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Wulkany sa jednym z najwazniejszych naturalnych Zrédel zanieczyszczen
atmosfery. Emituja do atmosfery pyly (gléwnie material piroklastyczny) oraz gazy,
ktore w atmosferze mogg podlega¢ reakcjom chemicznym, tworzac aerozol wul-
kaniczny. Wulkany emitujg od 50 do 90% pary wodnej, jednak nawet po uwzgled-
nieniu emisji pary wodnej ze wszystkich wulkanéw na Ziemi wnosza one zanie-
dbywalng cze$¢ do catkowitej zawartoéci pary wodnej w atmosferze (Textor i in.,
2004) . Kolejnym istotnym gazem emitowanych przez wulkany jest dwutlenek
wegla, ktorego $rednia emitowana objetos¢ zmienia si¢ od 1 do 40%. Stanowi to
mniej niz 1% catkowitej emisji CO, do atmosfery (Cadle, 1980; Gerlach, 1991).
Siarczany (dwutlenek siarki oraz siarkowodoér) stanowig od 2 do 35% objetosci
gazéw wyrzucanych do atmosfery, a $§rednia roczna emisja zwiazkéw siarki przez
wulkany wynosi ok. 14% calkowitej emisji uwzgledniajacej Zroédia naturalne
i antropogeniczne (Graf i in., 1997). Ostatnim z najwazniejszych gazéw emito-
wanych przez wulkany jest chlorowodoér. Jego emisja stanowi od 1 do 10%
(Symonds i in., 1988) catkowitej objetosci gazéw wulkanicznych.

Aerozol wulkaniczny, podobnie jak pyt pustynny, zanieczyszczenia emitowane
w trakcie pozaréow czy wskutek dzialalnosci przemystowej, moze spektakularnie
wplywaé¢ na warunki meteorologiczne. Wybuch wulkanu Tambora w kwietniu
1815 r. w Indonezji spowodowal, ze rok 1816 zostal odnotowany w kronikach
meteorologicznych jako okres bez lata (Trigo i in., 2009). Wybuch wulkanu Eyja-
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fjoll na Islandii w kwietniu 2010 r. spowodowal wstrzymanie ruchu w europejskiej
przestrzenni powietrznej na kilka dni.

Wplyw klimatyczny wybuchéw wulkanéw nie jest tak efektowny, ale istotny
i niejednokrotnie obserwowany na Ziemi. Silne oddzialtywanie wulkanéw na kli-
mat Ziemi wynika ze stosunkowo dlugiego czasu zycia aerozoli wtérnych w atmos-
ferze (gléwnie zwigzkéw siarki). Tlenek siarki emitowany podczas silnych wybu-
chow wulkanéw najczesciej dostaje sie do stratosfery, gdzie w wyniku reakcji
homogenicznych lub heterogenicznych ulega konwersji do kropelek kwasu siar-
kowego (Eatough i in., 1994; McCormick i in., 1995). W drugim przypadku,
w obecnodci czastek trzecich, np. pyléw, tworza si¢ zlozone czasteczki aerozoli,
w ktérych jadro stawi czastka stala, a czeécia zewnetrzng jest faza ciekla. Aerozole
te nalezg do klasy akumulacyjnej, gdyz maja rozmiary érednio od 0,3 do 0,5 um
(Deshler i in., 1992; Asano i in., 1993). To sprawia, ze czas ich przebywania
w atmosferze zawiera si¢ w szerokim zakresie od kilku dni do kilku lat. Przyczyna
tego stanu rzeczy jest powolna sedymentacja drobnych aerozoli (Slinn, 1977) oraz
brak wilgotnej depozycji w stratosferze, ktéra jest efektywnym mechanizmem
usuwania aerozoli w klasie akumulacyjnej (Seinfeld, Pandis, 1998) w niskich war-
stwach troposfery.

Aerozole wulkaniczne wplywaja na system klimatyczny bezposrednio poprzez
rozpraszanie i absorpcje promieniowania elektromagnetycznego oraz posrednio
poprzez wpltyw na wiasnosci mikrofizyczne chmur. Efekt bezposredni aerozolu
wulkanicznego jest gléwnie zwigzany z rozpraszaniem oraz absorpcja promienio-
wania stonecznego w atmosferze. Prowadzi on do redukcji promieniowania sto-
necznego dochodzacego do powierzchni ziemi i wzrostu albeda planetarnego. Tym
samym siarczany wulkaniczne prowadzg do ochtadzania klimatu. Miarg wplywu
aerozolu wulkanicznego na klimat jest wymuszanie radiacyjne opisujace zaburze-
nie bilansu radiacyjnego w systemie klimatycznym. Wymuszenie radiacyjne jest
zdefiniowane, jako réznica strumieni radiacyjnych zaabsorbowanych przez system
klimatyczny w stanie zaburzonym i w stanie rownowagi radiacyjnej. W przypadku
wulkanu Pinatubo (erupcja w 1991 r.) oszacowane przez Myhre i in. (2001)
wymuszanie radiacyjne wyniosto ok. -2,2 W/m? Wartos¢ ta jest niewiele mniejsza
(w sensie warto$ci bezwzglednej) od wymuszania radiacyjnego zwigzanego z przy-
rostem zawartosci gazéw cieplarnianych na skutek dziatalnosci antropogenicznej,
ktéra zostala oszacowana na ok. 2,6 W/m? (IPCC, 2007). Hansen iin. (1992)
oszacowali przy uzyciu modelu klimatu, ze aerozol powstaly w wyniku erupcji
wulkanu Pinatubo spowoduje spadek $redniej globalnej temperatury przy
powierzchni ziemi o ok. 0,5°C, ponadto wyliczono, ze $rednia globalna tempera-
tura powietrza miala powréci¢ do normy w roku 1995. PézZniejsze obserwacje
potwierdzity wyniki symulacji numerycznych (Parker i in., 1996; Christy i in.,
2000). Nalezy jednak podkresli¢, ze oszacowanie rzeczywistego ochlodzenia kli-
matu zwigzanego z wybuchem wulkanu jest trudne ze wzgledu na naturalne
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i antropogeniczne fluktuacje klimatu. Pomimo faktu, ze aerozole wulkaniczne
gtéwnie rozpraszaja promieniowanie sloneczne, nawet niewielka absorpcja przez
nie promieniowania w wysokich warstwach atmosfery istotnie wplywa na lokalna
rownowage radiacyjng i w konsekwencji na temperature powietrza. Ogrzewanie
w stratosferze jest spowodowane takze wzrostem zawarto$ci pary wodnej emito-
wanej przez wulkany (Joshi i in., 2009). Z drugiej strony aktywno$¢ wulkaniczna
przyczynia sie do spadku koncentracji ozonu w stratosferze. Ubytki ozonu noto-
wane po wybuchach wulkanéw sg zwiazane z heterogenicznymi reakcjami che-
micznymi zachodzacymi w obecnosci aerozolu siarczynowego (Ansmann i in.,
1996) i chlorowodoru (Pittock, 1965) oraz zmianami w dynamice atmosfery. Mimo
ubytku ozonu wybuchy wulkanéw prowadzg do ogrzewania stratosfery. W przy-
padku Pinatubo w dolnej stratosferze zaobserwowano wzrost temperatury
o ok. 1-1,5 °C (Parker i in., 1996), zmiane ponad dwa razy wiekszg niz przy
powierzchni ziemi.

