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Resumen

Se denomina aerosol atmosférico al conjunto de particulas sélidas o liquidas (excluyendo
a las nubes) que se encuentran suspendidas en la atmdsfera. Estas poseen un amplio rango de
tamafo, con radios tipicamente comprendidos entre las 0,01 y las 10 um. A pesar de encontrarse
en concentraciones claramente inferiores a las de los principales componentes atmosféricos, los
aerosoles juegan un papel clave en los procesos meteorolégicos, fisicos y quimicos que ocurren
en la atmoésfera, desde la formacién de nubes y precipitacion, las caracteristicas eléctricas de la
atmésfera, los efectos sobre los ecosistemas, el medio ambiente y la salud humana, asi como la
interaccion con la radiacién solar y terrestre, con un papel clave dentro del balance radiativo del
planeta. En este sentido, el Grupo Intergubernamental de Expertos sobre el Cambio Climéatico
(IPCC) concluye que los aerosoles contribuyen dentro del sistema climatico con un efecto de
enfriamiento neto que contrarresta parcialmente el calentamiento inducido por los gases de efecto
invernadero. Ademsds, la estimacién de su efecto radiativo representa la mayor incertidumbre
entre todos los contribuyentes al forzamiento radiativo efectivo del sistema climético.

La mejora en la precision con la que entendemos el rol de los aerosoles en el sistema
climatico es crucial para reducir las incertidumbres en los estudios y proyecciones del cambio
climatico. Actualmente, se dispone de diversas técnicas de monitorizacién de los aerosoles, las
cuales, de manera individual, poseen sus propios puntos fuertes y debilidades. Por ejemplo, los
fotémetros solares, que son sensibles a la cantidad, tamano, forma y morfologia de los aerosoles,
no detectan sus cambios verticales. En contraste, los sistemas lidar elasticos son extremadamen-
te eficaces para determinar el perfil vertical de los aerosoles, aunque su capacidad para ofrecer
detalles exhaustivos sobre ciertas caracteristicas de los aerosoles puede ser limitada sin informa-
cién previa. Debido a esto, actualmente los esfuerzos de la comunidad cientifica se centran en
la integracién de medidas multi-plataforma a través de estrategias sinergéticas entre diferentes
instrumentos y técnicas.

En esta linea, este trabajo presenta una estrategia de inversién que integra datos fo-
tométricos y perfiles de lidar mediante el algoritmo GRASP (Generalized Retrieval of Aerosol
and Surface Properties) con el objetivo de caracterizar el aerosol sobre la isla de Tenerife. Uti-
lizando datos de la red AERONET (AErosol RObotic NETwork) y el lidar CE376 GPNP del
Observatorio Atmosférico de Izana, se obtienen perfiles verticales de extincién, backscattering y
concentracién, junto con el albedo de dispersién simple y la distribucién de tamanos del aerosol
para un evento que combind una intrusién de polvo sahariano y la mezcla del remanente de
polvo con humo de incendios provenientes de Canadd, durante los dias 29 y 30 de junio de 2023.
Las propiedades del aerosol obtenidas se comparan con otros métodos independientes como los
de AERONET y Klett. Se expone la eficacia de esta metodologia para identificar y caracterizar
ambos modos del aerosol (fino y grueso), aunque con una limitacién en la sensibilidad al modo
no dominante en casos de baja carga de aerosol. La obtencién de perfiles detallados de la con-
centracion vertical de aerosoles permite capturar la dindmica vertical de las capas y los cambios
en su concentracion, siendo especialmente til para seguir el movimiento de las capas de humo
y calima durante el evento del 30 de junio. Finalmente, las propiedades del aerosol obtenidas
muestran el comportamiento esperado para los tipos de aerosol trabajados, obteniéndose un alto
grado de correlacién entre los valores obtenidos, excepto en los perfiles de backscattering, que
estan afectados por la baja sensibilidad de la inversion lidar-fotémetro al modo no dominante,
principalmente debido a la baja carga de aerosol.



Abstract

Atmospheric aerosol is defined as a collection of solid or liquid particles suspended in the
atmosphere (excluding clouds) that have a wide size range, generally between 0,01 and 10 pm.
Despite being present in concentrations significantly lower than those of the main atmospheric
components, aerosols play a key role in meteorological, physical, and chemical processes occu-
rring in the atmosphere, from cloud formation and precipitation, the electrical characteristics of
the atmosphere, effects on ecosystems, the environment and human health, to interactions with
solar and terrestrial radiation, playing a crucial role in the planet’s radiative balance. In this
regard, the Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) concludes that aerosols contri-
bute to the climate system with a net cooling effect that partially offsets the warming induced
by greenhouse gases. Moreover, the estimation of their radiative effect represents the greatest
uncertainty among all contributors to the effective radiative forcing of the climate system.

In this manner, improving the accuracy of our understanding of the role of aerosols in the
climate system is crucial for reducing uncertainties in climate change studies and projections.
Currently, various aerosol monitoring techniques are available, each with its own strengths and
weaknesses. For example, sun-lunar-sky photometers, which are sensitive to the quantity, size,
shape, and morphology of aerosols, lack sensibility to their vertical changes. In contrast, elastic
lidar systems are extremely effective at determining the vertical profile of aerosols, although
their ability to provide comprehensive details on certain aerosol characteristics can be limited
without without relying on a priori information. Due to this, the current efforts of the scien-
tific community focus on the integration of multi-platform measurements through synergistic
strategies, among different instruments and techniques.

In this regard, this work presents an inversion strategy that integrates photometric data
and lidar profiles using the GRASP (Generalized Retrieval of Aerosol and Surface Properties)
algorithm with the objective of characterizing aerosols over the island of Tenerife. By utilizing
data from the AERONET (AErosol RObotic NETwork) network and the CE376 GPNP lidar
from the Izana Atmospheric Observatory, vertical profiles of extinction, backscattering, and
volume concentration are obtained, along with the single scattering albedo and the aerosol size
distribution for an event that combined a Saharan dust intrusion and the mixing of residual
dust with smoke from wildfires in Canada, during June 29 and 30, 2023. The obtained aerosol
properties are compared with other independent methods such as AERONET and Klett. The
effectiveness of this methodology in identifying and characterizing both aerosol modes (fine and
coarse) is demonstrated, although with a limitation in sensitivity to the non-dominant mode in
cases of low aerosol load. The detailed retrieval of vertical aerosol concentration profiles allows
capturing the vertical dynamics of the layers and changes in their concentration, being especially
useful for tracking the movement of smoke and haze layers during the June 30 event. Finally,
the obtained aerosol properties exhibit the expected behavior for the studied aerosol types, with
a high degree of correlation between the obtained values, except for the backscattering profiles,
which are affected by the low sensitivity of the lidar-photometer retrieval to the non-dominant
mode, mainly due to the low aerosol load.
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1. Introduccion

1.1. El aerosol atmosférico

Se denomina aerosol atmosférico al conjunto de particulas sélidas o liquidas (excluyendo a
las nubes) que se encuentran suspendidas en la atmdsfera. Estos pueden tener diversos tamanos,
distintos origenes e interaccionar mediante diversos mecanismos con la atmésfera y la radiacion
solar (Wallace and Hobbs, 2006).

Una primera clasificaciéon de los aerosoles puede realizarse en funciéon de su tamano. En
general, los aerosoles tienen un rango de tamanos muy amplio llegando desde las varias decenas
de nanémetros hasta las centenas de micras de didmetro, debido a esto, se suele realizar una
separacion en grupos o “modos” en base a su tamano. De esta manera, se suele diferenciar entre
un total de 5 modos: Los modos “ultrafino” (o de nucleacién) y de Aitken, donde se encuentran
las particulas con didmetros entre los pocos nanémetros y los 0,1um; el modo de acumulacién
donde se encuentran las particulas con didmetro entre los 0,1uym y 1pum; el modo grueso que
comprende particulas con didmetros mayores de 1um; y finalmente el modo “supergrueso” que
comprende particulas con didmetros superiores a los 100um (Boucher, 2015).

En base a su origen, los aerosoles se clasifican en antropogénicos y naturales. Los aerosoles
antropogénicos son generalmente particulas finas generadas directa o indirectamente por activi-
dades humanas, tales como la quema de biomasa, la emisiéon de particulas debido a procesos de
combustién incompleta, o los aerosoles formados a través de reacciones fotoquimicas derivadas
de gases precursores y contaminantes. Por otro lado, los aerosoles de origen natural suelen ser
particulas gruesas que surgen de procesos ambientales no inducidos por el ser humano, como
los cristales de sal provenientes de mares y océanos, particulas provenientes de la erosion de
rocas minerales como el polvo desértico, o sulfatos eyectados a la atmosfera durante erupciones
volcanicas, entre otros (Toledano, 2005).

La vida media del aerosol en la atmodsfera depende de una gran cantidad de factores entre
los que destacan su origen y las interacciones que sufren durante su transporte. En general, las
particulas més gruesas tienden a depositarse de nuevo sobre la superficie terrestre por accion
de la propia gravedad, proceso que se denomina deposicién seca. Sin embargo, en el caso de las
particulas finas, estas suelen interaccionar mucho més con el vapor de agua en la atmésfera, debi-
do a su alta capacidad higroscépica, lo que provoca un aumento de su tamafio y, potencialmente,
su precipitacién. Cabe destacar que la deposicién hiimeda no es exclusiva de los aerosoles finos;
las particulas gruesas también pueden precipitarse durante eventos de lluvia. Otro factor a tener
en cuenta es la altura a la que se transportan estas particulas, por lo que se suele diferenciar
entre aerosol troposférico y estratosférico, siendo este ultimo el que mas tiempo de vida medio
presenta en general (Boucher, 2015).

Los aerosoles atmosféricos ejercen un impacto complejo pero muy relevante en el clima de
la Tierra. Directamente, alteran el forzamiento radiativo mediante la dispersion y absorcion de
la radiacidn solar incidente (Kaufman et al., 2002). Estos procesos no sélo modifican la cantidad
de energia solar que llega a la superficie terrestre sino que también afectan la distribucién de
energia en la atmdsfera. Asimismo, los aerosoles influyen de manera indirecta en el clima a través
de sus interacciones con las nubes al actuar como ntcleos de condensacion. En este caso, existen
mecanismos como el efecto Twomey (Twomey, 1977), que describe como los aerosoles modifican
el albedo de las nubes, lo que resulta en una mayor reflectividad y un enfriamiento potencial del
sistema climatico. Ademas, segun el efecto Albrecht (Albrecht, 1989), los aerosoles al provocar



la formacién de mas gotas de agua pero mds pequenas, pueden prolongar la vida util de las
nubes y disminuir las tasas de precipitacién, lo que afecta al ciclo hidrolégico, la disponibilidad
de agua y la dinamica climatica.

Desde la época preindustrial, los aerosoles han tenido una contribucion neta al forzamiento
radiativo efectivo de —1,1[-1,7 a —0,4] Wm ™2 (véase la Figura 1.1). De esta cantidad, entre el
75 % y el 80 % proviene de interacciones aerosol-nube y el restante de interacciones directas con
la radiacion. Este efecto de enfriamiento parcialmente contrarresta el calentamiento inducido
por los gases de efecto invernadero, y representa la mayor incertidumbre entre todos los contri-
buyentes al forzamiento radiativo efectivo terrestre (IPCC, Intergovernmental Panel on Climate
Change, 2023).

