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RESUMEN

En este trabajo de fin de grado se pretende hacer un estudio de los procesos
de transferencia de radiacion electromagnética en la atmosfera terrestre, para lo
cual se utilizara un cddigo especializado en simular dichos procesos fisicos, el cual
se denomina «codigo MODTRAN». Por una parte, se analizaran los distintos
fendmenos que experimenta la radiacion solar al atravesar la atmosfera, desde la
capa mas externa hasta la superficie de la Tierra (en la que puede detectarse con
diferentes radiometros) y, por otro lado, analizaremos el proceso contrario, es
decir, el recorrido de la radiaciéon emitida por la superficie y atmésfera terrestres
hacia la exosfera, donde llega a los diversos satélites (provistos de sensores que
son capaces de detectar esta radiacion). En esta segunda parte del trabajo nos
hemos centrado en estudiar exclusivamente la radiacién absorbida y reemitida por
las diferentes capas atmosféricas, y no por la superficie terrestre.

ABSTRACT

In this final-degree project it was aimed to do a study about the transferring
processes of electromagnetic radiation in the terrestrial atmosphere, for which it
will be used a code that is specialized in simulating such physical processes, which
is designated ‘MODTRAN code’. On the one hand, there will be analysed the distinct
phenomena that solar radiation experiences when crossing the atmosphere, from
the outer layer to Earth’s surface (in which it can be detected with different
radiometers) and, on the other hand, we will analyse the opposite process, that is,
the path of the radiation emitted by the terrestrial surface and atmosphere
towards the exosphere, where it arrives to the diverse satellites (provided with
sensors that are capable of detecting this radiation). In this second part of the
project we focused on studying exclusively the radiation that is absorbed and

re-emitted by the different atmospheric layers, and not by the terrestrial surface.
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1 INTRODUCCION

En el desarrollo del presente trabajo, primeramente (seccién 2) vamos a
explicar los fundamentos fisicos en que se basan los procesos de transferencia
radiativa atmosférica, desde que la radiacién solar llega a la parte mas externa de
nuestra atmosfera hasta que alcanza la superficie terrestre, lo cual esta
directamente relacionado con la disciplina de la radiometria. Se han presentado las
magnitudes y unidades mas usadas en estos ambitos, asi como las distintas bandas
del espectro electromagnético, de las cuales nosotros solamente vamos a
interesarnos principalmente por las del visible e infrarrojo, por la razén de que la
radiacién que se transfiere en la atmodsfera se encuentra principalmente en las
dichas zonas del espectro. Las radiaciones que se encuentran en el espectro
delimitando a las anteriores apenas tienen relevancia, bien porque son evitadas
por el medio atmosférico (la radiaciéon ultravioleta es filtrada por la capa de
ozono), bien porque no sean de origen natural (el Sol no emite en el rango de las
microondas); con lo cual, todo ello se saldria de la tematica tratada en este trabajo.

Hay tres principales procesos de interaccidn de la radiacion con la atmdsfera:
dispersion, absorcién, emision y reflexion. Los casos de la dispersion y reflexion los
trataremos con mayor detalle, pues estan directamente relacionados con los
ejercicios de simulaciéon que posteriormente mostraremos, no asi en cambio la
reflexién y otros distintos procesos (como la refraccién), que, si bien suponen una
cuestion muy interesante de estudiar, no trataremos en el presente proyecto.

Para estudiar la dispersién y absorciéon atmosféricas se ha introducido la
forma mas general de la ley de Beer-Lambert, que puede considerarse como un
tipo de ecuacion de transferencia radiativa, si bien nosotros posteriormente solo la
aplicaremos a un caso particular, para que se vea una de las posibles utilidades que
puede presentar. En el caso de la absorcion, hay un proceso radiativo relacionado
directamente, que consiste en la reemisién de radiacion por parte tanto de los
diferentes estratos atmosféricos como de la superficie, pues por las leyes de la
radiacién sabemos que todo cuerpo que se encuentra a cierta temperatura emite
radiacion de tipo térmico. Respecto a la dispersiéon, hemos de diferenciar sus dos
principales modos: la que se debe a las moléculas gaseosas que constituyen la
atmosfera, dispersion molecular o de Rayleigh, y la que se debe a las particulas en
suspension (entre las cobran especial relevancia los aerosoles), dispersion de Mie.
Ademas, veremos diferentes modelos simplificados que permiten modelizar las
magnitudes que miden la cantidad de radiacidon transmitida por la atmosfera
(transmitancias).

Se va a detallar también como se modifica la intensidad de la radiacion solar
tras ser esta transmitida hasta la superficie de la Tierra, asi como su naturaleza, en
funcion de si la recibimos directamente del Sol o nos llega tras sucesivas
dispersiones y reflexiones, causadas los distintos elementos que conforman la
atmosfera.

Posteriormente, se estudiardn los procesos de transferencia radiativa
directamente relacionados con la deteccion de radiacion mediante sensores
implementados en satélites en orbita, de lo cual se encarga la teledeteccion
atmosférica. Pero hemos de aclarar que en esta ocasién no consideraremos todo el



espectro solar, sino exclusivamente el infrarrojo, debido a la cantidad de
aplicaciones que esta zona espectral presenta, por los importantes fenémenos
absorbentes de radiacion que se producen en ella. Tras hacer especial hincapié en
los procesos de absorcion en el rango del infrarrojo (ya que en el visible apenas
tienen importancia), pasaremos a describir las leyes fundamentales de la radiacién
térmica, aunque no todas ellas las emplearemos de forma practica en este trabajo.
Sin embargo, la mas importante de ellas, la ley de Planck, si que nos permitira dar
el paso de la teoria a la practica, consiguiendo asi encontrar un modelo que
describa la radiacidn recibida por los sensores encargados de captar la radiacion.

Se estudiara con especial relevancia la ecuacion de transferencia radiativa, un
modelo que describe la cantidad de radiacion percibida por los satélites, si bien no
daremos la formulacién general, sino aquella adaptada al intervalo espectral de
trabajo en que nos encontramos (espectro infrarrojo). Ademas, se ha explicado un
concepto tedrico directamente asociado a uno de los términos de la anterior
ecuacion (relacionado con la reemision de radiacién térmica por parte de la
atmdsfera), que posee especial interés por su util aplicaciéon a la descripcién de
perfiles atmosféricos en funcién de sus distintas concentraciones gaseosas;
hablamos de las funciones de ponderacion de las bandas satelitales.

Seguidamente, ya en la seccién 3, se describirdn en profundidad las
caracteristicas del programa de transferencia radiativa que se ha empleado en este
proyecto, el cual se trata de un cédigo que simula distintos procesos de los vistos
anteriormente, es decir, aquellos relacionados con la transferencia radiativa
atmosférica; nos referimos al cddigo MODTRAN. Es preciso sefialar que para el
manejo del mismo se ha requerido una interfaz desarrollada por los tutores de este
trabajo de fin de grado, pues en caso contrario seria complicado trabajar con este
programa, pues habria que dominar la programacién computacional y conocer en
profundidad dicho cédigo, lo cual se excederia de los objetivos propuestos para el
presente proyecto de fin de carrera, que no pretende en ninglin caso equipararse a
las mas avanzadas investigaciones de fisica atmosférica. A pesar de ello, debe
afiadirse que este tipo de codigos de simulacién se emplean muy habitualmente en
dichas investigaciones, por lo que tampoco debemos infravalorarlo.

En la cuarta seccién se ha presentado lo que constituye genuinamente el
trabajo practico que se ha llevado a cabo en estas investigaciones académicas. Se
ha utilizado el programa MODTRAN para estudiar distintas situaciones
relacionadas con la radiacion atmosférica, a saber: el andlisis de transmitancias
atmosféricas, el calculo de la radiacion solar transmitida y, por ultimo, diversas
aplicaciones a la teledeteccién. En el primer ejercicio practico se ha aplicado el
MODTRAN a un modelo simplificado de la atmoésfera, y se han calculado sus
parametros caracteristicos, trabajando primero con la dispersién de Rayleigh y
después con la dispersion de Mie. En el segundo ejercicio se ha estudiado la
cantidad de radiacién solar que recibe un radiémetro situado en la superficie
terrestre en sucesivas horas del dia, comparando los resultados obtenidos con
mediciones reales, de las que hemos podido disponer. Finalmente, ya en el &mbito
de la teledeteccion, se han estudiado las importantes aplicaciones que presentan
las funciones de ponderaciéon, como recurso utilizable para el disefio de los
sensores de los satélites.



2 CONCEPTOS FUNDAMENTALES DE LA TRANSFERENCIA RADIATIVA EN
LA ATMOSFERA

En esta seccidn se van a presentar las bases tedricas de la transferencia de
radiacién en la atmosfera, que nos serviran de referencia para mas adelante poder
utilizar el programa de simulacion de los procesos radiativos atmosféricos y
analizar los diferentes resultados. Veamos en primer lugar una breve introduccién
acerca de la disciplina de la radiometria y sus conceptos fundamentales.

2.1 Magnitudes radiométricas

La radiometria es la parte de la fisica que estudia la medida de las
propiedades de la energia radiante, la cual es una de las muchas formas de
intercambio de energia. La velocidad de flujo de la energia radiante, en forma de
onda electromagnética, se llama flujo radiante. El flujo radiante puede medirse
segln sale de la fuente (el Sol, generalmente), que después atravesara uno o mas
medios reflectantes, absorbentes, dispersivos o transmisores (la atmdsfera
terrestre, un dosel arboreo...) hasta llegar a la fuente receptora de interés (una
hoja fotosintética).

En el pasado ha habido desacuerdos respecto a las unidades y la terminologia
usada en las mediciones de radiacion. Para evitar incoherencias, se van a adoptar
las recomendaciones de los comités internacionales, como la Comision
Internacional de la Iluminacion (CIE, sigla de Commission Internationale de
I'Eclairage), 1a Oficina Internacional de Pesos y Medidas (BIPM, sigla de Bureau
International des Poids et Mesures) y la Comision Internacional de Unidades y
Medidas Radiolégicas (ICRU, sigla de International Commission on Radiation Units
and Measurements): el Sistema Internacional de Unidades (S, sigla de Systeme
International d'Unités) debe usarse siempre que exista alguna unidad adecuada.

En la tabla 2.1 (Biggs, 1984) se muestran tabuladas las magnitudes mas
importantes que se emplean en radiometria, aportando su nomenclatura, notacion,
definicion y unidades. A mayores se ha afiadido el angulo cenital, magnitud de la
geometria solar que también emplearemos con asiduidad en este trabajo.

Todas las propiedades del flujo radiante dependen de la longitud de onda de
la radiacion; se afiade el término espectral cuando se quiere describir dicha
dependencia con la longitud de onda (medida normalmente en
micras/micrometros, pm). Por tanto, una magnitud espectral es dicha magnitud
evaluada en una longitud de onda (o frecuencia) determinada, es decir, por unidad
de intervalo de longitud de onda (resp., frecuencia). De este modo, tendriamos la

W (reS W )
m? pm P m2 cm'1/”

Adicionalmente, es preciso recalcar que en este trabajo se utilizara el término

radiancia espectral y la irradiancia espectral, medidas en

frecuencia (v) en lugar de numero de onda (17:%)’ ya que es habitual

denominarlo asi en este ambito de la espectrorradiometria.



MAGNITUD

SIMBOLO

DEFINICION

UNIDADES

DEL SI
energia radiante Q Energia transportada por la radiacion ]
Energia radiante transferida por
flujo radiante ¢y radiacion de una superficie a otra por w
unidad de tiempo (potencia)
Flujo radiante procedente de una fuente w
intensidad radiante 1 de radiacion por unidad de dngulo sélido —
y en una direccién concreta ST
Flujo radiante que abandona una unidad
de area de una superficie en una W
radiancia L direccion particular siguiendo cierto
7 JA . m2 Sr
angulo sélido. Es la magnitud que
detectan los sensores
emitancia M Flujo radiante emitido desde una w
(desde una fuente) superficie por unidad de 4rea m2
Flujo radiante incidente en una
irradiancia E superficie receptora desde todas las W
(sobre un detector) direcciones por unidad de area. Es la m2
magnitud que detectan los radiémetros
: Fraccion del flujo incidente absorbida
absorbancia a . —
por un medio
emisividad; £ i .
. Analogamente, para las fracciones
reflectancia/albedo; p o . o —
) i emitida, reflejada y transmitida
transmitancia T
Irradiancia de la radiacién recibida desde
irradiancia solar el angulo sélido del disco del Sol en una
directa; Ep superficie plana, compuesta
principalmente por radiacidn solar sin
dispersar ni reflejar. Se mide con un w
pirheliémetro. m?2
1rr.ad1anc1a solar E,, |Sielplanoesperpendicular aleje del
directa normal cono del angulo sé6lido, entonces se trata
de irradiancia directa normal
Irradiancia de la radiacion dispersay
. L reflejada proveniente del hemisferio
irradiancia solar , 1 W
difusa E, completo, excepto del angulo sélido —
subtendido por el disco solar. Se mide m
con un piranémetro
Irradiancia solar recibida sobre una
irradiancia solar E superficie horizontal. Es la luz solar w
global g directa y la difusa recibidas en conjunto m2
sobre dicha superficie
Angulo formado por la linea Tierra-Sol
angulo cenital solar 0 con la vertical en rad

el punto del observador

Tabla 2.1 Tabla con la terminologia y unidades usadas en radiometria. Fuente: Biggs (1984).




2.2 Espectro solar

En el estudio de los fendmenos de transferencia de radiacion en la atmasfera,
se trabaja en un rango especifico del espectro electromagnético, que se divide en
varias bandas o segmentos de una aproximada delimitaciéon (v.fig.2.1). Las
detallamos a continuacion, en orden de mayor a menor energia:

e ultravioleta (UV): < 0,4 um

e luzvisible: = (0,4; 0,8) um

¢ infrarrojo cercano (NIR): = (0,8; 2,5) pm
¢ infrarrojo medio (MIR): = (2,5;5) um

¢ infrarrojo térmico (TIR): = (5, 15) um

¢ infrarrojo lejano (FIR): = 15 pm.

