 12.0 3.3 33.5 121 4
Junio 11.2 ± 0.4 3.6 11.4 5.1 20.8 89 3
Julio 11.3 ± 0.5 4.0 11.8 3.1 24.9 62 2
Agosto 11.1 ± 0.4 3.4 10.6 4.2 23.7 93 3

Septiembre 14.3 ± 0.4 3.6 14.5 5.4 23.1 90 3
Octubre 17.7 ± 0.7 6.3 17.3 5.4 32.1 86 3

Noviembre 17.8 ± 0.9 8.1 16.9 4.5 36.7 81 3
Diciembre 24.2 ± 1.1 10.4 24.0 6.2 62.9 93 3
Anual 15.7 ± 0.2 7.9 14.2 2.1 62.9 1150 -

Tabla A.13: Resumen mensual y anual del coe�ciente de absorción a 660 nm durante el
periodo de medida. Unidades: Mm−1.

babs,660 ± ε σ660 < b660 > b660,min b660,max N M
Enero 17.4 ± 0.9 8.3 17.2 1.8 41.6 92 3
Febrero 15.6 ± 0.8 8.5 14.7 3.1 41.0 113 4
Marzo 13.6 ± 0.5 5.9 13.9 3.7 27.4 117 4
Abril 11.5 ± 0.5 5.4 10.4 2.8 29.1 113 4
Mayo 11.0 ± 0.4 4.4 10.4 3.0 24.8 121 4
Junio 9.7 ± 0.3 3.1 9.9 4.4 17.8 89 3
Julio 9.9 ± 0.4 3.5 10.6 2.7 21.6 62 2
Agosto 9.6 ± 0.3 2.9 9.2 3.6 20.7 93 3

Septiembre 12.5 ± 0.3 3.1 12.6 4.7 20.2 90 3
Octubre 15.3 ± 0.6 5.5 15.1 4.6 28.0 86 3

Noviembre 15.4 ± 0.8 7.0 14.7 3.9 31.8 81 3
Diciembre 20.8 ± 0.9 8.9 20.6 5.3 53.7 93 3
Anual 13.5 ± 0.2 6.8 12.3 1.8 53.7 1150 -
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Tabla A.14: Resumen mensual y anual del coe�ciente de absorción a 880 nm durante el
periodo de medida. Unidades: Mm−1.

babs,880 ± ε σ880 < b880 > b880,min b880,max N M
Enero 11.7 ± 0.6 5.5 11.4 1.2 28.2 92 3
Febrero 10.5 ± 0.5 5.8 9.8 2.1 27.6 113 4
Marzo 9.1 ± 0.4 3.9 9.3 2.5 18.8 117 4
Abril 7.8 ± 0.3 3.6 7.0 2.0 19.1 113 4
Mayo 7.5 ± 0.3 2.9 7.1 2.3 16.6 121 4
Junio 6.7 ± 0.2 2.1 6.7 3.0 12.0 89 3
Julio 6.8 ± 0.3 2.4 7.2 1.9 15.0 62 2
Agosto 6.6 ± 0.2 2.0 6.2 2.6 14.1 93 3

Septiembre 8.6 ± 0.2 2.1 8.7 3.2 13.8 90 3
Octubre 10.5 ± 0.4 3.8 10.4 3.2 19.3 86 3

Noviembre 10.5 ± 0.5 4.8 10.0 2.7 21.6 81 3
Diciembre 14.1 ± 0.6 6.0 14.0 3.6 37.0 93 3
Anual 9.2 ± 0.1 4.6 8.4 1.2 37.0 1150 -

Tabla A.15: Resumen mensual y anual del coe�ciente de absorción a 950 nm durante el
periodo de medida. Unidades: Mm−1.

babs,950 ± ε σ950 < b950 > b950,min b950,max N M
Enero 10.6 ± 0.5 5.0 10.2 1.1 25.5 92 3
Febrero 9.5 ± 0.5 5.2 8.9 1.9 24.8 113 4
Marzo 8.2 ± 0.3 3.5 8.4 2.3 16.9 117 4
Abril 7.0 ± 0.3 3.2 6.3 1.8 17.3 113 4
Mayo 6.7 ± 0.2 2.6 6.4 2.0 14.9 121 4
Junio 5.9 ± 0.2 1.9 6.0 2.7 10.8 89 3
Julio 6.1 ± 0.3 2.2 6.5 1.7 13.5 62 2
Agosto 5.9 ± 0.2 1.8 5.6 2.4 12.8 93 3