Change in effective radiative forcing from 1750 to 2019

ERF (Wm™2)

2.16 [1.90 to 2.41]

0.54 [0.43 to 0.65]
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Stratospheric 0.05 [0.00 to 0.10]
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Albedo Land use 0.08 [0.00 to 0.18]
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Effective radiative forcing (W m~2)

Figura 1.1: Forzamiento radiativo efectivo relativo al periodo 1750-2019. Extraido del sexto
informe del IPCC, WG1 The Physical Science Basis (IPCC, Intergovernmental Panel on Climate
Change, 2023).

Ademds de efectos sobre la atmodsfera y el clima, los aerosoles tienen un efecto en los
ecosistemas tanto terrestres (Okin et al., 2004), como marinos (Rodriguez et al., 2023), y afectan
de forma directa a la calidad del aire llegando a generar problemas respiratorios y de otras indoles
en concentraciones altas (Orellano et al., 2020).

1.2. Propiedades del aerosol atmosférico

Las propiedades del aerosol atmosférico se clasifican generalmente en tres categorias: fisi-
cas, quimicas y Opticas. Las propiedades fisicas estan relacionadas con la distribucién y con-
centracion de las particulas de aerosol en la atmdsfera. Por su parte, las propiedades quimicas
incluyen la composicién de las particulas, su capacidad higroscopica y los diferentes tipos de
mezclas, entre otras. Por ultimo, las propiedades opticas describen como los aerosoles inter-
actian con la radiacién solar y terrestre, principalmente a través de procesos de absorcién y
dispersion (scattering) de la luz (Boucher, 2015). Estas interacciones son cruciales para entender
el impacto de los aerosoles en el clima.

En general, la velocidad de la luz en un medio material isotrépico y homogéneo esta
intrinsecamente relacionada con el indice de refraccién del mismo, segin la ecuacién (1.1):

n="S=1x,/-L (1.1)
v €010



Donde c es la velocidad de la luz en el vacio, v es la velocidad de la luz en el medio, € y
son la permitividad y la permeabilidad del medio, respectivamente, y €p y po son la permitividad
y la permeabilidad del vacio. La dependencia del indice de refraccién con la longitud de onda
(M) da lugar al fenémeno conocido como dispersién (Hecht, 2017).

En la atmoésfera podemos diferenciar principalmente dos tipos principales de dispersion:
scattering de Rayleigh y de Mie. Estos dependen de la relacion entre la longitud de onda de la
radiacién incidente y el tamano de la particula o molécula que interaccione con esta; relacién que
suele expresarse mediante el parametro de tamano y = 2%7" El scattering de Rayleigh, también
conocido como dispersion molecular, ocurre cuando el tamafio de la materia donde se incide es
significativamente menor que la longitud de onda de la luz incidente (x < 1). Este fenémeno,
exclusivamente asociado a los gases constituyentes de la atmoésfera, muestra una seccion eficaz
que depende con la inversa de la cuarta potencia de la longitud de onda (Liou, 2002) y, por tanto,
es la razén principal por la que percibimos el cielo de color azul bajo atmédsferas sin nubes y
poco aerosol. En el caso de particulas cuyo tamaiio es del orden de la longitud de onda incidente
(x = 1), la dispersion de la radiacién solar queda descrita por la teoria de Mie. A diferencia del
scattering de Rayleigh, el scattering de Mie presenta una menor dependencia con la longitud
de onda, y dado que se produce al interaccionar la luz con particulas de mayor tamafno, como
son las gotas de agua o los aerosoles, este tiene lugar generalmente en las capas méas bajas de la
atmosfera, donde la concentracién de aerosoles es mayor y tienen lugar los procesos de formacion
de nubes.

Ademas de los fenémenos de dispersion, la absorcién es otro mecanismo crucial mediante
el cual la radiacién interactiia con los componentes atmosféricos. Generalmente, todos los com-
ponentes gaseosos de la atmdsfera exhiben una absorcién selectiva en ciertas longitudes de onda
especificas, conocidas como lineas o bandas de absorcién, que varian segun la especie gaseosa
implicada (Liou, 2002). En el caso de los aerosoles, su capacidad de absorcién depende en gran
medida de su composicién quimica. Por ejemplo, los aerosoles ocednicos y los sulfatos muestran
escasa absorcion, mientras que aerosoles como los provenientes de la combustién incompleta o
los incendios forestales, presentan niveles significativos de absorcién (Dubovik et al., 2002; Li
et al., 2022b). A diferencia de los gases, la absorcién de los aerosoles en el espectro solar no
es selectiva; més bien varia gradualmente con la longitud de onda de la radiacién incidente y
puede ser influenciada por factores como el crecimiento higroscépico, la mezcla con otros tipos
de aerosoles, o el envejecimiento del aerosol, entre otros procesos (Moosmiiller et al., 2009).

Partiendo de esta base, y atendiendo al objetivo principal del trabajo, se describen a
continuacién los parametros mas representativos a la hora de caracterizar los aerosoles en la
atmosfera:

1.2.1. Espesor 6ptico de aerosoles

El espesor 6ptico de aerosoles, conocido también como AOD por sus siglas en inglés (Ae-
rosol Optical Depth), se define como la medida relativa de la proporcién de radiacién extinguida
(dispersada y/o absorbida) a lo largo de toda la columna vertical atmosférica, desde las zonas
maés altas de la atmdsfera (TOA, del inglés Top Of Atmosphere) hasta la superficie de la Tierra.
La ley de Beer-Lambert-Bouguer (ecuacion (1.2)) establece que la irradiancia, a una longitud de
onda dada, al pasar a través de un medio material con extincién homogénea viene dada por un
decaimiento exponencial, cuyo exponente no es mas que la integral del coeficiente volumétrico
de extincién a lo largo del camino recorrido por el haz de luz (Liou, 2002):

I\ = To(A) - ¢ Jo7 RelmNde (1.2)



Donde I(\) representa la irradiancia a la longitud de onda A tras atravesar el medio, Iy(A)
la irradiancia inicial, y k.(z, A) el coeficiente volumétrico de extincién. En el caso atmosférico se
suele expresar esta ley de la siguiente forma:

I\ = Iy(\) - ™) (1.3)

Donde, en este caso, Iy(\) representa la irradiancia solar en la TOA, m es la denominada
masa Optica relativa, y 7(\) es el denominado espesor 6ptico total de la atmésfera (TOD, del
inglés Total Optical Depth), calculado en la columna atmosférica. La masa éptica relativa, se
define como el camino 6ptico recorrido por la luz que atraviesa la atmosfera, expresado como
un maultiplo de la masa atmosférica que atravesaria si la fuente estuviese en el cenit. En una
primera aproximacion, suponiendo una atmdsfera plano-paralela, se puede expresar como:

(1.4)

Siendo 6, el dangulo solar cenital (SZA, del inglés Solar Zenith Angle), descrito por la
fuente respecto al cénit. Sin embargo, esta aproximacién no tiene en cuenta diversos factores
como puede ser la curvatura de la Tierra, o la altura de los componentes atmosféricos y da lugar
a errores para 65 > 60° (Toledano, 2005), por lo que son necesarias otro tipo de aproximaciones,
siendo una de las mas empleadas la obtenida por Kasten y Young (Kasten and Young, 1989):

1
- 1.5
"= c0s(6s) + 0,50572 - (1,676911 — 0,)~ 16361 (1.5)

Si se supone ausencia de nubes, y misma masa Optica para los diferentes componentes
atmosféricos, la ecuacién (1.3) queda de la siguiente forma:

=€

) i rray )+ 7gas ) +7a (V)] (1.6)

Donde 7,qy(A) es el espesor éptico asociado al scattering de Rayleigh, 7445()) el asociado a
la absorcién de gases, y 74(\) el asociado a la extincién total de aerosoles. 7(A) o TOD se define
como la suma de estas tres contribuciones a la extincién total. Si ahora aplicamos logaritmos a
la ecuacién (1.6), se obtiene:

Tray()\) + Tgas<)\) + Ta(A) = _% -In (IIO(();\))> (17)

Por lo que el espesor 6ptico de aerosoles (ec. 1.8), puede obtenerse midiendo la transmi-
tancia de la atmoésfera T'(\) = I(N)/1y()), y corrigiendo las contribuciones del scattering molecular
Tray(A) y de la absorcion de gases Tyqs(A):




1.2.2. Exponente de Angstréom

El exponente de Angstrém (AE, del inglés Angstrom Exponent) (Angstrém, 1929) da
cuenta de la dependencia espectral del espesor éptico de aerosoles. Viene dado por la siguiente
ecuacién (1.9):

Ta(A) =B- A7 (1.9)

Donde § es el denominado coeficiente de turbiedad atmosférica, que coincide con el valor
del espesor 6ptico de aerosoles a 1um, y « es més conocido como el exponente de Angstrom. El
valor del exponente de Angstrom estd intrinsecamente relacionado con el tamao del aerosol, de
forma que generalmente:

1. Particulas finas presentan valores o > 1
2. Particulas gruesas presentan valores o < 1

La determinacién del exponente de Angstrom requiere de al menos dos medidas de AOD a
longitudes de onda diferentes y se suele determinar a partir de un ajuste lineal de los valores de
AOD en funcién de cada longitud de onda. Si se toma la ecuacién (1.9), y se aplican logaritmos,
se obtiene:

In(1a(N) = —a- In(A) + In(B) (1.10)

Si se realiza un ajuste por minimos cuadrados de in(7,(\)) frente a —In(\), la pendiente
del ajuste se corresponde con el exponente de Angstrom o; mientras que la ordenada en el origen
representa el logaritmo natural del coeficiente de turbiedad .

1.2.3. Distribucién de tamanos del aerosol

Como se menciond anteriormente en la Seccién 1.1, una forma comin de clasificar los
aerosoles atmosféricos es por su tamano, especificamente mediante su distribucién de tamanos.
La distribucién volumétrica de tamanios es la mds utilizada, la cual refleja la concentracién
en volumen de los aerosoles en funcién del radio de las particulas. Sin embargo, existen otras
distribuciones, como las basadas en el nimero de particulas o en la masa de estas. Generalmente,
la distribucion de aerosoles en la troposfera se caracteriza por contener varios modos, cada uno
descrito por una distribucién log-normal (Dubovik and King, 2000; Hinds, 1999; Remer et al.,
1998). La distribucién de cada uno de estos modos se puede expresar mediante la siguiente
ecuacion:

dVi Ci [In(r/rm))?
din(r) - Ui(27r)1/2 - exp <—%‘_22> (1.11)

Donde C; representa la concentraciéon total del modo i, o; la desviacién estandar, y 7y,
el radio modal de la distribucién. La distribucion total del aerosol se corresponde con la suma
directa de cada uno de los modos:

dlci‘(/r) -2 [0(2077)1/2 e (‘W)] (1.12)

=1



1.2.4. Albedo de dispersiéon simple

El albedo de dispersién simple (SSA, del inglés Single Scattering Albedo), es una propiedad
optica que describe la proporcion del total de radiacion extinguida por dispersién respecto a la
extincién total (por dispersién y absorcién). Esta propiedad se puede definir como:

SSA()\) _ Tscat _ Tscat (113)
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Dada su definicién es un valor que varia entre 0 y 1, de forma que valores cercanos a la
unidad indican la presencia de aerosoles donde el efecto de la dispersién es dominante frente a
la absorcién, y valores alejados de la unidad, indican presencia de aerosoles més absorbentes.