El espectro de radiacién solar (cuya longitud de onda maxima llegaria hasta
las 4 micras), estaria en una zona de mayor energia que el de la radiacion térmica
(con una longitud a partir de las 4 micras), asociada a la reemisién de radiacion
por parte de la atmosfera terrestre y la propia Tierra (v. § 2.2.2).
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Figura 2.1 Bandas del espectro electromagnético. Adaptada de Huang etal (2011).

2.2.1 Interaccion de la radiacion solar con la atmodsfera

En el espacio exterior no hay pérdida de radiacion por interferencia con
ningin medio material; solo se produce el fendmeno de atenuaciéon debido a la
disminucién del flujo radiativo con el inverso del cuadrado de la distancia. Sin
embargo, en el medio atmosférico se producen diversos procesos de interacciéon
entre la radiacién solar y las moléculas y particulas que conforman la atmoésfera
terrestre, los cuales seran explicados en detalle en este subapartado y siguientes.



Fundamentalmente, podemos encontrar tres procesos fisicos que modifican
la radiacion solar a su paso por la atmoésfera hasta llegar a la superficie terrestre.
Dichos procesos actian sobre la radiacién cuando esta interactia con las
sustancias gaseosas y las particulas en suspensién presentes en el medio
atmosférico.

En primer lugar, tenemos el proceso de dispersion (también conocida como
scattering), que sucede cuando pequenas particulas y moléculas gaseosas
dispersan parte de la radiacién solar incidente en direcciones aleatorias, sin
alteracion de su longitud de onda (v. fig. 2.2a). La dispersion, sin embargo, reduce
la cantidad de radiacion que llega a la superficie de la Tierra. Una parte importante
de radiacidon de onda corta dispersada es enviada de nuevo al espacio exterior. La
mayor o menor cantidad de dispersién que tiene lugar en la atmdsfera depende de
dos factores: la longitud de onda de la radiacion incidente y el tamafio de las
particulas o moléculas gaseosas que la dispersan. En la atmdsfera terrestre, la
presencia de un mayor numero de particulas con un tamafio aproximado de
0,5 micras se traduce en una predominancia de la dispersién en longitudes de onda
cortas (Pidwirny et al, 2006). Este es el motivo de que el cielo se vea azul, pues
este color es el que se corresponde con aquellas longitudes de onda mas
dispersadas. Si en nuestra atmosfera no se diese este fendmeno dispersivo, el cielo
a plena luz del dia seria de color negro (como sucede en la Luna, por ejemplo). Se
diferencian dos tipos de dispersion: si la radiacién es dispersada una sola vez, se
llama dispersion simple, y si son reiteradas veces, dispersion multiple, esta ultima
es la que realmente sucede en la atmosfera, mientras que la primera es una mera
aproximacion.

En segundo lugar, tenemos la absorcion, causada por el hecho de que algunos
gases y particulas de la atmésfera tienen la capacidad de absorber la radiacion
recibida (v. fig. 2.2b). La absorcion se define como un proceso en el que la
radiacién solar es retenida por una sustancia y convertida en energia térmica, la
cual hace que la sustancia emita su propia radiacion. Puesto que en la absorcion
que se da en la atmédsfera y superficie terrestre las temperaturas no son superiores
a 1800 °C, segun la ley de Wien (v. § 2.3.2c) se deduce que la radiaciéon reemitida
sera de onda larga; estaremos dentro del espectro infrarrojo (infrarrojo térmico,
en concreto). Es mas, esta emision de radiacién se produce en todas las
direcciones, asi que una proporcion considerable de esta energia se pierde en el
espacio. Las leyes que rigen la emision de radiacion térmica las veremos con mas
detalle enel § 2.3.2.

En tercer lugar, tenemos la reflexion, que se trata de un proceso en el que la
radiacién solar se dirige en sentido contrario al de incidencia tras colisionar con
una particula atmosférica. Este fenémeno causa una importante atenuacion de la
radiacién, ya que gran parte de ella es reenviada de vuelta al espacio. La mayoria
de la reflexiéon en nuestra atmosfera ocurre en las nubes, cuando la radiacion es
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interceptada por gotas de agua liquida y cristales de hielo. La reflectancia de una
nube puede variar del 40 al 90 %.

Insolation

—®

Scattering

Figura 2.2a Dispersion de radiacion.
Figura 2.2b Absorcién y reemision de radiaciéon.
Fuente: Pidwirny et al. (2006)

Segin ya se ha indicado en la tabla 2.1, la radiacién solar que alcanza la
superficie de la Tierra sin ser modificada por ninguno de los anteriores procesos se
denomina radiacion solar directa. Por el contrario, la radiacion que llega a la
superficie terrestre después de haber sido alterada por la atmésfera se denomina
radiacion solar difusa. El conjunto de ambas componentes es lo que se conoce
como radiacion solar global. Aportaremos mas informacién al respecto en el
§2.24.

No toda la radiacion directa y difusa que se recibe en la superficie terrestre es
util para otras actividades (fotosintesis, energia solar, evaporacion, etc.), sino que,
de igual forma que sucede en la atmdsfera, parte de ella es enviada de nuevo al
espacio por reflexidn.

En la figura 2.3 se muestra una imagen con valores de la reflectancia (o
albedo) de diferentes lugares de la superficie terrestre sin tener en cuenta el efecto
de la atmdsfera.

El albedo superficial de la Tierra varia con el tipo de material que la cubre.
Por ejemplo, veamos algunos valores para los siguientes tipos de superficie:

e Lanieve puede reflejar mas del 95 % de la radiacion.

e Laarena seca, del 35 al 45 %.

e Lavegetacion como la hierba, del 15 al 25 %.

¢ Los bosques de coniferas, del 10 al 20 %.

e Los bosques caducifolios, del 5 al 10 %.
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a) January |-16,2002

b) April 3-18,2002

0.0 0.1

0.2 03 0.4 0.5
Surface Albedo (0.86 pm)

Figura 2.3 Albedos de la superficie terrestre. Fuente: Moody et al. (2005).

El albedo medio tanto de la atmoésfera como de la superficie terrestres tiene
un valor aproximado del 30 %.

A modo de resumen, véase la figura 2.4 en la que se recogen los diversos

procesos de interaccion radiacién-atmosfera y radiacion-superficie terrestre que
hemos descrito previamente.

R J !/,, EXTERNAL SOURCE
~ - (SUN / MOON) SENSOR
< z LAYER PLATFORM
%) < BOUNDARY
LTI E- .
SINGLE MULTIPLE ~ DIRECT
SCATTERING

SCATTERING  THERMAL SCATTERED

THERMAL

e

7" EARTH SURFACE

R .

Figura 2.4 Procesos de interaccion de la radiacion con la atmdsfera-superficie. Fuente:
Berk et al (1998).
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2.2.2 Absorcion y dispersion en la atmoésfera

En este subapartado se van a explicar mas en detalle los procesos
atmosféricos de absorcién y dispersién, ya que son aquellos con los que mas se
relaciona nuestro estudio en este trabajo.

a) Ley de Beer-Lambert

La ley que describe la pérdida de la intensidad radiante debida dichos
procesos atmosféricos de absorcién y dispersion se conoce con el nombre de /ey de
Beero de Beer-Lambert (v. ecs. (2.4) y (2.5)). La deduccion se llevara a cabo segun
Wallace et al. (2006): consideremos una capa infinitesimal atmosférica de espesor
dz, que contiene gases absorbentes y aerosoles (particulas diminutas de sélidos o
liquidos presentes en suspension en el aire) y un haz de radiacién solar que incide
sobre ella segiin una determinada trayectoria (v. fig. 2.5).

ds=sec ¢ dz

h~di,

Figura 2.5 Atenuacion de un haz de radiacién monocromatica por una capa infinitesimal de
la atmosfera. Fuente: Wallace et al (2006).

Para cada tipo de molécula gaseosa y particula que alcanza el haz, su
intensidad monocromatica (espectral) decrece segin la siguiente expresion:

dll = —NO'K/II/IdS, (21)

donde N es el nimero de particulas por unidad de volumen de aire, o es la secciéon
eficaz de cada particula, K, es la eficiencia de extinciéon (magnitud adimensional
que mide la eficiencia de los efectos producidos tanto por la dispersiéon como por la
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absorcién en la intensidad de la radiacién incidente a su paso por la capa) y ds es
el diferencial de longitud que recorre la radiacion, medido directamente sobre su
trayectoria, y por tanto tiene el valor de s =secfdz (recordemos que 8 es el
angulo cenital solar, es decir, el angulo que forma la direccién de incidencia del haz
radiativo con la vertical del punto de observacién).

En el caso de un constituyente gaseoso, la ecuacién (2.1) puede expresarse de
la forma:

d])L = —kaAIAdS, (22)

donde p es la densidad del aire, r es la masa de gas absorbente por unidad de masa
de aire y k; es el coeficiente masico de absorcién (unidades: m?/kg).

En las ecuaciones (2.1) y (2.2), los productos NoK, y prk; son los

coeficientes volumétricos de extincién (unidades: m™!). Podemos integrar ambas
ecuaciones desde la parte superior de la atmdsfera (z — ), donde llega una
intensidad radiante de I,,, hasta un nivel inferior arbitrario (z) para determinar
qué fraccion de radiacion ha sido atenuada por radiacién o dispersion y cuanta
continla sin modificarse. Veamos cémo queda de forma explicita la segunda
expresion:

I co
In—= = —secf f prk, dz. (2.3)
I)LO z

Tomando exponenciales a ambos lados, obtenemos:

— -mg8) —
1/1 = IAOB Mad1 = IAOTAI (24)
donde la magnitud adimensional §; se define como el espesor dptico normal de la
oo - - =7 -
capa, se calcula como §; = fz prk; dz y da cuenta de la disminucion acumulativa
que el haz de radiaciéon experimentaria con incidencia vertical (8 = 0); y mg,
también adimensional, es la masa del aire o masa Jptica relativa del aire, que se

define como la razdén entre la masa dptica del recorrido real de la radiacion y la
masa Optica del correspondiente recorrido vertical (estando definida la masa

, . o . :
dptica como m = fo p ds), y tiene un valor aproximado de m, =secf = p—

(habiendo despreciado la curvatura de la superficie terrestre y la refraccion de la
atmdsfera). Por ultimo, tenemos la transmitancia espectral (v. tab. 2.1) de la capa
atmosférica considerada, cuyo valor es:

T) = e Mad2, (2.5)

Los espesores Opticos para capas que contienen aerosoles y otras particulas
en suspension, en lugar de gases absorbentes, pueden definirse de manera analoga.
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b) Absorcién atmosférica

Debido a que algunos de los gases que componen la atmdsfera absorben
radiacion, esta se comporta como un filtro selectivo a distintas longitudes de onda.
La radiacién no absorbida se transmite a la superficie terrestre (esta radiacién se
vera afectada por procesos de dispersion, como ya se ha explicado previamente).
Los gases responsables de dicha absorcion son, fundamentalmente, los siguientes:

e Oxigeno (02): filtra la radiacién ultravioleta por debajo de 0,1 um, asi

como en pequefios sectores situados en el infrarrojo térmico.

e 0zono (03): elimina la radiacion ultravioleta, inferior a 0,4 pm, y presenta

una importante absorcion en las cercanias de 9,6 pm.

e Vapor de agua (H20): presenta una fuerte absorcién en torno a 6 pm.

e Didéxido de carbono (CO2): absorbe radiaciéon alrededor de 15 pm, en el

infrarrojo térmico, con importantes efectos en el intervalo [2,5; 4,5] um,
del infrarrojo medio.

De este modo, aparece una serie de regiones en el espectro en las que la
radiacién es absorbida por uno o varios de los gases; estas se denominan bandas
de absorcion; en ellas la transmitancia espectral decrece notablemente, pudiendo
llegar al minimo en alguna ocasién (z; — 0). Esto deja, por otro lado, regiones en
las que no se produce absorcidn: estas se conocen con el nombre de ventanas
atmosféricas, y tienen asociada una transmitancia espectral cuyos valores en las
longitudes de onda en que se encuentran se acercan al maximo (7) — 1). Las
principales ventanas atmosféricas son las siguientes:

¢ En el visible e infrarrojo cercano: [0,3; 1,35], [1,5; 1,8] y [2; 2,4] um.

e En el infrarrojo medio: [2,9; 4,2] y [4,5; 5,5] um.

e En el infrarrojo térmico: [8, 14] um.

Es importante percatarse de que en la zona espectral de la luz visible la
atmosfera se comporta de forma practicamente transparente, con lo cual en la
segunda parte del trabajo nos ocuparemos de estudiar mas detalladamente la zona
infrarroja del espectro, donde, como acabamos de ver, se sitda el mayor nimero de
bandas de absorcion.

Hasta ahora hemos estado trabajando con transmitancias espectrales, pero
podemos definir también la transmitancia de una sustancia i en cierto intervalo
espectral basdndonos en lo visto en la introduccién del § 2.1, de la siguiente forma:

T = f Tyi dA. (26)
A

Ademas, debido a que las contribuciones de varias especies de gases y
particulas a la atenuacidén radiativa son aditivas (Wallace et al, 2006), por estar
relacionadas con el exponente de la ley de Beer, se deduce que la transmitancia
total atmosférica puede ser calculada como producto de las transmitancias
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parciales de los distintos elementos que conforman o estin presentes en la

atmdsfera, ya que contribuyen de forma multiplicativa a la transmisién de la
radiacién:

T = TH,07c0,T03T/Ta ™" (2.7)

donde, respectivamente, tenemos la transmitancia del vapor de agua, la del diéxido
de carbono, la del ozono, la asociada a las dispersiones atmosféricas (de Rayleigh y
la de Mie, como veremos mas adelante), etc. Naturalmente, en la anterior relacion
también puede emplearse transmitancias espectrales.
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D 1] I L | 1 1 1 1 1 1 1 i 1 i
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U i i+ ! 1 1 1 ] 1 1 i 1 L i ] (1
© 100 W Nz0
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Figura 2.6a Transmitancia atmosférica de varias especies gaseosas (en el infrarrojo).
Figura 2.6b Transmitancia atmosférica total.

