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Resumen

Los aerosoles atmosféricos son pequefias particulas, liquidas o sdélidas, que se
encuentran suspendidas en la atmdsfera. Los informes difundidos publicamente por el
Panel Intergubernamental del Cambio Climatico (IPCC) sefialan que, actualmente, los
aerosoles constituyen la mayor fuente de incertidumbre en la determinacién del cambio
climatico que esta experimentando el planeta Tierra a nivel global. Ademas, la presencia
de aerosoles en zonas polares puede llegar a tener efectos mucho mds significativos que
en otras partes del planeta debido a la elevada sensibilidad climatica que presentan
estas zonas.

La importancia del estudio de los aerosoles ha llevado a la creacién de extensas redes
de monitorizacién a nivel de superficie terrestre, asi como a la puesta en érbita de
satélites dedicados principalmente al estudio de sus interacciones con la radiacién y los
procesos en los que intervienen. Una de estas redes de monitorizacion es AERONET
(AErosol RObotic NETwork), cuyas estaciones se encuentran repartidas por todo el
mundo y constituye, con su instrumento estdndar de medida el fotdmetro CE318 (Cimel
Electronique SAS), la mayor red de monitorizacién de aerosoles. Ademas, las medidas
que AERONET proporciona también son utilizadas para validar otro tipo de instrumentos
o modelos cuyo objeto de estudio sean los aerosoles atmosféricos.

Este trabajo se centra en el estudio de aerosoles atmosféricos en el area del circulo polar
Artico y, particularmente, en aquellos de tipo mineral. A lo largo de la investigacion se
desarrolla inicialmente una visién general del concepto de aerosol y del lugar de estudio,
el Artico, junto con la descripcién de la instrumentacién utilizada. A continuacién, se
lleva a cabo un analisis multi-instrumental para caracterizar la intrusién de una pluma
de aerosol mineral en la localidad de Ny-Alesund (Svalbard, Noruega). Dicha intrusién es
detectada gracias a un fotometro CE318-T perteneciente a la red AERONET ubicado en
dicho lugar. Finalmente, se realiza un seguimiento utilizando varias metodologias para
conocer su origen y las rutas de transporte que han llevado este aerosol hasta el Artico.

Este analisis ha permitido corroborar la eficacia de la fotometria solar en el estudio de
los aerosoles, asi como conocer y combinar diversa instrumentaciéon, metodologias y
recursos para confirmar y ampliar la informacidn ofrecida por un fotometro solar.



Abstract

Atmospheric aerosols consist of small solid or liquid particles suspended in the air. Public
analysis released by the Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) point out
that, nowadays, atmospheric aerosols are the biggest source of uncertainty in the
assessment of Climate Change. Evenmore, the presence of aerosols in polar regions
could possibly be more significant due to the extreme sensibility these regions present
to external changes.

The relevance of the study of aerosols has led to the implementation of different
ground-based remote-sensing networks. In addition, several instruments onboard
satellites have been launched in order to study the aerosol's behaviour as to radiation
refers, as well as their role within different processes in the atmosphere. One of these
ground-based networks is AERONET, which is distributed all across the globe, and stands
up, with its standard measurement instrument the CE318 sunphotometer (Cimel
Electronique SAS), as the principal remote-sensing network on the study of aerosols. The
measurements provided by AERONET are used as reference values in the validation of
other instruments or modelizations developed for the study of aerosols.

This work focuses on the study of atmospheric aerosols within the Arctic Circle, and,
particularly, on those originated naturally with mineral composition. At the beginning of
this work, a general introduction to the aerosol concept and the place of study is
presented, altogether with a description of the employed instrumentation. Then, a
multi-instrumental analysis is carried out in order to characterize the mineral aerosol
plume intrusion which takes place in the town of study, Ny-Alesund (Svalbard, Norway).
This intrusion is initially detected thanks to the CE318-T sunphotometer belonging to
AERONET placed in that town. Finally, several methodologies have been used in order
to assess the origin of the aerosol and the transport paths that it follows on its way to
the high Arctic.

This research provided a strong confidence about the effectiveness of sun photometers
as instruments dedicated to the study of aerosols. It also shows the success of different
instrumentation, methodologies and resources, as well as their combination, in order to
support and extend the information provided by sun photometers.



Capitulo 1: Introduccidn

1.1  El aerosol atmosférico

Los aerosoles se definen como un conjunto de particulas sélidas o liquidas en suspensién
en un medio gaseoso (Willeke and Baron, 1993). Se diferencia segun su origen entre
aerosoles naturales o antropogénicos. Se entienden por naturales aquellos de origen
natural, siendo los mas frecuentes los compuestos por cenizas volcanicas, polvo
desértico, sal marina, esporas y polen, entre otros. Los aerosoles antropogénicos son los
que derivan de la actividad humana, como el humo procedente de sistemas de
calefaccidon, material emitido por la acciéon del trafico rodado o particulas emitidas
durante procesos industriales. También son aerosoles antropogénicos las particulas
generadas en procesos fotoquimicos secundarios a partir de contaminantes precursores
(Poschl, 2005).

Las propiedades fisicas, quimicas y dpticas de los aerosoles, asi como su concentracién,
varian en tiempo y espacio. El impacto de los aerosoles sobre el cambio climatico
dependera por tanto de estas propiedades, y se suele caracterizar a través del
forzamiento radiativo. El forzamiento radiativo es una medida del cambio neto en el
balance de energia del sistema planetario debido a alguna perturbacién impuesta. Suele
expresarse en vatios por metro cuadrado (Wm2) y promediado para un periodo de
tiempo concreto, y cuantifica el desequilibrio de energia que tiene lugar cuando dicho
cambio impuesto ocurre. Otro pardmetro similar es el “Efective Radiative Forcing”, que
da cuenta también de los efectos indirectos. Estos pardmetros permiten comparar de
forma simple la respuesta del cambio climatico a diversos factores, especialmente en
términos de la temperatura media global. El forzamiento suele presentarse como el
valor debido a cambios entre dos fechas concretas, que suelen ser la época preindustrial
y la actualidad cuando se habla de cambio climatico, aunque también puede darse su
evolucién temporal (Myhre et al., 2013).

Los aerosoles influyen sobre el forzamiento radiativo del sistema planetario de manera
directa mediante la absorcion, dispersion y emisidon de radiacidon solar y térmica
(Boucher et al., 2013). Los aerosoles actian como nucleos de condensacién en la
formacién de las nubes, por lo que también producen efectos indirectos en el
forzamiento radiativo al ser capaces de alterar algunas propiedades de las nubes como
el albedo o el tiempo de vida (Boucher et al., 2013). En este aspecto, pueden favorecer
la produccién de precipitacion o, por el contrario, hacer que se forme un nimero de
pequeiias gotas tan elevado que se inhiba la precipitacion (Tomasi et al., 2015). Por todo
ello, los aerosoles constituyen una de las mayores fuentes de incertidumbre en la
modelizacion climdtica (ver Figura 1.1). No obstante, a pesar de su amplio rango de
incertidumbre, hay una alta confianza en que los aerosoles han compensado el
forzamiento positivo provocado por los gases de efecto invernadero tal y como se puede
ver en la Figura 1.1 (Myhre et al., 2013).
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Figura 1.1. Diagrama de barras del Radiative Forcing (rayado) y Efective Radiative Forcing (sélido) para
distintos factores en el periodo 1750-2011, junto con su incertidumbre asociada. Tomado de Myhre et
al. (2013).

Ademads de su impacto radiativo, que afecta principalmente al tiempo y el clima, la
deposicidn de los aerosoles afecta a los ecosistemas introduciendo nuevos compuestos,
o aumentando la disponibilidad de ellos, que interaccionan con él. También la presencia
de aerosoles atmosféricos afecta a la calidad del aire, pudiendo suponer un riesgo para
la salud humanay de la vida salvaje, especialmente en el caso de los aerosoles de menor
tamafio, pues consiguen llegar a introducirse en zonas profundas del tracto respiratorio
(Obregon, 2012).

1.1.1. Propiedades de los aerosoles

Como se ha mencionado previamente, los aerosoles interaccionan con la radiacién, y
esta interaccién viene determinada por sus caracteristicas fisicas, dpticas y quimicas. En
concreto, las particulas en la atmdsfera introducen una discontinuidad en el indice de
refraccion con respecto al aire que las rodea, y dispersan luz en todas direcciones,
aungue no de forma isétropa en general, comportamiento que queda explicado por la
teoria de scattering de Mie (Mie, 1908; 1944). Se puede distinguir entre propiedades
microfisicas, que son aquellas relativas al tamafio y la forma, y las propiedades 6pticas,
que caracterizan su interaccion con la radiacién, presentando un comportamiento
espectral ya que suelen depender con la longitud de onda incidente (Toledano, 2005).

A continuacidn, se exponen algunos de los pardametros mas importantes a la hora de
estudiar los aerosoles atmosféricos y que han sido utilizados en este trabajo.

° Espesor optico de aerosoles

La ecuacion de transferencia radiativa en aproximacion de atmdsfera plano-paralela
para un haz de luz directo proveniente del sol atravesando la atmédsfera puede
expresarse por medio de la ley de Beer-Bouger-Lambert (Liou, 2002):

1) = Ip(2) - 7™ (1)



donde | es la irradiancia directa medida a nivel de superficie, lp es la irradiancia
extraterrestre (ver Figura 1.2), T es el espesor éptico total de la atmdsfera (espesor de
toda la columna atmosférica) y m es la masa Optica relativa. La masa dptica se define
como la razdn entre el espesor dptico atmosférico en la vertical y el espesor dptico
atmosférico en la direccion del sol respecto al observador, definida por el angulo cenital
solar (6).

La ecuacion (1) expresa la atenuacién que sufre la radiacién solar al atravesar la
atmdsfera, despreciando las contribuciones debidas a la radiacién emitida por el sistema
Tierra-Atmdsfera y el scattering, o dispersidn, multiple.

Dentro del modelo de atmésfera plano-paralela, la masa dptica se puede expresar en
funcién del dngulo cenital solar como:

m = sec(6) (2)

Esta aproximacidn es valida hasta una elevacidn solar de 30°. Por debajo de este valor,
la curvatura de la Tierra, la refraccidon en el aire y el scattering multiple suponen una
gran fuente de error. Otras férmulas empiricas como la de Kasten and Young (1989)
proporcionan mayor precision.
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Figura 1.2. Irradiancia solar extraterrestre y al nivel del suelo (para #=56°). Tomado de Toledano, 2005.

En la ecuacion (1) el espesor dptico, (t(4)), representa la disminucion en intensidad que
la radiacidn sufre al atravesar toda una columna atmosférica. Por tanto, esta magnitud
esta integrada a toda la columna y surge a partir de:

(D) = [ aro dr (3)

donde a+ot es el coeficiente de extincidn, que tiene unidades de la inversa de la longitud.
El coeficiente de extincidn es la fraccion de radiacién perdida por unidad de longitud
atravesada en el medio. Por tanto, el espesor éptico constituye la extincion integrada a
toda la columna atmosférica. El coeficiente de extincion es la suma de dos procesos: el
scattering y la absorcion de la radiacion.

Esta extincidn no se debe Unicamente a la interaccion de la radiacién con los aerosoles,
sino también con diversos gases presentes en la atmdsfera. Actualmente los algoritmos
de procesamiento del AOD utilizan informacion auxiliar, como la presion local y la
cantidad en columna de determinadas especies de gases (Gonzalez et al., 2020) para
poder conocer la contribucidn no debida a los aerosoles al espesor dptico total. Esta
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informacién permite diferenciar la aportacién de los aerosoles al espesor éptico total,
AOD (7,4(A4)), sin mds que tener en cuenta:

cw=-2n('P) ) @

(D) = T —1:(D) -7, (1) (5

donde tRz(A) representa el espesor Optico de la extincién producida por los gases
atmosféricos mediante el scattering molecular de Rayleigh, y 7,(4) la extincién debida
a la absorcidn selectiva de estos gases. Cabe mencionar que los valores de AOD se
calculan para situaciones de cielo despejado, por tanto, no se considera el espesor
Optico de las nubes (Gonzalez, 2021). El espesor 6ptico de aerosoles también se podria
separar en dos componentes: la extincidn por scattering, definido por la teoria de Mie,
y la extincién por absorcion, con una variacion espectral mas suave que en el caso de los
gases (al menos en el espectro solar).

El espesor éptico de los aerosoles es el pardmetro fundamental y primario en el estudio
de las propiedades de los aerosoles. Es un indicador de la turbiedad de la atmodsfera,
pues esta relacionado con el contenido vertical en columna de la cantidad de aerosoles
en la atmosfera.

. Exponente de Angstrom

El exponente de Angstrbm (AE), junto con el espesor éptico, constituye uno de los
principales parametros en el estudio de los aerosoles. Este parametro fue propuesto por
Angstrém (1964) para caracterizar la dependencia espectral del espesor dptico de los
aerosoles a través de la siguiente férmula empirica:

Ta=p-1% (6)

donde A es la longitud de onda expresada en micras, a es el parametro alfa o exponente
de Angstrom y 8 es una constante que coincide con el espesor éptico de aerosoles
correspondiente a A=1um.

Tedricamente el AE puede tomar valores entre 0 y 4, aunque para aerosoles suele
encontrarse entre 0 y 2.5. Los valores mds bajos estan asociados a particulas grandes,
gue exhiben poca dependencia espectral, mientras que los valores altos corresponden
a particulas pequefias, que presentan una fuerte dependencia espectral, con valores
mayores de AOD para las longitudes de onda corta.

El AE se calcula habitualmente en pares de longitudes de onda, denotandolo como
a(A1/A2). Para ello se utilizan dos valores de AOD a diferentes longitudes de onda (A1 y

A2) y, tras tomar logaritmos en sus expresiones de Angstrom (Férmula 6), su resta
permitird obtener el valor del parametro alfa:

Int,(4,) —Int,(4,) = —a(A,/1,)(InA; — Ink,) =

_ —In(rq(11)/14(12))
a(A/4;) = In (e /2y) (7)



También puede calcularse a partir de 3 o mds datos espectrales de AOD mediante un
ajuste logaritmico por minimos cuadrados. Por tanto, un conjunto de observaciones
espectrales de AOD permite determinar los parametros a y B. El resultado serd
representativo de un rango espectral y se denota con las longitudes inicial y final de ese
rango a(A1-A2) (Toledano, 2005).

. Distribucion volumica de tamaiios

La cantidad, o carga, de aerosol atmosférico presente en la columna atmosférica
presenta una alta variabilidad de tamafios, incluso para el mismo tipo de aerosol. Una
forma de caracterizarla fisicamente es a través de su distribucion volimica de tamanios,
gue da informacién acerca del volumen de particulas existente para distintos tamarios.
El andlisis espectral del AOD, aplicando la teoria de Mie, permite obtener informacién
acerca de la distribucion de tamafios de las particulas (Toledano, 2005). Existen diversos
algoritmos de inversion como el de King et al. (1978) que solo utilizan informacién del
espesor o6ptico, y otros que utilizan conjuntamente medidas de espesor éptico y
radiancias de cielo para calcular la distribucién de tamafios (Nakajima et al., 1983;
Dubovik and King, 2000).

Aunque lo habitual es trabajar con la distribucion de tamafios expresada como el
volumen de particulas (V) por unidad de volumen, la cantidad de particulas puede
expresarse también en funcién de la densidad de masa (M) o del nimero de particulas
(N) por unidad de volumen.