Septiembre 7.8 ± 0.2 1.9 7.8 2.9 12.5 90 3
Octubre 9.5 ± 0.4 3.4 9.4 2.9 17.5 86 3

Noviembre 9.5 ± 0.5 4.3 9.1 2.5 19.6 81 3
Diciembre 12.7 ± 0.6 5.4 12.6 3.3 33.1 93 3
Anual 8.3 ± 0.1 4.1 7.5 1.1 33.1 1150 -
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Tabla A.16: Estadísticas del exponente de Ångström de absorción para cada año obte-
nidas a partir de los valores diarios.

αabs ± ε σ < αabs > αabs,min αabs,max N
2011 1.426 ± 0.003 0.061 1.429 1.197 1.610 323
2012 1.454 ± 0.005 0.093 1.442 1.201 1.704 329
2013 1.389 ± 0.004 0.071 1.380 1.190 1.606 350

Tabla A.17: Resumen mensual y anual del exponente de Ångström de absorción durante
el periodo de medida.

αabs ± ε σ < αabs > αabs,min αabs,max N M
Enero 1.468 ± 0.008 0.078 1.459 1.339 1.691 92 3
Febrero 1.470 ± 0.009 0.100 1.439 1.287 1.704 113 4
Marzo 1.467 ± 0.006 0.069 1.466 1.338 1.669 117 4
Abril 1.459 ± 0.006 0.067 1.457 1.201 1.627 113 4
Mayo 1.355 ± 0.005 0.075 1.421 1.190 1.618 121 4
Junio 1.405 ± 0.006 0.058 1.400 1.216 1.519 89 3
Julio 1.380 ± 0.009 0.068 1.374 1.187 1.560 62 2
Agosto 1.372 ± 0.004 0.038 1.371 1.293 1.487 93 3

Septiembre 1.355 ± 0.005 0.044 1.354 1.275 1.490 90 3
Octubre 1.352 ± 0.004 0.041 1.348 1.263 1.439 86 3

Noviembre 1.394 ± 0.005 0.046 1.385 1.309 1.531 81 3
Diciembre 1.448 ± 0.005 0.052 1.453 1.329 1.573 93 3
Anual 1.420 ± 0.002 0.078 1.409 1.187 1.704 1150 -
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Tabla A.18: Resumen mensual y anual del albedo de dispersión simple a 370 nm durante
el periodo de medida.

ω0,370 ± ε σ370 < ω0,370 > ω0,min ω0,max N M
Enero 0.556 ± 0.024 0.115 0.526 0.431 0.844 24 1
Febrero 0.603 ± 0.018 0.094 0.605 0.426 0.822 28 1
Marzo 0.711 ± 0.017 0.096 0.703 0.487 0.965 31 1
Abril 0.698 ± 0.021 0.116 0.711 0.500 0.931 30 1
Mayo 0.700 ± 0.015 0.106 0.723 0.499 0.894 54 2
Junio 0.750 ± 0.017 0.091 0.764 0.556 0.921 29 1
Julio 0.789 ± 0.017 0.089 0.784 0.625 0.965 29 1
Agosto 0.750 ± 0.014 0.079 0.754 0.555 0.871 31 1

Septiembre 0.724 ± 0.011 0.061 0.730 0.536 0.828 30 1
Octubre 0.672 ± 0.014 0.076 0.698 0.481 0.835 31 1

Noviembre 0.574 ± 0.013 0.073 0.571 0.428 0.735 30 1
Diciembre 0.619 ± 0.012 0.066 0.620 0.485 0.735 31 1
Anual 0.682 ± 0.006 0.113 0.690 0.426 0.965 378 -

Tabla A.19: Resumen mensual y anual del albedo de dispersión simple a 470 nm durante
el periodo de medida.