Fuente: http://wtlab.iis.u-tokyo.ac.jp/~wataru/lecture/rsgis/rsnote/cp1/cp1-11.htm
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En las figuras 2.6a y 2.6b podemos apreciar la existencia de las ventanas
atmosféricas (situadas por debajo de la grafica) y las bandas de absorcion (por
encima de la grafica) en diferentes lugares del espectro electromagnético para
varios gases atmosféricos y para la atmoésfera en general (se han representado las
transmitancias espectrales parciales y las totales frente a la longitud de onda).
Obsérvese que la transmitancia es una propiedad intrinseca de la atmosfera, al
igual que, por ejemplo, la temperatura o la presion, y esto nos permite construir
perfiles atmosféricos caracteristicos en funcién de la transmitancia a distintos
niveles de altura y diferentes longitudes de onda.

c) Dispersion atmosférica

Recordemos que cuando una onda electromagnética alcanza una particula
parte de la energia incidente es dispersada en todas las direcciones, siendo dicha
energia dispersada la radiacién difusa. La energia dispersada por particulas
esféricas puede ser obtenida teéricamente mediante la resolucién de la ecuacién
de onda electromagnética en coordenadas esféricas (Igbal, 1983).

Un caso particular se obtiene resolviendo dicha ecuacién cuando la particula
es mucho menor que la longitud de onda de la radiacion incidente. Esta solucién
fue hallada a finales del siglo xixX por lord Rayleigh, y en su honor se llama solucién
de Rayleigh. Gracias a ella este fisico logré explicar el color azul del cielo bajo
condiciones de extrema visibilidad (como ya vimos en el § 2.2.1), pues la radiacién
que se veria mas afectada por este fendomeno, llamado dispersion de Rayleigh, es la
de onda corta, es decir, se trata del espectro visible del azul. Por lo tanto, estamos
ante una dispersion selectiva (no todas las longitudes de onda se dispersan por
igual). El causante de dicha dispersion son las moléculas gaseosas del aire, la
mayoria de las cuales tienen un tamafio aproximado de 1 A.

Cuando el tamafo de la particula es del orden de la longitud de onda de la
radiacion incidente, la soluciéon de la ecuacién de onda se obtiene de forma
generalizada. Esta solucion fue calculada a principios del s. XX por Gustav Mie y en
su honor se denominé solucién de Mie; entonces, la soluciéon de Rayleigh se trata
de un caso particular de la anterior. La llamada dispersion de Mie esta causada
principalmente por los aerosoles, como particulas de polvo, hidrometeoros, gotas
de vapor de agua, etc, que tienen un tamafio minimo del orden de 10 A
(Igbal, 1983). Este fendmeno apenas depende de la longitud de onda (dispersion no
selectiva), sobre todo para las particulas de mayor tamafo, de modo que la luz
dispersada continuaria siendo blanca, ya que sus distintos componentes no se
habrian separado; esto es lo que explica el color blanco de las nubes, por ejemplo.

Ambos modos de dispersion se caracterizan porque su radiaciéon dispersada
tiene diferente geometria (v. fig. 2.7). En la dispersion de Rayleigh, el proceso es
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idéntico hacia adelante que hacia atras (presentando un minimo a 90° de la linea
de incidencia). En la dispersion de Mie, en cambio, hay mas energia dispersada
hacia adelante que hacia atras, y esta diferencia se acentia con el tamafio de las
particulas.

La radiacién dispersada por una particula (fenémeno denominado dispersion
simple) choca con otras particulas presentes en el medio, que la dispersan
nuevamente, y este proceso continda en la atmoésfera; es lo que se conoce como
dispersion multiple, como hemos mencionado anteriormente.

Rayleigh -
Scattering N

Mie Scattering

A = Raiign

k|

1 Observer

Figura 2.7 Dispersiones de Rayleigh y Mie.
Adaptada de http://hyperphysics.phy-astr.gsu.edu/hbase/atmos/imgatm/raymie.gif

2.2.3 Dependencia espectral de la dispersion

Explicamos a continuacién la dependencia de los dos anteriores modos de
dispersion con la longitud de onda.

a) Dispersion de Rayleigh

La dispersion por moléculas de aire descrita por la teoria de Rayleigh esta
basada en la aproximacién de que las particulas son esféricas, que tienen menos de
0,21 de diametro y que cada particula dispersa de forma independiente respecto
de las demas, segun Igbal (1983).
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La esencia de la teoria es que el espesor éptico normal, §,; varia
aproximadamente con A7%, y esto se ha verificado también experimentalmente.
Aunque los espesores Opticos pueden calcularse de forma exacta, es también
practico expresarlos en una sencilla férmula, que se basa en la aplicaciéon de un
modelo de tipo monocapa a la atmosfera, esto es, considerandola homogénea, sin
estar estratificada en diversas capas, con las mismas propiedades que la atmdsfera
real sin cobertura nubosa (Calle et al, 1998). En concreto, es a Leckner a quien le
debemos la siguiente férmula aproximada para el espesor 6ptico del aire seco en
condiciones estandar:

5., =ai™®, (2.8)

donde a = 0,008735 y b = 4,08. Debido a la dependencia del anterior coeficiente
con A% la transmitancia espectral de las moléculas de aire aumenta rapidamente
con la longitud de onda y disminuye al crecer la masa 6ptica de aire, lo cual puede
deducirse facilmente de la expresién (2.5):

T,y = e Ma%ra = exp(—ai="m,). (2.9)

Es importante recalcar que, si bien estas ecuaciones estan pensadas para ser
aplicadas al aire seco, la presencia de humedad no las haria cambiar
sustancialmente, ya que, a pesar de que haya una gran cantidad de vapor de agua,
esto no implicaria necesariamente la existencia de una gran densidad de moléculas
de agua en el aire.

b) Dispersién de Mie

A mediados del s. XX, cuando Moon present6 los coeficientes de atenuacion
para las particulas en suspension, se asumi6é que la atenuaciéon era causada
solamente por los efectos de la dispersion (Igbal, 1983); sin embargo, hoy en dia se
sabe que las particulas en suspensiéon absorben la radiacidn electromagnética tan
bien como la dispersan.

Las investigaciones espectrales dan buenas razones para suponer que, en
general, la atenuacion por aerosoles debida a la dispersion, a la absorcién o a una
combinacién de ambas es una funcién continua de la longitud de onda (sin bandas
o lineas selectivas).

Los efectos de la atenuacion de la dispersion y absorcion por particulas en
suspensién son en general dificiles de estudiar por separado, asi que Angstrom
sugirio una simple féormula para estudiarlos en conjunto, la cual es conocida como
formula de turbidez de Angstrom:

a1 = BA%. (2.10)
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En esta expresion, f se denomina coeficiente de turbidez de Angstrom. Se dice de
turbidez o turbiedad porque la dispersion de la radiacion solar por particulas en
suspension distintas de moléculas de aire seco se conoce como turbidez de la
atmosftera (en sentido 6ptico); 8,,; incluye la atenuacién causada por particulas de
polvo tanto de aire seco como humedo, es decir, todos los aerosoles.

En la anterior ecuacion, el indice § tiene valores comprendidos entre 0 y 0,5
(o incluso mas), y representa la cantidad de aerosoles presentes en la atmoésfera en
direccion vertical. El exponente de la longitud de onda, «, esta relacionado con la
distribucién de tamafios de las particulas, y varia entre 4 y 0. Grandes valores de «
indican una proporcién relativamente grande entre las particulas pequeias y las
grandes; es decir, para particulas minusculas, del orden de las moléculas de aire, a
se aproxima a 4, y para particulas muy grandes su valor se acerca a 0. Segin
Igbal (1983), a tiene generalmente un valor comprendido entre 0,5y 2,5: el valor de
1,3 se emplea con frecuencia, puesto que es el sugerido originalmente por
Angstrom. Un buen valor medio para la mayoria de las atmésferas naturales es
a=13%10,5.

Por consiguiente, respecto al grado de limpieza atmosférica, tenemos que un
alto valor de £ y un bajo valor de a representan cielos turbios. Como muchas otras
variables climaticas,  y @ pueden variar a lo largo de un solo dia, simplemente por
cambios en la temperatura, que causan la evaporacién o condensaciéon de la
humedad en la atmésfera. Hay variaciones que disminuyen el valor de estos
parametros y otras que lo incrementan.

Usando la foérmula de turbidez de Angstrbm, podemos escribir la
transmitancia de los aerosoles de forma analoga a la ecuacion (2.9):

Ty = e Madar = exp(—BA~%m,). (2.11)

2.2.4 Irradiancia solar transmitida

La radiacion solar que llega a la parte mas externa de la atmdsfera, llamada
radiacion solar extraterrestre, posee una irradiancia (v. tab. 2.1) promedio de

E,=1367 Wm™? (medida sobre un plano perpendicular a los rayos del Sol),
cantidad conocida como constante solar, a pesar de que presente ligeras
fluctuaciones por la excentricidad de la O6rbita terrestre, principalmente. La
distribucién espectral de dicha radiacién puede compararse con aquella que emite
un cuerpo negro (v. § 2.3.2) que se encuentra a una temperatura de unos 6000 K
(Coulson, 1975).

Como ya se ha explicado en varias ocasiones, la radiacion es modificada por
diversos procesos a medida que atraviesa la atmésfera terrestre, de modo que no
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toda la radiacién que tenemos en la exosfera logra alcanzar finalmente la superficie
de la Tierra; solo se conservara parte de ella, cuyo valor se designa como
irradiancia solar transmitida. En el espectro de esta radiaciéon quedaran reflejados
los distintos procesos de dispersion y absorciéon que haya sufrido. En la figura 2.8
podemos ver una comparacion entre la curva de irradiancia extraterrestre y la de
irradiancia transmitida, en la que pueden apreciarse, ademas de una notable
disminucién global de la intensidad, las distintas bandas de absorcién de los gases
atmosféricos. Ademas, se ha representado la curva de emision del Sol
aproximandolo a un cuerpo negro (a la temperatura ya antes mencionada).

Spectrum of Solar Radiation (Earth)
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Figura 2.8 Espectro de la radiacion solar extraterrestre y transmitida.
Fuente: https://upload.wikimedia.org/wikipedia/commons/e/e7/Solar_spectrum_en.svg

Por otro lado, las capas atmosféricas y la superficie terrestre absorben parte
de la radiacion que les es transmitida, reemitiéndola posteriormente en el espectro
del infrarrojo térmico. Nuevamente, podemos hacer la aproximacion de cuerpo
negro para nuestro planeta, de una temperatura media de unos 300 K. En la
figura 2.9 hay representada una comparacion entre el espectro de la radiacién
emitida por el Sol y el emitido por la Tierra, tanto por la superficie como por la
atmosfera; fijémonos en que hay un limite comun para ambos espectros, de
aproximadamente 4 pm, longitud de onda que permite diferenciar la radiacién
solar (de onda corta) de la «terrestre» (de onda larga).
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Shortwave Solar and Longwave Atmospheric Radiation
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Figura 2.9 Radiacién atmosférica debida a las emisiones solar y terrestre.
Cortesia de Rolf Philipona, MeteoSchweiz, Payerne.

A continuacién se van a describir las magnitudes relacionadas con la medida
de la radiacién en la superficie terrestre. Segin se ha visto en la tabla 2.1, la
radiacion solar global, aquella recibida sobre una superficie horizontal, esta
formada por dos componentes, que se reciben en conjunto: la radiaciéon solar
directa y la radiacion solar difusa. Esta se mide con un pirandémetro, que es un tipo
de radiémetro que puede captar radiacion proveniente de todas las direcciones del
hemisferio (v. fig. 2.10a). Cabe mencionar a mayores que en el presente trabajo no
vamos a distinguir con excesiva rigurosidad los términos radiacion e irradiancia,
pues pueden utilizarse indistintamente como sindnimos, si bien solo el segundo es

propiamente una magnitud radiométrica (cuyas unidades son W m™?, recordemos).

La radiacion solar directa es la radiacion que recibimos directamente, sin ser
modificada por los procesos atmosféricos de dispersion y reflexion, es decir, la
recibida desde el dngulo s6lido subtendido por el disco del Sol. Cuando se da el
caso de que la superficie plana esta orientada perpendicularmente respecto a la
direccion de incidencia de los rayos, tenemos la radiacion solar directa normal. La
radiacion directa se mide con un tipo concreto de radiémetro, denominado
pirheliometro (v. fig. 2.10b).
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La radiacion solar difusa es la radiacion dispersada y reflejada proveniente
del hemisferio completo (de todas las direcciones), excepto del angulo sélido
subtendido por el disco solar, es decir, es aquella que sufre dispersion y reflexion
en la atmoésfera, a causa de fend6menos meteorolégicos (lluvia, nubes, niebla,
granizo, etc.), particulas en suspensidon (aerosoles, polvo, etc.) o los propios
constituyentes gaseosos, antes de ser detectada por los radiémetros. La radiacién
difusa se mide con un piranémetro dotado de una banda rotatoria solidaria al
movimiento solar, que eclipsa la radiacién directa, dejando tnicamente la opcién
de captar la difusa, como puede verse en la figura 2.10c. A modo de ejemplo,
démonos cuenta de que en un dia muy nublado predominara la radiacién solar
difusa sobre la directa.

Figura 2.10a Piranémetro (radiacién solar global).
Figura 2.10b Pirhelidmetro (radiacién solar directa).
Fuente: sensovant.com

Figura 2.10c Piranémetro con banda de sombra
(radiacion solar difusa). Cortesia de la UVA.
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La irradiancia solar global puede calcularse segun la siguiente ecuacion:

Ey =E, +Eg = Eppcost + J E () dn, (2.12)
0
donde E}, representa la irradiancia solar directa (horizontal); Ej,, la irradiancia
directa normal (relacionada con la anterior a través del dngulo cenital solar); E,, la
radiacién difusa, que puede calcularse integrando en todo el hemisferio la
irradiancia difusa proveniente de una determinada direccion caracterizada por el
angulo sélido 1.
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Asimismo, aplicando la ley de Beer, la irradiancia directa normal espectral
puede calcularse a partir de la irradiancia extraterrestre normal espectral,
haciendo uso de la transmitancia espectral total (de toda la atmdsfera), de la
siguiente forma:

Epna = TaEona (2.13)

siendo t; la transmitancia espectral total, obtenida mediante el producto de las
transmitancias espectrales parciales (v. ec. (2.7)).
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2.3 Radiacion térmica

En este nuevo apartado vamos a estudiar los procesos por los cuales la
radiacidn, tras absorberse por la atmésfera y la superficie terrestre, se reemite en
una longitud de onda mas corta y se transmite de nuevo por el medio atmosférico
hasta los satélites, que la detectan mediante los sensores que incorporan. Es decir,
seria la «etapa» siguiente a todo lo visto en el apartado anterior. Este tipo de
procesos radiativos, de captacion y medicién de radiacion a distancia por medio de
satélites puestos en orbita alrededor de la Tierra, son estudiados por la disciplina
de la teledeteccion.