Las particulas solidas pueden ser muy irregulares; no obstante, la mayoria de los
modelos utilizados en las Ultimas décadas suponen que las particulas son esféricas,
fundamentandose en que una gran cantidad de particulas de forma irregular tendria un
comportamiento promedio similar al que tendrian si fuesen realmente esféricas
(Alcdntara, 2013). Algunos algoritmos de inversidon, como GRASP (Generalized Retrieval
of Atmosphere and Surface Properties) o el de AERONET (AErosol RObotic NETwork), no
consideran las particulas esféricas, sino que determinan y tienen en cuenta el porcentaje
de particulas esféricas y no esféricas (Dubovik et al., 2006; Dubovik et al., 2016; Sinyuk
et al., 2020). Para caracterizar el tamaio del aerosol, se consideran las particulas con un
radio (radio de la esfera equivalente en el caso de particulas no esféricas) comprendido
en el intervalo (r, r+dr), con lo que el volumen de particulas en ese intervalo sera dV(r)
y por tanto la distribucidn de tamafios en volumen v(r) queda definida por:

dav
v(r) = - (8)

Para medidas en columna de aire, se expresa como el volumen de particulas con radio
entre ry r+dr por unidad de superficie, por lo que tendrd unidades de pm3/ um?2.

En la préctica se observa que la distribucién de tamafios no esta caracterizada por una
Unica distribucidn, sino que suele representar la suma de varios tipos, lo cual da lugar a
una funcién multimodal como la representada en la Figura 1.3 (Alcantara, 2013). En



dicha figura se muestra la distribucion de tamafios en volumen en escala logaritmica
(escala habitual para aerosoles). El rango utilizado para aerosoles va de 0.0005 a 15um.

Los modos de estas distribuciones multimodales se suelen clasificar segun la US EPA
(United States Environmental Protection Agency) (2004) en: modo nucleacién (r <
0.005um), modo Aitken (0.005 um < r < 0.05 um), modo acumulacién (0.05 um < r < 0.5
pum) y modo de particulas grandes (r > 0.5 um).

Desde un punto de vista practico y debido a la dificultad para discriminar entre los
modos mencionados, normalmente se distinguen dos tamafios de aerosoles: particulas
finas (de radio inferior a 1 um), y particulas gruesas (de radio superior a 1 um). Las finas
tienen su origen en procesos de condensacidn y conversion gas-particula mientras que
las gruesas tienen su origen en procesos de tipo mecdnico; por ejemplo, la accién del
viento sobre superficies maritimas y terrestres (Obregdn, 2012). Los modos fino y
grueso, en general, se originan y transforman independientemente, sus particulas son
eliminadas de la atmdsfera por mecanismos distintos, tienen diferente composicién
guimica y propiedades dpticas, y presentan importantes diferencias en su patrén de
deposicidn en el tracto respiratorio. Es por ello por lo que la separacion entre particulas
finas y gruesas es fundamental en cualquier discusidn fisica, quimica, experimental o
sobre efectos de la salud (Prats, 2009).
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Figura 1.3. Clasificacidn de las particulas en funcion del tamafio. Tomada de Alcantara (2013).

° Otras propiedades
Junto a estas tres magnitudes principales, se pueden mencionar también:



- indice de refraccién (m). Da cuenta de la desviacién que sufre la radiacién al
atravesar la atmodsfera. Consta de parte real e imaginaria y se expresa como:

m =n(A) +ik(A) (9)

La parte real, n, se corresponde con la desviacion que sufre la radiacion incidente
por la dispersion de los aerosoles. La parte imaginaria, k, corresponde a la
desviacion que sufre la radiacion incidente por la absorcién de los aerosoles.
Ambas componentes varian con la longitud de onda.

- Albedo de dispersion simple (Single Scattering Albedo; SSA). Este parametro se
define como la fraccién de luz dispersada (sufre scattering) con respecto al total
de luz extinguida (sufre scattering o absorcidn) al interactuar con las particulas.
Cuanto mayor es, menos absorbente es el aerosol. Es decir, para SSA = 1 toda la
luz extinguida ha sido dispersada, y la particula no habria absorbido nada (Prats,
2009). Este pardmetro esta ligado con la parte imaginaria del indice de refraccién
y también varia con la longitud de onda.

- Pardmetro de asimetria (g). Es un parametro cominmente utilizado para
describir la funcién de fase del aerosol, es decir, la cantidad de radiacion
dispersada en cada direccidon de scattering. Asi, la funcidn de fase vendra definida
al sustituir el valor de g en la funcién de fase de Henyey-Greenstein (Henyey and
Greenstein, 1941). Si se dispersa mas luz en el sentido de incidencia, entonces g
sera positivo, mientras que si se dispersa mas en el sentido opuesto el valor serd
negativo. El parametro de asimetria puede tomar valores entre -1 (toda la
radiacion es dispersada en el sentido opuesto al de incidencia) y 1 (toda la
radiacion es dispersada en el mismo sentido que el de incidencia). El valor
absoluto de g aumenta con el tamafo de la particula (Prats, 2009).

1.1.2. Clasificacion de los aerosoles
A escala global la produccion de masa de particulas oscila entre 750-4200 Tg/afio, siendo
la contribucion de las fuentes naturales de un 77-93.5% (Horvath, 1998).

Tabla 1.1 Caracteristicas radiativas medias de los tipos de aerosoles considerados en el modelo OPAC
dadas a 550nm: AOD, el espesor 6ptico; SSA, el albedo de scattering simple; g, el pardametro de asimetria
y AE el exponente alfa calculado en el intervalo espectral (500-800 hm).

AOD SSA g AE
Continental limpio 0.064 0.972 0.709 1.42
Continental promedio 0.151 0.925 0.703 1.42
Continental contaminado 0.327 0.892 0.698 1.45
Urbano 0.643 0.817 0.689 1.43
Desértico 0.286 0.888 0.729 0.17
Maritimo limpio 0.096 0.997 0.772 0.08
Maritimo contaminado 0.117 0.975 0.756 0.35
Maritimo tropical 0.056 0.998 0.774 0.04
Artico 0.063 0.887 0.721 0.89
Antartico 0.072 1.000 0.784 0.73




Como se ha mencionado, cada tipo de aerosol posee una composicion quimica y
caracteristicas fisicas propias, por lo que los valores de los pardmetros mencionados en
el apartado anterior seran diferentes segun el tipo de aerosol. A partir de estos
parametros se puede dar una clasificacidon orientada desde un punto de vista climatico,
pues segln las propiedades de cada tipo de aerosol encontrado en la naturaleza, este
influird de un modo determinado en el balance radiativo: aerosol continental, urbano,
desértico, maritimo, dartico, etc. Cada uno de estos tipos presenta unos valores o rangos
caracteristicos para los diferentes parametros microfisicos y épticos. Como ejemplo de
clasificacién se muestra la Tabla 1.1, que utiliza el modelo OPAC (Optical Properties of
Aerosols and Clouds) (Hess et al., 1998).

Uno de los procedimientos mas visuales para clasificar los aerosoles consiste en utilizar
un diagrama de AE frente AOD, y asignar el tipo segun la regidon que ocupen las medidas.
De nuevo, se muestra la clasificacién de aerosoles siguiendo el modelo OPAC en la Figura
1.4.
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Figura 1.4. Diagrama de dispersién AOD (550nm) frente a alfa (500-800) con los tipos de aerosoles
realizado a partir de los valores de referencia dados por el modelo OPAC.

Tras este marco general sobre la clasificacidn de los tipos de aerosoles, se proporciona
a continuacion una descripcion mas detallada del aerosol de tipo desértico, por ser el
aerosol en el que se centra este trabajo de investigacion.

° El aerosol desértico

El aerosol desértico constituye una de las principales fuentes de aerosol natural, y tiene
un fuerte impacto en el sistema planetario debido a su amplia distribucién global y
variabilidad temporal (Goudie and Middleton, 2006; Knippertz and Stuut, 2014; Viana et
al., 2014).

Las areas desérticas, particularmente los desiertos de Africa y Asia, son la mayor fuente
de polvo mineral terrestre. No obstante, existen fuentes en otras areas. Algunas
simulaciones muestran que en torno a un 3% de las emisiones de polvo tienen su origen
en zonas a altas latitudes en el Artico (Zwaaftink et al., 2016). Ademas, debido a la
conveccion limitada y la eficiencia de eliminacidn, el polvo que se emite en estas fuentes
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se deposita mas cerca de la zona de emisién que, por ejemplo, el polvo procedente de
Africa y Asia (Zwaaftink et al., 2016).

Los modelos que estudian las posibles fuentes de polvo mineral tienen en cuenta gran
diversidad de factores. En primer lugar, la cubierta de suelo, principalmente zonas aridas
y semidridas, aunque considerando también zonas cubiertas parcialmente por
vegetaciéon. Otro factor muy importante es la topografia del terreno, pues, como
exponen Ginoux et al. (2001) y Zender et al. (2003b), es muy probable que los
sedimentos se acumulen en depresiones y, por lo tanto, esas dreas deben considerarse
como mas favorables para la emisién de polvo que el terreno elevado.

Una vez consideradas las posibles fuentes, debe estudiarse la movilizacién de polvo. La
probabilidad de emisién se estudia a través del umbral de velocidad de friccion, que
dependerd del tamafio de la particula para el caso del arrastre aerodinamico (Shao and
Lu, 2020). La emisidn también puede ser generada por el impacto de particulas. Por
tanto, la velocidad minima de friccién umbral de todos los tamafios de particulas
determina la movilizacion de polvo de la totalidad de la distribucién de tamafios
(Zwaaftink et al., 2016). Ademas, se ha de tener en cuenta la humedad del suelo, pues
condiciona la emisidn de polvo.

Los diferentes procesos de resuspension pueden llevar las capas de aerosol a elevadas
altitudes que pueden ser transportadas largas distancias llegando a lugares remotos;
por ejemplo, el aerosol sahariano que alcanza el caribe tras cruzar el Océano Atlantico
(Velasco-Merino et al., 2018). Este tipo de aerosol suele ser eliminado de la atmdsfera a
través de procesos como la sedimentacion gravitacional, las turbulencias o la
precipitacion, y el fendmeno de deposicion en plantas, nieve, hielo, glaciares, suelo u
océanos produce cambios en la radiacion solar reflejada, asi como el transporte de
nutrientes a ecosistemas lejanos (Prospero, 1999; Prospero et al., 2002; Kaufman et al.,
2005; Guirado et al., 2014).

El transporte a otras zonas del planeta de aerosoles en general, y del aerosol desértico
en particular, puede provocar consecuencias de diversa indole cuyo impacto puede ser
evaluado correctamente si se conocen las propiedades fisicas y quimicas del aerosol en
cuestién. Se puede distinguir entre impactos causados en las zonas fuente, en la
atmdsfera y en las zonas de deposicidon del aerosol. En general, el impacto dependera
de la composicion quimica y mineralégica, la fraccion de mezcla, la concentracién
masica, la distribucién de tamanos, la morfologia y la forma de las particulas (Formenti
et al.,, 2011; Burgos, 2016), y se consigue evaluar con el conocimiento de sus
propiedades dpticas y microfisicas.

En general, el aerosol desértico esta compuesto por particulas grandes y muy irregulares
generadas a partir de procesos mecdnicos, como la erosidon de rocas minerales por
accion del viento. Por tanto, dan lugar a la aparicidon de un destacado modo grueso en
la distribucidn de tamafios. Al estar formado por particulas grandes, el AOD presentara
poca dependencia espectral, por lo que este tipo de aerosol tiene asociado un bajo valor
del AE. Asimismo, las demds propiedades también exhiben unos valores tipicos, y, segun
la zona de origen, presentan pequefias variaciones que permiten diferenciar su origen
dentro del aerosol mineral; e.g., desértico sahariano, arabico o asiatico (Dubovik et al.
2002; Sorribas et al., 2017; Herrero-Anta, 2019).
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Diversos estudios han establecido valores de referencia de AOD y AE esperables para el
aerosol desértico (Burgos et al., 2016; Velasco-Merino et al., 2018). No obstante, estos
estudios se han llevado a cabo en zonas con una importante presencia de aerosol
desértico. Para el estudio del aerosol desértico en el Artico, como es el caso actual,
diversas consideraciones especiales (como el aerosol de fondo promedio y lo remoto de
la localizacién) deberan tenerse en cuenta, como se vera en el apartado de metodologia
presentado en el Capitulo 2.

1.1.3. Medida de los aerosoles
Los aerosoles atmosféricos pueden ser medidos y estudiados mediante varios métodos.
En términos generales se suele distinguir entre las medidas “in situ” y las medidas de
teledeteccion.

Las primeras se basan en el andlisis de muestras tomadas directamente de la atmésfera,
tanto a nivel del suelo, como a lo largo de la columna atmosférica cuando se usan
equipos a bordo de aviones. Estas muestras pueden analizarse en el lugar de medida o
ser llevadas al laboratorio para su posterior analisis. Existe diversa instrumentacion de
este tipo, motivo por el cual, dentro de la comision europea, existe una legislacion para
unificar estas medidas y poder comparar la calidad del aire de distintas ciudades
(https://ec.europa.eu/environment/air/quality/legislation/pdf/finalwgreportes.pdf)
(Gonzalez, 2021).

Por otra parte, las medidas de teledeteccién analizan la radiaciéon que alcanza un
detector tras interaccionar con los componentes de la atmdsfera, entre los que se
encuentran los aerosoles. Dicho andlisis permite obtener informacién acerca de las
propiedades del aerosol. Este tipo de instrumentacidn es la que emplean, por ejemplo,
los satélites para el estudio de la atmdsfera y la superficie terrestre, y constituyen las
medidas épticas (Toledano, 2005). Dentro de las medidas dpticas, se puede diferenciar
entre medidas de teledeteccidn pasiva y activa.

La instrumentacidn pasiva analiza una radiacion externa, no emitida por él. Este tipo de
instrumentacion mide la radiacidn solar o terrestre que alcanza un sensor después de
atravesar la atmodsfera. Por tanto, suelen proporcionar valores integrados a toda la
columna atmosférica. En esta clase, se pueden mencionar los fotémetros solares,
estelares, o los radiémetros.

La instrumentacion activa analiza una radiacién que ha sido emitida previamente por
ella. Esto permite obtener datos con resolucion vertical, ademds de en columna tras
integrar los valores a todas las capas atmosféricas. Algunos ejemplos de este tipo de
instrumentacién son: el LIDAR (Light Detection And Ranging), el ceilémetro y el RADAR
(Radio Detection And Ranging). Estos instrumentos emiten pulsos de radiacién
electromagnética y analizan la sefial retrodispersada por las particulas y moléculas
presentes en la atmdsfera, obteniendo resolucidn vertical gracias al andlisis del desfase
entre la sefial emitida y recibida.