ω0,470 ± ε σ470 < ω0,470 > ω0,min ω0,max N M
Enero 0.571 ± 0.023 0.113 0.541 0.453 0.850 24 1
Febrero 0.611 ± 0.016 0.086 0.613 0.444 0.910 28 1
Marzo 0.720 ± 0.017 0.096 0.713 0.503 0.960 31 1
Abril 0.716 ± 0.020 0.111 0.727 0.527 0.936 30 1
Mayo 0.715 ± 0.014 0.103 0.721 0.517 0.892 54 2
Junio 0.767 ± 0.016 0.083 0.785 0.590 0.917 29 1
Julio 0.807 ± 0.015 0.082 0.808 0.633 0.957 29 1
Agosto 0.772 ± 0.013 0.074 0.787 0.575 0.876 31 1

Septiembre 0.740 ± 0.012 0.063 0.751 0.537 0.831 30 1
Octubre 0.685 ± 0.014 0.077 0.704 0.490 0.844 31 1

Noviembre 0.583 ± 0.013 0.071 0.575 0.440 0.718 30 1
Diciembre 0.634 ± 0.013 0.070 0.635 0.494 0.752 31 1
Anual 0.697 ± 0.006 0.112 0.708 0.440 0.960 378 -
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Tabla A.20: Resumen mensual y anual del albedo de dispersión simple a 520 nm durante
el periodo de medida.

ω0,520 ± ε σ520 < ω0,520 > ω0,min ω0,max N M
Enero 0.577 ± 0.023 0.113 0.548 0.462 0.853 24 1
Febrero 0.614 ± 0.016 0.083 0.620 0.452 0.804 28 1
Marzo 0.724 ± 0.017 0.096 0.721 0.510 0.958 31 1
Abril 0.723 ± 0.020 0.109 0.737 0.539 0.937 30 1
Mayo 0.721 ± 0.014 0.102 0.728 0.525 0.893 54 2
Junio 0.773 ± 0.015 0.081 0.794 0.604 0.915 29 1
Julio 0.814 ± 0.015 0.079 0.817 0.636 0.957 29 1
Agosto 0.781 ± 0.013 0.073 0.794 0.584 0.882 31 1

Septiembre 0.747 ± 0.012 0.065 0.760 0.537 0.832 30 1
Octubre 0.690 ± 0.014 0.078 0.703 0.499 0.851 31 1

Noviembre 0.587 ± 0.013 0.071 0.585 0.446 0.723 30 1
Diciembre 0.641 ± 0.013 0.072 0.643 0.498 0.762 31 1
Anual 0.703 ± 0.006 0.112 0.712 0.446 0.958 378 -

Tabla A.21: Resumen mensual y anual del albedo de dispersión simple a 590 nm durante
el periodo de medida.

ω0,590 ± ε σ590 < ω0,590 > ω0,min ω0,max N M
Enero 0.854 ± 0.023 0.112 0.557 0.471 0.856 24 1
Febrero 0.618 ± 0.015 0.080 0.625 0.462 0.796 28 1
Marzo 0.728 ± 0.018 0.097 0.730 0.519 0.954 31 1
Abril 0.732 ± 0.020 0.107 0.750 0.553 0.939 30 1
Mayo 0.728 ± 0.014 0.100 0.742 0.535 0.893 54 2
Junio 0.781 ± 0.014 0.077 0.803 0.621 0.918 29 1
Julio 0.822 ± 0.014 0.076 0.827 0.640 0.948 29 1
Agosto 0.791 ± 0.013 0.071 0.804 0.594 0.888 31 1

Septiembre 0.755 ± 0.012 0.067 0.772 0.537 0.833 30 1
Octubre 0.696 ± 0.014 0.080 0.703 0.499 0.851 31 1

Noviembre 0.591 ± 0.013 0.071 0.593 0.451 0.730 30 1
Diciembre 0.648 ± 0.014 0.075 0.652 0.502 0.773 31 1
Anual 0.710 ± 0.006 0.112 0.721 0.451 0.954 378 -
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Tabla A.22: Resumen mensual y anual del albedo de dispersión simple a 660 nm durante
el periodo de medida.