Posredni wplyw aerozolu wulkanicznego na system klimatyczny jest zwigzany
z jego oddzialtywaniem na wilasnosci mikrofizyczne chmur. W przypadku aerozolu
wulkanicznego mamy do czynienia z dwoma efektami: pierwszym - zwigzanym
ze zjawiskiem T w o m e y (1997), tj. z wplywem aerozoli higroskopijnych na
liczbe kropelek chmurowych, oraz drugim zwiazanym z oddzialywaniem pylu
wulkanicznego na chmury lodowe. W przypadku pierwszego efektu siarczany
zawarte w chmurach prowadza do wzrostu ilosci kropel kosztem ich rozmiaru, co
zwigksza albedo chmury i prowadzi do ochladzania klimatu. W drugim przypadku
pyl wulkaniczny wplywa na chmury lodowe, gdyz czeé¢ z czastek spetnia rolg
jader zamarzania (Durant i in., 2008; Sassen i in., 2003). Prowadzi to do wzrostu
albeda chmury i znacznego zmniejszenia promieniowania diugofalowego emito-
wanego w przestrzen kosmiczng. Dla cienkich chmur Cirrus efekt dlugofalowy
jest dominujacy, co prowadzi do ogrzewania systemu klimatycznego (Fu, Liou,
1993). Oba wymienione efekty sa ciggle stabo poznane, a zwiazane z nimi obli-
czenia wymuszania radiacyjnego obarczone sg znacznymi bledami (IPCC, 2007).

Wplyw aerozolu wulkanicznego na klimat zalezy od wtasnoéci fizyko-optycz-
nych czastek. Naleza do nich m. in. grubo$¢ optyczna, albedo pojedynczego roz-
praszania, parametr asymetrii i rozkltad wielko$ci. Wyznaczenie tych wielkosci
wymaga kompleksowych pomiaréw obejmujacych satelitarne i naziemne obser-
wacje zdalne oraz samolotowe pomiary in situ. Niniejsza praca dotyczy obserwa-
¢ji tylko niektérych wiasnosci optycznych (grubosci optycznej, wspdiczynnika
ekstynkgcji) pytu wulkanicznego zwiazanego z erupcja wulkanu Eyjafjoll na Islan-
dii, ktéra rozpoczeta sie w nocy z 13 na 14 kwietnia 2010 i ktérej efekty byly
obserwowane w Polsce od 16 do 20 kwietnia 2010 w Warszawie oraz w Strzyzo-
wie na Podkarpaciu.
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Przyrzady pomiarowe

Wiasnodci optyczne pytu wulkanicznego omawiane w niniejszej pracy zostaly
zmierzone przy uzyciu technik zdalnych w Laboratorium Transferu Radiacyjnego
w Instytucie Geofizyki UW w Warszawie oraz na Stacji Badawczej Transferu Radia-
cyjnego SolarAOT w Strzyzowie na Podkarpaciu. Laboratorium Transferu Radia-
cyjnego w Warszawie miesci sie na platformie zlokalizowanej na dachu Instytutu
Geofizyki UW (52,21°N, 20,98°E, 110 m n.p.m). Jest ono wyposazone m. in.
w ceilometr CHM15K, radiometry do pomiaréw promieniowania sionecznego
CM22 i dlugofalowego CGR3 oraz w reczny fotometr stoneczny Microtops. Ceilo-
metery sg przyrzadami do pomiaru wysokosci podstawy chmur. Tego typu przy-
rzady w specyficznych warunkach moga, podobnie jak lidary, by¢ uzywane do
detekcji aerozoli atmosferycznych. Na przykiad, podczas pomiaréw przeprowa-
dzonych ceilometrem CT25K firmy Vaisala w ramach kampanii pomiarowej SAWA
w 2005 r. (Markowicz i in., 2008; Kardas$ i in., 2010) zaobserwowano chmure
pylu saharyjskiego naplywajaca nad Warszawe na wysokosci 3-4 km. Podobne
epizody byly rejestrowane podczas regularnych pomiaréw prowadzonych w ponie-
dziatki i czwartki od 2008 r. przy uzyciu ceilometru CHM15K firmy JenOptik.
Przyrzad ten, ktéry jest w posiadaniu Instytut Geofizyki UW, jest znaczaco lepszym
systemem w poréwnaniu z ceilometrem CT25K, gléwnie dzieki zastosowaniu
silniejszego zrdédla $wiatla (lasera zamiast diody laserowej) oraz detekcji na dtu-
gosci fali 1064 nm. Przyrzad CT25K emituje fale elektromagnetyczne o dlugosci
ok. 905 nm, czyli w obszarze do$¢ silnej absorpcji przez pare wodng (Markowicz
i in., 2008). Prowadzi to do znacznego oslabienia wiazki laserowej, co istotnie
zmniejsza zasieg detekcji cienkich warstw aerozolu nawet przy stosunkowo niskiej
zawartosci pary wodnej w atmosferze. Ceilometr, podobnie jak lidar, pozwala na
okreslenie wysokosci warstw pytu wulkanicznego oraz oszacowanie wspoiczynnika
ekstynkcji i wspolczynnika rozpraszania wstecznego (Markowicz i in., 2008).
Pierwsza z tych wielko$ci umozliwia wyznaczenie grubosci optycznej aerozolu
wulkanicznego, méwiacej o catkowitej zawartosci zanieczyszczen nad danym punk-
tem obserwacyjnym.

Reczny fotometr stoneczny Microtops (Morys i in., 2001) stuzy do pomiaréw
bezposredniego strumienia promieniowania stonecznego dochodzacego do
powierzchni ziemi, z ktérego wyznaczana jest grubo$¢ optyczna aerozolu atmos-
ferycznego. Fotometr wyposazony jest w 5 kanaléw spektralnych o szeroko$ci
potéwkowej 10 nm, centrowanych w nastepujacych diugosciach fal: 380, 500, 675,
870 i 1020 nm. Przyrzad ten umozliwia pomiar zawartosci aerozoli w calej pio-
nowej kolumnie powietrza i z tego powodu w przypadku obserwacji pytu wulka-
nicznego gléwnym problemem pomiaru jest okre$lenie tla, wzgledem ktérego
mozliwe jest szacowanie grubos$ci optycznej aerozoli wulkanicznych. Przyrzad
uzyty w czasie pomiaréw zostal wczes$niej wykalibrowany przy uzyciu techniki
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Langleya (Morys i in., 2001) podczas kampanii pomiarowej projektu PolarAOD
na Teneryfie w 2009 r.