Ambos tipos de instrumentacién pueden estar situados en el suelo o ir a bordo de
aviones o satélites artificiales, de forma que deberdn adaptarse a las caracteristicas de
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su instalacién y, en consecuencia, desarrollar sus algoritmos de procesamiento de datos
en base a ello. Las medidas en satélite son habitualmente menos precisas que las de
superficie, debido a la gran separacion entre objetivo e instrumento, la elevada
velocidad a la que el satélite escanea la pista de observacion y el bajo cociente sefial-
ruido que se obtiene debido a las limitaciones en la construccidn y alimentacion que se
puede conseguir en estas plataformas. Por ello, es importante tomar medidas en
superficie desde distintos lugares de la Tierra, para poder calibrar y validar los productos
proporcionados por los satélites (Gonzalez, 2021). Por lo tanto, las medidas de satélite
y en superficie son ambas complementarias y necesarias. La necesidad de llevar un
control sobre el proceso de medida, calibracidon y procesado de datos en las distintas
zonas del planeta ha llevado a la creacién de diversas redes de monitorizacion, que
utilizan instrumentacion estandarizada, como: AERONET (AErosol RObotic NETwork),
ESR (European Skynet Radiometers network), EMEP (European Monitoring Evaluation
Programmme), o EARLINET (European Aerosol Research Lidar Network to Establish an
aerosol climatology).

Con todo esto, queda claro que se puede conseguir un amplio abanico de instrumentos,
obteniendo gran diversidad en resolucién temporal, espacial, radiométrica y espectral
(Calle y Salvador, 2012) y que, por tanto, es la sinergia entre toda la instrumentacion lo
que permitird obtener un conocimiento mds exacto y completo de los problemas que se
quieran abordar cientificamente.

En el Capitulo 2 se explicard con mayor detalle el funcionamiento de los instrumentos
gue han tomado los datos que se van a analizar.

1.2 ElArtico

Las regiones polares son zonas remotas y apartadas de la incesante actividad industrial
y turistica humana. Es por ello por lo que se consideraban zonas limpias con una
atmésfera muy pura. No obstante, ya en el siglo XIX los primeros exploradores
observaron la presencia de una neblina que reducia la visibilidad en el Artico. Una
revision histérica sobre este fendmeno ha sido descrita por Garrett and Verzella (2008).
En 1883, Nordenskiold documenté la presencia de una capa arcillosa sobre la nieve en
zonas apartadas del Artico, resultado de la deposicién de las particulas de la neblina, y
mas tarde, en la década de 1950, algunos pilotos observaron capas del halo (Mitchell,
1957).

El origen de este halo estuvo en debate durante casi un siglo hasta que, en la década de
1970, tras el analisis quimico de sus componentes, se sugirio que esta “bruma artica” o
“Arctic Haze” provenia de las emisiones en altas y medias latitudes y era transportado a
lo largo de cientos de kildémetros hasta el Artico (Rahn et al., 1977; Barrie et al., 1981).

La combinacién de campafas intensivas y el aumento de la serie temporal de datos a lo
largo de los ultimos treinta afios confirmaron las tempranas conclusiones de que esta
bruma tiene un origen antropogénico, y se debe principalmente a las emisiones
procedentes de Europa y la antigua unidn soviética, y que son transportadas y atrapadas
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en las masas de aire artico durante el invierno y principios de primavera (AMAP
Assessment, 2006).

Arctic Front, Summer Major south-to-north air transport
routes into the Arctic and the
percentage frequency of the winds in

mmmm Arctic Front, Winter summer (orange) and winter (blue).

Figura 1.5. Posicién media del frente Artico en invierno y en verano, junto con la frecuencia con la que
se produce el transporte hacia el Artico en las mayores rutas sur-norte existentes, en inviernoy en
verano (Figura tomada de: AMAP Assessment, 2006).

El Arctic Haze constituye una mezcla de sulfato y materia organica particulada, y en
menor grado, amonio, nitrato, hollin (Black Carbon, BC) y polvo mineral (Quinn et al.,
2002). También es rico en ciertos metales pesados que han permitido la identificacion
de concretas fuentes industriales emisoras (e.g., Shaw, 1983; Rahn, 1989). Ademas,
tiene un ciclo estacional, presentando un maximo a finales de invierno y principios de la
primavera.

Varios mecanismos intervienen en la aparicién y estacionalidad del Arctic Haze. Las
condiciones meteoroldgicas y geograficas del Artico propician la formacién de una
cupula de temperatura potencial constante sobre la fria superficie troposférica inferior,
aislando la troposfera inferior del Artico del resto de la atmésfera mediante una barrera
de transporte: el frente Artico. La cUpula polar no es zonalmente simétrica ni
estacionalmente constante, y puede extenderse hasta unos 40°N sobre Eurasia en
enero, lo que convierte al norte de Eurasia en la principal region de origen de la bruma
artica. En verano, el frente polar sube de latitud y las fuentes de contaminacion del aire
en latitudes altas se vuelven alin mas importantes, en relaciéon con las fuentes mas al
sur (ver Figura 1.5).

Durante la noche polar, las frias superficies provocan la aparicion de una fuerte inversién
de temperatura, por lo que la atmdsfera se vuelve muy estable, inhibiendo movimientos
turbulentos entre capas atmosféricas y, por tanto, evitando la formacion de nubes y
precipitacion, que es el principal mecanismo de eliminacion de particulas atmosféricas
(Barrie et al., 1981; Shaw, 1981, 1995; Heintzenberg and Larssen, 1983).

Ademas, los patrones de transporte atmosférico desde medias latitudes al Artico son
mas habituales durante el invierno y la primavera (lversen and Joranger, 1985).
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La combinacidon de estos factores resulta en el transporte de gases precursores y
particulas al Artico y la retencién de esta bruma contaminante de 15 a 30 dias (Shaw,
1981, 1995). Mediciones realizadas a bordo de aeronaves, asi como de lidar, revelaron
qgue la bruma ocurre generalmente en los cinco primeros kildmetros de la atmdsfera,
con el maximo en torno a los 2km (Leaitch et al., 1984; Hoff, 1988; Pacyna and Ottar,
1988; Barrie, 1996). Estas medidas también mostraron que, durante la temporada de
bruma artica, las capas de polucidon son muy inhomogéneas tanto vertical como
horizontalmente (Radke et al., 1984; Brock et al., 1989).

Por su gran potencial de alterar el balance radiativo en el Artico, afectar a la visibilidad,
y ser una fuente de contaminantes para los ecosistemas, el Arctic Haze ha sido un
importante tema de estudio. Aunque las concentraciones de aerosoles cerca de la
superficie son mucho menores que en otras localizaciones mas contaminadas e
industrializadas, los ecosistemas en el Artico son mucho mds sensibles a los aerosoles y
gases contaminantes. De hecho, el actual cambio climatico se ve amplificado en las
zonas polares, una caracteristica conocida como ‘Polar Amplification’, que tiene su
maximo efecto en el Artico. Aunque la retroalimentacién producida por el albedo del
hielo y la nieve que cubre estas zonas parece tener un papel primordial en esta
amplificacidn, otros mecanismos como los posibles cambios en la circulacién ocednica 'y
atmosférica, la cubierta de nubes y la cantidad de vapor de agua presente en la
atmasfera, asi como el grosor de la capa de hielo, parecen desempefiar un efecto
variable que todavia estd en estudio (Screen and Simmonds, 2010). Por todo ello, la zona
artica representa un escenario de gran importancia de ser monitoreado y estudiado.

Mientras que algunos componentes del Arctic Haze, como el hollin, han sido muy
investigados, otros como el polvo mineral han recibido menor atencion. El polvo mineral
es transportado tanto desde fuentes muy lejanas como desde fuentes locales. Dicho
transporte proporciona algunos nutrientes esenciales para océanos y ecosistemas
terrestres, donde de otra forma no existirian de forma natural o serian muy limitados
(Moore et al.,, 2004; Quinn et al., 2007). Aunque se trate de un proceso natural y
necesario para el equilibrio de ciertos ecosistemas, |a llegada del polvo mineral al Artico
tiene un impacto muy variable y posiblemente negativo si aumenta su concentracion,
debido a la consecuente reduccion de albedo al depositarse sobre la criosfera, asi como
por su capacidad de actuar como nucleo de formacién de nubes.

En el Artico, la carga de aerosol mineral se ve fuertemente influenciada por el polvo
asiatico (~38%) y africano (~32%) mientras que las fuentes locales de polvo contribuyen
un 27% (Zwaaftink et al., 2016). Ademas, el origen de este aerosol tiene una
dependencia estacional, con mayor presencia de polvo procedente de regiones remotas
en primavera, cuando es mas eficientemente trasportado, mientras que la deposicidon
de polvo procedente de fuentes locales tiene su maximo en otofio (Zwaaftink et al.,
2016).

Aungue el analisis de la composicién quimica de nucleos de hielo, e incluso de la bruma
artica, revela la clara presencia en el Artico de compuestos minerales procedentes de
zonas desérticas de bajas y medias latitudes, la deteccion de un evento en el que se
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observe la entrada de la pluma de aerosol en tiempo cuasi real es mucho mas
complicado e improbable. Diversos articulos muestran el analisis de eventos de polvo
mineral tanto locales (Ranjbar et al., 2021) como de origen remoto (Di Pierro et al., 2011)
que tienen lugar en el Artico. Estos estudios, no obstante, se han llevado a cabo
utilizando instrumentacién de teledetecciéon a bordo de satélites. La teledeteccidn
satelital presenta varios inconvenientes a la hora medir ciertas magnitudes de los
aerosoles en superficies altamente reflectantes (e.g. zonas de cubierta de hielo, nieve o
desiertos). Con dichas condiciones superficiales resulta dificil separar y describir
explicitamente las contribuciones debidas a la superficie y las debidas a la
retrodispersion de los aerosoles a la radiancia medida por el satélite (Mei et al., 2013).
Muchos algoritmos de procesamiento del espesor dptico de aerosoles estan pensados
para las condiciones habituales en latitudes bajas, y, por tanto, no se adaptan a las
inusuales condiciones que presenta el Artico, llevando a clasificaciones erréneas
(Ranjbar et al., 2021) o incluso al no procesamiento de datos en ciertas zonas (Levy et
al., 2013).

Un instrumento que evitaria los problemas asociados a la teledeteccidn satelital y con
un elevado grado de confianza es el fotémetro solar/lunar. Este aparato permite
monitorear un lugar concreto, y, por tanto, estudiar la evolucién de un evento de aerosol
que tenga lugar en dicha ubicacién. Proporciona una buena resoluciéon temporal,
aungue espacialmente es Unicamente valido para la ubicacién concreta en que estd
situado. Este y otros instrumentos, que se explicaran con mas detalle en el préximo
capitulo, van a permitir detectar y analizar este tipo de eventos.

1.3 Objetivos

Con todo lo expuesto a lo largo de este capitulo, queda presente que los aerosoles
tienen un importante efecto sobre el clima terrestre y que el conocimiento que se
dispone de ellos es aun limitado. Especialmente escasos son la informacién y los
estudios realizados sobre polvo mineral, tanto de origen local como remoto, que afectan
al Artico. Es esta falta de informacién lo que motiva la realizacién del estudio que se
presenta en este trabajo. Por ello, el objetivo central es el andlisis multi-instrumental
del primer evento de aerosol de tipo mineral detectado en el circulo polar Artico
mediante fotometria solar-lunar por el Grupo de Optica Atmosférica de la Universidad
de Valladolid.

Los objetivos especificos que se persiguen en este trabajo son:

e Identificar las condiciones de alta turbiedad presentes en el Artico utilizando
datos de fotometria solar y establecer una metodologia de determinacion de
eventos de aerosol a partir de ellos.

e Determinar la presencia de una pluma de aerosol mineral en el Artico
inicialmente detectada mediante fotometria solar y caracterizarla utilizando
diversos tipos de instrumentacién y recursos: otros instrumentos desde
superficie, medidas satelitales, y modelos.
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Establecer el origen y fuente del aerosol detectado, asi como la ruta de
transporte seguida por las masas de aire que trasladan dicho aerosol hasta el
Artico.

Comprobar la correlacién entre varios tipos de instrumentaciéon dedicada al
estudio de aerosoles.
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Capitulo 2: Instrumentacion y metodologia

2.1 Estaciones de medida

La estacién principal de medida se encuentra situada en la localidad de Ny-Alesund
(78.92° N, 18.92° E, 18 m s.n.m.) perteneciente al archipiélago de Svalbard, en la regién
noruega del circulo Artico. Ny-Alesund es la localidad méas septentrional habitada y, con
un clima tipico de tundra, alberga la base de investigacién Artica francoalemana
AWIPEV (Alfred Wegener Institute for Polar and Marine Research, AWI; and Polar
Institute Paul Emile Victor, IPEV). Dicha base cuenta con diverso material de
instrumentacion cientifica gestionado por mas de 10 entidades de distintas
nacionalidades que se dedican al estudio de diversas disciplinas entre las que se
incluyen: las ciencias atmosféricas, estudios bioldgicos marinos y terrestres, y estudios
sobre la criosfera y el permafrost.

- | \ \
Figura 2.1. Imagenes proporcionadas por google earth: a la izquierda, vista aérea de la posicion del
archipiélado Svalbard dentro del globo terraqueo; a la derecha, posicién dentro del archipiélago de las
dos estaciones utilizadas. (https://earth.google.com/web)

Desde junio del 2017, el Grupo de Optica Atmosférica de la Universidad de Valladolid
(GOA-UVa), en colaboracién con el AWI, cuenta con un fotémetro solar/lunar instalado
en esta localidad (Figura 2.1), y que se encuentra incluido en la red AERONET.

Otra estacion de medida, utilizada como apoyo, es Barentsburg (78.27° N, 18.79° E, 179
m s.n.m.), que esta situada ligeramente al sur y también recoge medidas de fotometria
solar. Dicha estacién, ubicada a una distancia de aproximadamente 107 km en linea
recta al sur de la estacion de Ny-Alesund, dispone de un fotémetro solar gestionado por
el AARI (Russian Arctic and Antarctic Research Institute). En la Figura 2.1 se puede
observar la situacion del archipiélago de Svalbard en el globo terraqueo, asi como la
ubicacion de ambas estaciones de medida dentro del archipiélago y entre ellas.

2.2 Fotometria solar

Como se ha comentado en la introduccion, existen varias redes de monitorizacién de
aerosoles. Una de las mas importantes, por su estandarizacidon y cobertura espacial, es
AERONET (Holben et al., 1998; https://aeronet.gsfc.nasa.gov). Esta red fue creada en la
década de 1990 por la NASA y el Laboratorio de Optica Atmosférica (LOA) de la
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Universidad de Lille, Francia. El objetivo con el que nacié esta red es el estudio, de forma
rutinaria y en cualquier punto del planeta, de los aerosoles atmosféricos para poder
validar las medidas obtenidas por los satélites. Para poder satisfacer este objetivo,
actualmente cuenta con mas de 500 estaciones, midiendo de forma rutinaria y
periddica, repartidas por todo el planeta como se puede ver en la Figura 2.2 (Gonzalez,
2021).

Figura 2.2. Mapamundi donde se encuentran sefialadas las distintas estaciones en las que se han
tomado medidas (https://aeronet.gsfc.nasa.gov).

El grupo en el que se ha desarrollado este trabajo, el Grupo de Optica Atmosférica de la
Universidad de Valladolid (GOA-UVa), colabora con la red AERONET desde comienzos
del 2000, pasando a colaborar en las labores organizativas y de gestion de la red en 2006,
y convirtiéndose en uno de los 3 centros oficiales de calibracion de la red (Gonzalez,
2021).

El instrumento estandar de medida de la red AERONET es el fotémetro solar multibanda
CE318, fabricado por la empresa Cimel Electronique SAS, y toma medidas de irradiancia
solar espectral y radiancias de cielo. Ademas, el ultimo modelo CE318-T (el Unico que
admite actualmente AERONET como nueva incorporacion), también toma medidas
nocturnas de irradiancia lunar espectral. Dichas medidas se toman para ciertas
longitudes de onda gracias a una rueda con filtros interferenciales.