1.2.5. Indice de refraccién

Como se mencioné anteriormente, el indice de refraccion de un medio se determina me-
diante el cociente entre la velocidad de la luz en el vacio y la velocidad de la luz dentro de ese
medio. En el caso de los aerosoles, el indice de refraccién se compone de dos partes: una real
(RRI), denotada como n(\), y una imaginaria (IRI), denotada como k()). La parte real esta
asociada mayoritariamente con el scattering, mientras que la imaginaria se encuentra intrinse-
camente relacionada con la absorcion. Por lo que en base a su valor, se puede conocer también
el tipo de fenémeno que produce el aerosol al interaccionar con la luz en la atmdsfera.

1.2.6. Coeficientes de extincién, scattering, backscattering y absorcién

En general, se definen los coeficientes de extincién oy, scattering ogsqqt, backscattering
Opack, ¥ absorcién ogs, como la proporcién de radiacion que es atenuada, dispersada, retrodis-
persada (dispersion a 180°) u absorbida, a una determinada longitud de onda, al atravesar una
o varias capas de la atmosfera.

1.2.7. Razédn lidar

La razén lidar (LR, del inglés Lidar Ratio), viene dada por el cociente entre los coeficientes
de extincion y backscattering a una altura (h) y a una longitud de onda (\) determinada. Tiene
unidades de estereorradian (sr), y viene dada por la férmula siguiente:

Uea:t()‘a h)

LR(M\Nh) = ——=
( ’ ) Uback(Aah)

(1.14)

1.3. Medida del aerosol atmosférico

En general, las técnicas de medida del aerosol atmosférico se dividen en: técnicas in-situ,
y técnicas de teledeteccién (o remote sensing). El primer grupo se caracteriza por extraer una
muestra de aerosol del aire ambiente para su andlisis, ya sea de forma continua realizdndose en el
mismo instrumento que la capta, o de forma discontinua, realizandose el traslado de la muestra
a un laboratorio para su posterior analisis. Presentan la ventaja de realizar un andlisis directo
de la muestra y de poder analizar los aerosoles en un amplio rango de tamanos, pero pueden
alterar la naturaleza del aerosol durante la recogida de la muestra y su posterior medida.



Por otro lado, se engloban dentro de las técnicas de teledeteccién todas aquellas en las
que la medida se realiza de forma externa y sin entrar en contacto directo con la muestra de
aerosol en la atmosfera. En general, la caracterizaciéon mediante este tipo de técnicas implica la
medida de la radiacion que previamente ha interaccionado con el aerosol. Atendiendo al origen
de esta, se distingue entre las técnicas de teledeteccién activa, en las que la radiacién es emitida
de forma artificial por parte del observador, y las técnicas de teledeteccién pasiva en las que
la fuente de radiacién tiene origen natural, como pueden ser el Sol o la Luna (Almansa, 2021).
Este tipo de técnicas son capaces de proporcionar informacién en columna o con resolucién
vertical pero restringida al rango de tamanos con suficiente eficiencia de extincién de la radiacion
(normalmente centrado en el modo acumulacién).

Los instrumentos de teledeteccion pueden situarse en la superficie terrestre, o en plata-
formas de observacién, tanto aéreas (Grof et al., 2013), como maritimas (Smirnov et al., 2009),
o espaciales a bordo de satélites (Winker et al., 2007). En general, las medidas desde la super-
ficie terrestre presentan tipicamente un mayor detalle y una frecuencia temporal mayor al no
depender de los tiempos de revisita tipicos de los satélites. Por otro lado, los satélites tienen
una mayor cobertura espacial, y proporcionan una vision global de la distribucién espacial y
temporal del aerosol, aunque presentan bastantes limitaciones como son el solapamiento de las
reflectancias de la superficie y el aerosol en el caso del espectro solar, la contaminacion de nubes,
o la calibracién (Li et al., 2009). En este sentido, las técnicas de medida desde la superficie
terrrestre presentan una gran fuente de informacion para el estudio y monitorizacién del aerosol
atmosférico.

Dentro de las técnicas de teledeteccion pasiva, destaca la fotometria solar y lunar que
proporciona informacién directa sobre la carga de aerosoles en la columna atmosférica me-
diante la medida de la radiacién solar que atraviesa la atmdsfera. Los fotémetros solares son
capaces, ademas, de medir la radiancia de cielo, que contiene informacion importante sobre
las propiedades fisicas y radiativas de los aerosoles. La necesidad de la monitorizacién con-
tinua del aerosol atmosférico ha llevado a la formacion de diversas redes globales de foto-
metria a lo largo de los tltimos anos, entre las que destacan: AERONET (AErosol RObo-
tic NETwork https://aeronet.gsfc.nasa.gov/; Holben et al., 1998; Giles et al., 2019), GA-
W/PFR (Global Atmospheric Watch - Precision Filter Radiometer, https://www.pmodwrc.ch/
weltstrahlungszentrum/worcc/gaw-pfr-network/; Wehrli, 2000, 2005) y SKYNET (Sky Mea-
surements Network; http://atmos3.cr.chiba-u. jp/skynet/; Nakajima et al., 2020; Campanelli
et al., 2004; Takamura, 2004).

En el &mbito de las técnicas de teledeteccién activa para la medida del aerosol atmosférico,
destacan las técnicas lidar (del inglés Ligth Detection And Ranging), que emiten pulsos de luz
laser a una o varias longitudes de onda, permitiendo estimar perfiles verticales del contenido
de aerosoles en la atmosfera mediante la medida del desfase entre la luz retrodispersada y la
emitida por el propio instrumento. A diferencia de la fotometria, los sistemas lidar en general
suelen estar menos estandarizados, y suelen diseniarse con finalidades especificas. Aun asi, existen
diversas redes de medida, una de las més extendidas es MPLNET (Micro Pulse Lidar Network,
https://mplnet.gsfc.nasa.gov/); Welton et al., 2000).

En general, tanto las técnicas lidar, como la fotometria solar y lunar realizan medidas de
cantidades 6pticas derivadas de las propiedades del aerosol; por ejemplo, el AOD y el exponente
de Angstrom. Para poder realizar una caracterizacién avanzada de las propiedades del aerosol,
generalmente se hace uso de los algoritmos de inversién. De esta forma, se denomina inversién
a la resolucién de un problema inverso; en el caso de los aerosoles obtener las propiedades que
dan lugar a una serie de medidas 6pticas como el AOD. En general, suelen ser problemas mal
definidos, es decir, o no tienen solucién, esta no es unica, o no existe una dependencia continua
de la solucién con las condiciones iniciales. Por ejemplo, en el caso del aerosol, las medidas
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obtenidas mediante fotometria o técnica lidar pueden ser el producto de una combinaciéon de
distintas propiedades de los aerosoles, por lo que la solucién al problema no es tinica (Antuna-
Sénchez, 2021).

Existen numerosos algoritmos o métodos de inversién que varian segin el tipo de medida
empleada. Algunos utilizan inicamente medidas del AOD (King et al., 1978), otros combinan el
AOD con radiancias de cielo (Dubovik and King, 2000; Nakajima et al., 1996), algunos emplean
unicamente senal lidar (Klett, 1981), o integran senales lidar, AOD y radiancias de cielo (Chai-
kovsky et al., 2016a; Lopatin et al., 2013; Romén et al., 2018). En este trabajo especifico, se ha
utilizado como algoritmo de inversién el algoritmo GRASP (Generalized Retrieval of Aerosol and
Surface Properties; Dubovik et al., 2021, 2014), cuyo funcionamiento y fundamentos se explican
con méas detalle en la Seccion 2.2.

1.4. Motivacién y objetivos

Como se ha demostrado anteriormente, la medicion precisa de los aerosoles es fundamental
para entender su impacto exacto en el clima terrestre. Técnicas como el lidar y la fotometria son
esenciales para analizar el contenido de aerosoles en la atmoésfera. Sin embargo, cada una tiene
sus limitaciones; por ejemplo, mientras las medidas de fotometria contienen una gran cantidad
de informacién sobre la concentracion, tamano y morfologia de los aerosoles, estas no proporcio-
nan informacion sobre su distribucion vertical. Por esta razén, el uso combinado de fotémetros
y sistemas lidar es una aproximacién con el potencial de proporcionar una caracterizacién com-
pleta y robusta de las propiedades de los aerosoles con resolucién vertical. Existen numerosos
articulos cientificos en la literatura que hacen uso de las sinergias lidar-fotémetro (Chaikovsky
et al., 2016b; Lopatin et al., 2013; Tsekeri et al., 2017; Lopatin et al., 2021), ademads de incluir
informacién adicional que pudiera mejorar dicha caracterizaciéon (Espinosa et al., 2017; Roman
et al., 2017; Dubovik et al., 2019). Sin embargo, dicho an4lisis sinergético usando diferentes técni-
cas de medida se encuentra ain en vias de optimizacién y estudio por parte de la comunidad
cientifica.

Con todo esto, los objetivos de este trabajo son:

= Configurar y desarrollar una estrategia de inversion sinergética que incluya medidas lidar
y fotométricas haciendo uso del algoritmo de inversién GRASP.

= Caracterizar un evento de mezcla de calima y humo originado por los incendios en Canada
en 2023 que afecto la isla de Tenerife.

= Analizar las ventajas del uso de GRASP frente a otros métodos de inversion.



2. Instrumentacion, estacion de estu-
dio y metodologia

2.1. Instrumentacién

2.1.1. Fotometria

Como ya se indicé en la Seccién 1.3, los fotémetros son sistemas de teledeteccién pasiva
situados generalmente en la superficie terrestre. Estos instrumentos suelen realizar medidas de
la irradiancia directa del Sol, la Luna, y las estrellas, permitiendo calcular la atenuaciéon de
la luz debida a los aerosoles al atravesar la atmosfera. Ademas, algunos fotémetros también
son capaces de medir, a distintos angulos, la radiacién difusa proveniente del cielo, lo que se
denomina comunmente como radiancia del cielo. Existen varias redes de medida globales, de las
cuales la més extendida es AERONET.

La red AERONET nace a partir de una colaboracién entre la NASA (National Aeronau-
tics and Space Administration) y el programa PHOTONS (PHOtométrie pour le Traitement
Opérationnel de Normalisation Satellitaire, Laboratoire d’Optique Atmosphérique-LOA) de la
Universidad de Lille en Francia, con el objetivo principal de medir el aerosol atmosférico a esca-
la global y servir como medio de validacién de las medidas realizadas mediante satélite (Remer
et al., 2005; Sayer et al., 2012, 2014; Park et al., 2020). Actualmente, AERONET cuenta con més
de 500 instrumentos distribuidos a nivel mundial, lo que implica la adopcién de métodos estan-
darizados para la medicién, calibracién, procesamiento y distribucién de datos, caracteristicas
que definen y distinguen a esta red.