Stacja Badawcza Transferu Radiacyjnego SolarAOT zlokalizowana jest w Strzy-
zowie (49,86° N, 21,87° E) na wysokoéci 443 m n.p.m. Wyposazona jest m. in.
w zestaw radiometréw do pomiaréw promieniowania stonecznego CM21 i diu-
gofalowego PIR oraz radiometer stoneczny MFR-7 typu ShadowBand. Radiometr
MFR-7 (Harrison i in., 1994) jest przyrzadem stuzacym do spektralnych obser-
wacji promieniowania stonecznego. Posiada sze$¢ waskich kanaléw o szerokosci
potéwkowej 10 nm na nastepujacych diugosciach fali: 415, 500, 615, 673, 870,
940 nm oraz jeden kanal szerokopasmowy pokrywajacy promieniowanie widzialne
i bliskg podczerwien. Przyrzad ten, dzieki zastosowaniu ruchomego ramienia
czasowo przeslaniajacego tarcze sloneczna, umozliwia pomiar natezenia promie-
niowania bezposredniego, rozproszonego oraz catkowitego. Na podstawie obser-
wagcji strumienia promieniowania bezposredniego (analogicznie jak ma to miejsce
w fotometrach stonecznych) wyznaczana jest grubo$¢ optyczna aerozolu. Wszyst-
kie wymienione instrumenty pozwalaja na obserwacje aerozoli atmosferycznych,
jezeli nie wystepuje zachmurzenie. W przypadku fotometru stonecznego wymagany
jest brak chmur w okolicach tarczy stonecznej, a w przypadku ceilometru niebo-
skton pozbawiony chmur w zenicie. Pomiary przy uzyciu fotometru Microtops
byly przeprowadzane tylko wtedy, gdy na niebosklonie nie bylo chmur w poblizu
tarczy slonecznej. Pozostale przyrzady dzialaly w trybie ciagtym. W przypadku
radiometru MFR7 zastosowano algorytm odrzucania wynikéw pomiaréw zawie-
rajacych chmury (Alexandrov i in., 2004).

Analiza obserwacji pytu wulkanicznego zostata wsparta przez pomiary sate-
litarne wykonane przy uzyciu detektora SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and
Infrared Imager) umieszczonego na satelicie geostacjonarnym MSG2 (Meteosat Second
Generation). Dane zostaly zebrane w Laboratorium Transferu Radiacyjnego IGF-UW
w Warszawie przy uzyciu stacji odbioru danych satelitarnych. W celu identyfika-
cji obszaréw, nad ktérymi znajduje si¢ pyt wulkaniczny, skonstruowano algorytm
oparty na raporcie EUMETSAT (2007). Pozwala on na jako$ciowe oszacowanie
obszaru wystepowania pylu wulkanicznego, jezeli znajduje sie¢ on ponad chmurami.
Pyl zalegajacy nad powierzchnia ziemi badz oceanu jest niewidoczny. Metoda ta
polega na konstrukcji obrazu RGB na podstawie pomiaréw w obszarze widzialnym,
$rodkowej i dalekiej podczerwieni. Kanal R jest zdefiniowany przez iloraz reflek-
tancji zmierzonej dla dtugosci fali 3,9 um do reflektancji w kanale 0,6 um. Kanat
G jest réznica temperatury radiacyjnej (brightness temperature) dla diugodci fali
8,7 pm i 10,8 um, kanat B jest okredlony przez réznice temperatury radiacyjnej
dla dtugosci fali 12,0 um i 10,8 um. Konstrukcja algorytmu wynika ze spektralnego
przebiegu wiasnosci optycznych chmur i pylu wulkanicznego. Absorpcja przez pyt
wulkaniczny jest silniejsza w przypadku dlugosci fali 10,8 um niz 12,0 um.
Odwrotng zalezno$¢ wykazujg chmury (wodne i lodowe), co pozwala na odréz-
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nianie pytu wulkanicznego od chmur. Podobnie rzecz si¢ ma z reflektancja w kana-
tach 3,9 um i 0,6 um. W przypadku pylu wulkanicznego stosunek reflektancji
w kanale 3,9 um do reflektancji w kanale 0,6 um jest wigkszy niz w przypadku
chmur. Ostatnia relacja wynika z wiasnoéci optycznych SO,, ktéry najsilniej absor-
buje promieniowanie ok. 9 um. Obszary, nad ktérymi wystepuje pyt wulkaniczny,
maja w przypadku tak stworzonego obrazu zabarwienie zoite.

Dodatkowe trudnoséci z detekcja pylu wulkanicznego nad obszarami pozba-
wionymi zachmurzenia zwigzane sg z problemem odréznienia aerozolu pocho-
dzenia wulkanicznego od innych aerozoli, ktére znajduja si¢ w warstwie granicz-
nej. W tym przypadku przy zastosowaniu zaawansowanych metod odwrotnych
mozliwe jest (szczegélnie nad obszarami morz i oceanéw) wyznaczenie catkowi-
tej grubosci optycznej aerozolu (Kaufman i in., 1997; King i in., 1999; Stowe i in.,
1997). Jednak oszacowanie, jaka cze$¢ tej wielkosci przypada na aerozol wulka-
niczny, jest zadaniem szczegélnie trudnym i w przypadku wiekszosci detektoréw
satelitarnych niewykonalnym.

Sytuacja meteorologiczna

Podczas wybuchu wulkanu (14 kwietnia 2010) sytuacje meteorologiczna nad
zachodnig i $rodkowa Europa ksztaltowal ukiad wysokiego ci$nienia z centrum
na poéinoco-zachéd od Wysp Brytyjskich oraz rozlegly ukiad nizowy znad péinoc-
nej czesci Skandynawii. Pole geopotencjalu 500 hPa w okolicach Islandii miato
tego dnia kierunek réwnoleznikowy, powodujac adwekcje mas powietrza w kie-
runku Skandynawii. W kolejnych dwoéch dniach ukiad wyzowy przemiescil sie
w kierunku wschodnim, zmieniajac pole geopotencjalu w $rodkowej troposferze.
Kierunek wiatru na poziomie 500 hPa w rejonie Morza Pélnocnego w tym czasie
byl péinocno-zachodni. Podobny kierunek mialy izobary przy powierzchni ziemi.
Od 17 kwietnia obszar Polski byt pod wplywem klina wysokiego ci$nienia znad
Wielkiej Brytanii, ktéry powodowal zachodnig i péinocno-zachodnig cyrkulacje
przy powierzchni ziemi oraz péinocno-zachodniag w $rodkowej troposferze. Od
18 kwietnia wspominany uktad wyzowy znalazl sie nad srodkowg Europa, powo-
dujac zmiane adwekcji przy powierzchni ziemi na potudniowo-zachodnia oraz na
zachodnia w wyzszych warstwach troposfery. W dniach 19 i 20 kwietnia w dalszym
ciggu cyrkulacja nad Polskag w $rodkowej troposferze sprzyjata naptywowi mas
powietrza z rejonu Islandii.

Trajektorie wstecznie uzyskane przy uzyciu modelu HYSPLIT (HYbrid Single-
-Particle Lagrangian Integrated Trajectory) (Draxler i in., 2010) wskazuja, ze powietrze,
ktore naplyneto nad Warszawe oraz Podkarpacie 17 kwietnia o godzinie 00 UTC,
znajdowalo sie ok. 30 godzin wczes$niej nad Islandig. Trajektorie powietrza znaj-
dujacego sie tego dnia na wysoko$ciach 2,5, 4 i 6 km niewiele réznig sie od



Obserwacje pylu wulkanicznego nad Polskg w kwietniu 2010 roku 125

siebie. Wskazuje to na mozliwy transport aerozolu wulkanicznego nad obszar
Polski. Dodatkowo wyniki modelu wskazuja, ze powietrze w czasie adwekcji w kie-
runku Polski powoli opadato poza warstwa na wysokosci ok. 6 km. Trajektorie
wsteczne uzyskane 24 godziny pézniej nie przechodzg juz przez rejon Islandii,
moga jednak wskazywaé na potencjalny transport pytéw wulkanicznych znajdu-
jacych sie w okolicach Islandii.