ω0,660 ± ε σ660 < ω0,660 > ω0,min ω0,max N M
Enero 0.591 ± 0.023 0.111 0.565 0.476 0.868 24 1
Febrero 0.621 ± 0.015 0.078 0.624 0.471 0.790 28 1
Marzo 0.732 ± 0.018 0.099 0.740 0.527 0.951 31 1
Abril 0.739 ± 0.019 0.105 0.759 0.566 0.941 30 1
Mayo 0.734 ± 0.014 0.099 0.748 0.544 0.893 54 2
Junio 0.788 ± 0.014 0.075 0.807 0.636 0.923 29 1
Julio 0.829 ± 0.014 0.074 0.835 0.643 0.943 29 1
Agosto 0.800 ± 0.012 0.069 0.812 0.602 0.893 31 1

Septiembre 0.761 ± 0.013 0.070 0.782 0.538 0.838 30 1
Octubre 0.702 ± 0.015 0.081 0.710 0.503 0.854 31 1

Noviembre 0.595 ± 0.013 0.072 0.598 0.452 0.736 30 1
Diciembre 0.655 ± 0.014 0.077 0.661 0.507 0.782 31 1
Anual 0.716 ± 0.006 0.112 0.730 0.452 0.951 378 -

Tabla A.23: Resumen mensual y anual del albedo de dispersión simple a 880 nm durante
el periodo de medida.

ω0,880 ± ε σ880 < ω0,880 > ω0,min ω0,max N M
Enero 0.608 ± 0.022 0.110 0.582 0.489 0.866 24 1
Febrero 0.628 ± 0.015 0.076 0.645 0.492 0.771 28 1
Marzo 0.740 ± 0.019 0.104 0.763 0.546 0.942 31 1
Abril 0.758 ± 0.018 0.101 0.784 0.586 0.944 30 1
Mayo 0.747 ± 0.013 0.098 0.759 0.556 0.900 54 2
Junio 0.803 ± 0.013 0.069 0.817 0.669 0.932 29 1
Julio 0.844 ± 0.013 0.068 0.856 0.651 0.934 29 1
Agosto 0.820 ± 0.012 0.065 0.838 0.622 0.906 31 1

Septiembre 0.776 ± 0.014 0.077 0.798 0.538 0.869 30 1
Octubre 0.715 ± 0.015 0.086 0.728 0.503 0.861 31 1

Noviembre 0.605 ± 0.014 0.076 0.614 0.454 0.750 30 1
Diciembre 0.671 ± 0.016 0.085 0.681 0.517 0.806 31 1
Anual 0.730 ± 0.006 0.114 0.750 0.454 0.944 378 -
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Tabla A.24: Resumen mensual y anual del albedo de dispersión simple a 950 nm durante
el periodo de medida.

ω0,950 ± ε σ950 < ω0,950 > ω0,min ω0,max N M
Enero 0.612 ± 0.022 0.110 0.588 0.493 0.867 24 1
Febrero 0.630 ± 0.014 0.076 0.650 0.497 0.766 28 1
Marzo 0.742 ± 0.019 0.106 0.769 0.552 0.939 31 1
Abril 0.762 ± 0.018 0.100 0.792 0.588 0.945 30 1
Mayo 0.751 ± 0.013 0.098 0.763 0.557 0.903 54 2
Junio 0.806 ± 0.013 0.068 0.818 0.672 0.934 29 1
Julio 0.848 ± 0.012 0.067 0.861 0.653 0.936 29 1
Agosto 0.825 ± 0.012 0.065 0.841 0.627 0.910 31 1

Septiembre 0.780 ± 0.015 0.079 0.801 0.538 0.876 30 1
Octubre 0.718 ± 0.016 0.087 0.735 0.512 0.862 31 1

Noviembre 0.607 ± 0.014 0.078 0.616 0.455 0.754 30 1
Diciembre 0.675 ± 0.016 0.088 0.686 0.520 0.811 31 1
Anual 0.733 ± 0.006 0.114 0.755 0.455 0.945 378 -