Los fotometros CE318 constan de una cabeza sensora que almacena toda la dptica
necesaria para la medida de radiacién, asi como sensores de humedad y temperatura.
Esta cabeza estd unida a un colimador limitador de campo para evitar luz pardsita.
Ademas, el fotdmetro incluye una caja de control en la que se almacenan diversos
parametros relativos tanto al fotdmetro como a la ubicacion, y que permite manejar el
fotémetro, asi como enviar las érdenes para la realizacién de medidas. El fotémetro estd
colocado en un robot con dos ejes (azimutal y cenital), que permiten orientar la cabeza
en la direccidn de la boveda celeste requerida para la consiguiente medida. En la Figura
2.3 se puede ver un esquema de los componentes del fotometro CE318.

Los fotdmetros CE318 realizan dos tipos de medida: de irradiancia directa al sol (y luna
en la ultima version) y de radiancia de cielo. Para las medidas de irradiancia, el fotometro
apunta directamente al sol (o luna), y la medida queda registrada en el fotémetro en
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forma de ‘cuentas digitales’. Estas son las magnitudes con las que se trabaja en el
fotébmetro y que, gracias a la previa calibracién, permiten calcular los valores de AOD.

&

Rueda de filtros

Cabeza sensora

" —.
= Il

o |

Caja de control

Figura 2.3. Componentes de fotémetro CE318. Figura tomada de Velasco-Merino (2020).

Para ello se aplica una ecuacion adaptada al fotémetro de la ley de Beer-Bouger-Lambert
(Ecuacion (1)):

V(1) = Vo(A)-R72-eT)m (10)

Donde V y Vj son la sefial de la irradiancia directa medida por el fotémetro y la de la
irradiancia extraterrestre solar a la longitud de onda A (Gonzalez, 2021), y R se
corresponde con la distancia Tierra-sol en unidades astronémicas. En el caso de las
medidas lunares el valor de V en la ecuacién (10) serd la irradiancia medida en Wm™
(previa calibraciéon), Vo se obtiene a través de un modelo de irradiancia lunar
extraterrestre (Kieffer and Stone, 2005; Barreto et al., 2016, 2019; Roman et al., 2020),
y R serd igual a 1 ya que la distancia Tierra-Sol no es relevante en este caso.

Para las medidas de radiancia de cielo, el fotémetro realiza varias geometrias:
almucantar, plano principal e hibrido. Para cada una de las geometrias, el fotémetro
hace medidas de radiancia a ciertos angulos programados. Las diferentes geometrias
son: almucantar (dngulo cenital constante e igual al del sol en el momento de la medida,
ver Figura 2.4a), plano principal (angulo azimutal constante e igual al del sol en el
momento de la medida, ver Figura 2.4b) e hibrido (mezcla de ambos, ver Figura 2.4c).

Figura 2.4. Diferentes geometrias del fotdmetro CE318 para medir la radiancia de cielo: (a) almucantar,
(b) plano principal y (c) hibrido.
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El éxito de la implementacidn de este instrumento radica en su autonomia y
portabilidad, pues no requiere la atencién permanente de un operario para llevar a cabo
las medidas, y ademas es facilmente transportable, lo que permite llevar a cabo las
calibraciones de forma rutinaria, asi como intercambiarlos.

Ademas del CE318, instrumento estandar de la red AERONET, existen otros tipos de
fotometros. En la estacion de Barentsburg operan de forma rutinaria los fotometros
multiespectrales SP-9 y SPM, desarrollados por cientificos del IAO en colaboracion con
la empresa Sibanalitpribor LLC. El SP-9 mide la irradiancia directa solar a varias
longitudes de onda entre los 300 y los 2200 nm de manera autémata, para lo cual
incorpora un sensor solar, un sistema automatico de seguimiento del sol, un GPS, una
pequefia memoria y sensores meteorolégicos. La principal diferencia con el CE318 en
cuanto a la toma de medidas reside en que, al contrario que este ultimo, que realiza
medidas automaticas programadas para cualquier condicién de cielo siempre que no
haya precipitacion, el SP-9 primero utiliza un “detector de sol” para identificar una
situacidn sol despejado y solo cuando esta condicion se cumple, procede a la toma las
medidas. El SPM es una versién mas simplificada y movil del SP-9. Las bases del
funcionamiento y método de recuperacion de medidas de ambos dispositivos se pueden
consultar con mas detalle en Sakerin et al. (2012) y Kabanov and Sakerin (1997).

e Base de datos principal (Ny-Alesund)

AERONET proporciona los datos, y los productos derivados, de forma libre y gratuita a
todo el publico. Su web permite tanto la visualizacion online de los datos, como
descargar en un archivo los productos de interés de la estaciéon deseada para un periodo
de tiempo concreto. Estos datos, entre los que se incluyen el AOD, el vapor de agua en
columna y diversos parametros radiativos y microfisicos siempre que las condiciones
meteoroldgicas lo permitan, pueden descargarse en tres niveles de calidad: 1.0, 1.5y 2.
El primero de los niveles, 1.0, corresponde a los datos brutos y el nivel 1.5 incluye un
filtrado de nubes, ‘cloud screening’, realizado por un algoritmo que elimina las medidas
afectadas por nubosidad (Giles et al., 2019). Ambos son proporcionados en tiempo
cuasi-real. Finalmente, se realiza un reajuste de post-calibracion de los datos para que
pasen al nivel 2 tras calibrar el fotdmetro al acabar su etapa de medida, por lo que este
nivel puede tardar unos 12 meses en estar disponibles (periodo habitual entre
calibraciones de los fotdémetros). Ademas, AERONET ha ido actualizando las versiones
que ofrece de su base de datos, encontrandose actualmente en la versidn 3, que es la
que se ha utilizado en este trabajo (https://aeronet.gsfc.nasa.gov/cgi-
bin/webtool_aod v3). En esta versidn, los productos de inversién, como el SSA o la
distribucién de tamanos, se calculan mediante un algoritmo que combina el AOD vy las
radiancias de cielo (Sinyuk et al., 2020).

Las medidas utilizadas han sido los valores de AOD a 340, 380, 440, 500, 675, 870, 1020
y 1060 nm junto con el AE 440-870. Ademas, se han utilizado dos productos derivados
del AOD que ofrece AERONET: el AOD a 500 nm correspondiente al modo fino (AOD¢) y
al modo grueso (AODc). Estos productos dan los valores de AOD debidos a la carga de
aerosol fino y grueso por separado, y se obtienen tras aplicar el algoritmo SDA (Spectral
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Deconvolution Algorithm; O'Neill et al., 2005) a los valores de AOD medidos por el
fotémetro. Todos los productos que han sido utilizados corresponden al nivel 1.5 de la
version 3. Debido a la necesidad de una post-calibracion del instrumento después del
periodo de medida, todavia no estan disponibles los datos de nivel 2.0 para la estacién
de Ny-Alesund.

e Base de datos de apoyo (Barentsburg)
Las medidas de fotometria solar de esta estacién fueron proporcionadas por el
responsable del instrumento, Dmitry Kabanov (IAO V.E. Zuev Institute of Atmospheric
Optics), pues este fotémetro solar no pertenece a la red AERONET.

Estas medidas incluian los valores de AOD a 14 longitudes de onda diferentes en el
espectro visible y cercano, asi como valores del AE en varios intervalos espectrales.
Dichas medidas son brutas, sin ningun tipo de post-procesamiento de cloud-screening o
de control de calidad de los datos. Para el dia 3 de mayo, el Dr. Kabanov facilité los datos
instantaneos y promediados en 15 minutos, mientras que para el 5 de mayo solamente
se dispone de los datos promediados en 15 minutos.

2.3 LIDAR

La técnica LIDAR (Light Detection And Ranging) se basa en la técnica RADAR, pero
utilizando pulsos de radiacion electromagnética en el rango del visible o cercano, en
lugar de ondas de radio.

Basicamente el lidar consta de un transmisor y un receptor vy, adicionalmente, un GPS
en el caso de lidar a bordo de aviones o satélites. En la Figura 2.5 se puede ver el
esquema de su configuracién. En el transmisor, un laser genera cortos pulsos de luz
monocromatica. Ademads, muchos sistemas incorporan un expansor para reducir la
divergencia del haz de luz. En el receptor, un telescopio recoge los fotones
retrodispersados por la atmdsfera. Seguidamente, un sistema O6ptico de analisis
selecciona longitudes de onda especificas o estados de polarizacidn concretos de la luz
recibida segun la aplicacion del lidar. La radiacion seleccionada incide finalmente sobre
un detector donde, tras pasar por un fotomultiplicador, la sefal éptica se convierte en
sefial eléctrica. La intensidad de la sefal medida es almacenada en funcién del tiempo
transcurrido desde la emisidn del pulso. Por tanto, la sefial medida para un tiempo
transcurrido, At, se corresponderd con la radiacidn retrodispersada por la atmédsfera a
una distancia 4R del lidar igual a:

AR = c-§ (11)

donde c es la velocidad de la luz y se tiene en cuenta que el haz tiene que realizar el
recorrido dos veces: una al llegar hasta el punto donde es retrodispersada, y otra al
recorrer el camino de vuelta al receptor.

Las longitudes de onda que utiliza el lidar dependen de la aplicaciéon, y, para la
teledeteccién atmosférica de aerosoles, las utilizadas habitualmente son 1064, 532 y
355 nm, conseguidas mediante los armdnicos de la frecuencia del pulso original de 1064
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nm (ldser Nd-YAG). Diversas caracteristicas de la configuracién del lidar afectan a la
medida, como la amplitud y didmetro del detector, la forma y divergencia del haz laser
o las propiedades del telescopio.
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Figura 2.5. Principio de configuracion del sistema lidar (Weitkamp, 2006).

La ecuacion basica del lidar se puede escribir de forma simplificada como:

P(z) =KG(2) B(2)T(2) + Pyy (12)

formula que describe la potencia P medida en el sensor procedente de una distancia z,
y que se ve influida por varios factores.

Los dos primeros, K y G(z), quedan completamente determinados por la configuracién
del lidar y son conocidos: K recoge las caracteristicas del pulso emitido y del receptor
mientras que G(z) es el factor geométrico que da cuenta de las caracteristicas
geométricas del montaje del transmisor respecto del receptor. El conjunto de ambos
factores conforma lo que se conoce como constante lidar.

Por tanto, la informacién atmosférica la recogen los dos ultimos factores: §(z) y T(z).
El término B(z), conocido como coeficiente de backscatter o retrodispersion, es el
principal pardmetro atmosférico que determina la intensidad de la sefial lidar, y da
cuenta de la capacidad de la atmdsfera a la distancia z de dispersar la luz en la direccién
del lidar. T'(z) es el coeficiente de transmision, relacionado con la extincidn, y describe
cuanta luz se pierde en el camino desde el lidar hasta el punto z y vuelta y puede tomar
valores de 0 a 1. Ambos términos son el objeto de investigacién y la principal incognita
a la que se enfrentan los investigadores (Weitkamp, 2006).

Finalmente, se debe tener en cuenta a la componente P,?g, gue da cuenta de la sefial de
fondo con la que contribuyen la atmdsfera y la electrénica del aparato a la sefial medida.

Las magnitudes con las que habitualmente se trabaja en la tecnologia lidar son:

- Sefial corregida de rango (RCS), que es la sefial lidar multiplicada por el cuadrado
de la distancia.
- Coeficiente de backscatter.

23



- Coeficiente de backscatter atenuado: coeficiente de backscatter afectado por la
transmisidén atmosférica de las capas situadas entre el lidar y el punto donde se
produce el backscatter.

- Coeficiente de extincion.

- Razon lidar (Lidar ratio): razén entre el coeficiente de extincion y el de
backscatter debidos a las particulas.

A continuacidn, se presentan varios instrumentos que utilizan la técnica lidar y han sido
utilizados en este trabajo para obtencion de pardmetros atmosféricos de los aerosoles.

2.3.1 CALIOP

El lidar CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization) es el principal
instrumento a bordo del satélite CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder
Satellite Observation), en drbita desde el afio 2006, con la misién de estudiar los efectos
radiativos globales de los aerosoles y las nubes sobre el clima (Winker et al., 2003).
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Figura 2.6. (a) Esquema de CALIOP; (b) Imagen ficticia del A-train liderado por CALIPSO, mientras CALIOP
realiza un barrido (https://www-calipso.larc.nasa.gov/).

El transmisor de CALIOP emite luz laser simultdneamente a 532 nm y 1064 nm, a un
ritmo de pulsos de 20.16 Hz. El sistema receptor de CALIOP consta de tres subsistemas
gue permiten medir la intensidad de luz retrodispersada a 1064 nm, asi como la sefial
en dos componentes ortogonalmente polarizadas (paralela y perpendicular) a 532 nm
(ver Figura 2.6a). Ofrece una resolucién vertical de 30 a 60 m y horizontal de 333 m.

Ademas, el satélite orbita en la formacién A-Train junto con varios satélites de
observacion de la Tierra (ver Figura 2.6b), que permiten disponer de informacién auxiliar
casi simultanea con la que complementar las medidas de CALIPSO para el procesamiento
de datos (https://www-calipso.larc.nasa.gov/about/payload.php#CALIOP).

e Base de datos

CALIPSO proporciona 3 niveles de productos, segun el nivel de procesamiento efectuado
sobre las medidas brutas. Ademas, dispone de diferentes versiones que han ido
actualizando a lo largo de los afios al ir mejorando y refinando los algoritmos de
procesamiento. Aunque se pueden descargar archivos que almacenan los datos que
ofrece, la pagina web de CALIPSO proporciona varias de sus magnitudes ya
representadas graficamente, mostrando el perfil vertical de dicha magnitud a lo largo
de la drbita (track) seguida por el satélite.
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Para esta investigacion han sido utilizados varios de los productos de dominio publico
gue pueden descargarse y visualizarse directamente en la pagina web de CALIPSO, en la
version 4.10. (https://www-
calipso.larc.nasa.gov/products/lidar/browse_images/std_v4_index.php). Para visualizar
y descargar las figuras basta con seleccionar el dia deseado y, posteriormente,
seleccionar la érbita que atraviesa el lugar de observacidén de interés.

Los productos que se han utilizado (Hostetler at al., 2006) para esta investigacidn son:

- Sefial total de backscatter atenuado a 532 nm (Bg3,(2)), dada por la suma de las
componentes perpendicular Bsz, ) (z)y paralela Bss, (z)medidas por el
sensor.

- Sefial total de backscatter atenuado a 1064 nm (B4 (2)).

- Razdn de color (color ratio, y' (z)) atenuado, dado por el cociente entre la sefial
total de backscatter atenuado a 1064 nm y a 532 nm.

/ _ Biosa(2)
x () = 3~ (11)
Este pardmetro es util para obtener informacidon acerca del tamafio de las
particulas dispersoras de luz. Las particulas pequenas presentan un coeficiente
de backscatter menor a 1064 que a 532 nm, por lo que su color ratio serd menor
gue la unidad para capas de aerosoles, mientras que para capas de nubes tendra
un valor cercano a la unidad, pues su backscatter no presenta apenas
dependencia espectral a estas longitudes de onda.