Para hacer estudios de esta indole se utilizan modelos que tienen como
objetivo la simulacién de la sefial de radiancia (v. tab. 2.1) obtenida en el nivel de
los sensores de los satélites, es decir, en el nivel exterior de la atmédsfera. La
radiancia es la magnitud fundamental de este estudio, pues es aquella que los
satélites son capaces de detectar. Otro elemento fundamental en este dmbito es la
ecuacion de transferencia radiativa, que serd explicada en profundidad en el
§ 2.3.4. La formulaciéon de la ecuaciéon de transferencia radiativa en el espectro
infrarrojo es de gran importancia, ya que todos los modelos de determinacién de
temperaturas y calculo de componentes atmosféricos estdn basados en su
aplicacion directa, asi como en las posibles aproximaciones que se hagan sobre
ella. Algunos de sus términos son especialmente importantes; por esta razon es
interesante analizar la ecuacion de transferencia radiativa basandonos en los
términos individuales que la forman. Analizaremos el intervalo espectral
[3,14] um, del espectro infrarrojo, por el interés que presenta en la colocacién de
los sensores térmicos de los satélites.

Ademas, hay que destacar el hecho de que la simulacién de la radiancia que
recibe el sensor esta resuelta por los modelos de tipo multicapa y el conocimiento
del estado de la atmdsfera; en cualquier caso, el resultado esta proporcionado por
la ecuacion de transferencia radiativa.

2.3.1 Absorcion gaseosa en el infrarrojo

Modelizar la radiancia del sensor de un satélite en el espacio lleva consigo el
conocimiento del efecto de absorcién de todos los gases que se encuentran en la
atmdsfera, asi como la dispersién molecular y por aerosoles. Como ya hemos visto
en detalle en el § 2.2.2b, la absorcién gaseosa se produce principalmente en el
infrarrojo, por efecto de los siguientes gases: vapor de agua (H:0), dioxido de
carbono (CO2) y ozono (03), con efecto selectivo en diferentes longitudes de onda.
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Veamos entonces dénde se sitlan concretamente las bandas de absorcién de
las anteriores especies gaseosas (v. fig. 2.6a). Por lo que respecta al efecto del
dioxido de carbono, pueden observarse distintas bandas de absorcidn, algunas de
ellas muy estrechas, como la que tiene lugar en el intervalo [3; 3,5] um, y otras mas
anchas, como las existentes en los intervalos [4,1; 4,6] um y [7,6; 8] um. El efecto
del vapor de agua es mucho mas acentuado, dado que en la banda de absorcién
situada en el intervalo [5; 7,6] um la transmitancia tiene valor cero; precisamente,
la colocacién de bandas espectrales en este intervalo sirve para la determinacion
de la cantidad de vapor de agua en la atmosfera, como ocurre en los satélites
meteoroldgicos, como la serie europea Meteosat, primera y segunda generacion, y
los satélites americanos GOES. Finalmente, el aspecto mas reseiable del ozono es
la marcada banda de absorcién situada en torno a 9,6 um, y utilizada por el
sondeador vertical TOVS/HIRS para la determinacion del espesor total de ozono en
la atmésfera.

MSG - WV 6.2
DATE 27/10/2004
HEURE 12:00

Figura 2.11 Contenido de vapor de agua en la atmoésfera (satélite Meteosat de Segunda
Generacion, MSG, dotado del sensor SEVIRI, situado en 6,25 pum, con un intervalo de
respuesta de [5,35; 7,15] um). Fuente:

http://e-cours.univ-paris1.fr/modules/uved/envcal /html/rayonnement/precisions-bandes-
msg/irtherm.html

En la figura 2.11 puede apreciarse la imagen procesada por el satélite
Meteosat (de Segunda Generacion, en concreto), provisto de un sensor que analiza
el contenido del vapor de agua en la atmosfera. Obsérvese que no es posible
distinguir elementos de la superficie terrestre, puesto que la radiancia proviene
directamente de la atmosfera, y no de la superficie. El vapor de agua atmosférico
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absorbe totalmente la radiancia proveniente de la superficie y después la reemite,
creando imagenes de este tipo.

La existencia alternada de bandas de absorciéon y ventanas atmosféricas
limita los espacios espectrales para la colocacion de bandas en los sensores
espaciales. Por ejemplo, para la medida de la temperatura de la superficie de
nuestro planeta, con una temperatura media cercana a los 300 K, deberia utilizarse
una banda centrada en 9,6 pm, donde se produce el maximo de la emisién de un
cuerpo negro con esa temperatura, tal y como se deduce de la ley del
desplazamiento de Wien (v. § 2.3.2¢). Sin embargo, la existencia de una banda de
absorcion relacionada con el ozono obliga a desplazar las bandas utilizadas por los
satélites a la ventana atmosférica situada entre las 10 y 12 micras.

2.3.2 Leyes basicas del infrarrojo térmico

Dedicaremos este subapartado a la exposicion de las leyes fisicas
fundamentales que explican la emision de radiacién en el espectro térmico, a pesar
de que algunas de las cuales no las hemos requerido explicitamente en el presente
trabajo, pero que son fundamentales en el estudio de la radiaciéon térmica en
general. El principio fundamental es la ley de Planck, de la cual se deducen otras
leyes como consecuencia de esta, como la ley de Stefan-Boltzmann o la ley del
desplazamiento de Wien. Finalmente, sera explicado el concepto de emisividad,
para mostrar el punto de conexion entre la aproximacion del cuerpo negro y los
cuerpos reales.

a) Ley de Planck

La radiacion térmica es aquella radiacion que emiten los cuerpos por el hecho
de tener una cierta temperatura (por encima del cero absoluto). La explicacidn
microscopica reside en el estado de agitacidn térmica que tienen los atomos de los
cuerpos, que se mueven con ciertas aceleraciones. Dado que dichas aceleraciones
tienen todos los valores posibles, la emisién se produce en todas las longitudes de
onda del espectro electromagnético.

El concepto de cuerpo negro es una idealizaciéon de un cuerpo que absorbe
toda la radiacién que incide sobre él. Igualmente es el que emite mayor cantidad de
radiacién a una temperatura dada; por eso nos referimos a él como el absorbente
perfecto y el irradiador perfecto. Debe notarse que un cuerpo negro no tiene por
qué ser de color negro, ya que una estrella o el fuego, por ejemplo, son buenas
aproximaciones de cuerpo negro. El cuerpo negro se caracteriza porque su
reflectancia y transmitancia son nulas y su absorbancia es maxima (la unidad) para
cualquier longitud de onda: p=7=0; a = 1.
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La ley de Planck es la ley fisica mas importante que gobierna la radiacién en
el espectro térmico, denominada también /ey del cuerpo negro. Cuantifica la
emitancia espectral (v. tab. 2.1), o energia irradiada por un cuerpo negro a una
temperatura y longitud de onda determinadas. La emisidn de radiacion tiene lugar
para un intervalo infinito de longitudes de onda, es decir, en todo el espectro, sea
cual sea la temperatura del cuerpo emisor. Analiticamente, la emitancia espectral,
M,, de un cuerpo negro es:

C1
C )
I (eﬁ B 1) (2.14)

donde C; es una constante de valor 2mhc? = 3,7419-1071*Wm? y C, otra
constante de valor hc/k = 0,01439 m K, con k siendo la constante de Boltzmann
(1,38062 - 10723 J K1), h la constante de Planck (6,626 - 1073% ] s) y ¢ la velocidad
de laluz en el vacio (2,99792 - 103 ms™1).

M;(T) =

De la anterior expresidon pueden extraerse las siguientes conclusiones:

e A pesar de que existe emision para todas las longitudes de onda, la
emitancia espectral, M;, solo tiene valores apreciables en un intervalo, [1,, A,].

e Cuanto mayor es la temperatura del cuerpo emisor, mucho mayor es la
emitancia total integrada, M.

e Siempre existe una longitud de onda, A,,s;x, para la cual se produce un
maximo de emision. Esta 4,4, se desplaza hacia valores mas pequefios de longitud
de onda cuanto mayor es la temperatura del cuerpo emisor.

La ecuacidon de dimensiones de la emitancia, la cual nos aporta informacién
de las unidades empleadas, es de la forma: [M;] = Wm™2 m™!. Dichas unidades,
aunque no son expresadas en funcion de las magnitudes fundamentales,
corresponden al flujo de energia por unidad de superficie y longitud de onda.
Aunque en el Sistema Internacional aparece el metro como unidad de longitud de
onda, en teledeteccidn se acostumbra a expresar la emitancia como potencia por
metro cuadrado y micra, como hemos venido haciendo hasta ahora en este trabajo:
[M;] =Wm™2 um™L.

Véase la figura 2.12, que representa curvas caracteristicas de la emitancia
espectral de un cuerpo negro en funcién de la longitud de onda a diferentes valores
de su temperatura absoluta.
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Figura 2.12 Curvas de la emitancia espectral de un cuerpo negro. Fuente:
http://saba.kntu.ac.ir/eecd/Ecourses/instrumentation/projects/reports/Pyrometry/abzar/
theory/Thermal%?20Radiation%Z200verview_files/PlanckGraph.gif

b) Ley de Stefan-Boltzmann

La ley de Stefan-Boltzmann proporciona la emitancia total, M, de un cuerpo
negro, determinada a partir de la integracion de la ley de Planck a lo largo de todo
el espectro electromagnético.

C—d/l = O'T4,
2
e (eA_T - 1)

M :f M/'l dﬂ. =
. (2.15)

siendo o la constante de Stefan-Boltzmann (5,67 - 1078 W m~2 K*). Por lo tanto, la
ley de Stefan-Boltzmann describe la emision de radiacion de un cuerpo, en funcion
de la cuarta potencia de su temperatura. Sus dimensiones son [M] = W m™2.

c) Ley del desplazamiento de Wien

Como ya se ha mencionado, la curva espectral de la emitancia
monocromatica, M,, tiene un maximo en A4, Para calcular la posicién de ese
maximo, se determina la derivada de dicha curva, igualandola a cero para buscar
sus extremos, de forma que se obtiene:

dM;

T =0 = AmaxT = 2,898 - 1073 mK, (2.16)

da max
expresion que es conocida como la ley del desplazamiento de Wien. La

significacidn fisica de este resultado es que, a medida que la temperatura, T, crece,
el valor de A, correspondiente a la maxima emisién, disminuye. A modo de
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curiosidad, esta ley sirve de base para la determinacién de temperaturas de
cuerpos emisores lejanos, como por ejemplo las estrellas, sin mas que determinar
su color.

d) Emisividad y ley de Kirchhoff

El concepto de cuerpo negro es un concepto teoérico, dado que ninguna de las
superficies reales se comporta como un emisor (o absorbente) de radiacién
perfecto, aunque se aproximen bastante. La emisividad (v. tab. 2.1) es una
magnitud que expresa el factor con el que una superficie cumple las propiedades
de cuerpo negro. Por lo tanto, se define como la relacién existente entre la
radiacion real emitida por una superficie, M g, y la emitida por un cuerpo negro
que se encuentra a la misma temperatura, B, g; esto es:

_ M e(T)

S P VST .
1,6 Byo(T) €10 (2.17)

Téngase en cuenta que la emisividad varia con la longitud de onda (por lo que la
definicién anterior es aplicable también a la emisividad espectral), y con la
direccién de observacidn, 8, por lo que ademas es una magnitud direccional.

Todas las superficies naturales estan caracterizadas por una emisividad
menor que la unidad. Las emisividades en el rango espectral de [8, 14] um cubren
un rango muy estrecho de valores entre 0,91 para suelos secos arenosos y 0,98
para areas cubiertas de vegetacion. En general, el intervalo [0,91;0,97] es el mas
frecuente.

Existe una relacion directa entre la emisividad y la reflectancia/albedo para
cuerpos que se encuentran en equilibrio radiativo, establecida por la ley de
Kirchhoff, explicada a continuacion.

. A
En un cuerpo negro se cumple que la absorbancia «; =I—’1= 1, yla
A

: R :
reflectancia p,; = I—’l = 0, teniendo entonces que a,+p; =1, yque A4; =1 =
A

A R
M,. Por otra parte, para un cuerpo real se cumple que a; = I—" <1l yp,= 1—’1 >0,
A A

ademas de cumplirse que a; + p; = 1. Dado que la intensidad absorbida por el
cuerpo real, 4}, es:

! ! ! M)’l
2
. . e e M}
Por lo tanto, teniendo en cuenta la definiciéon de la emisividad, ¢; = M—’1,
A

entonces se deduce que
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My = M, = & — =3 g=a=1-p,. (2.19)

!