NOAA HYSPLIT MODEL
Backward trajectories ending at 0000 UTC 17 Apr 10
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Rys. 1. Trajektorie wsteczne mas powietrza wyznaczone przy uzyciu modelu HYSPLIT w odniesieniu
do Warszawy i Strzyzowa na 17 kwietnia 2010 godz. 00 UTC

Fig. 1. HYSPLIT model back-trajectories obtained for Warsaw and Strzyzow ending at 00 UTC
on 17 April 2010
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NOAA HYSPLIT MODEL
Backward trajectories ending at 0000 UTC 18 Apr 10
GDAS Meteorological Data
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Rys. 2. Trajektorie wsteczne mas powietrza wyznaczone przy uzyciu modelu HYSPLIT w odniesieniu
do Warszawy i Strzyzowa na 18 kwietnia 2010 godz. 00 UTC

Fig. 2. HYSPLIT model back trajectories obtained for Warsaw and Strzyzow ending at 00 UTC
on 18 April 2010

Obrazy satelitarne pylu wulkanicznego
Na rysunku 3 przedstawiono obrazy satelitarne Europy Srodkowej wykonane

16 kwietnia o godzinie 06 UTC (a), 12 UTC (b), 16 UTC (c) i 17 kwietnia
o godzinie 12 UTC (d) na podstawie danych z detektora SEVIRI opracowanych
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z wykorzystaniem wymienionego wczeéniej algorytmu. Kolor zoity przedstawia
obszary, gdzie ponad chmurami wystepuje pyt wulkaniczny. Kolor niebieski i czer-
wony oznacza odpowiednio chmury lodowe i wodne, a kolor czarny i brazowy
oznaczaja obszary bezchmurne. Rano 16 kwietnia widoczna jest smuga pylu wul-
kanicznego, ktéra naptywa nad obszar zachodniego wybrzeza Polski. Na kolejnych
obrazach widoczna jest wedréwka tej smugi w kierunku potudniowym. Nastepnego
dnia znaczna czeé¢ Polski jest pozbawiona chmur i detekcja pylu wulkanicznego
przy uzyciu opisanego algorytmu jest niemozliwa. Strefa pylu wulkanicznego

Rys. 3. Kompozycja barwna RGB uzyskana na podstawie pomiaréw przyrzadem SEVIRI na satelicie

MSG2 o godzinie 06 UTC (a), 12 UTC (b), 16 UTC (c) 16 kwietnia i o 12 UTC 17 kwietnia. Odcie-

nie z6tte odpowiadaja pytowi wulkanicznemu znajdujacemu sie ponad obszarem pokrytym chmurami.

Barwy niebieskie oznaczajg chmury zbudowane z krysztaléw lodu, czerwone oznaczaja chmury zbu-

dowane z kropelek wody, kolorem czarnym i bragzowym oznaczone sa obszary pozbawione zachmu-
rzenia

Fig. 3. RGB composition of SEVIRI/MSG2 data at 06 UTC (a), 12 UTC (b), 16 UTC (c) on
16 Apr. and at 12 UTC on 17 April. Yellow color corresponds to volcanic ash, blue and red colors
mark ice and water cloud, respectively, brown and black color denote clear sky surface
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Rys. 4. Kompozycja barwna RGB w kolorach rzeczywistych uzyskana na podstawie detektora MODIS
(Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) na satelicie Terra o godzinie 10:45 UTC
16 kwietnia 2010 roku. Obraz zaczerpniety z NASA/GSFC, MODIS Rapid Response

Fig. 4. True color RGB composition obtained from the MODIS (Moderate Resolution Imaging Spec-
troradiometer) at 10:45 UTC on 16 Apr 2010. Image obtained from NASA/GSFC, MODIS Rapid
Response.

widoczna byta réwniez w $wietle widzialnym. Rysunek 4 obrazuje kompozycje
barwna RGB wykonang w barwach naturalnych na podstawie danych z detektora
MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) znajdujacego sie na satelicie
polarnym Terra. Przedstawione dane zostaly zarejestrowane o godzinie 10:45 UTC
16 kwietnia 2010 r. W tym przypadku warstwa pylu wulkanicznego widoczna jest
nad zachodnia czeécig Polski i wschodnig i §rodkowsa czescig Niemiec jako szare
zabarwienie chmur. Wynika to z faktu, ze pyt wulkaniczny pochlania czesciowo
promieniowanie stoneczne w zakresie widzialnym (szczegdlnie krotkie dtugosci
fal) w przeciwienstwie do chmur, nad ktérymi sie znajduje.
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Wyniki obserwacji wlasnosci optycznych

Podczas analizowanego epizodu naplywu pylu wulkanicznego najlepsze warunki
meteorologiczne do prowadzania pomiaréw teledetekcyjnych (przede wszystkim
ze wzgledu na niewielkie zachmurzenie) wystepowaly w dniach 17 i 18 kwietnia.
Obrazuje to rys. 5, na ktérym przedstawiono logarytm sygnatu ceilometru dla
diugosci fali 1064 nm po uwzglednieniu poprawek na tzw. odlegtos¢ od przyrzadu
i korekcje geometryczng zwigzang z niepelnym przekrywaniem si¢ uktadéw emi-
sji i detekcji (overlap) (Berkoff i in., 2003; Welton, Campbell, 2002). Chmury na
tej mapie maja kolor brazowy lub czerwony, aerozol za$ jest widoczny jako warstwy
niebieskie i zielone. W dniu 16 kwietnia, kiedy dane satelitarne wskazywaly na
pyl wulkaniczny, pomiary z powierzchni ziemi okazaly si¢ niemozliwe ze wzgledu
na zbyt duze zachmurzenie. Sygnat z ceilometru tego dnia nie przebijal si¢ przez

Altitude [km]

04/15 04/16 04117 - 04/18 0419 04/2 /21 04/22 04/23 04724
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Rys. 5. Logarytm sygnatu z ceilometru CHM-15K skorygowany na odlegtos¢ (range corrected) i po

uwzglednieniu poprawki na kompresja geometryczng (overlap corrected). Przedstawione wyniki obejmuja

okres od 15 do 24 kwietnia 2010. Pomiary zostaly przeprowadzone w Laboratorium Transferu Radia-
cyjnego w Warszawie