- Razén de depolarizacién (Depolarization ratio, §,(z)) en volumen, que
corresponde a el cociente entre la sefial de backscatter perpendicular y la
paralela a 532 nm.

B zZ
6,(2) = 5o 1)

Este parametro es util para diferenciar entre particulas esféricas y no esféricas.
Las particulas no esféricas, como el polvo mineral o los cristales de hielo, cambian
el estado de polarizacion de la luz retrodispersada, mientras que las particulas
esféricas como las gotas de agua liquida o aerosol esférico no. Las nubes de hielo
generalmente muestran una razéon de depolarizacidon entre 0.25 y 0.40 y el
aerosol mineral en torno a 0.15 (https://www-
calipso.larc.nasa.gov/resources/calipso_users_guide/browse/index.php). Las
nubes de agua liquida muestran un incremento en la razén de polarizacién a
medida que el haz penetra en la nube a pesar de la esfericidad de sus particulas.
Esto es debido al multiple scattering producido, que también cambia el estado
de polarizacién de la nube y contribuye a la sefial de vuelta detectada.

- Dos mascaras de caracteristicas verticales (Vertical feature mask, VFM), que
clasifican, mediante su propio algoritmo, las capas detectadas.
La primera de ellas diferencia los tipos de capas encontradas: nube, aerosol,
superficie, capa estratosférica..., mientras que la otra mdscara clasifica el tipo de
aerosol para las capas que han sido previamente clasificadas como aerosol: black
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carbon, desértico, continental... Estos algoritmos utilizan valores de referencia
esperados para ciertos parametros, por tanto, la clasificacion ofrecida por ellos
no debe considerarse determinante a la hora de realizar un estudio.

2.3.2 KARL
El lidar KARL (Koldewey Aerosol Raman Lidar) desarrollado en el AWI es un instrumento
con base en tierra situado en la estacion Koldewey, Ny-Alesund, y empleado
principalmente para la deteccion de aerosol troposférico y vapor de agua (Ritter et al.,
2004, 2008).

El KARL emite pulsos de luz laser simultdneamente a 1064 nm, 532 nm y 355 nm a un
ritmo de 50 Hz, y consta de una configuraciéon que permite obtener los perfiles de la luz
retrodispersada a dichas longitudes de onda desde aproximadamente 460 m hasta 20
km sobre el nivel del mar. Ademas, KARL mide la depolarizaciéon a 532 y 355 nm. Su
resolucién maxima vertical es de 7,5 my la resolucién temporal es variable y se establece
en 2.5 min para las medidas de aerosoles (Hoffmann et al., 2010). Por ser un lidar Raman,
es capaz de medir la sefial retrodispersada inelastica, gracias a lo cual permite obtener
los perfiles de extincién a 532 y 355 nm vy, por tanto, de razon lidar a esas dos longitudes
(Ansmann, 1990).

e Base de datos
Aunque en este caso no existe una base de datos publica a la que poder acceder para
descargar los datos, la estrecha colaboracién del GOA-UVa con el AWI hizo posible la
recuperacioén de la informacion proporcionada por el KARL.

Los datos fueron proporcionados por el responsable, el Dr. Christopher Ritter (AWI
Alfred Wegener Institute for Polar and Marine Research), los cuales incluyen:

- Exponente de f\ngstrbm 355-532.

- Coeficiente de Backscatter de aerosol a 355, 532 y 1064 nm.
- Color Ratio 1064/355, 1064/532, 532/35.

- Depolarizaciéon a 532 y 355 nm.

2.3.3 MPL

Mientras que el lidar KARL opera Unicamente con condiciones de cielo despejado y con
requerimiento manual, el Micro-Pulse Lidar (MPL) (Spinhirne et al., 1995) trabaja
continuamente, dia y noche, de manera auténoma. Este instrumento fue desarrollado
por en el GSFC de la NASA (NASA Goddard Space Flight Center) a principios de los
noventa y, actualmente, se encuentra integrado en la red federada MPLNET (Micro-
Pulse Lidar Network), que cuenta con diversas estaciones en todo el mundo, en las que
habitualmente también opera AERONET.

El MPL es un sistema lidar compacto y seguro para la vista que utiliza un pulso corto de
luz laser a 523 nm (o 532 nm segun el modelo) y registra la retrodispersion por la
atmdsfera de dicha sefial en funcion del tiempo. Estd disefiado para medir aerosol y la
estructura vertical de nubes, asi como la altura de la capa limite de la atmdsfera.
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e Base de datos
Los datos estan disponibles en la pagina web oficial de la red MPLNET, con una
resolucién temporal de un minuto y 30 m de resolucion vertical
(https://mplnet.gsfc.nasa.gov). No obstante, en este caso, han sido proporcionados de
nuevo por su responsable cientifico, el Dr. Ritter, quien proporcioné los valores de RCS
y backscatter a 532 nm de la componente paralela de polarizacion para las fechas
necesarias.

2.4  Modelos

La modelizacion es una de las herramientas mas utiles a la hora de ampliar la limitada
informacién que ofrecen la instrumentacion y las series de datos actuales. Las ventajas
de los modelos son incontables: permiten realizar predicciones futuras, asi como evaluar
escenarios pasados en los que apenas hay medidas o completar vacios de informacién
tanto temporal como espacial. En el Artico, su papel se vuelve ain mas importante
debido al dificil acceso que supone, ademds de las desfavorables condiciones
climatolégicas y superficiales que presenta para la recuperacién medidas. En este
trabajo se han utilizado dos modelos de transporte de masas de aire: HYSPLIT y
FLEXPART.

2.4.1 HYSPLIT

HYSPLIT (Hybrid Single Particle Lagrangian Integrated Trajectory Model) es un modelo
para transporte de masas de aire desarrollado por el Laboratorio de Recursos
Atmosféricos (ARL) de la Administracion Nacional Oceanica y Atmosférica (NOAA) de
Estados Unidos (Stein et al., 2016). Se puede utilizar para estimar la trayectoria
progresiva o regresiva (retro-trayectoria) de una masa de aire, algo muy util para
interpretar un evento que afecta a la calidad del aire, asi como para determinar su origen
y dispersién. HYSPLIT es un sistema completo para calcular trayectorias simples de
celdas de aire, asi como simulaciones complejas de transporte, dispersion,
transformacién quimica y deposicién. El método de cdlculo del modelo es un hibrido
entre: el enfoque lagrangiano, que utiliza un marco de referencia que se ajusta al
movimiento atmosférico para los calculos de adveccién y difusion a medida que las
trayectorias o las parcelas aéreas se mueven desde su ubicacion inicial; y la metodologia
euleriana, que utiliza una cuadricula tridimensional fija como marco de referencia para
calcular las concentraciones de contaminantes en el aire.

e Base de datos

El modelo se puede ejecutar de forma interactiva en la web a través del sistema ARL
READY y permite descargar los datos meteoroldgicos (https://www.arl.noaa.gov). Para
este estudio se han hecho los cdlculos utilizando el campo meteorolégico NCEP
(National Centers for Environmental Prediction) GDAS (Global Data Assimilation System)
gue tiene una resolucién temporal de 3 horas y 1°x1° de resolucién horizontal. Los
parametros que se han establecido manualmente son: las coordenadas geograficas, el
dia, la hora y la altitud para las cuales se desea conocer la trayectoria seguida por las
masas de aire. En este caso se queria conocer el origen de las masas de aire, por lo que
se utilizé la opcidn backwards que proporciona las retro-trayectorias.
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Ademas, se ha utilizado la opcidon ensemble de HYSPLIT, la cual da como resultado varias
posibles retro-trayectorias que pueden alcanzar la ubicacién establecida. Cada
trayectoria del ensemble o conjunto se calcula compensando los datos meteorolégicos
con un factor de celda, lo que resulta en un total de 27 distintas trayectorias
(https://www.ready.noaa.gov/hypub-bin/trajtype.pl).

Tras ejecutar cada simulacién, se ha descargado una imagen donde se observan las 27
retro-trayectorias. También se ha utilizado otro archivo en formato numérico que
incluye las coordenadas vy altitud, entre otros parametros, a cada hora de la simulacién
para cada una de las 27 retro-trayectorias del conjunto.

2.4.2 FLEXPART

El modelo de dispersién FLEXPART (FLEXible PARTicle dispersion model) es un modelo
de transporte y dispersién de particulas lagrangiano que permite simular una amplia
variedad de procesos de transporte atmosférico, tanto a largo alcance, como a
mesoescala (Stohl et al., 1998; 2005). Al igual que HYSPLIT, permite obtener tanto las
trayectorias como las retro-trayectorias seguidas por las masas de aire. A diferencia del
modelo HYSPLIT, la formulacidn de este modelo es completamente lagrangiana, lo que
significa que siempre se consideran las pequefias parcelas de aire independientemente.
Ademas, este modelo emplea el campo meteoroldgico proporcionado por el ECMWF
(European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) con resolucidon temporal de 3
horas y espacial de 1°x1°. FLEXPART cuenta con un mdédulo de emisién de particulas. No
obstante, existe un modelo de emision de polvo desarrollado por Zwaaftink et al. (2016)
especialmente disefiado para estudiar las fuentes de polvo mineral que afectan al Artico,
llamado FLEXDUST.

e Base de datos

El modelo FLEXPART es libre y puede descargarse en su pagina web para ejecutarlo
personalmente. No obstante, para este caso, puesto que el objeto de estudio es la
presencia de polvo mineral en el Artico, parecia evidente que el médulo FLEXDUST
aplicado al modelo proporcionaria unos resultados mucho mas fiables. Por tanto, la
informacién utilizada fue proporcionada directamente por la Dra. Christine Groot
Zwaaftink (NILU Norwegian Institute for Air Research) tras contactar con ella.

La Dra. Zwaaftink realizé las simulaciones para los dias bajo estudio (3 y 5 de mayo del
2020) bajo las siguientes consideraciones:

- Para el mdédulo de emision de polvo FLEXDUST: se consideraron las emisiones
globales de polvo mineral entre el 17 de abril y el 6 de mayo del 2020, con una
resolucion espacial de 0.25° y temporal de 3 horas.

- Paralasimulacion de las retro-trayectorias con FLEXPART: se calcularon las retro-
trayectorias a 14 dias con coordenadas de origen 11.923° E, 78.923° N y 8250-
8750 m de altitud. Para el 3 de mayo se realizo la simulacién para las masas de
aire que alcanzan dicho sector entre las 12:00 - 15:00 UTCy el 5 de mayo durante
todo el dia. Las particulas consideradas para la simulacién fueron todas aquellas
particulas de polvo con un tamafio entre 1y 1.7 micrometros.
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Tras dichas simulaciones se obtuvieron, para los dias 3 y 5 de mayo separadamente:

- Footprint: se trata de una medida del tiempo de residencia en una ubicacion
concreta de las parcelas de aire que han llegado a la ubicacidn establecida. Es
una forma de ilustrar las trayectorias que sigue el aire que llega al lugar de
interés. Este tiempo de residencia se expresa en segundos y, para su
representacion, se ha graficado su logaritmo en base 10, por lo que para los
valores de tiempo con los que se trabaja (desde los microsegundos hasta los
cientos de segundos) tomara principalmente valores entre -6 y 3.

- Emission sensitivity: indica las zonas en las que, para las retrotrayectorias
calculadas, la masa de aire pasa cerca de la superficie (<500m de altitud) y, por
tanto, podria haber recogido material particulado.

- Regiones fuente: muestra la contribucién de cada regidon fuente a Ia
concentraciéon modelada de polvo que habria alcanzado Ny-Alesund.

2.5 Metodologia

A lo largo de este trabajo, se analiza la presencia de aerosol mineral en el Artico. La
deteccién de episodios de este tipo se ha llevado a cabo siguiendo la metodologia
propuesta por Mateos et al. (2020), y que consiste en un método automatico para la de
deteccion de eventos de aerosol atmosférico.

Este método automatico de deteccion de eventos hace uso de los productos AODr y
AODc proporcionados por AERONET, y que se corresponden con los valores de AOD
asociados a la carga de aerosol fino y grueso respectivamente.

El método se basa en considerar el percentil 85 (P85), calculado para el conjunto total
de datos disponible en una estacidén concreta, como valor umbral para clasificar los dias
con un valor superior al P85 como dias de evento de aerosol en dicha localizacién. Por
tanto, utilizando el conjunto de valores de AOD¢ y AODc¢ disponible, se obtendran dos
valores: P85 (AOD¢) y P85 (AODc); que seran los umbrales para detectar un evento de
aerosol fino, grueso o mezcla en caso de que ambos umbrales se superen. Es decir, los
dias en que se superan estos umbrales, se corresponderdn con dias en los que se registra
una carga de aerosol en la atmdsfera que no es caracteristica del lugar y que, por tanto,
indican que una pluma de aerosol (fino, grueso o mezcla) insélito ha penetrado en la
atmodsfera analizada. Estos valores son, por tanto, representativos de una ubicacion
concreta.

El conjunto total de medidas disponible en el momento de la clasificacion comprendia
el periodo desde junio del 2017 hasta septiembre del 2020. Para cada afio, el periodo
de medida total era inferior a 6 meses, debido a la ausencia de sol durante la noche
polar, la falta de medidas los dias con condiciones meteoroldgicas desfavorables y
algunos problemas técnicos del instrumento.

Los valores umbral obtenidos con este conjunto de datos en la estacion de Ny-Alesund
para cada modo fueron:
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- P85 (AODf) = 0.074
- P85 (AOD() = 0.023

No obstante, la validez de este método fue contrastada frente a otros métodos de
clasificacion con datos obtenidos en el centro-norte de la Peninsula Ibérica (Mateos et
al., 2020), una zona mucho mas afectada por el polvo mineral que el Artico debido a su
cercania a las zonas saharianas y, por tanto, por los episodios de aerosol grueso. El valor
del percentil 85 obtenido para el modo grueso en la estaciéon de Ny-Alesund resulta muy
bajo, casi en el limite de la propia incertidumbre de las medidas. Con el objetivo de no
clasificar erroneamente algunos dias como dias afectados por una pluma de aerosol
grueso, sobrestimando entonces la cantidad de dias que ocurren este tipo de eventos
en Ny-Alesund, se incrementd el umbral del modo grueso del valor del P85 (AOD¢) a un
valor de 0.04. Este nuevo umbral asegura asi la detecciéon de dias que presentan
condiciones de alta turbiedad en el modo grueso. No ha sido necesario modificar el valor
para el modo fino, pues resulta un valor adecuado para la estacién.

Con estos valores umbral, se desarrollé un algoritmo en el lenguaje de programacién
Python, que analizaba los datos instantaneos de AOD¢ y AOD¢ de cada dia, de forma
qgue, con tres valores consecutivos en el dia superando los umbrales establecidos, se
consideraba tal dia como atipicamente afectado por aerosol fino, grueso o mezcla en
caso de que se superaran ambos (Herrero-Anta et al., 2021).