2.3.3 Implementacion de la ley de Planck en los sensores

Han sido expuestas las leyes de la radiacién en el espectro térmico; sin
embargo, para ser utilizadas e interpretadas en los resultados obtenidos a través
de los sensores de los satélites, deben realizarse algunas matizaciones. La
radiancia que recibe un sensor proviene solamente de su direccién de observacion,
independientemente de que la emision de radiacion por parte del cuerpo emisor se
produzca de forma is6tropa o no; es decir, la radiancia espectral proveniente de la
emision de los cuerpos, que simbolizaremos como B, (T), y que captan los sensores
tiene las dimensiones de Wm™2 um~! sr™%, razon por la que las constantes que
intervienen en la ley de Planck han de ser modificadas. Por otra parte, si
consideramos que la radiancia emitida por un cuerpo negro es is6tropa, entonces
se tiene que M, = nB,(T). Por consiguiente, la radiancia emitida por un cuerpo
negro en una unica direccion se expresa como:

Gy

—cz)' (2.20)

By(T) =
TAS (e/l_T -1

donde C; =3,74151-10"2Wm3um™!, C, =0,0143879 mK, la longitud de
onda esta en metros y la radiancia obtenida, B;(T),en Wm™2 um~! sr™1,

Los sensores no son monocromaticos, sino que miden la radiancia en un
intervalo de longitudes de onda, mediante un factor de ponderacion definido por la
funcién de respuesta espectral del sensor, ¢ (4). Entonces, la radiancia que mide la
banda espectral i de un sensor, ponderada por su funcién de respuesta espectral,
sera de la forma:

Bi(T) = L @(A)B;(T)dA. (2.21)

2.3.4 Ecuacion de transferencia radiativa

En este subapartado se presentara la formulaciéon general de la ecuacién de
transferencia radiativa para la radiacion infrarroja emitida (por la Tierra y
atmosfera). Este modelo estd basado en el efecto conjunto de los dos términos de
emision, atmosférico y superficial, y la ecuacidn final sirve de base para establecer
y explicar la sefal recibida por un sensor espacial en el espectro infrarrojo.
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El desarrollo, el cual no vamos a incluir en el presente trabajo, se basa en la
modelizacion de la radiancia recibida por el satélite partiendo de la radiancia que
sale de la superficie.

Sin mas, a continuacién presentamos la ecuacién de transferencia radiativa
particularizada para el intervalo infrarrojo del espectro electromagnético, la cual
ha sido deducida para una atmoésfera en la que no existen fendmenos de
dispersion, en equilibrio termodindmico local y que, recordemos, representa la
radiancia observada por los instrumentos de los satélites:

(2.22)

h 0t(1,6,z)
BA(H, T) = &) B)L(Ts) T(/l, o, O) + f BA(TZ) —dz
0

)
S — dz
radiancia de la superficie atenuada por
la atmésfera a través de la transmitancia contribucion de la emision de todas las capas
atmosféricas hasta el sensor del satélite

donde estan incluidos los siguientes términos siguientes:

e B;(6,T) es la radiancia total proveniente de la superficie de la Tierra y la
atmosfera, para cada longitud de onda A y para un angulo cenital de
observacion 6.

e 7(1,0,p) es la transmitancia total desde un nivel de presién p hasta el
techo superior de la atmosfera, a lo largo de un angulo de observacion 6.

e s corresponde al nivel de la superficie del suelo.

o Ty =T, eslatemperatura de la superficie.

Cuando la ecuacion de transferencia radiativa se expresa para una banda
espectral de un sensor del satélite, debe tenerse en cuenta que los términos de
radiancia corresponden a dicha magnitud integrada por la funcién de respuesta
espectral, es decir:

(2.23)

h (f t(1,6,z2) )
By(T,) ———— @A) dA ) dz,
A

&3 By(Ts) ©(2,6,0) () dA + f 9z

0

Bi6,7) = |

pl
donde el subindice i denota la banda espectral del sensor, la funcién @ (1) es la
funcién de respuesta espectral de la banda i y la variable T; es la temperatura de
brillo proporcionada por el sensor como inversion de la radiancia espectral a
través de la funcion de Planck (no entraremos en mas detalles).

Por ultimo, con respecto a la ecuacion de transferencia radiativa, hay que
sefialar su maxima importancia en cualquier estudio de teledeteccién, ya que
describe la radiacion que sale de la cima de la atmédsfera, después de haberla
atravesado, para llegar, finalmente, al sensor del satélite. Por lo tanto, esta
ecuacion es la formulacién general de la radiacién térmica emitida.
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2.3.5 Funciones de ponderacion

Las funciones de ponderacién son mdas conocidas por su nombre en inglés,
weighting functions, y caracterizan las bandas de cada sensor basandose en la
extraccion de las propiedades de la atmésfera en diferentes niveles atmosféricos
situados a diferentes alturas; es decir, caracterizan las bandas segun la capacidad
que presentan para la realizacién de sondeos atmosféricos.

Ch 4: IR 3.9
100 Ch 5: WV 6.2

200
Ch 7:IR 8.7

,‘
w
Al

— J
oo

Normalised Weighting Function

Figura 2.13 Representacion grafica de las funciones de ponderacion (de las bandas del
sensor SEVIRI, satélite MSG). Fuente: EUMETSAT.

La radiancia proveniente de la atmosfera puede ser expresada de la forma:

h at(1,6,z2) h
bam = | B T dr = [ BTy WO @29)
0 0
p . 07(1,0,2) . Ny
donde los términos W(4,z) = —,,  son las funciones de ponderacion de cada

banda de cada sensor. Como puede deducirse de la propia definicién, estas
funciones expresan el nivel de altura de la atmoésfera a la que una banda
determinada es mas sensible para determinar sus propiedades y, por consiguiente,
para deducir el contenido de cada componente atmosférico.

Con la finalidad de obtener una representacion grafica mas facilmente
interpretable, es muy habitual encontrar estas funciones representadas en un
diagrama en que la altura (o alternativamente la presion, si se realiza un cambio de
variable) se sitian en el eje de ordenadas, y las funciones de ponderacién estan el
eje de abscisas, como muestra la figura 2.13.
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3  CODIGO DE TRANSFERENCIA RADIATIVA: MODTRAN

Para realizar los ejercicios de simulacién relacionados con la propagacién de
radiacién electromagnética en la atmosfera, en este trabajo se ha empleado un
programa de transferencia radiativa basado en el codigo MODTRAN (sigla de
moderate resolution atmospheric transmission). Debido a que hacer uso dicho
codigo de programacion puede resultar muy engorroso, sobre todo para aquellos
neéfitos que no estan familiarizados con este tipo de cuestiones, los tutores de este
trabajo de fin de grado (del Departamento de Fisica Aplicada) han desarrollado
una sencilla interfaz para facilitar la ejecuciéon de dicho programa, la cual nos
posibilitara manejar el MODTRAN con mayor sencillez y al nivel que pretendemos,
pero sin perder las posibilidades que propiamente nos ofrece. En primer lugar, se
van a describir todas las caracteristicas y opciones que ofrece el MODTRAN en
general, y posteriormente se van a detallar las funciones que nos brinda la interfaz
elaborada el mencionado departamento. Es preciso sefialar que en estas
descripciones no seremos estrictos con la diferencia que existe entre los conceptos
de cddigo y programa, a pesar de ser conscientes de que no tienen el mismo
significado en el ambito de la programacién computacional.

Hay dos tipos basicos de modelos de transferencia radiativa que pueden ser
usados para predecir o analizar la radiacion en la atmdsfera y superficie terrestres:
codigos sofisticados y altamente precisos, y simples parametrizaciones de
transmitancias. Un ejemplo bien conocido del primer tipo es la familia LOWTRAN
(abreviacion de /low-resolution atmospheric transmission), que se origind hace
mas de 30 afios. Ha sido suplantada por un cddigo todavia mas detallado: el codigo
MODTRAN. Esta clase de modelo considera que la atmdsfera esta constituida por
diferentes capas (modelo de tipo multicapa, lo cual se adectia mejor a la realidad
fisica), y entonces emplea perfiles verticales basados en mediciones reales o
perfiles de referencia de los constituyentes gaseosos y de los aerosoles.

Debido a la detallada entrada de datos que se requiere, el tiempo de
ejecucion y otras limitaciones de salida, cddigos tan rigurosos como el MODTRAN
no son adecuados para todas las aplicaciones, particularmente las de ingenieria. La
mayoria de las actuales necesidades se suplen hoy en dia con modelos
parametrizados que son relativamente simples en comparacién con el codigo
MODTRAN (Gueymard, 2001). Sin embargo, nos centraremos a continuacion en
explicar con mas detalle las caracteristicas del MODTRAN, pues es el programa
mediante el cual se han podido llevar a cabo las simulaciones del presente trabajo,
como hemos explicado al comienzo de esta seccion.

El programa MODTRAN fue desarrollado como una modificacién del anterior,
LOWTRAN-7, elaborado en la Optical/Infrared Technology Division del Air Force
Geophysics Laboratory en Hanscom, Massachusetts, por Kneizys y colaboradores
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en 1988, y es la dltima version de una serie de programas usados para el calculo de
la transmisividad y la radiancia en la atmoésfera, que modifica y mejora versiones
anteriores (Berk et al, 1996).

Para un camino atmosférico dado, el MODTRAN/LOWTRAN calcula la
transmitancia, la radiancia dispersada solar y lunar, la irradiancia solar directa y la
radiancia emitida por la atmoésfera en el infrarrojo térmico. Los procesos de
dispersion pueden tratarse con los modelos de dispersién simple o multiple. La

resolucién espectral con la que trabaja es de 20 cm™, y cubre un intervalo de

frecuencias que va desde 0 hasta 50 000 cm™ (en unidades de longitud de onda,
esto equivale a un intervalo desde 0,2 um hasta el infinito). No obstante, es capaz
de obtener datos a resoluciones mayores, solo que haciendo uso de la
interpolacién. La maxima resolucion espectral varia segtin la version del modelo.

Las lineas de absorcién de los gases atmosféricos y el espectro continuo estan
evaluados utilizando un modelo de bandas monoparamétrico. Los coeficientes de
absorciéon del vapor de agua han sido ajustados de acuerdo con medidas
experimentales. El programa también considera los procesos de dispersién
molecular y de aerosoles, y la absorcion y dispersién debida a hidrometeoros:
lluvia, niebla, etc. En el calculo de la trayectoria de la radiaciéon a través de la
atmosfera, se tiene en cuenta la refraccién y la curvatura de la superficie terrestre.

La transmitancia y la radiancia se calculan en funcién de la frecuencia,
considerando la atmésfera dividida en capas isotermas. La transmitancia total es el
producto de las transmitancias calculadas para cada estrato a lo largo de la
direccion de propagaciéon. Y, en cada estrato, resulta de multiplicar las
transmitancias debidas a las bandas de absorcidon del vapor de agua, ozono, acido
nitrico y gases minoritarios, a la absorcion continua, a la dispersién molecular y a
la de los aerosoles.

Los coeficientes masicos de absorcién estan tabulados en funciéon de la
temperatura, y han sido obtenidos por medidas de laboratorio. Para valores
intermedios de la temperatura, estos se obtienen por interpolacién. Una vez
calculada la transmitancia, a partir de ella se calcula la irradiancia.

El programa permite utilizar perfiles atmosféricos obtenidos a partir de
sondeos aerologicos, pero también dispone de seis modelos de atmoésfera
diferentes: tropical, de latitudes medias en verano, de latitudes medias en invierno,
subdrtica en verano, subartica en invierno y estandar, con datos registrados de
kilobmetro en kiloémetro hasta los 25 km, y de cinco en cinco kilometros hasta los
50 km, asi como a 75y 100 km. También dispone, hasta los 100 km de altura, de
los perfiles verticales de trece especies de gases minoritarios.

Utiliza distintos modelos de aerosoles para la capa limite, 0-2 km: rural,

maritimo, urbano, maritimo «navy», y para el resto de la troposfera, 2-10 km,
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existe un Unico modelo de aerosoles, aunque se tiene en cuenta su dependencia
con la humedad atmosférica. Asimismo, los modelos maritimos tienen en cuenta el
tiempo durante el cual la masa de aire estuvo sobre el océano. Para la estratosfera,
10-30 km, existe un modelo basico, aunque se pueden definir distintas clases de
aerosoles volcanicos. Estos modelos pueden ser modificados segin la época del
afio, y también se pueden incluir distintos tipos de nubes (cimulos, estratos,
altostratos, etc.), nieblas y lluvias.

Alternativamente, se puede especificar la visibilidad horizontal, VIS, definida
como VIS =3,912/f, siendo Sel coeficiente de extincidn evaluado para 0,55 pm.

Una innovacion del programa consiste en que tiene un modelo de dispersion
multiple, que se ajusta mas a la realidad fisica, dado que se tiene en cuenta el hecho
de que parte de la radiacién dispersada puede retornar nuevamente por la
direccién de propagacion.

Finalmente, el programa MODTRAN/LOWTRAN contiene un programa para
filtrar los datos espectrales de transmitancia y radiancia, en el que se define un
filtro que simula un sensor de satélite, es decir, se le dan los valores extremos del
intervalo de medida y la curva de respuesta espectral del sensor. Pueden
consultarse mas detalles en la referencia siguiente: Berk et al. (1996).

A continuacién se van a exponer mas en detalle los parametros de entrada y
posibles configuraciones —algunas ya mencionadas en la introduccién anterior—
que presenta el programa MODTRAN-3 (version empleada en este trabajo) para
poder llevar a cabo la obtencion de datos mediante su funcionamiento.

Respecto a los parametros de entrada que requiere el programa para su
funcionamiento, cabe destacar aquellos relacionados con la geometria atmosférica
(4ngulo cenital del Sol, altitud sobre el nivel del mar, etc.), los datos de los perfiles
atmosféricos y la irradiancia solar extraterrestre. Ademas, es importante notar que
la ecuacion de transferencia radiativa es el mecanismo fundamental con el que
trabaja el programa, pues va aplicandola a cada estrato atmosférico y almacenando
los resultados obtenidos.

Primeramente, obsérvese en la figura 3.1 la interfaz creada para el programa
segln se abre, es decir, en la configuracion por defecto (default).
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B InterModtran - O >

Type of AERDSOL
atmogphenc PROFILE | Midlatitude summe |F|LIF|AL extintion Y15 = 23 km ﬂ
Atrnosphenc PATH | Vertical or Slant to space| Stratospheric AERDSOL
MODE af execution program | (BTG RLTTe [Background Stratospheric =l
Multiple zcattering | Without multiple scattering CLOUD and RAIN models
|Nc- clouds or rain j

Boundary Temperature |

Surface albedo of the Earth | Black Body

Lltitude of suface relative to sea level |00 km

Initial Frequency  Final Frequency
Mode used cm-1 cm-1

COutput file
" LOWTRAN

& Ves |2430 2950 20

i+ MODTRAM " Mo | |
£ avelenght, i microns

QOutput optiohs | Mormal operation| LandaZ Landal

Freq. increment [cm-1)

Reflectance = [1-emi]

Close | Running MODTRAN |

Simulations options

Altitude |D'D |D |-I Temperature |D'D |D 1

Angle |D'D |EI |‘I

0.0 |0 1

Fun Sirmulation | BEauantriarhig

Figura 3.1 Interfaz desarrollada para la ejecucion del programa MODTRAN.