Los fotémetros estandar utilizados en la red AERONET incluyen el CIMEL CE318 (Hol-
ben et al., 1998) y su versién més reciente, el CIMEL CE318-T (Barreto et al., 2016), ambos
producidos por la empresa francesa Cimel Electronique SAS. Estos instrumentos son capaces de
medir tanto la radiancia del cielo como la irradiancia directa solar y lunar, siendo esta tultima
una capacidad especifica del modelo CE318-T. En su versién estdandar, realizan mediciones con
un campo de visién de aproximadamente 1,29°. Los fotémetros incorporan una rueda de filtros
para realizar medidas cuasi-espectrales con una serie de filtros interferenciales centrados gene-
ramente en las longitudes de onda de: 340 nm, 380 nm, 440 nm, 500 nm, 675 nm, 870 nm, 937
nm (utlizado para estimar el vapor de agua), 1020 y 1640 nm. Todas las longitudes de onda se
miden con un fotodiodo de silicio, a excepcién de 1640 nm que se utiliza un detector InGaAs
que también mide por duplicado la longitud de onda de 1020 nm.

El instrumento esta compuesto por tres partes principales: la cabeza sensora, el robot, y
la caja de control (Figura 2.1):

= Cabeza sensora: incluye los detectores mencionados, la rueda de filtros donde se sitian
los filtros interferenciales, y el sistema Optico del instrumento. Se complementa con un
colimador desmontable, disefiado para minimizar la luz parasita en la aureola solar (regién
circular con un radio de 6° alrededor del Sol), y un detector de cuatro cuadrantes que
permite mejorar el apuntamiento al Sol/Luna inicial del instrumento basado en efemérides.

= Robot: facilita el movimiento del fotémetro a lo largo de la béveda celeste. Opera en
dos ejes, azimutal y cenital, utilizando un sistema de efemérides que ajusta la posicion
basandose en la hora exacta, asi como en las coordenadas geograficas del lugar de medida.
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Figura 2.1: Fotémetro CIMEL C318-T, compuesto por el robot y la cabeza sensora (a la izquier-
da) y la caja de control (a la derecha). Figura extraida de Almansa (2021).

= Caja de control: responsable de la gestién y operacién del instrumento. Controla los
movimientos del robot y los ajustes del fotémetro, almacena los datos recopilados y permite
descargarlos y enviarlos para su posterior analisis.

Para la medida de la irradiancia directa, y consecuentemente del espesor éptico de aeroso-
les, el fotometro apunta directamente al Sol y realiza medidas de la radiacién solar en lo que se
denomina tripletes. Estos tripletes corresponden a tres secuencias consecutivas, de una duracién
aproximada de 30s por secuencia, en la que se mide la irradiancia directa con todos los filtros
disponibles. Estas medidas permiten realizar un cribado de valores, en base a la variabilidad
total de la irradiancia en las tres medidas espectrales del triplete, eliminando datos contamina-
dos por nubes (Giles et al., 2019). Si el triplete pasa el filtro, el AOD se obtendria mediante la
siguiente ecuacién (2.1):

raN) = - In (V(V;)(A)Rz> — (Tray ) + Tyas (V) (21)

Donde V() es la medida realizada por el fotémetro en voltaje (o cuentas digitales), Vo(A)
la denominada constante de calibracién, que corresponde con la irradiancia solar extraterrestre
en las mismas unidades (voltaje o cuentas digitales), R? es el factor de correccién de la irradiancia
solar extraterrestre debido a la distancia Tierra-Sol, m es la masa Optica relativa en el momento
de la medida, y 7,()\) el espesor 6ptico de aerosoles.

En el caso de las medidas de radiancia del cielo, estas se realizan a varias longitudes de
onda, normalmente a 440 nm, 675 nm, 870 nm y 1020 nm, aunque modelos maés recientes también
suelen hacer estas medidas a 380 nm, 500 nm y 1640 nm. Se distingue entre tres escenarios o
patrones de escaneo del cielo (Figura 2.2) que se detallan a continuacién:

= Almucantar: En la secuencia del almucantar, el fotémetro apunta al Sol y realiza dos
barridos manteniendo el dngulo cenital (6) constante, y variando el dngulo acimutal de
vision (¢) entre £3,5° y £180° a lo largo de dos “ramas” a izquierda y derecha respecto al
angulo acimutal Sol. Los dngulos de scattering (0) a los que se realiza la medida vienen
dados por cos(©) = cos?(0s) + sin?(0s)cos(¢) y su rango estd limitado a 0° < © <
205 (Nakajima et al., 1996). En este escenario, la comparacién de valores de radiancia
entre “ramas” permite realizar un control de calidad de las medidas, eliminando datos
contaminados por nubes, o casos donde la distribucién del aerosol en la béveda celeste es
altamente inhomogénea.

= Plano principal: En el plano principal, el fotémetro apunta al Sol, y realiza un barrido
a lo largo del plano cenital, manteniendo el dngulo azimutal (¢) constante e igual al del
Sol, y variando el d4ngulo cenital de visién (#) respecto del Sol desde —6° hasta 140°. Los
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angulos de scattering (©) registrados, vienen dados por cos(©) = cos(fs £ 6), donde el
signo — se usa para ¢g — ¢ = 0° y el + cuando ¢pg — ¢ = 180°, su rango se encuentra
limitado a 0° < © < 6, + 90° (Nakajima et al., 1996). Esta secuencia permite acceder a
angulos de scattering mayores que los que se obtendrian con el almucantar, sobre todo con
angulos cenitales solares bajos. A diferencia del almucantar, al no presentar una simetria
es mas complicada la deteccion de inhomogeneidades en el cielo.

= Hibrido: En esta secuencia se combinan las geometrias del almucantar y el plano princi-
pal. A diferencia de los otros dos escenarios, el hibrido registra la radiancia a dngulos de
scattering fijos que van desde los 3,5° hasta los 140°, mientras que en los anteriores los
angulos de scattering a los que se realiza la medida, dependian del dngulo solar cenital (6).
Al ser una combinacion del almucantar y el plano principal si que presenta una simetria
clara, por lo que se emplea también para detectar inhomogeneidades en la radiancia del
cielo. Cabe indicar que este escenario s6lo se encuentra disponible en los modelos CE318-T
(Sinyuk et al., 2020), y que para 6 > 75° el patrén Hibrido actia como un Almucantar.

(a) Almucantar (b) Plano principal (¢) Hibrido

Figura 2.2: Diagramas de las secuencias de medida del fotometro CE318-T, extraido de Almansa
(2021).

2.1.2. Sistemas lidar

La técnica lidar implica la emisién de pulsos de luz laser a una o mas longitudes de
onda en direccién vertical, o con una cierta inclinacion hacia la atmdsfera. Tras la interaccion
con diversos componentes atmosféricos, la luz retrodispersada es captada de vuelta por un
telescopio y analizada posteriormente. Al emitirse una luz pulsada, la variacién temporal de la
senial recibida permite conocer la altura de la que proviene la retrodispersién medida. En general,
se puede distinguir entre tres métodos o técnicas lidar en el d&mbito de la medida del aerosol
atmosférico (Ansmann and Miiller, 2005):

» Lidar elastico: Es la técnica mas utilizada, en esta se registra la sefial total retrodisper-
sada por la atmdsfera sin distinguir entre las contribuciones de los aerosoles y los gases.
Generalmente requiere de informacion a priori sobre el contenido de aerosol para la ob-
tencion de los perfiles de extincién y backscattering. Comparada con otras técnicas, es
relativamente econémica y permite mediciones continuas a lo largo del dia. Destacan entre
los lidares elasticos los ceilémetros, que son lidares mas econémicos de una tnica longitud
de onda, normalmente situada en el infrarrojo cercano, que miden de forma continua para
detectar la altura de la base de las nubes pero también los perfiles de los aerosoles.

= Lidar Raman: En esta técnica se registra tanto la senal retrodispersada eldsticamente
por aerosoles y moléculas, como ineldsticamente (dispersién Raman) por gases especificos,
tipicamente oxigeno o nitrégeno. Esto facilita la obtencién directa de perfiles de extincién
y backscattering de aerosoles combinando ambas senales. Dado que la dispersiéon Raman es
mucho mas débil que la dispersion elastica, se trata de una técnica que presenta una razon
senal-ruido muy baja, requiere de ldseres muy potentes y telescopios de mayor didmetro
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y es especialmente susceptible a la senal solar de fondo. Por esta razon, los lidar Raman
operan principalmente de noche y de manera discontinua, limitando su resolucién temporal
en comparaciéon con el lidar elédstico.

» Lidar de alta resolucién espectral (High Spectral Resolution Lidar o HSRL):
La técnica lidar de alta resolucion espectral es capaz de medir tanto la contribucién de
aerosoles como la molecular basdndose en las diferencias en la respuesta espectral de am-
bas. La senial molecular se ensancha debido a la agitacién térmica de las moléculas de gas,
un fenémeno conocido como ensanchamiento Doppler, que es menos prominente en aero-
soles y nubes. Bloqueando el pico estrecho asociado con aerosoles, el HSRL puede medir
separadamente la contribucién molecular y utilizarla para diferenciar entre los perfiles de
backscattering y extincién de aerosoles y moléculas. Suelen ser sistemas mucho mas cos-
tosos, y a diferencia del Raman no se ven tan afectados por la sefial de fondo solar, por lo
que pueden medir tanto de dia como de noche.

Fl sistema empleado en este trabajo ha sido el lidar eldstico, donde la ecuacién que describe
la senal medida por el instrumento debida al scattering eldstico de aerosoles y moléculas viene
dada por la siguiente ecuacién conocida como “ecuacion Lidar”:

Eo(N)

h
-Plidm“(hv )‘) = h2 iz ’ O(h) : Uback(hv )‘) T ETp |:2/ O'ea:t(z’ )‘)d'z:| (22)
0

Donde, Pjigqr(h, A) es la senal medida por el lidar, Ey()) es la intensidad inicial del léser,
nr es un pardametro que describe la eficiencia de los sistemas épticos y de deteccién del instru-
mento, O(h) es la denominada funcién de solapamiento del sistema lidar (también conocida como
overlap), que describe el solapamiento entre el haz del ldser y el campo de visién del receptor, y
Oback (hy A) ¥ 0ext(h, \) son los coeficientes de backscattering y extincién debido a la contribucién
de los aerosoles y las moléculas a una altura h y a la longitud de onda del laser A (Ansmann and
Miiller, 2005). Estos ultimos coeficientes se pueden descomponer en sus componentes debidas a
los aerosoles y a las moléculas segiin las ecuaciones 2.3 y 2.4:

Tback (hy N) = opr2(h, A) + opec (hy A) (2.3)
Teat(hy N) = 087°(h, N) + o2l (b, A) (2.4)

La ecuacién (2.2) se obtiene de restar a la senal total medida por el lidar (Pioqi(h, A)), las
contribuciones del denominado “fondo solar” (Psear(h,\)), que no es més que la contribucién
de la luz ambiente a la senal del lidar, y la senal “black” o ruido electrénico (Pyacx(h, A)), de
esta manera la senal real medida por el lidar es:

Ptotal(ha )\> = Plidar(h7 )\) + Psolar(h7 )\) + Pblack(ha )‘) (25)

En general, se suele emplear la denominada senal corregida de rango (RCS, del inglés
Range Corrected Signal), que se obtiene multiplicando la sefial del lidar (P{9e"(h)) por h?%, de
forma que se corrige el efecto de atenuacion de la luz del laser con la distancia al cuadrado:

h
ROS(h,A) = Bo(A) - 01 - O(h) - pes (b \) - exp [—2 /0 Uezt(z,)\)dz} (2.6)

Otro tipo de medida cada vez méas comun en los sistemas lidar eldsticos es el cociente de
depolarizacién (dy), el cual describe el cambio en el estado de polarizacién de la luz emitida
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al interactuar con las particulas atmosféricas. Generalmente, se define como el ratio entre los
coeficientes de backscattering con polarizacién perpendicular (opeer, 1) y polarizacién paralela
(0pack,|) (Freudenthaler et al., 2009):

_ Oback, (", A) _ Phidar,1(h, A)

) =
v Uback,”(h’ )‘) Plidar,||(h7 )‘)

(2.7)

En este trabajo se ha empleado un sistema lidar eldstico, en particular el lidar CE376
modelo GPNP (ver Figura 2.3). Se trata de un sistema lidar micro-pulsado, “eye-safe”, compacto
y auténomo fabricado por la empresa francesa Cimel Electronique SAS (Sanchez Barrero et al.,
2023). Opera a dos longitudes de onda, 532 nm y 808 nm, con energias de pulso del orden de los
5—10 uJ y 3—5 uJ y una frecuencia de repeticion de 4,7 KHz. Realiza medidas de la radiacién
retrodispersada y del cociente de depolarizacién a ambas longitudes de onda. El sistema de
emisién y recepcion consta de dos telescopios galileanos en configuracién biaxial. Los pulsos de
luz a 532 nm se generan mediante un laser Nd:YAG de frecuencia duplicada. De manera similar,
un sistema que incluye una fuente laser de diodo de banda estrecha pulsada emite pulsos de
luz en el infrarrojo cercano (NIR) a 808 nm. La luz retrodispersada eldsticamente es recogida,
colimada y filtrada en el sistema de recepcion a ambas longitudes de onda, y medida mediante
conteo de fotones. Para la medida del ratio de depolarizaciéon, ambas senales son separadas en
sus componentes paralela y perpendicular mediante un cubo divisor de haz polarizado, delante
del cual se encuentra una lamina de media onda, accionada manualmente, que fija el angulo de
polarizacién de la luz incidente con una precisién de 2° (Sanchez Barrero et al., 2023).

]
T

< s{ NI
“QL‘ S NIR Emission
I |
||I ll
Green Emission Green Reception
Size: 65 x 45 x 71 cm N Mirror F —— Filter  E — Electronic card
Weight ~ 35 kg <= Lens HWP - Half-Wave Plate

K oOpticalfiber  pBs — Polarizer Beam-Splitter

Figura 2.3: Esquema del sistema 6ptico y de adquisicion del lidar CE376 en su versiéon GPN.
Extraido de: https://www.cimel.fr/solutions/ce376/.

2.2. Algoritmo de inversion GRASP

El algoritmo de inversion GRASP es un cédigo de inversién altamente versatil. GRASP
es aplicable a una amplia variedad de sistemas activos y pasivos de teledeteccién atmosférica,
tanto en plataformas terrestres como en satélites. Este algoritmo, permite la combinacién de
medidas de diferentes instrumentos para obtener propiedades 6pticas y microfisicas del aerosol
atmosférico, asi como propiedades épticas de la superficie terrestre (Lopatin et al., 2013; Dubovik
et al., 2014; Torres et al., 2017; Roman et al., 2017; Chen et al., 2018; Lopatin et al., 2021; Roméan
et al., 2022; Li et al., 2022a).

Se compone de dos mdédulos principales. El primero es el médulo de inversién numérica,
que incluye al conjunto de métodos matemaéticos dedicados a realizar la inversién a través del
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ajuste de las observaciones mediante el método de minimos cuadrados multi término (MLSM,
del inglés Multi- Term Least Squared Method; Dubovik and King, 2000; Dubovik et al., 2014,
2021). El segundo mdédulo, es un modelo de transferencia radiativa (médulo Forward), capaz de
emular una amplia variedad de medidas de teledeteccion.

2.2.1. Principios basicos del método MLSM (Multi-term Least Square Method)

El algoritmo de inversion GRASP se basa principalmente en el método de maxima vero-
similitud (MML, del inglés Method of Maximum Likelihood). La idea bésica es la siguiente: si
se tiene un vector f* compuesto por medidas fj(a), que dependen del vector de pardmetros o
caracteristicas a, y este vector contiene también los errores de medida A f*, tal que:

fr="Ffla)+Af" (2.8)
de acuerdo con el MML la solucién al problema de inversién @, sera aquella donde la
distribucién de las diferencias entre los valores medidos f;‘ y los simulados f;(&) se correspondan
lo maximo a la funcion de distribucién de probabilidad de los errores de las medidas f*:

P(Af*) = P(f(a) — f*) = P(f(a)|f*) = max (2.9)

Con esto, la distribucién del error de las medidas P(Af*) se puede aproximar a una
funcion Gaussiana. De esta forma, y a partir de la ecuacién anterior, se tiene que:

PaF) = e (5@ - £ (@) - 1) (2.10)

Donde C se corresponde con la matriz de covarianza asociada a los errores de las medidas.
En este caso, el maximo de la P(Af*) se obtendria buscando el minimo de la funcién ¥(a)
(ver ecuacién (2.11)) que corresponde con el exponente de la ecuacién (2.10) pero con el signo
cambiado. Por tanto, el problema general queda “reducido” a un problema de busqueda de

minimos, donde se buscan los pardmetros @**** que hagan nulo al gradiente del exponente ¥(a):

W(a) = 3 (f(a) - 1) CF (f(a) ~ f7) = min - V¥(a) = 0 (211)

En general, el método de resolucion es bastante complejo debido a la necesidad de dar
cuenta de la no linealidad del operador f, y de la degeneracién del jacobiano J de la funcién
f(a), incluido en la ecuacién V¥(a) = 0.

Hasta ahora, se ha trabajado con un tnico tipo de medidas f*. Sin embargo, el método
MLSM permite invertir simultdneamente un conjunto de k tipos de medidas (f;). Esto, no
sélo permite realizar inversiones utilizando observaciones provenientes de varios instrumentos,
sino que también permite introducir cierta informacién a priori sobre el conjunto de medidas
en forma de ligaduras, las cuales se anaden como si fueran un nuevo conjunto de observaciones.
Asi pues, en el método MLSM, en vez de resolver la ecuacién (2.8) directamente (para un unico
conjunto de medidas f*), se trabaja generalmente con el siguiente sistema de ecuaciones:

fr=fla)+Af*
0* = Gma + Agm (2.12)

a* =a-+ Aa*
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El segundo término del sistema se corresponde con las denominadas ligaduras de suavidad.
Estas permiten eliminar dependencias y oscilaciones irreales en las caracteristicas obtenidas.
Para ello, se asumen nulas las derivadas de orden m de las caracteristicas a. Esta informacién
va contenida en la matriz G,, y el error asociado a esta ligadura, Ag,,, permite controlar el
peso de la misma en el ajuste; es decir, cuanto se va a forzar a que la derivada de orden m del
parametro a se aproxime a cero. Conforme menor sea este error, mas peso tendra esta ligadura,
la mencionada derivada serd més cercana a cero y por tanto la variacién serd mas suave, y
viceversa.

El tercer y ultimo término se corresponde con las denominadas ligaduras a priori. Estas
son bésicamente una serie de valores de a* a los que consideremos que la solucién final a debe
parecerse. El error asociado Aa™ permite controlar cuanto se obliga a que la solucién final a se
parezca a la supuesta a priori a*. Al igual que en el caso de las ligaduras de suavidad, cuanto
menor sea el error, més se restringe la solucién a los valores a priori.

Este sistema de ecuaciones permite regularizar el problema mal definido que supone la
inversién de las propiedades 6pticas y microfisicas del aerosol atmosférico. Con esto, y siguiendo
los célculos detallados por Dubovik and King (2000), la solucién al sistema de ecuaciones anterior
pasa por la minimizacién de la siguiente ecuacién (2.13) cuadrética no lineal, lo cual resuelve
GRASP mediante el método iterativo de Levenberg-Marquardt:

2W(a) = (f(a) - )W (f(a) - f*)

; (2.13)
+y,0" GT"W, 'Ga + yu(a — a*)" W, ' (a — a*)

Donde las matrices de peso W y los multiplicadores de Lagrange - se definen como:

1 1 1
f g a
9 9 (2.14)
€ €
U S
g 2’ e

Siendo e? y €2 los primeros elementos de la diagonal de las matrices de covarianza C Yy
Ca. De esta manera, y en base al valor del error de la ligadura €, y de la medida €y, cuanto
menor es el valor de ¢4, mas grande es el multiplicador de Lagrange asociado ~,, y por tanto
mas restrictiva es la ligadura en el célculo de la minimizacién de ¥(a). La misma légica puede
aplicarse para las ligaduras de suavidad y el multiplicador asociado 4. En el caso de GRASP,
las ligaduras se controlan directamente a través de los multiplicadores de Lagrange. Para una
descripcién mas detallada del método MLSM, se recomienda leer los trabajos de Dubovik and
King (2000), Dubovik (2004), Dubovik et al. (2014), y Dubovik et al. (2021), ademds de la
introduccién exhaustiva incluida en la tesis de Antuna-Sénchez (2021).

2.2.2. Ejecucién y uso del algoritmo GRASP

Para el uso del algoritmo de inversion GRASP, son necesarios dos tipos de archivos. Por
un lado el archivo SDATA (del inglés Sensor Data) que contiene toda la informacién relativa
a las medidas; por ejemplo: tipo de medida, su valor, y los distintos parametros asociados a
ésta como pueden ser las alturas en el caso de la sefial RCS del lidar. Por otro lado el archivo
SETTINGS, el cual contiene todos los pardmetros de configuracion necesarios para ejecutar el
algoritmo como pueden ser: el error asociado a las medidas, el nimero de iteraciones, el método
empleado para resolver la minimizacién mencionada, las propiedades a invertir, o las ligaduras
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y sus multiplicadores de Lagrange. Una vez se tienen ambos archivos, el flujo de trabajo es el
descrito en la Figura 2.4.

General structure of inversion algorithm

Observation definition Forward model:

“| Simulates observations f(a®) for a
given set of parameters a®

3
ar fla®), etc.
. . v
Observation definition:
Viewing geometry, spectral il Numerical Inversion: Inversion settings:
characteristics; coordinates, etc. #| Stat. optimized fitting of f* by [~ - description of error Af*;
Observations: f* fla®) under a priori constraints - a priori constraints
g - final
Retrieved parameters:

aP—describes optical properties
of aerosol and surface

Figura 2.4: Esquema de la estructura del algoritmo de inversion GRASP. Extraido de: http:
//www. grasp-open.com/doc.