Este método de deteccidon de eventos permitié identificar varios dias que presentaban
alta turbiedad atmosférica. Finalmente, para el periodo de tiempo analizado (entre junio
del 2017 y septiembre del 2020) se obtuvo un total de 276 dias con medidas disponibles;
25 de los cuales presentaron una alta turbiedad debido a la presencia de particulas del
modo grueso, 40 del fino, y 12 de mezcla de ambos. En la Figura 2.7 se pueden ver los
calendarios de clasificacion de eventos para todos los afnos analizados. Ademas, en la
Tabla 2.1 se resumen los resultados obtenidos cada afo. Es evidente por tanto que, en
esta zona, los eventos de aerosol fino son mucho mas habituales, seguramente debidos
a la llegada de aerosol procedente de la quema de biomasa de los bosques boreales
préximos al circulo polar Artico. Puesto que en este caso los eventos de interés eran
aquellos en los que se presentaba un aumento del aerosol de modo grueso, se
analizaron con mayor detalle aquellos dias que presentaban una alta presencia de
aerosol grueso, visualizando la evoluciéon temporal del AOD los dias en que se producian.

Tras examinar varios dias en los que se tuvo que despreciar el evento por la presencia
de nubes altas o posibles medidas contaminadas por montafas cuando el sol se
encontraba ain muy bajo en el cielo de Ny-Alesund, se llegd a un caso de particular
interés en el que la evolucion temporal del evento parecia indicar la entrada de una
pluma de aerosol grueso: los dias 3 y 5 de mayo de 2020. Con el objetivo de examinar
en profundidad este singular evento, se siguié una metodologia de andlisis que abarca
la utilizacion de diversos instrumentos de medida de aerosoles en suelo y a bordo de
satélite, asi como dos modelos diferentes de transporte de masas de aire para realizar
el seguimiento del transporte del aerosol.
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Figura 2.7. Calendarios de clasificacién de los eventos obtenidos con la metodologia propuesta. Se
distingue entre dias con baja turbiedad (gris) y dias con alta turbiedad debido a la presencia de
aerosoles en modo fino (rojo), grueso (azul) y mezcla (morado). Los dias en blanco representan dias en
los que no se dispone medidas.

Tabla 2.1. Resumen, por afo analizado, de: dias con medidas disponibles, dias que presentan evento de
aerosol de modo fino, de modo grueso y de mezcla de ambos.

2017 2018 2019 2020
Dias disponibles 47 87 42 100
Evento modo fino 4 11 9 17
Evento modo grueso 2 5 3 15
Evento mezcla 0 1 2 9
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Capitulo 3: Resultados

La metodologia utilizada para la deteccién de eventos en la localidad de Ny-Alesund
determind que los dias 3 y 5 de mayo del 2020 presentaban una inusual carga tanto de
aerosol fino como grueso en la columna atmosférica. Se ha observado que la presencia
de este ultimo tipo de aerosol es poco habitual en la zona, por lo que su inhabitual
aparicién motivo la realizacién un exhaustivo analisis del evento, que se muestra a lo
largo del capitulo.

3.1 Medidas en superficie

3.1.1 Fotometria solar

El fotometro CE318-T registrd un importante aumento en la carga de aerosol en
columna los dias 3 y 5 de mayo de 2020 en la estacién de Ny-Alesund. La evolucién
temporal del AOD medido a distintas longitudes de onda, junto con el Exponente de
Angstrém 440-870, se puede observar en la Figura 3.1 para esos dias a estudio. Esta
figura muestra un aumento progresivo y continuo del AOD (tipico en la entrada de una
pluma de aerosol) para todas las longitudes de onda a partir de las 11:00 UTC del dia 3
de mayo (ver Figura 3.1a). Este aumento de AOD se produce para todas las longitudes
de onda de forma similar, lo que provoca que, como se puede visualizar también en el
lateral derecho de la Figura 3.1a, tenga asociado un AE bajo. El AE va disminuyendo a
medida que aumenta el AOD, indicando por tanto la aparicion de particulas gruesas.
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Figura 3.1. Evolucion temporal de AOD y AE a lo largo de los dias 3 y 5 de mayo del 2020.

El dia 5 de mayo se puede observar de nuevo (ver Figura 3.1b) un comportamiento
similar, aunque con menor intensidad, especialmente a partir de las 14:00 UTC. La
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elevada carga de aerosol se mantiene durante un corto periodo de tiempo, y ya en torno
alas 17:00 UTC comienza a decrecer progresivamente hasta que, a las 20:00 UTC, vuelve
a unos niveles de AOD habituales para la zona.

Durante el dia 4 de mayo, la presencia de nubes imposibilité la obtencion de medidas
de AOD por parte del fotdmetro. Ademas, cabe mencionar la ausencia de productos de
inversion fiables en estas fechas, debido probablemente a la presencia de nubes en
algunas partes del cielo. Estos productos habrian permitido caracterizar mejor el aerosol
a través de sus propiedades dpticas y microfisicas. Esta falta de informacién dificulté la
determinacion del tipo de aerosol presente en la atmdsfera utilizando Unicamente este
instrumento.

Ademas de las medidas de fotometria de la estacién de Ny-Alesund, se dispone de
medidas de la estacién de Barentsburg. La comparacion de los resultados obtenidos los
dias 3 y 5 de mayo en ambas estaciones se muestra en las Figuras 3.2 y 3.3
respectivamente. En la parte superior de dichas figuras, se representa conjuntamente la
evolucion de los valores de AOD registrados en Ny-Alesund para dos longitudes de onda
representativas, 340 y 1020 nm, y los valores de AOD registrados en Barentsburg para
340y 1037 nm, que son los filtros mas préximos a los ofrecidos por el fotémetro de Ny-
Alesund. En la parte inferior de las figuras se representa también la evolucién del valor
del Exponente de Angstrc’jm 440-870 nm.

0.6
@ AOD340nm Ny-Alesund
@ ~0D1020nm Ny-Alesund
@ AOD340nm Barentsburg .
© AOD1037nm Barentsburg [ ] .
0.4 °
L
o \ e
S ] y
0.2r- ‘
0.0 Y ST
1.8} A ed0570m Beremabos
o
I~
012+
o
q—
o
0.6
< N
:A Age A A b
O | | | | |
0%:00 04:00 08:00 12:00 16:00 20:00
03/05/2020 Time(UTC)

Figura 3.2. Evolucién del AOD y AE obtenidos por fotometria solar en dos estaciones del archipiélago de
Svalbard el dia 3 de mayo del 2020.

Se puede observar que, durante el dia 3 (ver Figura 3.2), ambas estaciones registran
unos valores y evolucion de los datos andlogos, con un desfase horario de
aproximadamente dos horas. Este comportamiento tan similar, con pequefias subidas y
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bajadas registradas en ambas estaciones y con el mismo desfase temporal, teniendo en
cuenta que se encuentran separadas mds de 100 km en linea recta, proporciona un
elevado grado de confianza de que realmente se esta midiendo la entrada de una pluma
de aerosol, que se produce con 2 horas de antelacion en Barentsburg. Ademas, el
acompafnamiento de este aumento de AOD con valores bajos de AE, indica, como ya se
ha mencionado en varias ocasiones, que esta pluma contiene particulas gruesas.

En la Figura 3.3 se representa la evolucion de los datos el dia 5 de mayo. La perceptible
dispersidn de los datos de Barentsburg indica que, probablemente, estan contaminados
por nubes la mayor parte del dia, y dificulta la comparacién de los resultados entre
ambas estaciones. El Unico periodo que parece fiable es a primera hora, cuando se
observan valores altos de AOD que van decreciendo a lo largo de una hora, esta caida
en AOD es simultanea con un aumento en el AE desde 0.6 a 1.2. Todo ello indicando que
se ha podido recuperar la situacion de aerosol tipica de la zona. Los datos en Ny-Alesund
sufren una caida similar, pero, de nuevo, dos horas después. En este caso, las
condiciones de cielo despejado en Ny-Alesund permiten ver cémo se recuperan durante
5 horas las condiciones tipicas en aerosol. Pero, a partir de las 16:00 UTC, ocurre una
nueva subida en los valores de AOD, asociada a una caida en el AE. En la ultima hora con
datos, las 20:00 UTC, parece que se vuelven a recuperar los valores habituales de aerosol
en esta zona.
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Figura 3.3. Evolucién del AOD y AE obtenidos por fotometria solar en dos estaciones del archipiélago de
Svalbard el dia 5 de mayo del 2020.

3.1.2 Lidar
Las medidas de fotometria solar tomadas en superficie recién expuestas parecen indicar
la entrada de particulas gruesas el dia 3 de mayo de 2020 sobre Ny-Alesund. Para
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corroborar esta hipdtesis y conocer a qué altura se encontraban estas particulas, se han
utilizado medidas de instrumentacidn lidar establecida en tierra.

El primer resultado que se muestra corresponde a las medidas tomadas por el MPL. La
ventaja que ofrece este instrumento es, como se comenta en la introduccién, que opera
de manera automatica durante todo el dia. Por tanto, proporciona informacion sobre lo
que ocurre a lo largo de todo el dia en el cielo de Ny-Alesund. Presenta, no obstante,
una menor resolucién vertical respecto KARL, ademads de una distorsién de los valores
de las capas mas bajas debido a un problema no corregido de solapamiento incompleto
(“overlap”, problema asociado a la geometria lidar). Por tanto, no se deben tener en
cuenta los valores por debajo de, aproximadamente, 3 km.
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Figura 3.4. Sefal corregida de rango (RCS, en unidades arbitrarias) de la componente de polarizacién
paralela a 532 nm obtenida con el instrumento MPL en Ny- Alesund el dia 3 de mayo del 2020, en
funcién de la altura y el tiempo.

En la Figura 3.4 se puede ver la evolucidon de la sefial RCS del MPL el dia 3 de mayo. Se
observa cdmo, a primeras horas del dia, el cielo esta practicamente despejado, aunque
se aprecian algunas plumas finas de aerosol en torno a los 5 - 8 km. A partir de las 12:00
UTC comienzan a desarrollarse nubes con cierto espesor, lo que probablemente es la
causa de la inexistencia de productos de inversién en los datos proporcionados por el
fotéometro CE318-T. Mientras que parece existir una cierta homogeneidad atmosférica
en estas primeras horas de la mafiana en las que no hay nubes, sobre las 10:00 UTC una
fina capa aparece en torno a los 7-8 km de altura (ver zona sefialada en Figura 3.4 con
un circulo rojo), lo cual coincidiria con el momento en que el fotémetro comienza a
detectar un aumento en la carga de aerosol en columna. Puesto que el MPL se encuentra
establecido en superficie, sera en los primeros kildmetros de atmésfera donde obtendra
mejores resultados (obviando los tres primeros kildmetros desde el suelo, donde los
datos son inservibles en este caso) y a medida que aumenta la altitud tendrd menor
relacion sefal-ruido. Esto provoca que, a partir de la aparicion de nubes, apenas puedan
distinguirse capas finas de aerosol que lleguen por encima de estas.

La evolucién de la sefial RCS del MPL para el dia 5 se muestra en la Figura 3.5. En este
caso la presencia de nubes en el cielo de Ny-Alesund (sefial saturada) es mas acusada a
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lo largo de todo el dia, lo que impide la visualizacion clara de una pluma de aerosol
tenue. En el intervalo que va de las 08:00 UTC hasta las 16:00 UTC el cielo se encuentra
practicamente despejado, y es a esta uUltima hora, donde de nuevo se puede observar la
apariciéon de una tenue sefal en torno a los 8km (ver Figura 3.5). Aunque aparecen
manchas de fuerte intensidad también, podrian deberse a la formacion de pequefiias
nubes en el interior de la masa de aire, por la capacidad de los aerosoles atmosféricos
de tipo mineral de actuar como nucleos de condensacidn para la formaciéon de nubes.
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Figura 3.5. Sefial corregida de rango (RCS, en unidades arbitrarias) de la componente de polarizacién
paralela a 532 nm obtenida con el instrumento MPL en Ny- Alesund el dia 5 de mayo del 2020, en
funcién de la altura y el tiempo.

Los resultados obtenidos parecen indicar que la intrusion de particulas gruesas
observada con el fotdmetro pudo ocurrir a una altura de unos 8 km. Para ver con mas
precisidon lo que sucedid a estas alturas, se muestran a continuacion los resultados
obtenidos mediante el KARL. El rango temporal del que se disponen medidas en este
caso es menor, pero presenta una mejor respuesta sefal-ruido y mayor resolucién
vertical. El Koldewey Aerosol Raman Lidar estuvo funcionando el dia 3 de mayo del 2020
hasta las 11:00 UTC. En la Figura 3.6 se puede observar la evolucion del perfil vertical de
varios de los parametros que se han podido obtener a través de sus medidas para ese
dia. Dichos perfiles muestran cémo, sobre las 10:00 UTC, una masa de aire que alberga
particulas penetra en el cielo de Ny-Alesund en torno a los 8 km de altitud, lo cual
presenta un razonable acuerdo con el MPL y con la evolucidn del AOD dicho dia (ver
Figura 3.1a), en la que el aumento de AOD comenzaba sobre esa hora.

En la zona identificada como posible capa de polvo, el backscatter a 532 y 1064 nm (ver
Figuras 3.6a y 3.6b respectivamente) son muy similares, dando un valor alto de color
ratio (ver Figura 3.6d), en torno a 0.7-0.8, pero ligeramente menor que en las zonas
identificadas como nube (zonas de saturacién). Esto podria indicar la presencia de
particulas gruesas, pero no tan gruesas como para ser nubes. De la representacion de la
depolarizacién a 532 nm (ver Figura 3.6c) se puede inferir que las particulas presentes
en dicha masa de aire son irregulares, pues presentan cierta polarizacion, algo
caracteristico del polvo mineral. Ademads, se cuenta con otro parametro llamado
Angstrom Exponent B 355-532 nm (ver Figura 3.6f), que seria un parametro similar al
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Exponente de Angstrém proporcionado por AERONET, pero proporcionado por medidas
lidar. Como se comentd en la introduccion, este parametro es representativo del
intervalo de longitudes de onda en el que se expresa, y, por tanto, no es directamente
comparable con el AE dado por AERONET. Sin embargo, proporciona igualmente
informacidén acerca del tamafio de la particula y, en este caso, se puede ver que la masa
de aire analizada presentaba valores bajos de este parametro, entre 0.5 y 1, indicando
por tanto la presencia de particulas relativamente grandes.

Para el dia 5 de mayo del 2020 se dispone de medidas del KARL entre las 12:30 y las
16:00 UTC. La evolucion del AOD de este dia (ver Figura 3.1b), mostraba un aumento
significativo de los valores de AOD para todas las longitudes de onda entre las 14:00 y
las 20:00 UTC. Dicho aumento también presenta concordancia con los datos obtenidos
mediante KARLy que se muestran en la Figura 3.7. La explicacién que se ha desarrollado
previamente para la masa de aire que entré el dia 3 de mayo sobre las 10:00 UTC a una
altura de 8 km se puede aplicar a la masa de aire que se adentra este dia en el cielo de
Ny-Alesund en torno a las 14:00 UTC vy, de nuevo, a unos 8 km de altitud, pues ambas
presentan unas propiedades similares. En este caso, sin embargo, parece que las
particulas favorecen la formacion de pequenas nubes que quedan representadas en los
perfiles del lidar por las manchas de saturacién rojas.
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Figura 3.6. Perfiles de KARL para el dia 3 de mayo del 2020 en funcion del tiempo de: (a) backscatter de
a aerosoles a 532 nm; (b) backscatter de a aerosoles a 1064 nm; (c) cociente de depolarizacién a 532
nm; y (e) Exponente de Angstrém de backscatter en 355-532 nm.
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Figura 3.7. Perfiles de KARL para el dia 5 de mayo del 2020 en funciéon del tiempo de: (a) backscatter de
a aerosoles a 532 nm; (b) backscatter de a aerosoles a 1064 nm; (c) cociente de depolarizacion a 532
nm; y (e) Exponente de Angstrém de backscatter en 355-532 nm.
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3.2 Medidas de satélite

Ademas de las medidas tomadas por instrumentacién establecida en tierra, se han
utilizado medidas de instrumentacion a bordo de satélites para comparar los resultados.
A continuacidn, se presentan los resultados obtenidos por CALIOP uno de los dias del
evento.