Perfil atmosférico:

El tipo de perfil atmosférico, que depende de la composicidon gaseosa, puede
elegirse en este cuadro, que, ademds de la opcion de emplear perfiles

determinados a partir de sondeos aerolégicos, dispone también de las siguientes

opciones estandarizadas:

atmosfera tropical

atmosfera de latitudes medias en verano
atmosfera de latitudes medias en invierno
atmosfera subartica en verano

atmosfera subartica en invierno
atmosfera estandar «1976 USAw».
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Los datos de cada una de ellas estan registrados de kilémetro en kilometro
hasta los 25km, y de cinco en cinco kilometros hasta los 50 km, asi como a
75y 100 km. También dispone, hasta los 100 km de altura, de los perfiles
verticales de 13 especies de gases minoritarios.

En las simulaciones del trabajo se ha empleado, mayoritariamente, la
atmosfera estandar, ya que la cantidad de datos que se han tenido que procesar y
con los que se ha tenido que trabajar para estudiar los diferentes casos ha sido
ingente, por lo que se ha preferido fijar el parametro «tipo de perfil atmosférico»
para simplificar el estudio, excepto cuando especifica e intencionadamente se
requeria variar el perfil atmosférico.

e Recorrido de la radiacién:

El camino que sigue la radiacién a su paso por la atmoésfera puede fijarse
mediante un intervalo de alturas, que corresponden con la altura minima H,, el
angulo cenital solar, que, excepto en el estudio de la irradiancia solar transmitida,
mantendremos en cero (incidencia vertical), y la longitud total del camino
recorrido.

e Modo de ejecucidn:

El programa nos ofrece cuatro diferentes posibilidades de seleccionar el tipo
de ejecucion:

e modo transmitancia

¢ modo radiancia térmica (emitida por la atm. en el infrarrojo térmico)

¢ modo radiancia dispersada solar y lunar

¢ modo irradiancia solar directa (transmitida).

De estos modos de funcionamiento, hay dos que no emplearemos: el modo
que calcula la radiancia dispersada solar/lunar, ya que no tiene apenas relaciéon
con el estudio que queremos realizar, y el modo radiancia térmica, que esta
relacionado con parte del trabajo (emision de radiacién en el espectro del
infrarrojo térmico), pero que no necesitaremos usar directamente para tal fin.

¢ Dispersion simple/muiltiple:

Aunque el programa brinde la posibilidad de considerar el caso de dispersion
multiple (en lugar del simple), nosotros por simplicidad no la tendremos en
cuenta, a pesar de que de esta forma realicemos una simulacién menos realista.
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¢ Tipo de aerosol:

También se pueden seleccionar diferentes tipos de aerosoles, o bien elegir
unas condiciones sin atenuacién ninguna. De la enumeracion siguiente,
Unicamente los cuatro primeros pertenecerian a la capa limite de la troposfera
(0-2 km):

e aerosol rural

e aerosol maritimo

e aerosol maritimo «navy»

e aerosol urbano

e aerosol troposférico basico (2-10 km)

e aerosol estratosférico basico (10-30 km)

e aerosol estratosférico volcanico.

Tenemos también la posibilidad de variar la visibilidad horizontal dentro de
cada tipo de aerosol y, ademas, pueden elegirse diferentes tipos de lluvias o nieve,
para enriquecer las condiciones iniciales y hacer mas realistas las simulaciones. A
pesar de ello, nosotros en los ejercicios de simulacién hemos optado por prescindir
de esta interesante opcidn.

Es importante afiadir que uno de los datos de entrada imprescindibles para
poder ejecutar una simulacién es determinar el intervalo de frecuencias de la
radiacién, que, para mayor practicidad, es posible introducirlo en micras (pm),
disponiendo de unos botones de conversidn a unidades de frecuencia (cm™1), lo
que Unico que realmente es capaz de leer el programa. También es necesario
concretar el incremento de frecuencias, es decir, la resolucion de las «mediciones»;
la maxima serian 20 cm™1, aunque puede funcionar hasta 10, teniendo en este caso
que interpolar datos. Ademas, opcionalmente, podemos variar la altitud del suelo
sobre el nivel del mar, que, por defecto, se sitda a 0 km.

Por ultimo, el MODTRAN nos brinda la posibilidad de realizar simulaciones
con barrido de datos, con la que puede irse variando automaticamente la altitud, el
angulo cenital, la reflectancia/emisividad y la temperatura. A pesar de ser una
opcion interesante, en el presente trabajo no nos hara falta para llevar a cabo el
estudio que nos hemos propuesto.
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4 EJERCICIOS PRACTICOS DE SIMULACION

En esta secciéon del TFG se pretende describir diferentes ejercicios de
simulaciones que se han realizado con el cédigo MODTRAN, a modo de
ejemplificacion y corroboracion de caracter mas empirico del fundamento tedrico
de la transferencia radiativa atmosférica, visto en la seccion 2. También tenemos la
intencion hacer evidente la gran utilidad y ventajas de este tipo de cédigos de
simulacién.

4.1 Analisis de transmitancias atmosféricas

Como primer ejercicio con el MODTRAN, se ha realizado un estudio bastante
amplio de las transmitancias atmosféricas, lo cual estd directamente relacionado
con el fundamento tedrico del §2.2.2yss. La practica consta de dos partes
diferenciadas: en la primera nos hemos dedicado a estudiar la dispersion
molecular (o de Rayleigh), mientras que en la segunda nos hemos centrado en
hacer un estudio de la dispersion por aerosoles (o de Mie).

¢ Dispersion de Rayleigh

Retomemos la expresién (2.9), que nos daba la transmitancia espectral
asociada a la dispersidn de Rayleigh:

7,5, = exp(—ail~m,). (4.1)

En todo este conjunto de simulaciones, por mera simplificacién, vamos a
considerar que la radiacion incide de forma normal, esto es, el angulo cenital solar

vale cero: 8 = 0. Esto tiene como consecuencia que la masa 6ptica relativa del aire

1

valdra siempre uno, lo cual se ve de forma inmediata: m, = s = 1.

Por lo tanto, la ecuacion (4.1) se nos simplifica de la siguiente forma:

T2 = exp(—ad™?), (4.2)

que sera nuestra expresion de referencia para este primer grupo de simulaciones.
Nuestro objetivo va a ser tratar de averiguar los valores de los anteriores
parametros a y b, que caracterizan la dispersion molecular de Rayleigh.

Comencemos, pues, con nuestra primera simulacién. En la interfaz del
programa MODTRAN se han introducido como parametros de entrada el rango de
longitudes de onda, [0,20;4,00] um (parte mas caracteristica del espectro de
emisiéon solar), que, como ya hemos explicado en la anterior secciéon, podemos
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convertir automaticamente a frecuencias, [2 500, 50 000] cm™}, y una resolucién

espectral de 20 cm’l: el angulo cenital, al suponer incidencia normal, lo hemos
fijado en 0° y respecto al camino que recorre la radiaciéon a lo largo de la
atmoésfera, hemos dejado seleccionado lo que viene por defecto, es decir, recorrido
total (desde la capa mas externa hasta la superficie de la Tierra). Ademas, se ha
seleccionado como modelo atmosférico la atmosfera estandar, por hacer un
estudio lo mas generalizado posible. Una vez asi configurado, se ha ejecutado el
programa en el modo transmitancia, obteniéndose una tabla de datos que incluye,
entre otras magnitudes, valores de transmitancias moleculares espectrales, es
decir, transmitancias moleculares evaluadas en una serie de frecuencias (o
longitudes de onda).

A modo de observacion, es interesante darse cuenta de que, aunque el
programa trabaja con frecuencias equiespaciadas, no ocurre asi con los valores de
las longitudes de onda, puesto que la relacién entre la frecuencia y la longitud de
onda, como bien sabemos, no es de tipo lineal; asi que los intervalos de longitud de
onda van a ir variando de extensidn, lo cual se traduce en que, en el caso de que
trabajemos con longitudes de onda —cosa que haremos en todo momento, por
estar manejando asi cantidades numéricas de menor valor (que es mas practico y
visual)—, tendremos diferentes resoluciones de toma de datos en un extremo del
rango seleccionado que en el otro. Este detalle va a poder apreciarse en algunas de
las figuras siguientes, a pesar de haber representada una considerable cantidad de
puntos.

Transmitancia molecular

1 -
Tr/\ ;
0,8
0,6
0,4
0,2
0 T T T T 1
0 1 2 3 4 5
A/ um

Figura 4.1 Transmitancias moleculares espectrales (dispersidon de Rayleigh).
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En la grafica de la figura 4.1 se han representado los datos obtenidos
mediante el anterior procedimiento. El programa empleado para dicha tarea ha
sido Microsoft Excel, que, si bien no es un programa especializado en
representaciones graficas, nos ha resultado suficientemente practico para la
finalidad con la que lo queriamos utilizar. De hecho, este software es el unico que
hemos requerido para la elaboracion de todas las graficas del presente trabajo.

En dicha grafica puede observarse claramente como la dispersién molecular
se produce solamente para pequefias longitudes de onda; a mayores valores de 4,
toda la radiacion atravesaria las capas atmosféricas sin sufrir atenuacién, al menos
de este tipo. Tendriamos, por tanto, una banda de absorcion en la parte izquierda
del espectro. Como hemos explicado en la teoria, este hecho tiene sentido fisico,
dado el minusculo tamafio de las moléculas que lo producen y dado que se trata de
una dispersion selectiva.

El siguiente paso consiste en linealizar la ecuacién (4.2), de tal modo que
podamos obtener los valores de las constantes a y b a partir de nuestros datos, de
forma experimental. Démonos cuenta de que este paso es posible Unicamente
gracias a que hemos considerado solo incidencia vertical de la radiacién. Para
hacer lineal dicha ecuacién, tomamos dos veces logaritmos neperianos a ambos
lados de la igualdad:

InT,; = Inexp(—ai™?), (4.3)
—Int,;=ar? (4.4)
In(=Int,3) =lna—-blnA (4.5)

Entonces ya tendriamos una expresidn lineal. Representando graficamente la
relacion (4.5) mediante los pares de datos que acabamos de obtener con el
programa, y teniendo en cuenta que el eje de abscisas sera x =Inl y el de
ordenadas y = In(—Int,,), se obtiene la grafica de la figura 4.2.

Obsérvese que a los datos se ha superpuesto la recta de regresién, obtenida
automaticamente por Excel como un ajuste lineal de nuestra nube de puntos.
También se ha indicado en la figura la ecuaciéon de dicha recta, la cual nos ha
permitido alcanzar el objetivo que nos habiamos propuesto: hallar los valores de
los parametros de Leckner para la dispersion de Rayleigh. A mayores, es
interesante darse cuenta de que el conjunto de los valores experimentales es
ciertamente fiable, ya que vemos que el coeficiente de correlaciéon R = 1.
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Dispersion de Rayleigh
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Figura 4.2 Linealizacién de la férmula de la transmitancia molecular.

Calculemos, pues, los valores experimentales obtenidos para las constantes
de la expresion (4.2):

{aexp = 0,008641

Doy = 4,13 (4.6)

Comparemos ahora estos valores con los determinados por Leckner
(v.§2.2.3a):

{a = 0,008735 (4.7)

b = 4,08

Como puede comprobarse, los valores aportados por este investigador y los
obtenidos a partir del MODTRAN difieren poco entre si, por lo que se puede
considerar que la simulacién ha sido notablemente realista. Por consiguiente,
vemos que con el método anterior se ha podido comprobar «experimentalmente»
este modelo de la dispersion de la radiacidon solar por moléculas gaseosas de la
atmosfera.

¢ Dispersion de Mie

Volvamos a escribir la expresién de la férmula de turbidez de Angstrém
(v.ec.(2.10)), solo que en la situacion de incidencia normal, con m, = 1, al igual
que hemos supuesto en el anterior ejercicio:
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Taa = exp(—=B A7%) (4.8)

Para hacer un estudio empirico la férmula anterior, en el que nuevamente
tenemos la intencion de hallar los valores de los parametros de ajuste
caracteristicos a y B, se ha ejecutado el programa de dos formas diferentes (en
distintas condiciones atmosféricas, si bien ambas incluyen la presencia de
aerosoles): en primer lugar, fijando el tipo de aerosol, pero variando el valor de la
visibilidad; y en segundo lugar, fijando la visibilidad, pero variando el tipo de
aerosol.

Veamos el primero de los casos propuestos. Se han realizado dos
simulaciones con las configuraciones y pardmetros de entrada mencionados a

continuacién: rango de longitudes de onda, [0,20-4,00] um; intervalo de

frecuencias, 20 cm™!; incidencia normal; recorrido de la radiacién, el de la
atmdsfera completa; modelo atmosférico, atmosfera estandar; y se ha introducido
un aerosol de tipo rural, con visibilidad de 23 km (en el nivel del mar) para la
primera simulacién y de 5km (idem) para la segunda, es decir, la primera
atmdsfera va a estar mas despejada (o menos turbia) que la segunda.

De nuevo, al haber vuelto a elegir el modo transmitancia, hemos obtenido
una serie de valores de transmitancias de diferentes elementos, de los cuales
seleccionamos las que nos interesan en esta ocasion: transmitancias espectrales de
aerosoles. A continuacion (figs. 4.3a y 4.3b) se muestran sendas graficas de
transmitancias frente a longitudes de onda para cada situacion de visibilidad.

Transm. de aerosoles - VIS = 23 km

Ta/\ /
0,8

0,6 /

0,4

0,2

O T T T T
0 1 2 3 4

A/ um

Figura 4.3a Transmitancias espectrales de aerosoles con VIS = 23 km (dispersién de Mie).
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Transm. de aerosoles - VIS =5 km
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Figura 4.3b Transmitancias espectrales de aerosoles con VIS = 5 km (dispersién de Mie).