Fig. 5. Logarithm of range and overlap corrected CHM-15K ceilometer’s signal measured at Radiative
Transfer Laboratory in Warsaw between 15 and 24 April 2010
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gruba warstwe niskich chmur. W dniach 17 i 18 kwietnia byty widoczne warstwy
aerozolu, ktérych gérna granica siega 5 km, a w kolejnych dniach byly obserwo-
wane réowniez cienkie warstwy aerozolu powyzej warstwy granicznej. Rysunek 6
obrazuje przebieg dobowy logarytmu sygnatu ceilometru w dniu 17 kwietnia. Tego
dnia po péinocy widoczne byly warstwy aerozolu siegajace 5 km, przy czym mozna
wyr6zni¢ 3 warstwy: jedna znajdujaca si¢ na wysokosci miedzy 4 a 5 km, druga
miedzy 3 a 4 km oraz trzecia miedzy 1 a 2,5 km nad powierzchnig ziemi. Pierw-
sze dwie znajduja si¢ powyzej warstwy granicznej, dzieki czemu moga by¢ inter-
pretowane jako pyl wulkaniczny. W przypadku trzeciej warstwy identyfikacja
rodzaju aerozolu jest niezwykle trudna, gdyz potencjalnie moze to by¢ zaréwno
pyl wulkaniczny, jak i typowy aerozol znajdujacy si¢ w miejskiej warstwie gra-

11
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Rys. 6. Logarytm sygnatu z ceilometru CHM-15K skorygowany na odlegtos¢ (range corrected) i po

uwzglednieniu poprawki na kompresja geometryczna (overlap corrected). Mapa dobowa uzyskana na

podstawie obserwacji przeprowadzonych w Laboratorium Transferu Radiacyjnego w Warszawie 17
kwietnia 2010 roku

Fig. 6. Logarithm of range and overlap corrected CHM-15K ceilometer’s signal measured at Radiative
Transfer Laboratory in Warsaw on 17 April 2010
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nicznej. Stabe sygnaly pochodzace od warstw aerozolu powyzej warstwy granicz-
nej widoczne sa réwniez wieczorem i w nocy z 17 na 18 kwietnia. Brak sygnatu
pochodzacego od aerozolu na wysoko$ciach 3-5 km w ciggu dnia wynika praw-
dopodobnie z wysokiego ta (promieniowanie stoneczne rozproszone w atmosfe-
rze w kierunku detektora ceilometru) i spadku stosunku sygnatu do szumu. Efekt
ten jest dobrze widoczny na rys. 5 w postaci redukcji zasiegu detekcji aerozolu
podczas dnia. W ciggu dnia 17 kwietnia na wysokosci pomiedzy 7 a 10 km
widoczne s cienkie chmury Cirrus (kolor pomaranczowy i czerwony), ktére byty
obserwowane réwniez na zdjeciach satelitarnych. Na wysokoéciach od 1 do 2,5
km widoczne sa chmury konwekcyjne, a po 15 UTC silne rozproszenia wsteczne
sygnaltu ceilometru od aerozolu skumulowanego w warstwie graniczne;j.

Na podstawie przedstawionych na rys. 5 skorygowanych sygnaléw z ceilome-
tru wyznaczono wtasnos$ci optyczne aerozolu. Obliczenie profilu ekstynkgeji spro-
wadzono do rozwigzania klasycznego réwnania lidarowego, ktére, w ogdlnosci,
jest problemem niedookre$lonym. Rozwigzanie réwnania lidarowego dla sygnatow
rozproszeniowych mozliwe jest poprzez dokonanie zalozenia wigzacego wspot-
czynniki rozpraszania wstecznego i ekstynkgeji (tzw. lidar ratio okres$lanego w ste-
radianach i zdefiniowanego jako stosunek aerozolowego wspdtczynnika ekstynk-
¢ji do aerozolowego wspodiczynnika rozpraszania wstecznego). W niniejszej pracy
wykorzystano 3 metody rozwigzania réwnania lidarowego. Pierwsza z nich zwana
jest dalej metoda Por tera (Porter i in., 2000), druga metodg wsteczna Kletta -
Fernalda-Sasano (Klett, 1985; Fernald, 1984; Sasano i in., 1985), trzecia
metoda ,,do przodu” Kletta-Fernalda-Sasano. W metodzie pierwszej i trzeciej zalo-
zono startowa warto$¢ wspolczynnika ekstynkgeji aerozolu 0,01 km™ na wysokosci
0,25 km. W procesie iteracji warto$¢ ta nie jest stata, dlatego w koncowym profilu
ekstynkcji aerozolu warto$¢ na wysokosci 0,25 km moze by¢ nieco inna. W przy-
padku metody drugiej zalozono stala warto$¢ wspoélczynnika ekstynkcji w $rod-
kowej troposferze, uzyskang na podstawie rozpraszania molekularnego. Postugu-
jac si¢ tymi metodami wyznaczono profile ekstynkcji w warstwie atmosfery od
0,25 do 6 km. W przypadku metody Portera zalozono lidar ratio 50 sr niezmienne
z wysokodcia i state w czasie. Warto$ci lidar ratio ok. 50 sr sa typowe dla aerozolu
wulkanicznego (Wang i in., 2008; Papparlardo i in., 2010; Ansmann i in., 2010).
Niezbedng w metodzie Portera stalg lidarowa wyznaczono przy uzyciu metody
O’Connor iin., (2004).

Najwyzsze struktury warstwy granicznej rozciagaly sie do ok. 2 km podczas
przebiegdw dobowych kilkudniowych obserwacji. Obszar w warstwie granicznej
byl prawdopodobnie zdominowany przez antropogeniczny aerozol miejski, by¢
moze z domieszka aerozolu wulkanicznego, a zatem w obliczeniach przyjeto war-
to$¢ lidar ratio, 50 sr, naszym zdaniem odpowiednig dla takiej mieszaniny. Powy-
zej atmosfera swobodna byla czysta, chociaz nie ma podstaw do catkowitego
wykluczenia wystepowania tutaj aerozoli, wiec zamiast przyjmowac w atmosferze
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swobodnej inng warto$¢ lidar ratio pozostaliémy przy 50 sr. Blad pomiarowy takiego
zalozenia jest zawsze dominujacy i szacuje sie go nawet do 50% (Sassano i in.,
1985).

We wstecznej metodzie Kletta-Fernalda-Sasano poczatkowa warto$¢ ekstynk-
¢ji przyjeto jako wyznaczong teoretycznie (molekularna warto$¢ rozproszenia
wstecznego przy zalozeniu braku wystepowania rozpraszania na aerozolach na
wysokos$ci 6 km). Przyjmujac btad wyznaczenia wspdiczynnika ekstynkcji mole-
kularnej na ok. 2% (ze wzgledu na jej zmiennoé¢ dobowa), oszacowano biad
wyznaczenia ekstynkcji aerozolu metoda wsteczna na ok. 10% (Stachlewska,
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Rys. 7. Zmiany dobowe wspdlczynnika ekstynkgji (aerozolu i chmur) dla dlugosci fali 1064 nm uzy-

skane na podstawie obserwacji ceilometrem, przeprowadzonych w Laboratorium Transferu Radiacyj-

nego w Warszawie 17 kwietnia 2010 roku. Wyniki uzyskano przy uzyciu metody Portera (Porter i in.,
2000)