Anexo B

Tablas. Caracterización de las
masas de aire

En este anexo se presentan las tablas con los resúmenes de la
clasi�cación de las propiedades radiativas de los aerosoles en
función de las cinco clases básicas de masas de aire de�ni-
das, sus subclases y la clase local (O). Los parámetros que se
han analizado son: el coe�ciente de absorción (babs) a 370,
470, 520, 590, 660, 880 y 950 nm; el exponente de Ångs-
tröm de absorción (αabs) y el albedo de dispersión simple
para las mismas longitudes de onda que el etalómetro (ω0).
Estos resultados se muestran en diferentes tablas con valores
mensuales, estacionales y anuales. La estadística contenida
incluye el valor promedio, el error y la desviación estándar,
la mediana, los máximos y mínimos y el número total de días
y meses disponibles.
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Las tablas que se muestran a continuación incluyen la información estadística
de las diferentes propiedades de los aerosoles analizadas en este trabajo (babs, αabs
y ω0) en función de las clases de masas de aire que llegan a nuestra estación. En
todas ellas la información está agrupada de la siguiente forma: tipo de masa de
aire (columna 1), valor medio de los coe�cientes y su error estándar (columna
2), desviación estándar (columna 3), mediana (columna 4), mínimo (columna 5),
máximo (columna 6) y número de días (columna 7).

Tabla B.1: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 370 nm en función de la masa de
aire dominante. Unidades: Mm−1.

babs,370 ± ε σ370 < b370 > b370,min b370,max N
AF 31.6 ± 0.4 23.3 23.8 4.9 112.3 55

AFEU 23.3 ± 1.7 19.7 16.9 1.2 160.7 140
EU 24.8 ± 1.2 17.3 20.5 4.0 92.4 197

EUAR 19.2 ± 1.1 13.0 15.9 3.6 68.6 132
EUPO 28 ± 4 20 23 5 85 33
AR 16.0 ± 2.2 10.6 12.8 3.4 45.4 23

POAR 22.5 ± 2.1 20.3 17.1 5.5 178.1 94
PO 22.7 ± 1.1 13.5 19.1 5.5 75.8 145

POTR 26.4 ± 2.0 18.7 21.5 2.8 107.3 89
TR 30 ± 9 20 21 8 62 11

AFTR 28 ± 5 22 21 8 99 19
POAF 28 ± 3 12 24 9 52 13
O 33 ± 3 26 25 7 164 106
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Tabla B.2: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 470 nm en función de la masa de
aire dominante. Unidades: Mm−1.

babs,470 ± ε σ470 < b470 > b470,min b470,max N
AF 21.3 ± 2.1 15.4 16.2 3.1 72.3 55

AFEU 15.8 ± 1.1 12.8 11.8 1.0 105.5 140
EU 16.4 ± 0.8 11.3 13.2 2.6 59.1 197

EUAR 12.7 ± 0.7 8.4 10.7 2.5 44.0 132
EUPO 18.7 ± 2.3 13.1 15.4 3.1 54.6 33
AR 10.7 ± 1.4 6.9 8.6 2.4 29.0 23

POAR 14.9 ± 1.2 11.7 11.8 4.0 97.2 94
PO 15.2 ± 0.7 8.6 13.0 3.6 49.2 145

POTR 17.9 ± 1.3 12.5 15.3 2.4 72.0 89
TR 20 ± 6 13 15 6 43 11

AFTR 19 ± 3 14 15 6 63 19
POAF 18.8 ± 2.2 7.8 16.7 6.4 33.3 13
O 22.2 ± 1.6 17.0 17.2 4.6 112.2 106

Tabla B.3: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 520 nm en función de la masa de
aire dominante. Unidades: Mm−1.

babs,520 ± ε σ520 < b520 > b520,min b520,max N
AF 18.1 ± 1.8 13.0 13.7 2.6 61.3 55

AFEU 13.5 ± 0.9 10.8 10.1 1.0 89.3 140
EU 13.9 ± 0.7 9.5 11.3 2.2 50.1 197

EUAR 10.8 ± 0.6 7.1 9.1 2.0 37.0 132
EUPO 15.9 ± 1.9 11.0 13.3 3.0 47.0 33
AR 9.2 ± 1.2 5.8 7.4 2.1 24.2 23

POAR 12.6 ± 1.0 9.5 10.2 3.5 77.5 94
PO 12.9 ± 0.6 7.2 11.2 2.8 41.1 145

POTR 15.3 ± 1.1 10.7 13.4 2.0 61.3 89
TR 18 ± 5 11 13 5 36 11

AFTR 16 ± 3 12 13 5 52 19
POAF 16.0 ± 1.8 6.5 14.2 5.6 28.0 13
O 19.0 ± 1.4 14.5 14.8 4.0 96.5 106
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Tabla B.4: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 590 nm en función de la masa de
aire dominante. Unidades: Mm−1.