Nétese como detalle que en la situacion de menor visibilidad, como es de
suponer, los valores de las transmitancias son menores que en la de mayor
visibilidad. Ademads, en ambas graficas es destacable que los trazos de las curvas no
son tan «suaves» como en el caso de la dispersién molecular, lo cual nos hace
suponer que los puntos, una vez realizadas las modificaciones expuestas a
continuacién, no seguiran una tendencia tan lineal como en la otra situacion. Aun
asi, hemos podido proceder del mismo modo que con la dispersién de Rayleigh, de
forma que seguiremos un método de trabajo analogo para llevar a cabo el objetivo
de hallar los valores de los parametros de la expresion de la transmitancia, que son
en esta ocasion a y f.

Partiendo de la ecuacion (4.8), nuevamente tomamos dobles logaritmos,
obteniendo:

Inty,; = —-pA7¢ (4.9)
In(=Int ) =Inf —alni. (4.10)

Representando graficamente esta ultima ecuacion mediante los datos
sacados por el programa MODTRAN, se obtienen las graficas de las figuras
4.4ay 4.4b.
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Dispersion de Mie - VIS = 23 km

y=In(-Int,) -2 X 0,5 ¢ (L 0,5 1 1,5 2
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w
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x=lnA

Figura 4.4a Linealizacién de la férmula de la transmitancia de los aerosoles con VIS = 23 km.

Dispersion de Mie - VIS =5 km

[
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y=In(=Int,)

-2 -1,5 -1 1,5 2
y =-1,1086x - 0,6446
R? = 0,9695
\
x=lnA

Figura 4.4b Linealizacion de la férmula de la transmitancia de los aerosoles con VIS = 5 km.

Fijémonos en que el ajuste es menos preciso que en el caso de la dispersion
molecular, como ya se habia comentado, porque el valor del coeficiente R estd mas
alejado de 1 que en la otra ocasion. A partir de la ecuacion de regresion lineal, se ha
logrado hallar los valores de los parametros para cada situaciéon, que se presentan
en agrupados en la tabla 4.1.
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VIS =23 km VIS =5 km
B 0,1385 0,5249
a 1,1597 1,1086

Tabla 4.1 Resultados obtenidos para los parametros de la formula de turbidez de Angstrém.

Por consiguiente, concluimos que, cuando se tienen los mismos tipos de
aerosoles, @ se mantiene practicamente constante; con lo cual, comprobamos lo
explicado anteriormente sobre este pardmetro (representa la distribuciéon de
tamafios de las particulas). Sin embargo, f si que varia; de hecho, crece con el
aumento de la turbidez atmosférica (es decir, con el descenso de la visibilidad), o
lo que es lo mismo, aumenta con la cantidad de aerosoles, exactamente el mismo
hecho que expusimos en el fundamento teérico.

Vayamos ahora con la segunda parte del estudio. Se ha repetido el mismo
analisis, con toda la configuracién inicial del programa idéntica, excepto por que se
ha dejado la visibilidad constante, fijdndola en 5 km, pero modificando el tipo de
aerosol para cada simulacion: en la primera se ha afiadido un aerosol de tipo
urbano, mientras que en la segunda, uno de tipo rural (como en la situacién
previa).

A continuacion (figs. 4.5a y 4.5b) se exponen las graficas de los valores
obtenidos de la transmitancia espectral de los aerosoles para cada clase.

Transm. de aerosoles - tipo urbano
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Figura 4.5a Transmitancias espectrales de aerosoles de tipo urbano (dispersiéon de Mie).
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Transm. de aerosoles - tipo rural
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Figura 4.5b Transmitancias espectrales de aerosoles de tipo rural (dispersion de Mie).

Fijémonos en que esta vez las curvas representadas son bastante similares en
la forma, debido a la igualdad de condiciones de visibilidad, aunque presentan
variaciones puntuales a causa del cambio en la composicion y proporcién de las
particulas en suspensién.

Realizando un proceso totalmente anadlogo a los anteriores analisis, de
representacion grafica de la linealizaciéon de la expresion de la transmitancia
(v.ec. (4.10)), se han obtenido los siguientes resultados:

Dispersion de Mie - tipo urbano

1L
1,0

y=In(-Int,)

y =-0,9633x - 0,5274

1 C
R?=0,9745 = \;\

x=IlnA

Figura 4.6a Linealizacién de la formula de Angstrom para aerosoles de tipo urbano.
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Dispersion de Mie - tipo rural

c
=)

y=In(-Int,)

y =-1,1086x - 0,6446
R?=0,9695

~

X=lnA

Figura 4.6b Linealizacién de la formula de Angstrom para aerosoles de tipo rural.

Presentamos tabulados nuestros valores de los parametros:

Aerosol urbano Aerosol rural
B 0,5901 0,5249
a 0,9633 1,1086

Tabla 4.2 Resultados obtenidos para los pardmetros de la formula de turbidez de Angstrém.

En esta ocasidn, por el contrario, se deduce que, a igualdad de condiciones de
visibilidad atmosférica, el parametro que se mantiene practicamente constante es
B, corroborando que nos da informacién sobre el grado de turbidez/visibilidad de
la atmosfera, mientras que a varia ligeramente, puesto que reflejaria un cambio en
la distribucién del tamafio de los aerosoles, al ser estos de diferente tipo.

Para finalizar, a modo de colofén de este conjunto de practicas, se muestra
una grafica realizada a partir de datos proporcionados por el c6digo MODTRAN de
distintos valores de las transmitancias atmosféricas de los diferentes componentes
que conforman la atmoésfera o estan presentes en ella. La configuracién inicial del
programa es similar a las anteriores simulaciones (atmodsfera estandar, incidencia
normal, recorrido completo, maxima resolucién espectral, etc.), excepto por el
hecho de que se ha seleccionado un rango de longitudes de onda mas amplio: en
lugar del espectro solar, se ha elegido uno que abarque el intervalo habitual usado
en el estudio de la transferencia radiativa, es decir, [0,2; 14] um, con el objetivo de
que sea una grafica de validez mas general (v. fig. 4.7).
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Figura 4.7 Transmitancias espectrales para distintos elementos atmosféricos.

En dicha figura pueden apreciarse con claridad las diferentes bandas de
absorcion (que, como sabemos, son aquellos intervalos del espectro donde un
determinado gas, aerosol o hidrometeoro absorbe parte o la totalidad de la
radiaciéon incidente), asi como las ventanas atmosféricas (por el contrario, son
intervalos en los que la transmitancia vale practicamente la unidad, es decir, la
radiacién atraviesa la atmoésfera sin apenas atenuarse, como también se ha
explicado con anterioridad). La anterior figura es una manera estéticamente
interesante de observar las distintas posibilidades de comportamiento que
presenta la atmosfera ante la absorcidn y transferencia de la radiacion solar.
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A continuacidn, se muestra otra representacidn grafica, en esta ocasion de las
transmitancias atmosféricas espectrales totales, construidas también a partir de
calculos hechos por el MODTRAN (recordemos que calcula cada transmitancia
espectral total como producto de las transmitancias parciales de los diversos
constituyentes atmosféricos):

Transmitancia atmosférica total
0,9 - V
il 70
\J

0,3 f
/ \

0 2 4 6 8 10 12 14 A/ pum

Figura 4.8 Transmitancias espectrales totales (para la atmoésfera en conjunto).

Por ultimo, es conveniente informar de que c6digo MODTRAN es capaz de
dar valores tanto de la magnitud espectral para un conjunto concreto de
frecuencias (7, en este caso) como de la magnitud ya integrada en el intervalo de
interés que hayamos seleccionado (7).
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4.2 Calculo de la radiacion solar transmitida

En esta segunda practica con el programa de simulaciones, se va a analizar un
caso particular en el que hay involucradas mediciones experimentales reales. El
objetivo del ejercicio es realizar un estudio comparativo entre la radiacién solar
directa medida a lo largo de un dia en un laboratorio localizado en la provincia de
Valladolid y la simulada con el c6digo MODTRAN, considerando, en principio, las
mismas condiciones atmosféricas y geograficas. En concreto, los datos de
mediciones reales que se han seleccionado han sido tomadas por un radiémetro
con un rango de trabajo de [0,285; 2,8] um el del dia 11 de marzo de 2007 en el
CIBA (Centro de Investigacion de la Baja Atmodsfera), perteneciente a la
Universidad de Valladolid y situado en el municipio de Villalba de los Alcores,
cuyas coordenadas geograficas son 4°46' longitud este, 41°49' latitud norte y
640 m de altura sobre el nivel del mar. Se presentan dichas medidas en la tabla
siguiente:

Angulo Irradiancia solar
Hora : . .
del dia cenital directa (horizontal)
6/° Ep /W m-2

7:00 87,09 12,54

8:00 76,18 198,49
9:00 65,96 393,64
10:00 56,98 554,12
11:00 50,04 667,73
12:00 46,16 725,47
13:00 46,16 722,66
14:00 50,04 662,02
15:00 56,98 547,09
16:00 65,96 383,51
17:00 76,18 175,45
18:00 87,09 26,61
19:00 98,27 0

Tabla 4.3 Resultados de las mediciones de la radiacién solar directa en sucesivas horas del dia.

Ejecutando el programa en el modo irradiancia transmitida para cada uno de
los valores del angulo cenital del Sol (es preciso aclarar que no es necesario
introducir ni el dia ni la latitud, pues estos datos van ya implicitos en los valores de
dichos dngulos), con un intervalo de frecuencias idéntico a aquel en que trabaja el
aparato de medida, una altura sobre el nivel del mar de h = 0,64 km y eligiendo
como modelo la atmésfera estandar, se han obtenido los siguientes calculos de la
irradiancia solar directa normal (7 e, sobre una superficie perpendicular a los
haces de radiacion indicente):
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Angulo Radiacion solar
cenital directa normal
0/° Epn / W m-2
87,09 420
76,18 777,6
65,96 902,7
56,98 962,1
50,04 992,6
46,16 1015
46,16 1006
50,04 992,6
56,98 962,1
65,96 902,7
76,18 777,6
87,09 420

98,27 0

Tabla 4.4a Resultados de las simulaciones de la radiacion solar directa normal.

Como las mediciones de las que disponemos son de irradiancias directas,
sobre una superficie horizontal, tenemos que multiplicar los resultados obtenidos
con el MODTRAN (irradiancias directas normales) por el coseno del angulo cenital
solar, segin nos indica la ecuacién (2.12), con el objeto de hallar los respectivos
valores de la irradiancia directa (v. tab. 4.4b).

Angulo Radiacion solar

cenital directa (horizontal)
0/° Ep /W m—2
87,09 21,32
76,18 185,75
65,96 367,74
56,98 524,28
50,04 637,50
46,16 703,04
46,16 696,80
50,04 637,50
56,98 524,28
65,96 367,74
76,18 185,75
87,09 21,32
98,27 0,00

Tabla 4.4b Resultados de las simulaciones de la radiacién solar directa.
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Seguidamente, en la figura 4.9, se han representado graficamente los datos
agrupados en las tablas 4.3 y 4.4b.

Radiacion solar transmitida
(irradiancia directa horizontal)

E,/ W m™2
800
700 /’:’\
600
500
400 == Datos
medidos
300 \ —o=—Datos
200 \ simulados
100
0 T I/ T T T T T T T T T T I¥ﬁ T 1

5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21
horas del dia

Figura 4.9 Comparacion entre ambas curvas de irradiacién solar directa, medida y simulada.

En esta representacion conjunta de las curvas de radiacion solar directa a
partir de mediciones reales y de calculos simulados, podemos observar que hemos
conseguido un alto grado de coincidencia entre ambas. También se puede deducir
que el dia en que se llevdé a cabo la toma de datos fue un dia claro, pues la
irradiancia normal alcanza valores maximos relativamente elevados (aprox.

700 W m?), teniendo en cuenta que la irradiancia que nos llega al exterior de la

atmoésfera es, como vimos en el §2.2.4, 1367 Wm™ en promedio. Podemos
observar también como la radiacién va creciendo bruscamente al comienzo del dia,
a medida que el Sol va llegando a su cenit, en cuyo entorno se mantiene mas
estable, y posteriormente como va decreciendo a medida que se va acercando el
momento del ocaso.

Finalmente hay de recalcar que, a pesar de la existencia de ciertas
discrepancias entre los valores maximos de cada grafica —cuyo motivo
desconocemos, aunque probablemente sea asumible, teniendo en cuenta la posible
discrepancia entre los datos de partida de uno y otro perfil atmosférico— y debido
a la exactitud con que concuerdan el resto de datos, podemos concluir que hemos
utilizado un modelo de simulacién aceptable, que cumple unos minimos de
describir el comportamiento cualitativo y cuantitativo (salvando un margen de
error) de la irradiancia solar transmitida.
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Ademas es conveniente recordar que el programa MODTRAN también puede
proporcionar valores de la irradiancia espectral, no solo de la total (integrada para
todas las frecuencias), pero en este caso no nos interesan, pues los datos del sensor
del radiémetro son directamente los de la irradiancia total, por lo que no ha sido
necesario realizar ningun calculo de integracion. En tal caso, se habria tenido que
emplear la relacidn siguiente:

A

A modo de curiosidad, hay que anadir que el MODTRAN no permite calcular
irradiancias para angulos cenitales superiores a 90° pues entiende que en esa
situacion el Sol esta situado debajo de la linea del horizonte, de modo que no nos
llegaria nada de radiacién solar. Por eso el dato de irradiancia nula para el ultimo
angulo, el correspondiente a las 19:00, se ha tenido que afiadir «a mano».
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4.3 Aplicaciones a la teledeteccion atmosférica

Al igual que hemos visto anteriormente, podemos decir que la teledeteccion
se encarga de estudiar los procesos y mecanismos por los cuales se puede detectar
la radiacién a distancia, mediante satélites equipados con sensores especializados
en medir radiancias. Podriamos hacer numerosos ejercicios practicos relacionados
con esta tematica, pero en su lugar hemos preferido centrarnos en estudiar en
concreto las funciones de ponderacion (v. § 2.3.5), por el motivo de que estas
funciones poseen una gran importancia tanto tedrica (estan presentes en el
término atmosférico de la ecuacion de transferencia radiativa) como practica, a
causa de sus numerosas aplicaciones en la teledeteccion, entre las cuales cabe
destacar la deteccién de la presencia de los constituyentes gaseosos de la
atmosfera en los diferentes niveles de altura. Recordemos la definicion de las
funciones de ponderacion (v. ec. 2.24), para tenerla presente en este apartado:

dt(4,0,z)
0z
Con el objetivo de dar cuenta del gran potencial que tienen las funciones de
ponderacion, se han realizado dos ejercicios que, aunque tengan objetivos
similares, son diferentes en cuanto a su modo de proceder. El primero consiste en
calcular funciones de ponderacién para diferentes bandas de absorcion a partir de

WA, z) = (4.12)

datos caracteristicos de la propia atmoésfera (transmitancias), que pueden
obtenerse mediante sondeos meteorolégicos; mientras que el segundo consiste en
calcular dichas funciones a partir de datos caracteristicos de las bandas de los
sensores de los satélites (funciones de respuesta espectral [v. § 2.3.3]), que estan
ajustadas por los propios fabricantes con la finalidad ultima de estudiar el
componente gaseoso correspondiente.