A partir de los valores a priori ag introducidos para cada pardmetro a invertir, se modeliza,
mediante el médulo Forward de transferencia radiativa, un conjunto de observaciones f(aq).
Estas se introducen a través de las settings en el médulo de inversiéon donde, mediante el método
MLSM, se calculan las caracteristicas a, que mejor reproduzcan las medidas reales f*. A su
vez, estas se vuelven a introducir en el modulo Forward que genera un nuevo conjunto de
observaciones f(ap). Este proceso se repite de forma iterativa hasta que el residuo entre dos
iteraciones sucesivas del método sea menor que un valor elegido e introducido en las settings, o se
alcance el nimero maximo de iteraciones (también establecido en las settings). Una vez concluido
el proceso iterativo, GRASP devuelve las caracteristicas invertidas a g, junto con los valores de
los residuos generados durante su ejecucion, y el conjunto de observaciones modelizadas f(ay).

2.3. Estacion de medida: El Observatorio Atmosférico de Izana

El Observatorio Atmosférico de Izafna estd ubicado en la isla de Tenerife, Espana, en las
coordenadas 28,3°N, 16,5°W y a una altura de 2373 metros sobre el nivel del mar. El observatorio
se encuentra situado durante casi todo el ano por encima de una capa de inversién térmica
y bajo la influencia de una capa de aire extremadamente seco, con una circulaciéon de aire
predominante del noroeste. Estas condiciones extremadamente limpias, que pueden consideradas
como representativas de la troposfera libre del Atladntico Norte subtropical, contrastan con la
presencia de polvo mineral procedente del continente africano. Esto ocurre principalmente en
verano, cuando la capa de aire sahariano, en su desplazamiento hacia el Atlantico, alcanza y
supera la altitud del observatorio (Barreto et al., 2022b). Estas condiciones tnicas hacen del
Observatorio de Izana una de las ubicaciones mas propicias para el estudio y observacion del
aerosol atmosférico en el Atlantico Norte.

El Observatorio es parte integral del programa de Vigilancia Atmosférica Global (GAW,
del inglés Global Atmosphere Watch) de la Organizacién Meteorolégica Mundial (WMO del
inglés World Meteorological Organization), y contribuye a diversas redes de medida global del
aerosol atmosférico, entre las que se encuentran AERONET, GAW/PFR, o MPLNET. Ademas,
gracias a su localizacién y condiciones climatolégicas especificas, el observatorio es una de las
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dos estaciones seleccionadas para realizar la calibracién absoluta de los fotémetros de la red

AERONET (Milford, 2024).

En lo que se refiere a su capacidad instrumental para la monitorizacién de aerosoles, el
Observatorio Atmosférico de Izana cuenta con varios sistemas lidar operando de forma continua
junto con numerosos fotémetros parte de la red AERONET y ACTRIS (The Aerosol, Clouds
and Trace Gases Research Infrastructure, https://www.actris.eu/) (Laj et al., 2024). Se trata
de los sistemas lidar MPL-4B (Campbell et al., 2002; Flynn et al., 2007) y CE376 GPNP (San-
chez Barrero et al., 2023). Esta disposicién permite hacer uso de la sinergia entre instrumentos
y combinarla con el algoritmo de inversion GRASP con el fin de realizar un andlisis y caracteri-
zacion exhaustivas del aerosol a partir de la obtencién de sus propiedades épticas y microfisicas,
tanto en la columna atmosférica como en la vertical.

2.4. Metodologia

2.4.1. Datos fotométricos

En este trabajo se han empleado tanto medidas de AOD como radiancias del cielo a 440,
675, 870, y 1020 nm. extraidas de la red AERONET para la estacion de Izafia. En concreto, se
utilizaron datos de AOD de nivel 1.5 de la versién 3 del algoritmo de AERONET (Giles et al.,
2019), que elimina tanto los datos contaminados por nubes como los afectados por anomalias
del instrumento. Adem4s, se utilizaron medidas brutas de radiancias del cielo, tanto de escena-
rios tipo hibrido como de almucantar. Estos datos se han sometido a un sistema de filtrado y
procesamiento, similar al descrito en Roméan et al. (2018), en el que las radiancias y el AOD se
emplean para realizar la inversion si, tras pasar el proceso de filtrado, se cumplen las siguientes
condiciones:

1. El ntimero de medidas de radiancia para cada longitud de onda en cada uno de los esce-
narios de escaneo del cielo (almucantar e hibrido) es mayor o igual a 10.

2. En cada escenario hay al menos una medida de radiancia en los rangos de angulos de
dispersion: > 3,2° hasta 6°, 6° hasta 30°, 30° hasta 78° y > 78°.

3. Para cada escenario y longitud de onda, existe un valor de AOD valido en un entorno de
416 min alrededor de este.

Una vez filtrados, los valores de radiancia se han normalizado haciendo uso del “2000
ASTM Standard Extraterrestrial Spectrum Reference E-490-00" (https://www.nrel.gov/grid/
solar-resource/spectra-astm-e490.html), ponderado por las funciones de respuesta de cada
uno de los filtros del fotémetro extraidas de la plataforma CAELIS (https://www.caelis.uva.
es/; Gonzilez et al., 2020).

Por 1ultimo, y como parte de la radiancia del cielo procede parcialmente de la luz refleja-
da por la superficie terrestre, se emplearon los parametros de reflectancia del suelo obtenidos
mediante el producto “V005 MODIS Terra + Aqua BRDF/Albedo 16-Day L3 0.05Deg CMG”
del instrumento MODIS (Del inglés MODerate Imaging Spectrometer). Los datos fueron inter-
polados linealmente a las longitudes de 675, 870, y 1020 nm y extrapolados a 440 nm, para
dar cuenta de la reflectancia de la superficie mediante la funcién de distribucién de reflectancia
bidireccional (BRDF por sus siglas en inglés Bidirectional Reflectance Distribution Function)
dentro de GRASP.
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2.4.2. Perfiles lidar

Para los perfiles verticales, se han empleado las senales RCS del lidar CE376 a 532 y
808 nm, obtenidas cada minuto, con una resoluciéon vertical de 15 m, y promediadas en una
ventana de +15 min en torno a cada escenario disponible. Con el fin de evitar la contaminacion
debida a nubes en los perfiles promediados, se ha hecho uso del lidar MPL (https://mplnet.
gsfc.nasa.gov/), que mide conjuntamente con el CE376 en Izana, para comprobar que ninguno
de los perfiles seleccionados esté contaminado por nubes. En caso de detectarse contaminacion
por nube, se elimina el perfil junto con los datos de AOD y radiancia del cielo asociados. Una
vez obtenido el perfil promediado en la ventana, se aplica un proceso de eliminaciéon de ruido
mediante una transformada wavelet discreta con umbral local, segin lo descrito en Mao (2012).
Esto permite ampliar el alcance vertical de ambos canales, mitigando el ruido inducido por el
“fondo solar”, especialmente en el canal de 808 nm. Finalmente, se normalizaron cada uno de
los perfiles obtenidos, a un perfil de 60 puntos con espaciado logaritmico siguiendo el método
descrito en Romén et al. (2018).

2.4.3. Estrategia de inversion

Como ya se ha indicado en las secciones anteriores, para la obtencion de las propiedades
Opticas y microfisicas del aerosol se ha empleado el algoritmo de inversién GRASP. En concreto,
se hizo uso de la inversién lidar+fotémetro, anteriormente conocida como GARRLIC (Del inglés
Generalized Aerosol Retrieval from Radiometer and Lidar Combined data) y ahora integrada
dentro del algoritmo GRASP (Lopatin et al., 2013, 2021). Esta configuracién permite obtener
las propiedades épticas y microfisicas del aerosol tanto integrada en la columna atmosférica como
con resolucién vertical, con la posibilidad de diferenciar entre modos de aerosol (fino y grueso)
si se incluyen medidas de la RCS a dos o més longitudes de onda, o el perfil de depolarizacién
(Lopatin et al., 2021).

En este caso, y dado que se usaron las seniales RCS a 532 nm y 808 nm, se ha configurado
la estrategia de inversién asumiendo una distribucion de tamanos bimodal, en 10 intervalos
triangulares espaciados logaritmicamente para el modo fino y 15 para el grueso, ocupando un
rango de radios desde 0,05um hasta las 0,58um para el modo fino, y desde las 0,33um hasta las
15um para el modo grueso, lo que constituye un rango total de radios desde las 0,05um hasta
las 15um. Ademads se han considerado que los indices de refraccién real e imaginario, la razén
lidar, y el albedo de dispersion simple en columna, son diferentes para cada modo y varian con
las longitudes de onda disponibles (440, 523, 675, 808, 870 y 1020 nm). También se va a invertir
la fraccién de particulas esféricas. Respecto a la distribucién vertical del aerosol, se ha asumido
que esta varia con la altura y es distinta para el modo fino y el grueso.

Esta inversion de dos modos permite obtener los perfiles verticales de diversas propiedades
intensivas del aerosol. De esta, se han obtenido también los perfiles verticales del exponente de
Angstrom, el LR y el SSA, junto con los perfiles de concentracién, backscattering, scattering,
absorcién, y extincién en 60 intervalos espaciados logaritmicamente para cada modo y cada
una de las longitudes de onda usadas. Finalmente se han calculado los errores derivados de la
inversién para cada uno de los productos obtenidos mediante GRASP segin lo mostrado en
Herrera et al. (2022).

Como se indico en la Seccién 2.2.2, para realizar la inversion, se parte de unos resultados a
priori. En el caso de este trabajo, el escenario inicial ha sido el mismo para todas las inversiones
realizadas, excepto para la distribucién de tamanos, que se ha supuesto como una distribucién
trapezoidal proporcional al AOD medido a 440 nm, segiin lo descrito en Romén et al. (2017). Asi
pues, se han mantenido constantes tanto los valores de los multiplicadores de Lagrange asociados
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a estos y a las ligaduras de suavidad para todas las inversiones realizadas. Finalmente, en la
inversién de los perfiles verticales GRASP asume dos suposiciones (Lopatin et al., 2013):

1. Se supone constante la variacion vertical de la distribucién del aerosol desde el suelo hasta
el primer punto del perfil (2y,in):

C(Z) = c<zmin) z < Zmin (2.15)

2. A partir de la altura méxima del perfil (z;,4:), se supone un decaimiento lineal en la
distribucion vertical del aerosol:

C(Z) = C(Zmax) —Qa-z 2 > Zmax (216)

donde « es elegida tal que ¢(z) — 0 en el tope de la atmdsfera, el cual GRASP considera
que se situa a 40 km de altura.
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3. Resultados

3.1. Descripcién del evento

Una vez establecida la metodologia para obtener las propiedades de los aerosoles combi-
nando datos de fotémetro y lidar en el algoritmo GRASP, se ha aplicado a los datos disponibles
en Izana durante un evento de interés. Para este estudio, se ha seleccionado un evento ocurrido
los dias 29 y 30 de junio de 2023. Estos dias han sido elegidos debido a la intrusién de varios
tipos de aerosoles, lo que hace que la metodologia mencionada sea particularmente 1til, ya que
permite discernir entre distintos tipos de aerosoles en la vertical.