babs,590 ± ε σ590 < b590 > b590,min b590,max N
AF 15.8 ± 1.5 11.4 11.9 2.2 53.5 55

AFEU 11.8 ± 0.8 9.4 8.8 0.9 77.5 140
EU 12.0 ± 0.6 8.2 9.8 2.0 43.5 197

EUAR 9.4 ± 0.5 6.1 8.0 1.8 31.9 132
EUPO 13.8 ± 1.7 9.5 11.5 2.4 41.2 33
AR 8.0 ± 1.1 5.0 6.5 1.8 21.0 23

POAR 11.0 ± 0.8 8.1 9.0 3.1 64.6 94
PO 11.3 ± 0.5 6.3 9.8 2.3 35.4 145

POTR 13.4 ± 1.0 9.4 11.8 1.7 53.7 89
TR 15 ± 5 10 11 4 32 11

AFTR 14.0 ± 2.3 10.2 11.2 4.2 45.3 19
POAF 13.9 ± 1.6 5.8 12.4 4.7 24.4 13
O 16.5 ± 1.5 12.6 12.8 3.5 84.3 106

Tabla B.5: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 660 nm en función de la masa de
aire dominante. Unidades: Mm−1.

babs,660 ± ε σ660 < b660 > b660,min b660,max N
AF 13.6 ± 1.3 9.8 10.2 1.8 45.3 55

AFEU 10.2 ± 0.7 8.1 7.6 0.9 66.4 140
EU 10.3 ± 0.5 7.0 8.3 1.7 38.1 197

EUAR 8.1 ± 0.5 5.2 6.9 1.7 27.4 132
EUPO 11.9 ± 1.4 8.2 10.0 2.2 35.6 33
AR 6.3 ± 0.9 4.3 5.7 1.5 18.2 23

POAR 9.5 ± 0.7 6.7 7.6 2.7 52.8 94
PO 9.7 ± 0.5 5.4 8.6 1.8 30.5 145

POTR 11.6 ± 0.9 8.1 10.1 1.5 47.2 89
TR 13 ± 4 8 10 4 28 11

AFTR 12.1 ± 2.0 8.8 10.0 3.8 38.9 19
POAF 12.0 ± 1.4 5.0 10.8 3.9 21.3 13
O 14.2 ± 1.1 10.9 11.1 3.0 73.3 106
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Tabla B.6: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 880 nm en función de la masa de
aire dominante. Unidades: Mm−1.

babs,880 ± ε σ880 < b880 > b880,min b880,max N
AF 9.3 ± 0.9 6.7 6.9 1.2 31.2 55

AFEU 6.9 ± 0.5 5.5 5.2 0.7 45.7 140
EU 6.9 ± 0.3 4.7 5.7 1.2 25.5 197

EUAR 5.5 ± 0.3 3.5 4.6 1.2 18.2 132
EUPO 8.0 ± 0.9 5.4 6.6 1.4 24.3 33
AR 4.8 ± 0.6 2.9 3.9 1.1 12.1 23

POAR 6.4 ± 0.5 4.4 5.3 1.8 33.4 94
PO 6.6 ± 0.3 3.7 5.8 1.1 20.4 145

POTR 7.9 ± 0.6 5.6 7.0 1.0 32.2 89
TR 9 ± 3 6 7 3 19 11

AFTR 8.2 ± 1.4 5.9 6.9 2.5 26.1 19
POAF 8.0 ± 1.0 3.5 7.2 3 14.8 13
O 9.6 ± 0.7 7.3 7.3 2.1 49.4 106

Tabla B.7: Estadísticas del coe�ciente de absorción a 950 nm en función de la masa de
aire dominante. Unidades: Mm−1.