Primeramente, se han guardado en Excel varias tablas de datos de
transmitancias espectrales de los gases mas importantes (ozono, vapor de agua y
dioxido de carbono), obtenidas a partir de sucesivas ejecuciones del programa
MODTRAN en modo transmitancia (e incidencia normal, atmoésfera estandar,
analisis de todo el espectro, etc.) para diferentes recorridos de la radiacion, desde
el techo de la atmésfera (100 km) hasta una altura z, lo cual se ha conseguido
variando el camino recorrido por la radiaciéon en cada simulacion. Asi, en primer
lugar se ha considerado el recorrido total, 0-100 km, aumentando la altura final
(0 km) de kildmetro en kilometro hasta llegar a los 10 km, ya que es preferible
estudiar las capas atmosféricas inferiores de manera mas detallada.
Posteriormente, dicha altura final se ha aumentado de 5 en 5 km hasta los 50 km.
Mas tarde, de 10 en 10 km hasta los 70 km. Y, por ultimo, se ha considerado el

intervalo 90-100 km.

Una vez que ya se han agrupado los datos en las tablas antes mentadas, se
han tomado los datos de transmitancias espectrales para los anteriores niveles de
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altura, pero de una banda espectral concreta, es decir, se han tomado datos de
transmitancias a una longitud de onda determinada (la central de la banda de
absorcion) y también las de su entorno, calculando después el promedio, para
poder trabajar con un valor medio de la transmitancia de dicha banda a esa altura.
Ademas, mediante el programa Excel se han calculado numéricamente las
derivadas parciales de la transmitancia respecto de la altura, para poder hallar
finalmente los valores de las funciones W. Los resultados de dichos calculos se
representan graficamente en las siguientes figuras; ademas se adjuntan los valores
de las transmitancias espectrales de cada gas, con la intencién de que se
comprueben visualmente la existencia y localizacidn de las bandas atmosféricas de
absorcion. Recordemos que los intervalos de altura en los que mas crece la funcién
de ponderacién nos indican los niveles de altura donde mas concentraciéon de gas
hay presente.

¢ Funciones de ponderacion para el ozono

Transmitancias atmosféricas del ozono

, [V Y - 7 ———
0,8 /

0,6 ]

0,4

¥

0,2

O T T T T T T T
0,00 2,00 4,00 6,00 8,00 10,00 12,00 14,00

A/ um

Figura 4.10 Bandas de absorcion del ozono.

Las bandas de absorcion mas importantes del ozono, como podemos deducir
de la grafica de la figura 4.10, se sitiian en los intervalos centrados en A = 4,7 um
y A= 9,6 um. Procedamos entonces a representar en cada una de ellas los niveles
de altura frente a las funciones de ponderacién (variaciéon de la transmitancia con
la altura). Dichas graficas se encuentran en las figuras 4.11ay 4.11b.

Notese que de ahora en adelante habra algunas graficas escaladas de
diferente forma; esto puede dificultar la comparacion entre ellas, pero es necesario
representarlas de ese modo para que se puedan apreciar sin problemas las zonas
de mayor variacion de las funciones W.
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Figura 4.11a Funciones de ponderacion para la banda de 4,7 pum del ozono.
Figura 4.11b Funciones de ponderacion para la banda de 9,6 um del ozono.

Comprobamos entonces que la mayor concentracién de ozono se encuentra

en la estratosfera, el cual se corresponderia con el que constituye la capa de ozono
u ozonosfera, situada una altura en tornoa z = 25 km, como vemos reflejado en
ambos graficos. A mayores, también existiria el ozono troposférico (en superficie),
causado por la contaminacién humana, pero no se nos muestra en estas graficas
porque el programa MODTRAN no lo tiene en cuenta en sus calculos radiativos,

pues, ldgicamente, es muy complicado de modelizar.

¢ Funciones de ponderacion para el vapor de agua

En este segundo caso, para el vapor de agua, las bandas mas importantes se

hallan en los intervalos centradosen A = 2,7 um y A = 6,25 um, segin muestra la

figura 4.12. Procediendo de igual forma que antes, se tienen los siguientes
resultados (v. figs. 4.13ay 4.13b).
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Transmitancias atmosféricas del vapor de agua
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Figura 4.12 Bandas de absorcion del vapor de agua.
H,O - banda de 2,7 pm H,O - banda de 6,25 pm
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Figura 4.13a Funciones de ponderacion para la banda de 2,7 um del vapor de agua.
Figura 4.13b Funciones de ponderacidn para la banda de 6,25 um del vapor de agua.

En esta ocasiéon vemos que para la banda de menor longitud de onda el vapor
de agua estaria concentrado principalmente a una altura de alrededor de
z = 2 km, mientras que para la de mayor longitud de onda, estariamos en
z = 8 km. El primer nivel da cuenta del hecho de que la mayoria del vapor de agua
se encuentra en la troposfera, y el vapor del segundo nivel de alturas, en los limites
de dicha capa atmosférica, es el que estd directamente relacionado con los
fendmenos meteoroldgicos, como las borrascas.
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¢ Funciones de ponderacion para el diéxido de carbono

Transmitancias atmosféricas del didoxido de carbono
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Figura 4.14 Bandas de absorcion del diéxido de carbono.

En esta situacion, vemos que hay tres intervalos espectrales cuyas bandas
merece la pena analizar:lasde A =2,7um, A =44 um y A = 13,4 um.

CO, - banda de 2,7 um
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z/km
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40

30 \\
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Figura 4.15a Funciones de ponderacion para la banda de 2,7 um del diéxido de carbono.
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CO, - banda de 4,7 pm CO, - banda de 13,4 pym
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Figura 4.15b Funciones de ponderacion para la banda de 4,7 um del diéxido de carbono.
Figura 4.15¢ Funciones de ponderacion para la banda de 13,4 um del di6xido de carbono.

Podemos observar en las anteriores graficas que el di6xido de carbono se
encuentra distribuido en diversos niveles de altura: z =15km, z=30km vy
z = 4 km. Este hecho estaria relacionado con el efecto invernadero (subida de la
temperatura de la atmoésfera que se produce como resultado de la concentracion
de ciertos gases), ya que el dioxido de carbono es un gas de vital importancia en
este fendmeno. Debido a la actividad humana, la concentraciéon de diéxido de
carbono ha ido aumentando a lo largo de los afios, hasta llevarnos a la situacion
actual del calentamiento global (subida de la temperatura media del sistema
climatico de la Tierra).

A continuacién pasamos a describir la realizacion del segundo ejercicio que
hemos introducido al comienzo de este apartado. Aprovechando las mismas tablas
de datos proporcionados por el MODTRAN, tomados en diferentes recorridos
atmosféricos, a continuacion se van a hacer una serie de calculos con el objetivo
final de hallar nuevamente las funciones de ponderacion, solo que en este caso a
partir de los parametros de diferentes sensores reales de satélites, en lugar de
hacerlo teniendo en cuenta los datos de la propia atmésfera proporcionados por
sondeos atmosféricos. Para llevar esto a cabo, se tiene como datos de partida una
serie de valores de las funciones de respuesta espectral de diversos sensores
reales; en concreto, del satélite meteorolégico Meteosat de Segunda Generacién
(MSG), que esta disefiado para captar la radiacion en la siguientes bandas del
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espectro infrarrojo (IR): 6,2 um (H20), 7,3 um (H20), 9,7 um (03) y 13,4 um (CO3).
Estas bandas coinciden con algunas de las que acabamos de analizar.

En este caso, hemos ponderado cada transmitancia espectral con el valor de
la funcién de respuesta del sensor, @(v), a esa frecuencia concreta, y lo
integraremos en todo el intervalo de respuesta espectral del aparato, si bien antes
habiendo normalizado el resultado (para que podamos obtener valores reales de
transmitancia), como se indica a continuacidn:

_ f T,0(v)dv

Ao

(4.13)

Por ultimo, una vez se han calculado los valores de las transmitancias para
diferentes recorridos atmosféricos a diferentes alturas, se ha realizado un proceso
de calculo numérico totalmente analogo al anterior: derivadas de la transmitancia
con la altura, con la finalidad de hallar las funciones W. Este proceso de trabajo se
ha llevado a cabo para cada una de las bandas espectrales que hemos seleccionado,
algunas de las cuales coinciden con las estudiadas en el primer ejercicio de este
apartado, como ya se ha indicado antes; con lo cual, podremos comparar dichas
graficas entre si.

Veamos a continuacion todos los resultados de forma grafica:

H,O - banda IR de 6,2 um
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Figura 4.16 Funciones de ponderacién para la banda IR de 6,2 um del vapor de agua.
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En la figura anterior podemos constatar que este sensor mediria cantidades
de vapor de agua situado a una altura de unos z = 9 km. Se trata del mismo sensor
que tom¢ la imagen infrarroja que se muestra en la figura 2.11, pues coindicen
tanto el modelo de satélite (MSG) como la colocacion espectral de la banda del
mismo.

H,O - banda IR de 7,3 um
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Figura 4.17 Funciones de ponderacién para la banda IR de 7,3 um del vapor de agua.

Este otro sensor mediria también cantidades de vapor de agua, pero aquel
situado alrededor de los z = 5 km de altura.
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O; - banda IR de 9,7 um
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Figura 4.18 Funciones de ponderacién para la banda IR de 9,7 um del ozono.

Este sensor estaria colocado en una banda de absorcién de ozono a alturas
cercanas a z = 25 km (ozonosfera). Recordemos que el ozono, ademas de en el
ultravioleta, presenta una fuerte absorcién precisamente en esta banda de
absorcion.
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CO, - banda IR de 13,4 um
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Figura 4.18 Funciones de ponderacidn para la banda IR de 13,4 pm del diéxido de carbono.

Este ultimo sensor nos permitiria medir concentraciones de diéxido de
carbono en la parte inferior de la troposfera, en contacto con la superficie
terrestre. La mayoria de este CO, se debe a contaminacién causada por actividades
humanas, como hemos mencionado previamente.

Por consiguiente, comparando las graficas correspondientes a las mismas
bandas de absorcién, se deduce que los calculos y representaciones graficas estan
realizados correctamente, y entonces podemos asegurar que existen dos métodos
diferentes igualmente validos para calcular las funciones de ponderacién de los
sensores: bien a partir de perfiles tomados de sondeos, o bien a partir de las
funciones de respuesta espectral de los propios sensores.
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5 CONCLUSIONES

Hemos realizado un estudio de la transferencia de la radiacion
electromagnética en el medio atmosférico, en el que se ven involucrados muchos
procesos fisicos, ya sea por parte del Sol (emision de radiacion), por la atmdsfera
(reflexion, dispersidn, absorcion, reemisidon de radiacion...) o por la propia Tierra
(reflexidén, absorcion y reemision de radiacion).

Para realizar un analisis cualitativo y cuantitativo, dentro de ciertas
limitaciones (por varias aproximaciones que se han ido considerando), de este
sistema de interacciones radiacién-materia tan tremendamente complejo nos ha
servido de gran ayuda el programa MODTRAN, cédigo de simulaciéon de
transferencia radiativa que ha resultado ser, ademas de util, sencillo de manejar y
pedagoégico, sobre todo por el hecho de que lo hemos utilizado a través de una
interfaz muy practica y que no requeria conocimientos informaticos avanzados.
También se ha podido comprobar el nivel de precision y exactitud de las
simulaciones de dicho programa respecto a situaciones reales, concluyéndose que
es un modelo plausible y altamente realista, que, de hecho, es empleado con
asiduidad en las mas avanzadas investigaciones profesionales, y que ofrece una
ingente cantidad de opciones de ejecucion, aunque no se hayan aprovechado todas
en el presente trabajo. Vemos que tiene aplicaciones practicas tanto desde el punto
de la radiometria en superficie como de la teledetecciéon atmosférica.

Ademas, nuevamente hemos de destacar la importancia de la ecuacion de
transferencia radiativa, que en nuestro caso nos ha servido para modelizar la
radiancia que llega a los satélites e introducir las funciones de ponderacion,
magnitudes clave en el estudio de los gases atmosféricos, tanto su concentracién
como su distribucién por alturas; o bien, planteandolo al contrario, para configurar
los satélites de observacion, sabiendo dénde se encuentran las ventanas
atmosféricas (para realizar trabajos de cartografia, por ejemplo). Sin embargo,
aqui nos hemos interesado mas por la primera opciéon, dado que es menos
conocida en general, pero ofrece un abanico mas amplio de posibilidades en la
fisica de la atmésfera e ingenieria espacial. Es interesante percatarse de que estos
estudios que hemos realizado podrian ser extrapolables a las atmosferas de otros
planetas o satélites, lo cual abre un interesante camino de investigacion en
disciplinas de este ambito. Por ultimo, es importante destacar que la anterior
ecuacion es valida para todo el espectro y para todo proceso de transferencia de
radiacién en la atmédsfera (ya sea hacia la Tierra o hacia el espacio), si bien
nosotros nos hemos centrado exclusivamente en el espectro infrarrojo a causa de
la gran cantidad de bandas de absorciéon que hay presentes en dicho intervalo, lo
cual no ocurre en el visible, por ejemplo, en el que practicamente se transmite la
totalidad de la luz incidente, como se ha explicado anteriormente en repetidas
ocasiones.
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