En el panel superior de la Figura 3.1, se muestran tanto los valores de AOD a 500 nm como
el exponente de Angstrom calculado en las longitudes de 440 y 870 nm extraidos de AERONET;
Asi pues, en los paneles central e inferior se muestran los valores de la RCS del lidar CE376 a
532 y 808 nm. Con los datos disponibles para cada uno de los dias, se han realizado un total de
45 inversiones, las cuales se han obtenido a las horas senaladas por las lineas rojas en la Figura
3.1. El evento seleccionado muestra una carga media-baja de aerosol, con un AOD a 500 nm que
varia entre 0,1 y 0,26 aproximadamente, con un valor medio de 0,16. El cambio en los valores
de AE, cuyo valor medio es de 0,14 el dia 29, y 0,76 el 30, da cuenta de un cambio en el tamano
y tipo del aerosol entre ambas fechas.
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Figura 3.1: Valores del AOD a 500 nm (en verde) y AE (en azul) en el panel superior, sefiales
RCS del lidar CE376 a 532 nm y 808 nm en los paneles central e inferior, respectivamente, y las
inversiones obtenidas (en rojo) durante el periodo del 29 al 30 de junio de 2023.
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Las graficas de las RCS a 532 nm y 808 nm revelan la presencia el dia 29 de una capa
uniforme y extensa que alcanza alturas cercanas a los 6000 m snm, observdndose un descenso
durante el dia. A lo largo del 30 de junio, esta capa se mantiene en gran medida, coincidiendo con
la aparicién de una capa mas fina pero con mayor senal. Esta nueva capa asciende gradualmente
a lo largo del dia, posiciondndose entre los 4000 y 4500 m snm hacia el mediodia, observandose
una disminucién en la intensidad de las seniales de ambos canales hacia las ultimas horas de la
tarde.

Con el fin de identificar el origen del aerosol, se ha corrido el modelo HYSPLIT (Hybrid
Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory Model https://www.ready.noaa.gov/HYSPLIT.
php; Stein et al., 2015), para los dos dias del evento, usando como entrada la base de datos
meteorolégicos GDAS (Del inglés Global Data Adquisition System). En concreto, se generaron
3 retrotrayectorias a 3 alturas diferentes, usando como referencia la senal RCS del lidar, y con
tiempos de ejecucién diferentes para cada uno de los dias.

NOAA HYSPLIT MODEL NOAA HYSPLIT MODEL
Backward trajectories ending at 1200 UTC 29 Jun 23 Backward trajectories ending at 1200 UTC 30 Jun 23
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Figura 3.2: Retrotrayectorias generadas mediante HYSPLIT para los dias 29 (a) y 30 (b) de
junio de 2023

Para el caso del dia 29 de junio (Figura 3.2a) se han calculado las retrotrayectorias a
3000, 4000, y 5000 m snm con un tiempo de ejecucién de 7 dias. El resultado muestra una clara
predominancia en el origen sahariano de la capa de aerosol, lo que ademas concuerda con los
valores de AOD y AE registrados para esta fecha. Como ya se indicé anteriormente en la Seccién
2.3, este tipo de escenario es propio de los meses de verano en los que la capa de aire sahariano
alcanza al observatorio en su camino hacia el Atldntico (Barreto et al., 2022a). Finalmente, para
el dia 30 (Figura 3.2b) se calcularon las retrotrayectorias a 3000, 4000 y 4500 m snm, con un
tiempo de ejecucién de 9 dias. En este caso, los resultados obtenidos muestran un claro patron
en el origen de las distintas capas de aire. Por una parte, las masas de aire situadas a 3000 y
4500 m snm tienen un claro origen en el Sahara, por lo que se confirma la continuidad de la
capa sahariana sobre Izana. Por otro lado, se establece el origen de la nueva capa que quedaba
identificada en las senales RCS del lidar a 4000 m snm en la zona este de Canada.

A la vista de la Figura 3.3, en la que se muestran las anomalias térmicas detectadas
desde satélite, se puede observar como para el dia 22 de junio se detectaron tanto la presencia de
puntos calientes como de humo de incendios en zonas cercanas al origen de la trayectoria (imagen
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extraida del sensor VIIRS -Visible Infrared Imaging Radiometer Suite- a bordo del satélite Suomi
NPP -National Polar orbiting Partnership-). Esta trayectoria, junto con el aumento del AE
durante el dia 30, indicarfan la entrada de una capa de humo de transporte de largo recorrido
que parece haber sido inyectado en capas altas de la atmésfera debido a la formacién de piro-
cumulonimbus (Peterson et al., 2018) en el entorno de los incendios que tuvieron lugar en el este
de Canadda durante junio de 2023.

® ( ﬁ\h

Figura 3.3: Puntos calientes en naranja (TERRA/MODIS), humo en rojo (Deep Blue Aerosol
Type Algorythm Suomi NPP/VIIRS) y reflectancia corregida (TERRA/MODIS) para el dia 22
de Junio de 2023 sobre Canada. Imagenes generadas con el sistema NASA WorldView system
(https://worldview.earthdata.nasa.gov/).

Concentracién (ug/m?3) del polvo atmosférico (0.03 - 20 pm)
Izafia (28.5N 16.50)
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Figura 3.4: Simulacion del modelo CAMS-ECMWF (Copernicus Atmosphere Monitoring Ser-
vice - European Centre for Medium-Range Weather Forecasts, Peuch et al. (2022)) para las
concentraciones verticales de polvo desértico.
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Finalmente, el andlisis de las simulaciones del modelo CAMS-ECMWF (Copernicus At-
mosphere Monitoring Service - European Centre for Medium-Range Weather Forecasts, Peuch
et al. (2022)) para las concentraciones verticales de polvo desértico (Figura 3.4) y para quema
de biomasa (Figura 3.5), realizadas en el Observatorio de Izana cada 12 horas, revela cambios
significativos en la composicién atmosférica entre los dias 29 y 30. El 29, el modelo indica la
presencia y retirada parcial, a lo largo del dia, de la capa de polvo sahariano, con concentra-
ciones que oscilan entre los 100 y 250 ug/m? en la franja de 2000 a 5500 m (entre 700 y 500
hPa , aproximadamente). Esta situacién cambia drasticamente el dia 30 con la llegada del humo
proveniente de los incendios en Canadd. En este dia, se observa el mismo ascenso gradual de esa
capa de humo o quema de biomasa que se veia en la senal RCS del lidar, con concentraciones de
10 a 23 pg/m3. Dicha capa de humo se mezcla con restos del polvo sahariano del dfa anterior,
que ahora presenta concentraciones reducidas de entre 10 y 40 pg/m3.

Concentracién (ug/m?®) de aerosoles procedentes de
la quema de biomasa lzafa (28.5N 16.50)

0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 15 20 25 30 35 40 45 50 60 70 80 90 100
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Figura 3.5: Simulacion del modelo CAMS-ECMWEF (Copernicus Atmosphere Monitoring Ser-
vice - European Centre for Medium-Range Weather Forecasts, Peuch et al. (2022)) para las
concentraciones verticales de quema de biomasa.

A partir de la informacion proporcionada y del analisis realizado, se concluye que los dias
29 y 30 de junio representan un evento de aerosoles con caracteristicas claramente diferenciadas.
El dia 29 se identifica como un evento de intrusion de calima, evidenciado por las trayectorias
obtenidas y los valores de AOD y AE observados. En contraste, el dia 30 se presenta como un
evento mucho mas complejo, caracterizado por la mezcla del remanente de la capa sahariana
con humo de incendios de largo recorrido provenientes del este de Canada.
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3.2. Analisis de inversiones y caracterizacion

3.2.1. 29 de junio de 2023 (calima)

Como se ha detallado en la Seccién 3.1, el evento observado el dia 29 en la isla de Tenerife
fue identificado como una intrusion de calima. Este fenémeno, consistente en la presencia de polvo
sahariano en la atmodsfera, mostré una concentracién inicialmente alta que fue disminuyendo
progresivamente a lo largo del dia. Del total de las 45 inversiones obtenidas para ambos dias,
22 pertenecen a este evento en concreto. En este sentido, la Figura 3.6a muestra la media de
las distribuciones de tamanos obtenidas, donde se puede apreciar un claro modo grueso con un
pico centrado en radios en torno a las 1,7um, con un valor medio (£ desviacién estdndar) de
concentracién de 0,067 & 0,007 um?/um?, y un modo fino casi inexistente con un valor medio
méximo, centrado en torno a las 0,25um, de 0,004 + 0,001 pum?/um?. Esto es consistente con
lo reportado el articulo de Barreto et al. (2022b), donde la capa sahariana en Izafia queda
caracterizada por un modo grueso predominante centrado en torno a 1,58 +0,12um.
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Figura 3.6: Medias diarias de la distribucién volumétrica de tamanos (a) y albedo de dispersién
simple (SSA, total y por modo) (b), en las longitudes de onda de 440, 532, 675, 808, 870 y 1020
nm (+ desviaciones estandar en sombreado), obtenidas mediante GRASP para el dia 29 de junio
de 2023.

En la Figura 3.6b, se presentan los valores medios del albedo de dispersiéon simple de
las 22 inversiones para el dia 29, acompaniados de sus respectivas desviaciones estandar para
cada uno de los modos obtenidos. Se observa que tanto el valor medio del modo grueso como el
total exhiben la dependencia espectral caracteristica del polvo desértico, donde las longitudes de
onda mas bajas muestran un rango de absorcién que disminuye progresivamente al aumentar la
longitud de onda (Dubovik et al., 2002). Ademas, es relevante destacar la variabilidad espectral
de la desviacion estdndar asociada a cada modo. Generalmente, el modo grueso presenta mayor
variabilidad en longitudes de onda cortas que en las largas, mientras que en el modo fino ocurre
lo contrario. Esta variabilidad espectral, junto con la proximidad entre el modo total y el modo
dominante del aerosol, son comportamientos tipicos en este tipo de inversion, y coinciden con lo
mostrado en el articulo de Lopatin et al. (2013). Tanto las distribuciones de tamano, como los
valores del SSA obtenidos para cada inversién junto con su error, se encuentran incluidos en el
Anexo A, concretamente en las Figuras A.1 y A.3.
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Figura 3.7: Perfiles verticales de concentraciéon volumétrica de aerosoles (CV) para cada modo
(fino en rojo y grueso en azul) con sus respectivos errores (sombreado) el para dia 29 de junio

de 2023.

En contraste con el andlisis de las propiedades en columna, para el estudio de las propie-
dades verticales del aerosol no se han calculado los valores promedio del dia. Dado que la altura
y distribucién de la capa de aerosol varian a lo largo del dia, al igual que la altura maxima y el
espaciado entre los puntos de los perfiles invertidos, calcular una media podria resultar en una
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representacion inexacta de la dinamica diaria. En su lugar, se ha optado por mostrar todos los
perfiles verticales obtenidos con GRASP correspondientes al dia 29 en una figura tnica, con el
objetivo de capturar la variabilidad temporal de las capas de manera mas efectiva.