Fig. 7. Extinction coefficient at 1064 nm as a function of time and altitude based on ceilometer
observation at Radiative Transfer Laboratory in Warsaw on 17 April 2010. Results obtained from
Porter method (Porter et al., 2000)
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Ritter, 2010). Dla obu wariantéw Kletta-Fernalda-Sasano nie wymagano zalozenia
lidar ratio, przyjeto natomiast, ze warto$¢ wspotczynnika ekstynkcji na aerozolach
w obszarze od 0,25 do 6 km nad ceilometrem jest rownowazna wspoiczynnikowi
ekstynkcji obliczonemu dla emitowanej przez ceilometr diugoéci fali 1064 nm
z wartoéci catkowitej grubosci optycznej zmierzonej na réznych diugosciach fali
za pomoca fotometru slonecznego. Ze wzgledu na fakt, ze pomiary catkowitej
grubodci optycznej przy uzyciu fotometru nie s mozliwe po zmroku, nocne war-
tosci wyznaczono na podstawie interpolacji z godzin popotudniowych dnia wcze-
$niejszego oraz porannych dnia nastepnego. Dodatkowym Zrédiem niepewnosci
jest rozna droga optyczna w przypadku pomiaréw ceilometrem i fotometrem sto-
necznym. Ceilometr wykonuje pomiary w kierunku zenitalnym, a fotometr slo-
neczny w kierunku stonca. Blad takiego zalozenia szacuje si¢ nawet do 10% (Sta-
chlewska, Ritter, 2010). Bledy wynikajace z zalozenia niezmiennej w czasie
funkcji korygujacej obszar niepelnego pokrywania si¢ miedzy 0,25 a 0,6 km sza-
cuje sie na ponizej 3% (Stachlewska i in., 2010). Btedy zwiazane z potencjalng
absorpcja aerozolu w atmosferze i bledy zwigzane z wystepowaniem rozproszen
wielokrotnych nie zostaly w tej pracy uwzglednione.

Rysunek 7 obrazuje zalezno$¢ czasowa profili wspolczynnika ekstynkcji dla
dlugosci fali 1064 nm uzyskang metoda Portera z sygnaléw ceilometru w dniu
17 kwietnia. Wspoéiczynnik ekstynkcji aerozolu wulkanicznego obserwowanego
po pdinocy 17 kwietnia oraz w godzinach wieczornych zmienia si¢ w przedziale
od ok. 0,01 do 0,03 km™. Sg to wartoéci bardzo male, $wiadczace o niewielkiej
koncentracji pytu wulkanicznego. Dla poréwnania — wspétczynnik ekstynkgji aero-
zolu znajdujacego sie w warstwie granicznej siegal tego dnia 0,1 km™.

Rysunek 8 przedstawia profile pionowe wspdlczynnika ekstynkcji aerozolu
usrednione w poétgodzinnych interwatach czasowych miedzy 01:30 a 02:00 UTC
(a) 1 20:00 a 20:30 (b) UTC 17 kwietnia. Linie kropkowana, przerywana i ciggta
obrazuja wspolczynniki ekstynkcji uzyskane odpowiednio metodg Portera, wsteczng
metodg Kletta-Fernalda-Sasano i metoda ,,do przodu” Kletta-Fernalda-Sasano.
W pierwszym przypadku (rys. 8a) wszystkie metody wskazujg warstwy aerozolu
na wysokosci ok. 4,5 km oraz 3,2 km. Wspélczynniki ekstynkcji réznig si¢ istot-
nie, co jest odzwierciedleniem réznic w zalozeniach poczynionych w tych meto-
dach. Najwigksze réznice miedzy metodami wystepuja, gdy wlasnosci optyczne
aerozolu silnie zmieniajg si¢ z wysokoscig. Zaprezentowane wyniki pochodzace
z 3 réznych metod majg na celu pokazanie bledéw oszacowania wspoiczynnikéw
ekstynkgcji aerozoli uzyskanych przy uzyciu pomiaréw zdalnych. Szersza analiza
rozbieznodci miedzy tymi metodami w przypadku sygnatéw z ceilometru jest dys-
kutowana przez Markowiczaiin. (2008). W drugim przypadku (rys. 8b)
przedstawiono profile ekstynkcji uzyskane po zachodzie storica, z charakterystyczna
dla nich wyraznie zaznaczong warstwa graniczna konczaca sie gwaltownym spad-
kiem ekstynkcji na wysokosci 2 km. Powyzej warstwy granicznej, gdzie prawdo-
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podobnie znajduje si¢ jeszcze pyl wulkaniczny, ekstynkcja nie przekracza wartosci
0,01 km™.
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Rys. 8. Profile ekstynkcji aerozolu dla dlugosci fali 1064 nm uzyskane na podstawie pomiaréw ceilo-

metrem i fotometrem stonecznym przy uzyciu metody Portera (linia kropkowana), wstecznej metody

Kletta-Fernalda-Sasano (linia przerywana) i metody Kletta-Fernalda-Sasano do przodu (linia ciagta).

Cze$¢ (a) odpowiada wynikom usrednionym w okresie od 01:30 do 02:00 UTC, cze$¢ (b) usrednieniu
w przedziale 20:00-20:30 UTC 17 kwietnia 2010 roku

Fig. 8. Vertical profiles of extinction coefficient from ceilometer and sun photometer observation

obtained using Porter approach (solid-dotted line), backward Klett-Fernald-Sasano (dotted line) and

forward Klett-Fernald-Sasano (solid line) method. Panel (a) corresponds to data averaged between

01:30 and 02:00 UTC and panel (b) corresponds to data averaged between 20:00 and 20:30 UTC on
17 April 2010

W celu oszacowania catkowitej zawartos$ci pytu wulkanicznego obliczono gru-
bos¢ optyczng aerozolu na podstawie profili ekstynkeji uzyskanych z sygnaléw
ceilometru. Zalozono przy tym, ze pyl wulkaniczny znajduje sie tylko powyzej
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warstwy granicznej oraz ze jest on jedynym typem aerozolu w swobodnej atmos-
ferze. Rysunek 9 obrazuje przebieg czasowy grubos$ci optycznej pylu wulkanicznego
dla dtugosci fali 1064 nm. Linie kropkowana, przerywana i ciagta obrazujg grubos¢
optyczna aerozolu uzyskang na podstawie profili wspdtczynnika ekstynkcji wyzna-
czonych odpowiednio metoda Portera, wsteczna metoda Kletta-Fernalda-Sasano
i metoda ,do przodu” Kletta-Fernalda-Sasano. Z przedstawionych rezultatéw
wynika, ze grubos$¢ optyczna po pédinocy 17 kwietnia wynosita ok. 0,03 dla dtu-
gosci fali 1064 nm. Rdznice miedzy metodami siegaja 30%. Rzeczywista warto$¢
grubo$ci optycznej byla prawdopodobnie nieco mniejsza, ze wzgledu na fakt wyste-
powania rowniez innych aerozoli w swobodnej atmosferze.
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Rys. 9. Przebieg czasowy grubos$ci optycznej aerozolu (dla dlugosci fali 1064 nm) powyzej warstwy

granicznej uzyskany na podstawie ceilometru i fotometru slonecznego przy uzyciu metody Portera

(linia kropkowana) oraz metody wstecznej (linia przerywana) i ,do przodu” (linia ciagta) Kletta-
-Fernalda-Sasano. Obliczenia dotycza 17 kwietnia 2010 w godzinach 00-05 UTC