El 3 de mayo del 2020 el satélite CALIPSO sobrevolé el archipiélago de Svalbard por su
costa suroccidental en torno a las 10:30 UTC, hora a la que aproximadamente comienza
a registrarse un incremento en el AOD en las dos estaciones presentadas en el apartado
anterior. En la Figura 3.8, se representan los perfiles verticales de varias de las variables
gue proporciona CALIPSO en su pdgina web. Este recorrido pasa muy cerca de la zona
de estudio, que en los perfiles mencionados coincide aproximadamente con la zona de
coordenadas 77.79° Ny 12.71°E.

En esta zona se puede observar cdmo aparece, en torno a los 8 km sobre el nivel del
mar, una pequeia zona que presenta una sefial de backscatter atenuado a 532 nm de
fuerte intensidad (ver Figura 3.8a). Esta fuerte intensidad sigue apareciendo para
1064nm (ver Figura 3.8b), aunque ligeramente mas tenue, lo que da pistas de que se
trata de particulas gruesas, pero no nubes. Al ser una zona tan pequefia, es dificil
discernir los valores de las demas variables, sin embargo, el cociente de depolarizacién
parece presentar en la zona varios puntos de valores 0.1 y 0.2 (ver Figura 3.8c), valores
tipicos de aerosol desértico (ver apartado 2.3.1). Para el color ratio (ver Figura 3.8d), se
observan valores menores de 1, algo comun en aerosol desértico, aunque se hace dificil
diferenciarlo de las nubes. Las mascaras de clasificacion de CALIPSO clasifican esta zona
como aerosol (y no nube) en la clasificacién de tipo de capa presente en la atmédsfera
(ver Figura 3.8e), y como polvo desértico en la subclasificacidon de aerosoles (ver Figura
3.8f).

Durante el 5 de mayo, lamentablemente, no hay ningun recorrido de CALIPSO cercano
alazona deinterés en las horas a las que se registra de nuevo la entrada de la pluma de
aerosol analizada. No obstante, los resultados obtenidos con CALIPSO parecen
confirmar la hipdtesis de que el dia 3 de mayo llegaron particulas gruesas, posiblemente
polvo desértico, al Artico a una altura préxima a los 8 km.
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3.3 Modelos e identificacidon de la fuente de origen

Una vez comprobado con diferentes instrumentos de teledeteccidn, tanto establecidos
en tierra como a bordo de satélites, que los dias 3 y 5 de mayo se produce la entrada de
una masa de aire que parece transportar aerosol mineral a unos 8 km, se han utilizado
dos modelos de transporte de masas de aire para tratar de establecer el origen de esta
masa de aire y determinar el camino que sigue hasta llegar a Ny-Alesund.

3.3.1 Combinacién HYSPLIT-CALIOP

En primer lugar, para conocer el origen del aerosol observado, se ha establecido una
metodologia que combina los resultados obtenidos mediante el modelo de transporte
de masas de aire HYSPLIT con las medidas proporcionadas por CALIPSO. Para ello, se
ejecutd HYSPLIT en la opcidn retro-trayectorias a 48 horas desde las coordenadas y
altitud en la que CALIPSO habia registrado la capa de aerosol. Utilizando el archivo de
datos numéricos resultante de la simulacién de HYSPLIT, se calculé el promedio de las
coordenadas y altitudes en las que acababan las 27 retro-trayectorias calculadas, de
forma que se obtienen una ubicacién (coordenadas vy altitud) y hora aproximadas en las
gue buscar la capa de aerosol con CALIPSO. Una vez ubicada la capa de aerosol con
CALIPSO en una zona cercana a aquella donde se esperaba encontrar, se repite el
procedimiento, otras 48 horas mads hacia atrds desde la ubicacién y hora a la que se ha
encontrado la capa con CALIPSO. Este proceso fue repetido hasta llegar a una zona de
posible emisidn de aerosol, donde las masas de aire estuviesen a menor altitud y
pudieran haber recogido el aerosol.

La primera simulacién se realiza para las masas de aire que llegan el dia 3 de mayo a las
11:00 UTC a Ny-Alesund, y, por tanto, HYSPLIT proporciona el camino seguido por las
retro-trayectorias hasta el 1 de mayo a las 11:00 UTC, cuando, como se puede ver en la
Figura 3.9a, las masas de aire estan sobre la costa oeste de Groenlandia. Tras realizar el
promedio de las coordenadas en las que acaban dichas retro-trayectorias, se obtienen
las siguientes coordenadas: 70° N, 52° W y 8000 m, ubicacién en la que se busca un
resultado de CALIPSO en torno a las 11:00 UTC del 1 de mayo. Una érbita de CALIPSO
pasa a las 07:00 UTC de dicho dia cerca de dichas coordenadas. En la Figura 3.10 se
pueden observar los perfiles de CALIOP de backscatter atenuado a 532 y 1064 nm (ver
Figura 3.10a y Figura 3.10b) junto con la mascara de clasificacién del tipo de capa (ver
Figura 3.10c). En dichas figuras se puede observar que, cerca de los 74°N, 52°W y 9000m
de altitud, aparece una capa similar a la detectada en Ny-Alesund. La capa de polvo se
detecta encima de nubes, lo cual explica el hecho de que no se haya podido medir la
pluma de aerosol en otras estaciones de la red AERONET que se encontraban por la
zona.

Una vez identificada la ubicacion de la pluma de polvo el dia 1 de mayo, se vuelve a
realizar una simulacién de HYSPLIT, esta vez para las masas de aire presentes el 1 de
mayo a las 07:00 UTC a 74° N, 52° W y 9000 m de altitud. Al realizar la segunda
simulacion (ver Figura 3.9b), se observa como las masas de aire contindan
desplazandose hacia el oeste, y dejan Groenlandia para llegar al norte de Canada, dando

42



como resultado la siguiente ubicacién en la que buscar la pluma de aerosol en CALIPSO
el 29 de abril a las 07:00 UTC: 65° N, 85° W y 9500 m. La érbita mas aproximada de
CALIPSO dicho dia permite identificar la capa de polvo a 65° N, 75° W, y 9500 m, a las
08:00 UTC; como se puede ver en la Figura 3.11. De nuevo la pluma de polvo se detecta
por encima de nubes y a una elevada altitud aun.
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Figura 3.9. Simulaciones obtenidas mediante HYSPLIT con el modo ensemble: (a) Del 3 al 1 de mayo
2020, (b) del 1 de mayo al 29 de abril 2020, (c) del 29 al 27 de abril 2020, (d) del 27 al 25 de abril 2020,
(e) del 25 al 23 de abril 2020, (f) del 23 al 21 de abril 2020 y (g) del 21 al 19 de abril 2020.

Tras la tercera simulacién de HYSPLIT resulta que la masa de aire el 27 de abril a las 08:00
UTC de abril se deberia encontrar a 68° N, 130° W y 10000 m de altitud. En la Figura 3.9¢
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se puede observar cdmo las masas de aire, durante estas 48 horas, atraviesan
practicamente toda la superficie de Canadd desplazandose hacia el oeste, vy
practicamente alcanzando el territorio de Alaska en su frontera con Canada. CALIPSO
por su parte permite identificar una pluma de polvo a 66° N, 126° W y 10000 m a las
11:00 UTC (ver Figura 3.12), lo cual supone una ubicacién muy cercana a la esperada, vy,
por tanto, se considera dicha ubicacion para realizar la siguiente simulacidn.

La cuarta simulacion de HYSPLIT proporciona la siguiente ubicacién en la que deberian
encontrarse las masas de aire el dia 25 de abril a las 11:00 UTC: 70° N, 170° W y 10000
m. La Figura 3.9d muestra cémo en esta simulacién las masas de aire atraviesan el
antimeridiano, pasando de estar en occidente y muy septentrionales, para alcanzar la
parte mas oriental del territorio ruso también a elevada latitud. Mediante CALIPSO se
detecta la capa esperada en: 68° N, 180° W y 10000 m a las 15:00 UTC (ver Figura 3.13).

Hasta este punto (aproximadamente 192 horas atras desde la deteccidn del evento en
Ny-Alesund) las retro-trayectorias se habian desplazado hacia el oeste, manteniéndose
alrededor de los 70° N de latitud y a una elevada altitud. A partir de las 192 horas de
simulacion, las masas de aire comienzan a descender tanto en latitud como en altitud.

En la quinta simulacion de HYSPLIT se aprecia ya este comportamiento. En la Figura 3.9e
se observa cdmo las masas de aire realizan una amplia curva, bajando lentamente de
latitud en el territorio ruso y descendiendo en altura. En esta parte los resultados de
HYSPLIT indican que las masas de aire deben encontrarse a 54° N, 155° E y 8000 m el 23
de abril a las 15:00 UTC, y CALIPSO las detecta a las 02:00 UTC a 65° N, 156° E y 8500 m
(ver Figura 3.14).

En la sexta simulacién este comportamiento se mantiene. Tras ejecutar HYSPLIT, la masa
de aire se espera encontrar el 21 de abril a las 02:00 UTC a 40° N, 129° E y 6500 m. La
Figura 3.9f muestra cdmo las masas de aire se desplazan hacia el sur, atravesando el
norte de Japdn, para después moverse al oeste y adentrarse ligeramente en China.
CALIPSO por su parte detecta una capa de polvo a 37° N, 128° E y 6500 m de altitud,
sobre Corea del Sur, alas 17:00 UTC del 21 de abril (ver Figura 3.15). De nuevo se observa
una fuerte concordancia entre lo que se espera encontrar y lo que realmente se observa.

La séptima y ultima simulacion realizada se muestra en la Figura 3.9g. En dicha figura se
puede ver cémo las masas de aire se desplazan casi completamente en direccion oeste,
adentrandose en China, y llegando a alcanzar territorios de Mongolia, Kazajstan y
Pakistan. Los resultados de HYSPLIT senalan que las masas de aire se encuentran el 19
de abril alas 17:00 UTC en torno a 41° N, 103° E y los 6500-7000 m de altitud. Al buscar
resultados de CALIPSO ese dia se observa (ver Figura 3.16), que entre 37°-40° N y 98.5°-
99.5° E, a las 20:00 UTC, hay una fuerte presencia de aerosol de tipo desértico que
abarca los primeros 6km de atmdsfera y llega incluso a los 10 km de altura. Las masas
de aire modelizadas se encuentran a una altura de unos 6.5-7 km de altitud, por tanto,
muy probablemente recogieron aerosol desértico en esta zona, trasportandolo después
a lo largo de las trayectorias mostradas hasta Ny-Alesund. Ademas, las zonas donde
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acaban las retro-trayectorias se corresponden con superficies cubiertas por dos de los
desiertos mas grandes del mundo y que suponen las mayores fuentes de polvo mineral
en Asia (Tegen and Schepanski, 2009): El desierto del Gobi y el desierto de Taklamakan,
por lo que no puede descartarse que el aerosol provenga de dichas fuentes. A partir de
este punto, las diferentes trayectorias de masas de aire calculadas por HYSPLIT
comienzan a presentar una fuerte divergencia, motivo por cual se finalizé la simulacidon
de retro-trayectorias. Se considera por tanto que muy probablemente sea en esta zona:
37° - 40° N y 98.5° - 99.5° E donde se recoge mayormente el aerosol que alcanza Ny-
Alesund el 3 de mayo. Aln asi, es probable que la carga de aerosol atmosférico tenga
ademas contribuciones de otras zonas que hayan alcanzado con anterioridad esta
fuente de posible emision, o que la masa de aire haya recogido previamente o
posteriormente otras particulas a lo largo de su recorrido.

Este procedimiento solamente ha sido utilizado para determinar la trayectoria seguida
por las masas que alcanzan Ny-Alesund el 3 de mayo del 2020 a las 11:00 UTC, y se
asume que deberia ser la misma que la seguida por las masas de aire que llegan el dia 5
de mayo Ny-Alesund al tratarse también de polvo.
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( a) 532 nm Total Attenuated Backscatter, km” sr’ UTC: 2020-05-01 07:25:50.0 to 2020-05-01 07:37:39.0 Version: 4.10 Standard Daytime
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Figura 3.10. Primera simulacidn y resultados de CALIOP el 1 de mayo 2020: (a), (b) y (c) perfiles de
backscatter total atenuado a 532 nm, backscatter total atenuado a 1064 nm y la mascara de clasificacion
de CALIPSO respectivamente.
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Figura 3.11. Segunda simulacion y resultados de CALIOP el 29 de abril 2020: (a), (b) y (c) perfiles de
backscatter total atenuado a 532 nm, backscatter total atenuado a 1064 nm y la mascara de clasificacion
de CALIPSO respectivamente.
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(a) 532 nm Total Attenuated Backscatter, km'sr' UTC: 2020-04-27 11:27:58.9 to 2020-04-27 11:39:47.9 Version: 4.10 Standard Daytime
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Figura 3.12. Tercera simulacién y resultados de CALIOP el 27 de abril 2020: (a), (b) y (c) perfiles de
backscatter total atenuado a 532 nm, backscatter total atenuado a 1064 nm y la mascara de clasificacion
de CALIPSO respectivamente.
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(a) 532 nm Total Attenuated Backscatter, km” sr’ UTC: 2020-04-25 15:07:35.3 to 2020-04-25 15:19:23.6 Version: 4.10 Standard Daytime
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Figura 3.13. Cuarta simulacién y resultados de CALIOP el 25 de abril 2020: (a), (b) y (c) perfiles de
backscatter total atenuado a 532 nm, backscatter total atenuado a 1064 nm y la mascara de clasificacion
de CALIPSO respectivamente.
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532 nm Total Attenuated Backscatter, km"'sr’ UTC: 2020-04-23 02:08:20.6 to 2020-04-23 02:21:49.3 Version: 4.10 Standard Daytime
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Figura 3.14. Quinta simulacidon y resultados de CALIOP el 23 de abril 2020: (a), (b) y c) perfiles de
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(a)532 nm Total Attenuated Backscatter, km”'sr’ UTC: 2020-04-21 17:42:59.6 to 2020-04-21 17:56:28.3 Version: 4.10 Standard Nighttime
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(b) 1064 nm Attenuated Backscatter, km” st UTC: 2020-04-21 17:42:59.6 to 2020-04-21 17:56:28.3 Version: 4.10 Standard Nighttime
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(C) Vertical Feature Mask UTC: 2020-04-21 17:42:59.6 to 2020-04-21 17:56:28.3 Version: 4.20 Standard Nighttime
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Figura 3.15. Sexta simulacion y resultados de CALIOP el 21 de abril 2020: (a), (b) y (c) perfiles de
backscatter total atenuado a 532 nm, backscatter total atenuado a 1064 nm y la mascara de clasificacion
de CALIPSO respectivamente.
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(a)532 nm Total Attenuated Backscatter, km”'sr’ UTC: 2020-04-19 19:44:02.7 to 2020-04-19 19:57:31.4 Version: 4.10 Standard Nighttime
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(b) 1064 nm Attenuated Backscatter, km™ sr' UTC: 2020-04-19 19:44:02.7 to 2020-04-19 19:57:31.4 Version: 4.10 Standard Nighttime
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(C) Vertical Feature Mask UTC: 2020-04-19 19:44:02.7 to 2020-04-19 19:57:31.4 Version: 4.20 Standard Nighttime
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1=clearair 2=cloud 3 = troposphericaerosol 4 = stratospheric aerosol 5 =surface 6 = subsurface 7= totally L = low/no

Figura 3.16. Séptima simulacidon y resultados de CALIOP el 19 de abril 2020: (a), (b) y (c) perfiles de
backscatter total atenuado a 532 nm, backscatter total atenuado a 1064 nm y la mascara de clasificacion
de CALIPSO respectivamente.
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3.3.2 Simulaciones con FLEXPART y el médulo FLEXDUST

Ademas de la metodologia que combina el modelo HYSPLIT con CALIPSO para
determinar el origen del aerosol, se hizo uso de los resultados proporcionados por el
modelo FLEXPART utilizado con el mdédulo FLEXDUST para corroborar el movimiento
seguido por las masas de aire y el origen del aerosol. Los resultados proporcionados por
este modelo se muestran a continuacién para los dias 3 y 5 de mayo en las Figuras 3.17
y 3.18 respectivamente.