babs,950 ± ε σ950 < b950 > b950,min b950,max N
AF 8.3 ± 0.8 6.0 6.2 1.1 27.8 55

AFEU 6.2 ± 0.4 4.9 4.6 0.7 40.7 140
EU 6.2 ± 0.3 4.2 5.0 1.1 23.2 197

EUAR 5.0 ± 0.3 3.2 4.2 1.0 16.3 132
EUPO 7.3 ± 0.8 4.9 5.9 1.3 21.8 33
AR 4.3 ± 0.5 2.6 3.5 1.0 11.0 23

POAR 5.8 ± 0.4 3.9 4.8 1.6 28.8 94
PO 5.9 ± 0.3 3.3 5.2 0.9 18.4 145

POTR 7.1 ± 0.5 5.0 6.3 0.9 29.6 89
TR 8 ± 3 5 6 2 17 11

AFTR 7.4 ± 1.2 5.3 6.3 2.3 23.3 19
POAF 7.3 ± 0.9 3.2 6.6 2.4 13.6 13
O 8.7 ± 0.6 6.6 6.7 1.9 44.4 106
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Tabla B.8: Estadísticas del exponente de Ångström de absorción en función de la masa
de aire dominante.

αabs ± ε σ < αabs > αabs,min αabs,max N
AF 1.402 ± 0.017 0.122 1.382 1.198 1.973 55

AFEU 1.402 ± 0.012 0.146 1.388 0.900 2.001 140
EU 1.469 ± 0.010 0.136 1.453 1.120 1.453 197

EUAR 1.431 ± 0.010 0.120 1.414 1.090 1.905 132
EUPO 1.409 ± 0.017 0.098 1.409 1.161 1.557 33
AR 1.381 ± 0.018 0.085 1.383 1.242 1.572 23

POAR 1.401 ± 0.012 0.112 1.384 1.070 1.836 94
PO 1.403 ± 0.010 0.118 1.393 1.021 2.148 145

POTR 1.390 ± 0.014 0.134 1.366 1.195 2.130 89
TR 1.365 ± 0.012 0.068 1.356 1.275 1.502 11

AFTR 1.40 ± 0.03 0.11 1.38 1.24 1.62 19
POAF 1.43 ± 0.03 0.10 1.40 1.30 1.66 13
O 1.406 ± 0.010 0.100 1.385 1.151 1.705 106

Tabla B.9: Estadísticas del albedo de dispersión simple a 370 nm en función de la masa
de aire dominante.

ω0,370 ± ε σ370 < ω0,370 > ω0,min ω0,max N
AF 0.736 ± 0.022 0.112 0.738 0.347 0.917 26

AFEU 0.780 ± 0.017 0.114 0.795 0.523 0.981 43
EU 0.702 ± 0.016 0.116 0.722 0.437 0.963 56

EUAR 0.696 ± 0.023 0.137 0.747 0.402 0.877 37
AR 0.62 ± 0.03 0.09 0.61 0.49 0.75 13

POAR 0.569 ± 0.022 0.121 0.582 0.388 0.823 31
PO 0.616 ± 0.022 0.145 0.616 0.254 0.875 45

POTR 0.55 ± 0.04 0.18 0.57 0.27 0.92 25
O 0.744 ± 0.017 0.105 0.747 0.482 0.930 38
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Tabla B.10: Estadísticas del albedo de dispersión simple a 470 nm en función de la masa
de aire dominante.

ω0,470 ± ε σ470 < ω0,470 > ω0,min ω0,max N
AF 0.755 ± 0.021 0.108 0.763 0.377 0.928 26

AFEU 0.800 ± 0.016 0.103 0.805 0.575 0.976 43
EU 0.722 ± 0.015 0.110 0.731 0.440 0.957 56

EUAR 0.704 ± 0.022 0.133 0.751 0.413 0.879 37
AR 0.62 ± 0.03 0.09 0.62 0.50 0.76 13

POAR 0.577 ± 0.021 0.119 0.578 0.401 0.846 31
PO 0.624 ± 0.021 0.138 0.634 0.254 0.884 45

POTR 0.56 ± 0.03 0.17 0.59 0.29 0.92 25
O 0.766 ± 0.016 0.097 0.776 0.513 0.938 38

Tabla B.11: Estadísticas del albedo de dispersión simple a 520 nm en función de la masa
de aire dominante.