Fig. 9. Temporal variability of the aerosol optical thickness at 1064 nm obtained from integration of

the ceilometer extinction coefficient between top of the boundary layer and 6 km for results computed

on 17 April 2010 between 00 and 05 UTC. The solid-dotted line corresponds to Porter method, dot-

ted line to backward Klett-Fernald-Sasano method and solid line to forward Klett-Fernald-Sasano
method



136 K. M. Markowicz, O. Zawadzka, I. S. Stachlewska

Oszacowane wartosci grubosci optycznej pytu wulkanicznego moga by¢ porow-
nane z calkowita gruboscig optyczng aerozolu uzyskana na podstawie pomiaréw
fotometrem stonecznym. Rysunek 10 obrazuje przebiegi czasowe grubosci optycz-
nej aerozolu (a) dla diugodci fali 500 nm (kwadraty) i 1064 nm (kétka) oraz
wyktadnika Angstroma (b) zmierzone 17 i 18 kwietnia. Wyktadnik Angstroma «
zostal zdefiniowany w postaci

o 111(7—440 / 7—870)

gdzie ¢,,, i 7,,,, oznaczaja grubosci optyczne aerozolu dla dlugosci fali 440 nm
(,,,) oraz 870 nm (/). Catkowita grubo$¢ optyczna aerozolu w podczerwieni
jest mata i zmienia si¢ w zakresie od 0,04 do 0,06, co $wiadczy o istotnym wkladzie
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Rys. 10. Zmiennoé¢ czasowa catkowitej grubosci optycznej aerozolu (a) oraz wyktadnika Angstroma

(b) uzyskana za pomoca fotometru stonecznego micorotps w Laboratorium Transferu Radiacyjnego

IGF w Warszawie 17 i 18 kwietnia 2010. Na goérnym wykresie kwadraty i kétka oznaczaja odpowied-
nio grubo$¢ optyczng dla fali 500 nm i 1064 nm

Fig. 10. Temporal variability of (a) aerosol optical thickness at 500 nm (squares) and 1064 nm

(circles) and (b) Angstrom exponent measured by Microtops sunphotometer at Radiative Transfer
Laboratory in Warsaw on 17 and 18 April 2010
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pylu wulkanicznego do catkowitej zawartosci aerozolu w atmosferze. Catkowite
grubodci optyczne aerozolu dla fali 500 nm sg réwniez niewielkie i zmieniajg sie
od 0,11 do 0,16, co z kolei $wiadczy o czystej masie powietrza, ktéra naplyneta
nad Polske z péinoco-zachodu. Wykiadnik Angstroma podczas analizowanego
okresu pomiarowego przyjmowal typowe warto$ci zmieniajace si¢ od 1,2 do 1,65.

Rysunek 11 przedstawia analogiczne przebiegi wlasno$ci optycznych aerozolu
zarejestrowane na stacji pomiarowej Solar AOT w Strzyzowie na Podkarpaciu.
Wypelnione kétka oraz puste kwadraty na rys. 11a oznaczajg wartosci catkowitej
grubo$ci optycznej aerozolu uzyskane przy uzyciu fotometru Microtops oraz radio-
metru MFR-7. Systematyczny spadek grubos$ci optycznej w kanale 500 nm przy
péinocno-zachodniej adwekcji moze $wiadczy¢ o zmniejszaniu sie grubosci optycz-
nej pylu wulkanicznego. Z reguly przy tego typu adwekcji grubos¢ optyczna rosnie
z czasem ze wzgledu na transformacje polarnej morskiej masy powietrza. Wyktad-
nik Angstroma (rys. 11b) wykazuje odwrotng tendencje, $wiadczaca o redukcji
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Rys. 11. Zmiennoé¢ czasowa catkowitej grubosci optycznej aerozolu (a) oraz wyktadnika Angstroma
(b) uzyskana za pomocg radiometru MFR-7 i fotometru stonecznego Microtops na Stacji Transferu
Radiacyjnego SolarAOT w Strzyzowie 18 kwietnia 2010

Fig. 11. Temporal variability of (a) aerosol optical thickness (at 500 nm) measured by Microtops

(solid circles) and MRF-7 radiometer and (b) Angstrom exponent measured at Radiative Transfer
Station in Strzyzow between 17 and 18 April 2010
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duzych aerozoli badZ o wzroscie koncentracji matych czastek. Podobne zachowa-
nie wyktadnika Angstroma bylo obserwowane w Warszawie 18 kwietnia, co suge-
ruje redukcje pytu wulkanicznego, ktérego rozmiary sg na ogoél wieksze (nizszy
wyktadnik Angstroma) niz aerozolu antropogenicznego.

Podsumowanie

W pracy przedstawiono wyniki obserwacji nad Polska wybranych wtasnosci
optycznych pytu wulkanicznego pochodzacego z erupcji wulkanu Eyjafjoll na Islan-
dii w kwietniu 2010 r. Na podstawie pomiaréw wykonanych przy uzyciu ceilome-
tru stwierdzono, ze warstwa pylu wulkanicznego nad Warszawg znajdowala sie
na wysokosci od 4 do 6 km nad powierzchnig ziemi. Najbardziej rozciggta w pio-
nie smuga aerozolu wulkanicznego zostala zaobserwowana w nocy z 16 na
17 kwietnia, w postaci dwdch warstw, ktoérych wysokosci obnizaly sie z czasem,
co $wiadczy o grawitacyjnym osiadaniu pyléw o rozmiarach mikrometrowych.
Dane satelitarne wskazujg na pojawienie si¢ pytu wulkanicznego nad Polskg juz
od rana 16 kwietnia, jednak detekcja tego typu czastek z powierzchni ziemi byla
w tym czasie niemozliwa ze wzgledu na silne zachmurzenie chmurami warstwo-
wymi. Niestety informacje satelitarne nie pozwalaja na wyznaczenie wiasnosci
optycznych obserwowanych pyléw wulkanicznych.

Oszacowane na podstawie pomiaréw teledetekcyjnych wiasnosci optyczne
aerozoli wulkanicznych wykazuja na niewielkie wspoélczynniki ekstynkcji. Maksy-
malny wspoétczynnik ekstynkeji 0,02-0,03 km™ (1064 nm) zarejestrowano rano
17 kwietnia wysokoéci ok. 4,5 km. Wyznaczona z profili ekstynkgji ceilometru
grubos$¢ optyczna osiagneta maksymalna warto$¢ 0,03 dla 1064 nm. Pasywne
pomiary catkowitej grubosci optycznej aerozolu podczas epizodu wulkanicznego
wykazuja niskie wartosci (0,11-0,16 dla dlugosci fali 500 nm), znacznie ponizej
wartosci klimatologicznej. Warto$¢ ta w rejonie Warszawy w kwietniu oszacowa-
nia na podstawie re-analizy modelu transportu zanieczyszczen NAAPS (Navy Aero-
sol Analysis and Prediction System) wynosi 0,21 (Maciszewska i in., 2010), a uzyskana
na podstawie obserwacji fotometrycznych w Belsku (60 km na potudnie od War-
szawy) w ramach sieci AERONET (Holben i in., 2001) wynosi 0,31. Niskie war-
tosci grubosci optycznej podczas analizowanego epizodu sg zwigzane z wzglednie
czysta masg powietrza polarnego morskiego, ktéra naplyneta wraz z pytem wul-
kanicznym nad Polske. Wzrost catkowitej grubos$ci optycznej aerozolu obserwo-
wany w tym czasie jest niewielki, co $wiadczy o wzglednie niskiej zawarto$ci
pytéw wulkanicznych. Znaczaco rézne wyniki zostaly przedstawione przez
Ansmann iin. (2010). Autorzy wskazuja, ze catkowita grubos$¢ optyczna 16
kwietnia w Lipsku i Monachium siegata ok. 1,0, grubo$¢ optyczna pytu wulka-
nicznego ok. 0,7 dla 500 nm. Rezultaty te nie sa wiarygodne gdyz przedstawione
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dane nie zostaly zweryfikowane na obecno$¢ chmur (poziom danych AERONET
1.0). Przetworzone wyniki pomiaréw po uwzglednieniu wplywu chmur (poziom
danych AEONET 2.0) wskazujg, ze 16 kwietnia nie ma ani jednego dobrego
pomiaru, a grubos$ci optyczne obserwowane 17 kwietnia sg poréwnywalne do
warto$ci zmierzonych w Polsce.