Para el dia 3 de mayo, el footprint (ver Figura 3.17a) muestra un comportamiento similar
al obtenido mediante la metodologia anterior que combinaba los resultados de HYSPLIT
y CALIPSO. Como se ha mencionado, este parametro una forma de representar las
trayectorias seguidas por las particulas que alcanzan Ny-Alesund, de modo que los
colores mas rojizos simbolizan las trayectorias mas plausibles. Los resultados son mas
precisos al principio de la simulacion, donde es evidente la trayectoria seguida por las
particulas, y va perdiendo confianza a medida que aumenta el tiempo de simulacién.
Estas trayectorias simuladas con FLEXPART proporcionan unos resultados similares a los
obtenidos con la metodologia anterior. Estos resultados también muestran como las
masas de aire se desplazan hacia el sur — oeste al principio de la simulacidn, hasta cruzar
laisla de Groenlandia, y atravesando toda Norteamérica en torno a los 70° N de latitud.
Tras alcanzar el territorio ruso, las retro-yectorias son menos claras, pero de nuevo,
parecen mostrar un comportamiento similar al encontrado anteriormente, con las
trayectorias desplazandose hacia el sur a partir de este punto hasta que, cuando
alcanzan Japén, comienzan a desplazarse de nuevo hacia el oeste, penetrando en el
continente asiatico por Asia central. La sensibilidad de emisién (Emission sensitivity) (ver
Figura 3.17b), que muestra las zonas donde se podria haber recogido el material
particulado, sefiala varias zonas; entre las que se incluye la zona centro asiatica donde
se detecté mediante CALIPSO una fuerte columna de aerosol desértico el dia que las
masas de aire pasaban por esa zona. Finalmente, el estudio de las fuentes de emisidn
(Emission within footprint, Figura 3.17c) proporciond los resultados que se incluyen en
la Tabla 3.1, y que sefalan que la mayor contribucidn a la cantidad total de particulas de
polvo observadas en Ny-Alesund es debida a la zona africana (12°-30°E) con un 52%,
seguido por un 20% de la zona asiatica occidental (30°-49°E) y un 17% de la zona de Asia
centro-oriental (49°-80°E). No obstante, es probable que, debido al transporte, las
particulas de mayor tamafio, y que por tanto contribuyen en mayor medida a la
turbiedad atmosférica, sean las originadas mas cerca del lugar de destino, pues al
experimentar un menor transporte, tendran un menor envejecimiento.

Tabla 3.1. Porcentaje de contribucién al polvo detectado en Ny-Alesund el 3 de mayo por longitud
geografica.

Regidn fuente <12W | 12W-30E | 30E-49E | 49E-80E | 80E-115E | >115E

% de polvo en Ny-Alesund | <1% 52% 20% 17% 10% <1%

Para el dia 5 de mayo, el footprint (ver Figura 3.18a) muestra un comportamiento similar
al del dia anterior, como cabia esperar cuando se realizé el seguimiento de las masas de
aire mediante la metodologia HYSPLIT - CALIPSO. La sensibilidad de emisién (ver Figura
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3.18b) en este caso muestra una mayor cobertura espacial, indicando que, para este dia,
las masas de aire han podido recoger material que contribuya a la turbiedad observada
en Ny-Alesund en mayor cantidad de territorios. No obstante, y como muestra la Figura
3.18c en el Emission within footprint, las fuentes que contribuyen al polvo mineral
detectado vuelven a ser de nuevo las zonas desérticas de Africa y Asia. La contribucidn
de las fuentes de emisidn para este dia, recogidas en la Tabla 3.2, sefialan que para este
dia la mayor contribucion se debe a fuentes de la zona de Asia centro-oriental (49°-80°E)
con un 32%, muy igualada con la contribucién de la zona africana (12°-30°E) que
representa un 30%, y seguidas ambas por una contribucion del 22% debida a la parte de
la zona asiatica occidental (30°-49°E).

Tabla 3.2. Porcentaje de contribucién al polvo detectado en Ny-Alesund el 3 de mayo por longitud
geografica.

Regidn fuente <12W | 12W-30E | 30E-49E | 49E-80E | 80E-115E | >115E

% de polvo en Ny-Alesund | 3% 30% 22% 13% 32% <1%
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3.3.3 Informacion adicional

Adicionalmente a estos resultados obtenidos por varios tipos de instrumentacion y
modelos, se presentan a continuacion los perfiles de temperatura y humedad relativa
de la atmoésfera sobre Ny-Alesund obtenidos mediante sondeos, y que pueden ayudar a
interpretar los resultados obtenidos en los apartados anteriores.

El primer resultado que se muestra corresponde al perfil de temperatura para varios
dias préximos al evento. Esto resultados quedan representados en la Figura 3.19 y
muestran que un evidente cambio en la temperatura del aire que se encuentra a mayor
altitud, a partir de los 8-9km. Mientras que el perfil de temperatura apenas varia para
los 5 dias en los 8 primeros kildmetros de atmdsfera, a partir de los 8 km de altitud, la
temperatura se va incrementando a lo largo de los dias. Puesto que tanto las retro-
trayectorias de las masas de aire simuladas con HYSPLIT como las simuladas con
FLEXPART parecen indicar que el aire proviene de zonas de latitudes bajas
(probablemente africanas o asidticas), estos resultados vendrian a sefialar que,
efectivamente, a esas alturas una masa de aire mas cdlida esta penetrando en el cielo
de Ny-Alesund.
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Figura 3.19. Sondeos verticales de temperatura realizados a las 12:00 UTC en la localidad de Ny-Alesund
entre el 1-5 de mayo (Christopher Ritter, AWI).

Adicionalmente, se presenta también el perfil de humedad relativa presente en la
atmosfera el dia 3 de mayo del 2020 sobre tierra y sobre hielo. Dichos perfiles se pueden
visualizar en la Figura 3.20, y muestran como a partir de los 9 km de altitud se produce
una acusada disminucién en la humedad relativa respecto a las capas inferiores.

Esto podria estar indicando que en esta parte superior de la atmdsfera hay una masa de
aire muy diferente a las inferiores, pues presenta una humedad relativa muy baja, y
podria estar indicando de nuevo la intrusién de masas de aire con un origen en el que
existen unas condiciones muy diferentes. Este comportamiento en la brusca
disminucién de la humedad relativa en el intervalo en el que penetra una masa de aire
desértico se ha podido ver con anterioridad (e.g., GroR8 et al., 2015).
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Capitulo 4: Discusion y conclusiones

El presente trabajo marcaba como objetivo principal la caracterizacion y el analisis de
un evento de polvo mineral mediante diferentes tipos de instrumentacion,
metodologias y modelos. A lo largo de los resultados expuestos se ha visto como,
partiendo Unicamente de dos dias en los que se detectd un inusual nivel de turbiedad
atmosférica mediante fotometria solar, se ha llegado a identificar y caracterizar la
intrusion en el Artico de una pluma de aerosol desértico, asi como a establecer su origen.

La fotometria solar por si sola permite estudiar la presencia de aerosol atmosférico en
la atmdsfera e incluso las propiedades de dicho aerosol si se dan unas condiciones
meteoroldgicas dptimas. Sin embargo, como ocurre en la situacidon analizada, estas
condiciones muchas veces no se cumplen y es por ello que, como se ha visto en el
desarrollo de este trabajo, el apoyo entre instrumentos es fundamental.

La tecnologia lidar se ha manifestado como una importante aliada en la deteccién e
identificacion de los aerosoles atmosféricos, tanto en instrumentos situados en tierra
como en los incorporados en satélites. Aunque los situados en tierra han demostrado
ser mas precisos (KARL) que los que orbitan la Tierra (CALIOP), ambos presentan una
buena concordancia en los resultados ofrecidos, pues los dos han sido capaces de
identificar la pluma de aerosol a la misma altitud y con unas propiedades similares,
aunque con mucha mayor resolucion en el caso del KARL. No obstante, se observa de
nuevo la riqueza que proporciona la utilizacién de diversos instrumentos, incluso dentro
aquellos con el mismo principio de funcionamiento. Mientras que el MPL ha permitido
obtener una visidon general de lo que ocurre en la atmésfera durante todo el dia, el KARL
ha proporcionado una buena resolucién vertical para estudiar las propiedades de la
pluma de aerosol, y ha sido CALIOP el que ha permitido seguir su recorrido a lo largo de
la atmdsfera terrestre.

Ademas de los datos obtenidos gracias a los diferentes instrumentos, también se ha
podido comprobar la buena correlacion entre las medidas ofrecidas por los
instrumentos y los resultados proporcionados por los modelos, asi como entre dos
modelos de transporte de masas de aire. Las simulaciones realizadas con el modelo
HYSPLIT mostraron un resultado acorde a lo que se habia medido realmente mediante
la instrumentacién lidar. Asi mismo, se pudo comprobar como dos modelos de
transporte de masas de aire, con una formulacién intrinseca muy diferente, arrojaban
los mismos resultados para las retro-trayectorias de masas de aire calculadas. Estos
modelos de transporte de masas de aire han permitido identificar no solo el origen de
las masas de aire, sino también la posible trayectoria que siguieron y en qué medida
cada fuente de aerosol mineral contribuye a la turbiedad detectada en Ny-Alesund.

Aunque la correlacién entre toda la instrumentacién y metodologia es palpable, debe
tenerse en cuenta que toda la instrumentacion utilizada presenta un cierto margen de
error en las medidas (el AOD dado por los fotometros o el backscatter proporcionado
por los lidar). También los algoritmos de procesamiento deben utilizarse con cuidado,
especialmente los de clasificacion, pues pueden llegar a realizar clasificaciones erréneas
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al contar con un nimero limitado de variables para analizar (las mascaras de clasificacién
de CALIPSO). Ademas, los modelos también presentan cierta incertidumbre en los
resultados (HYSPLIT y FLEXPART). Con todo ello, parece bastante probable que lo que se
detectd en Ny-Alesund los dias del evento analizado fue polvo mineral procedente de
desiertos de Asia o Africa, o incluso una mezcla de ambos.

A pesar de ser un hecho conocido y contrastado que existe un importante transporte de
aerosol mineral de origen remoto hasta el Artico, no se tiene constancia de que se haya
publicado la detecciéon de un evento de este tipo utilizando Unicamente fotometria
solar. En este trabajo se consigue exponer, de una forma novedosa y singular, el analisis
de una pluma de polvo desértico en una zona de dificil acceso y caracteristicas
particulares como es el Artico. Aunque el andlisis realizado tras la deteccién del evento
ha requerido del uso de instrumentacion a bordo de satélites, como ya se ha hecho en
otras ocasiones, ha sido la presencia del fotometro CE318-T, operando de manera
auténoma y continua en una estacion Artica, lo que ha permitido identificar el evento
mediante una sencilla metodologia de deteccién de eventos. Esto evidencia la
capacidad, ya explotada a menores latitudes, de detectar eventos de diversos tipos
mediante la instrumentacién de la red AERONET, asi como de la metodologia
automatica utilizada para la deteccidn del evento.

Finalmente, cabe mencionar que gran parte del andlisis que se desarrolla a lo largo de
este Trabajo de Fin de Mdster ha sido posible gracias a la colaboracién internacional con
cientificos pertenecientes a varias organizaciones: el Alfred Wegener Institute for Polar
and Marine Research (Alemania), el Norwegian Institute for Air Research (Noruega) y el
V.E. Zuev Institute of Atmospheric Optics (Rusia). Lo cual es otro tipo de multi
interaccion imprescindible en el camino hacia el conocimiento cientifico general.

Conclusiones

Con todo lo expuesto, este trabajo concluye que a principios de mayo de 2020 tuvo lugar
una intrusion de polvo desértico sobre el Artico, y cuyo origen se encontraba, con mayor
probabilidad, en los desiertos del Sahara, el Gobi 0 ambos.

A continuacién, se enumeran las principales conclusiones obtenidas:

e Se ha detectado un evento de polvo mineral en la zona del Artico europeo
analizando los datos de superficie de dos estaciones cercanas en la isla de
Svalbard, Ny-Alesund y Barentsburg, los dias 3 y 5 de mayo de 2020.

e Los valores del espesor dptico de aerosoles (a 550 nm) llegaron a superar el
0.2, mostrando un mayor aporte del modo grueso. Las condiciones nubosas
durante esos dias imposibilitaron la caracterizacién del aerosol a través de
las propiedades dpticas y microfisicas obtenidas a partir de fotometria solar,
debido a la ausencia de productos de inversion.

e Se hadetectado que dicha pluma de aerosol llegé a la estacion de Ny-Alesund
a una altura de aproximadamente 8 km sobre la superficie terrestre.

e Se haidentificado como posible fuente de origen del aerosol a los desiertos
de la zona tropical del planeta.
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e Se ha caracterizado la trayectoria seguida por la pluma de aerosol,
corroborando el transporte a largo plazo de particulas de polvo mineral hasta
la zona artica.

Lineas futuras

El trabajo presentado abre la puerta a una nueva forma de estudio de los aerosoles
atmosféricos de tipo mineral en el Artico a partir de la fotometria. Aunque en este
trabajo solo se ha trabajado con datos solares, las medidas lunares proporcionadas por
las nuevas versiones de del fotémetro CE318 estdn comenzando a incorporarse de
manera provisional en la red AERONET. Estas medidas, que dardan mayor cobertura
temporal y seran objeto de estudio a lo largo de los proximos afos, permitirdn analizar
eventos de aerosol también durante la noche polar. El evento analizado en este trabajo
es solo uno de varios de los que han sido clasificados como eventos de alta turbiedad en
la estacion de Ny-Alesund. Tras la utilizacidn de la metodologia aplicada en este estudio,
se dispone de un inventario de casi 90 eventos de alta turbiedad en la estacion de Ny-
Alesund en el periodo analizado (2017 - 2020). Por tanto, quedan autn episodios por
analizar que ayuden a establecer una climatologia de aerosoles y comparar los eventos
extremos que tienen lugar en el Artico, asi como analizar eventos en otras localidades
para verificar la utilidad de la metodologia de clasificacién de eventos para distintas
zonas de planeta.
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