ω0,520 ± ε σ520 < ω0,520 > ω0,min ω0,max N
AF 0.763 ± 0.021 0.106 0.775 0.390 0.932 26

AFEU 0.807 ± 0.015 0.098 0.813 0.597 0.974 43
EU 0.730 ± 0.014 0.108 0.736 0.441 0.954 56

EUAR 0.707 ± 0.022 0.132 0.750 0.418 0.879 37
AR 0.62 ± 0.03 0.09 0.62 0.49 0.78 13

POAR 0.581 ± 0.021 0.119 0.578 0.405 0.854 31
PO 0.628 ± 0.020 0.136 0.641 0.254 0.887 45

POTR 0.57 ± 0.03 0.17 0.59 0.30 0.92 25
O 0.774 ± 0.015 0.094 0.787 0.526 0.941 38
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Tabla B.12: Estadísticas del albedo de dispersión simple a 590 nm en función de la masa
de aire dominante.

ω0,590 ± ε σ590 < ω0,590 > ω0,min ω0,max N
AF 0.773 ± 0.021 0.105 0.787 0.407 0.937 26

AFEU 0.816 ± 0.014 0.092 0.824 0.624 0.970 43
EU 0.739 ± 0.014 0.105 0.746 0.442 0.949 56

EUAR 0.710 ± 0.021 0.130 0.748 0.423 0.879 37
AR 0.61 ± 0.03 0.10 0.60 0.49 0.79 13

POAR 0.585 ± 0.022 0.120 0.578 0.410 0.865 31
PO 0.632 ± 0.020 0.133 0.646 0.253 0.892 45

POTR 0.58 ± 0.03 0.17 0.60 0.31 0.92 25
O 0.784 ± 0.015 0.091 0.794 0.543 0.945 38

Tabla B.13: Estadísticas del albedo de dispersión simple a 660 nm en función de la masa
de aire dominante.

ω0,660 ± ε σ660 < ω0,660 > ω0,min ω0,max N
AF 0.781 ± 0.020 0.103 0.797 0.422 0.941 26

AFEU 0.824 ± 0.013 0.088 0.835 0.647 0.967 43
EU 0.747 ± 0.014 0.103 0.752 0.443 0.945 56

EUAR 0.713 ± 0.021 0.130 0.745 0.429 0.880 37
AR 0.62 ± 0.03 0.10 0.60 0.48 0.80 13

POAR 0.589 ± 0.022 0.120 0.576 0.415 0.873 31
PO 0.635 ± 0.020 0.132 0.655 0.253 0.900 45

POTR 0.58 ± 0.03 0.17 0.61 0.32 0.92 25
O 0.793 ± 0.014 0.088 0.804 0.557 0.948 38
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Tabla B.14: Estadísticas del albedo de dispersión simple a 880 nm en función de la masa
de aire dominante.

ω0,880 ± ε σ880 < ω0,880 > ω0,min ω0,max N

ω0,660 ± ε σ660 < ω0,660 > ω0,min ω0,max N
AF 0.799 ± 0.020 0.100 0.812 0.462 0.949 26

AFEU 0.841 ± 0.012 0.077 0.855 0.703 0.955 43
EU 0.766 ± 0.013 0.099 0.773 0.446 0.934 56

EUAR 0.719 ± 0.021 0.129 0.740 0.437 0.881 37
AR 0.61 ± 0.03 0.10 0.58 0.47 0.83 13

POAR 0.598 ± 0.022 0.124 0.580 0.427 0.893 31
PO 0.643 ± 0.019 0.129 0.657 0.344 0.918 45

POTR 0.60 ± 0.03 0.17 0.60 0.34 0.92 25
O 0.813 ± 0.014 0.083 0.821 0.594 0.955 38

Tabla B.15: Estadísticas del albedo de dispersión simple a 950 nm en función de la masa
de aire dominante.

ω0,950 ± ε σ950 < ω0,950 > ω0,min ω0,max N
AF 0.804 ± 0.020 0.099 0.815 0.472 0.951 26

AFEU 0.846 ± 0.011 0.074 0.859 0.712 0.951 43
EU 0.770 ± 0.013 0.098 0.780 0.447 0.930 56

EUAR 0.720 ± 0.021 0.130 0.738 0.437 0.882 37
AR 0.61 ± 0.03 0.10 0.57 0.46 0.84 13

POAR 0.600 ± 0.022 0.125 0.582 0.423 0.897 31
PO 0.644 ± 0.019 0.129 0.658 0.253 0.907 45

POTR 0.60 ± 0.03 0.17 0.60 0.35 0.92 25
O 0.817 ± 0.013 0.083 0.827 0.604 0.957 38
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