Giéwny problem z obserwacja tego typu zjawisk nad Polska jest zwiazany
z niewielka ilodcig aparatury pomiarowej (gtéwnie lidaréw, ceilometréw i foto-
metréw stonecznych). Instytut Meteorologii i Gospodarki Wodnej ma w Polce
sie¢ 10 ceilometréw typu CT25K, ktére wykonuja ciagle obserwacje zachmurzenia.
Przyrzady te umozliwiajg rejestracje sygnatu rozproszonego wstecznie w atmos-
ferze na czasteczkach chmur i aerozoli. Sygnal ten jest uzywany przez wewnetrzny
komputer przyrzadu do detekcji wysokosci wystepowania warstw chmur, nie jest
jednak archiwizowany (stan na maj 2010 r.), jak ma to miejsce w przypadku
wysokosci podstawy chmur. Archiwizacja sygnaléw rozproszeniowych mogtaby
w przysztosci postuzy¢ jako bezcenne Zrédlo informacji o aerozolach atmosferycz-
nych nie tyko zwigzanych z wybuchami wulkanéw, naptywem aerozoli pustynnych,
jak réowniez innych zanieczyszczen znajdujacych sie w troposferze.

Podziekowania

Autorzy pragna podzigkowaé NOAA Air Resources Laboratory (ARL) za udo-
stepnienie modelu HYSPLIT i READY (http://www.arl.noaa.gov/ready.php), kté-
rych wyniki zostaly wykorzystane w publikacji, ponadto organizacji EUMETSAT
za udostepnienie danych z satelity MSG2 oraz za wykorzystanie zdjecia satelitar-
nego z detektora MODIS pobranego z NASA/GSFC, MODIS Rapid Response.

Materialy wplynely do redakcji 26 VII 2010.
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Streszczenie

Celem pracy jest analiza naptywu pylu wulkanicznego nad obszar Polski w polowie kwietnia 2010
r. Wybuch wulkanu Eyjafjoll na Islandii 14 kwietnia spowodowal emisje pyléw i gazéw do atmosfery,
ktoére przesuwaly si¢ w kierunku zachodniej i Srodkowej czgéci Europy. Analiza trajektorii wstecznych
pokazata, ze pyl wulkaniczny pojawit si¢ nad Polska 16 kwietnia. Potwierdzily to obrazy satelitarne
wykonane z kompozycji barwnej kanaléw w obszarze widzialnym, $rodkowej oraz dalekiej podczer-
wieni. Badania wlasnosci optycznych pyléw wulkanicznych przeprowadzono w Laboratorium Transferu
Radiacyjnego Instytutu Geofizyki UW w Warszawie oraz na Stacji Transferu Radiacyjnego SolarAOT
w Strzyzowie na Podkarpaciu. Pomiary prowadzone przy uzyciu ceilometru pokazaly wystgpowanie
aerozolu wulkanicznego w postaci 2-3 warstw do wysokoéci ok. 5 km nad powierzchnia ziemi. Wyzna-
czony na podstawie tych pomiaréw wspotczynnik ekstynkcji aerozolu wynosit maksymalnie 0,02-0,03
km (nad ranem 17 kwietnia) dla dlugosci fali 1064 nm. Na ogél jednak przyjmowal on znacznie
nizsze wartoéci. Obliczona na podstawie profilu ekstynkgji grubo$¢ optyczna pytu wulkanicznego byta
réwniez niska. Jedynie nad ranem 17 kwietnia osiggata wartosci 0,03 w 1064 nm. Niewielkie zawar-
tosci pytu wulkanicznego w pionowej kolumnie atmosfery potwierdzaja réwniez pomiary fotometrami
slonecznymi w Warszawie i Strzyzowie. W okresie od 17 do 18 kwietnia notowano male wartos¢
catkowitej grubo$¢ optycznej aerozolu, mieszczace sie w przedziale 0,11-0,16 (dla 500 nm), podczas
gdy $rednia klimatyczna warto$¢ grubo$é optycznej aerozolu w kwietniu wynosi ok. 0,25.

Stowa kluczowe: aerozol, pyt wulkaniczny, wiasnosci optyczne, grubo$¢ optyczna

Summary

Optical properties of a volcanic aerosol obtained by direct observations from Radiation Transfer
Observatory at the Institute of Geophysics University of Warsaw and Aerosol and Radiation Observa-
tory SolarAOT in Strzyzéw (south eastern part of Poland) together with Meteosat Second Generation
observations are discussed. Aerosol optical properties measured by the Multi-Filter Rotating Shad-
owband Radiometer (Model MFR-7), Microtops sun photometer, and CHM-15K ceilometer between
14 and 23 April 2010 are investigated.

Back-trajectories calculated for 16 and 17 April show advection of air masses from Iceland in
the lower and the middle troposphere. Satellite observations performed by the Spinning Enhanced
Visible and Infrared Imager (SEVIRI) instrument onboard of the MSG2 confirmed ash over Poland.
Unfortunately, cloudy conditions during this day prevented remote observations of the atmosphere’s
optical properties from the ground. However, surface observations performed on 17 April by the
ceilometer indicate volcanic ash layers. At around midnight first ash layer appeared at 5 km. One
hour later the second layer between 3 and 4 km was observed. An aerosol layer between 0.5 and 2
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km was also measured, however it is difficult to determine the type of remotely sensed particles.
After sunset very weak ash clouds were recorded between top of the boundary layer and 4 km. Dur-
ing the day those ash layers were not measured, probably due to a poor signal to noise ratio of the
ceilometer’s signal. Extinction coefficient for volcanic ash was estimated as 0.02-0.03 km and aero-
sol optical thickness was calculated about 0.03 at 1064 nm. Sun photometers’ observations at both
stations show small total aerosol optical thickness which varies between 0.11 and 0.16 (at 500 nm)
during 17 and 18 April 2010. However, the mean aerosol optical thickness for April is about 0.25.

Keywords: aerosol, volcanic ash, optical properties, aerosol optical thickness