Siguiendo en esta linea, los perfiles verticales de concentracién volumétrica obtenidos para
dicho dia se muestran en la Figura 3.7. Los perfiles de extincién y backscattering, aunque igual-
mente relevantes para una comprension completa del fenémeno, se encuentran en el Anexo A,
especificamente en las Figuras A.5 y A.7. En general, se puede apreciar como la capa de aerosol
del modo grueso (en azul) se va desplazando a lo largo del dia de forma que a primeras horas
presenta una concentracién méas o menos uniforme entre las alturas de 3000 y 5000 m snm, de
entre 30 y 40 um?/em3. Hacia tltimas horas del dia se va achatando y desplazando hacia capas
bajas, quedando comprendida entre los 3000 y 3600-3700 m snm, tal y como se aprecia en la
senial RCS de la Figura 3.1. Estos resultados concuerdan con los obtenidos por Barreto et al.
(2022a), donde la capa de aire sahariano en verano en la regién del Atlantico Norte subtropical
aparece definida como una capa bien mezclada que alcanza tipicamente alturas de 5000-6000 m
snm. Es notable también la casi inexistente presencia de un modo fino en los perfiles a lo largo
del dia, lo que reitera el comportamiento tipico de eventos donde el modo grueso de aerosol es
el dominante.

Continuando con el analisis de los perfiles de extincién y backscattering en las longitudes
de onda de 532 y 808 nm, presentados en las Figuras A.5 y A.7 respectivamente, se observa una
dindmica similar a la descrita en los perfiles de concentracion volumétrica. En cuanto al valor de
los perfiles de extincion, estos muestran una muy baja dependencia espectral, con la extincién
en 808 nm siendo ligeramente superior a la de 532 nm en la mayoria de alturas. Esto puede tener
su explicacién en el valor extremadamente bajo del exponente de Angstrom calculado en base
a los valores de AOD (ver Tabla B.1) invertidos por GRASP para dichas longitudes, durante el
evento.

Finalmente, la variabilidad observada en los perfiles de backscattering (Figura A.7) a
lo largo del dia puede explicarse debido a los cambios observados en la razén lidar obtenida
mediante GRASP a lo largo del dia, la cual depende intrinsecamente del SSA (Lopatin et al.,
2021). Como se ha mostrado en esta seccion, el SSA exhibe una alta variabilidad durante el dia
(Figura 3.6b), lo que influye directamente en los valores de la razén lidar.

Con el fin de realizar una comparacién de las inversiones GRASP con el algoritmo de
inversion de AERONET (Dubovik and King, 2000; Sinyuk et al., 2020) y el método de Klett
(Klett, 1981). Se ha tomado la inversién con mayor valor de AOD total, dado que en general el
valor del AOD suele tomarse como un indicador de la exactitud de las propiedades invertidas
(Dubovik and King, 2000). En el caso del dia 29, este valor (Ver Tabla B.1 incluida en el Anexo
B) se corresponde con la inversién obtenida a las 08:54:33 UTC.

Atendiendo a las Figuras 3.8a y 3.8b, donde se representan la distribucién volumétrica de
tamano de GRASP junto con la de AERONET, y el SSA de GRASP junto con el de AERONET.
Se puede observar que el grado de consistencia entra ambas inversiones en el caso de las distribu-
ciones de tamano es bastante bueno, produciéndose la mayor diferencia en el modo fino obtenido
por GRASP. La inversion de AERONET da un valor de concentracién volumétrica ligeramente
menor, lo que puede explicarse debido a la baja sensibilidad de la inversion de AERONET a
modos finos de aerosol (Lopatin et al., 2013). Finalmente, el error obtenido para la distribucién
de tamanos del aerosol por medio de la inversién GRASP, definido por los contornos alrededor
de las curvas, es bastante reducido, en parte debido a los valores de AOD con los que se realiza
la inversién.
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Figura 3.8: Distribuciones volumétricas de tamano obtenidas por GRASP (total y por modo)
con error (sombreado) y AERONET (a), y albedo de dispersién simple (SSA) obtenido por
GRASP (total y por modo) con error (sombreado) y AERONET (b) en las longitudes de onda
de 440, 532, 675, 808, 870 y 1020 nm para el dia 29 de junio de 2023 a las 08:54:33 UTC.

Respecto a los valores de SSA obtenidos, es aqui donde se produce la mayor diferencia entre
las inversiones. Por un lado, GRASP muestra un modo grueso con una dependencia espectral
propia del aerosol desértico (Dubovik et al., 2002), un modo total muy similar al anterior y un
modo fino muy poco absorbente, con valores en torno a 0,97 en 440 nm y 0,96 en 1020 nm. Por
otro lado, AERONET muestra una ligera tendencia ascendente hasta alcanzar un maximo en
675 nm, comportamiento que cambia a partir de esta longitud, donde se produce un descenso del
SSA hasta alcanzar su minimo local en 1020 nm. Al realizar una separacién en modos, GRASP
es capaz de obtener una curva de SSA que se asemeja a la que se obtendria para la calima,
mientras que AERONET muestra dicho comportamiento en las longitudes de onda corta, pero
en las longitudes de onda larga se asemeja mas al que se tendria para el aerosol fino.

Si se examina el error de la inversién GRASP para ambos modos se puede apreciar esa
dependencia espectral que antes se veia reflejada en las desviaciones tipicas para el total de las
inversiones (Figura 3.6b). Esta dependencia podria atribuirse, en parte, a la baja eficiencia del
scattering en particulas gruesas y finas en longitudes de onda cortas y largas, respectivamente, lo
cual incrementa la variabilidad y el error en las inversiones de ambos tipos de modos en sendas
longitudes de onda (Lopatin et al., 2013). Atdn asi, los valores del error para el modo fino son
mucho mayores que para el resto, lo cual podria ser debido a la baja carga de aerosol fino ya

comentada, la cual queda reflejada en un valor de la fraccién fina de AOD (%) muy bajo

para todas las longitudes de onda a lo largo del dia (Ver Tabla B.2 en el Anexo B).

Para realizar la comparacion entre los perfiles de extincién y backscattering a las longitudes
de onda de 532 y 808 nm obtenidos mediante GRASP y aquellos derivados del método de Klett,
ha sido necesario ajustar la resolucion vertical de ambos conjuntos de datos. Esto se ha logrado
interpolando los perfiles de GRASP a una malla con una separacién uniforme de 15 metros,
garantizando asi la equivalencia en el espaciado de ambos perfiles. Adicionalmente, se ha llevado
a cabo la correspondiente interpolacion y propagacion de los errores asociados con estos perfiles.

El resultado puede observarse en las las Figuras 3.9 y 3.10, donde se pone de manifiesto
el efecto que tiene el tratamiento de los perfiles descrito en la Seccién 2.4.2. En concreto, y
atendiendo a los perfiles a 808 nm, se puede comprobar que el alcance vertical del método de
Klett se encuentra limitado por el alcance de la RCS a dicha longitud, mientras que el calculado
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mediante GRASP es mucho mayor, con una diferencia de casi 2000 m entre uno y otro.
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Figura 3.9: Perfiles verticales de extincién (oey:) obtenidos mediante GRASP con error (som-
breado), y el método de Klett para las longitudes de 532 y 808 nm para el dia 29 de junio de
2023 a las 08:54:33 UTC.

Examinando ahora los perfiles de extincion presentados en la Figura 3.9, se observa que
ambos perfiles muestran en general un alto grado de coherencia entre métodos, con diferencias
ligeramente superiores en el caso de los 532 nm. Ademads, los valores de extincién obtenidos a
532 nm estan en concordancia con los presentados en Barreto et al. (2022a), donde se estima que
la extincién media de la capa con mayor contenido de polvo es de aproximadamente 55 Mm !
para la capa de aire sahariano durante el verano en la regién del Atlantico Norte subtropical.
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Figura 3.10: Perfiles verticales de backscattering (opqcr) obtenidos mediante GRASP con error
(sombreado), y el método de Klett para las longitudes de 532 y 808 nm para el dia 29 de junio

de 2023 a las 08:54:33 UTC.
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Finalmente, en el caso de los perfiles de backscatering (Figura 3.10) la diferencia entre
ambos métodos se hace mucho mas marcada. Incluso con el efecto ya comentado de los perfiles
en capas bajas, los valores de backscattering obtenidos mediante GRASP a ambas longitudes de
onda son significativamente mayores que los calculados mediante el método de Klett. La fuente
de esta discrepancia podria encontrarse en el valor de la razén lidar. Atendiendo a la diferencia
entre los valores de backscattering a diferentes longitudes de onda puede comprobarse como los
perfiles obtenidos mediante el método Klett presentan una mayor dependencia espectral que los
obtenidos mediante el algoritmo GRASP. La inversion lidar-fotometro de GRASP, al incorporar
informacién de la senal lidar, es mucho maés sensible al backscattering de particulas que otros
métodos como el de AERONET. Esto resulta en una exactitud mayor a la hora de obtener la
razén lidar por parte de GRASP en condiciones de carga de aerosol relativamente alta (Lopatin
et al., 2013).

3.2.2. 30 de junio de 2023 (mezcla)

Partiendo de lo indicado en la Seccién 3.1, el dia 30 de Junio se identificé como un evento
de mezcla que combina por una parte polvo desértico y por otra humo con transporte de largo
recorrido proveniente de incendios localizados en Canadéa. En este caso, se obtuvieron un total
de 23 inversiones, a partir de las cuales, se han obtenido las medias de la distribuciéon de tamanos
y el SSA, mostradas en las Figuras 3.11a y 3.11b. Atendiendo a la primera de estas, donde se
muestra la distribucién de tamanos media (Figura 3.11a), se puede apreciar cémo la mezcla de
modos grueso y fino de aerosol queda descrita en la distribucién de tamanos media. En general,
se observan dos modos bien definidos de aerosol, donde el grueso mantiene su predominancia
frente al fino, pero con valores mucho menores que en el caso del dia anterior. En concreto, el
modo fino presenta un pico de concentracién en torno a 0,25um con un valor medio (4 desviacién
estdandar) de 0,014 + 0,003 um?/um?. Este modo fino, centrado en un radio modal mayor que
el que se obtendria cominmente en presencia de aerosoles finos, es caracteristico del humo de
incendios de transporte de largo recorrido (Gonzélez et al., 2020; Eck et al., 2009). Finalmente,
el modo grueso mantiene su maximo en 1,7um, pero ahora con una concentracién menor, de
valor medio (4 desviacién estandar) 0,019 4 0,003 pum?/um?.
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Figura 3.11: Medias diarias de la distribucién volumétrica de tamanos (a) y albedo de dispersién
simple (SSA, total y por modo) (b), en las longitudes de onda de 440, 532, 675, 808, 870 y 1020
nm (+ desviaciones estandar en sombreado), obtenidas mediante GRASP para el dia 30 de junio
de 2023.
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Atendiendo ahora a la Figura 3.11b, donde se presentan los valores medios del SSA para
el dia 30 con su desviaciéon estandar sombreada, puede apreciarse como, al aumentar la carga
del aerosol fino y disminuir la del grueso, los valores de la desviaciéon del SSA de este tltimo
modo aumentan significativamente en longitudes de onda corta. Mientras, para el modo fino
en general se produce una disminucion de la desviacién estandar del SSA respecto al caso del
dia 29. Ademads, la similitud en el comportamiento de las curvas de SSA del modo fino y total
sugieren que el modo dominante épticamente en este caso va a ser el aerosol fino, hecho que
se constata en los valores de la fracciones fina y gruesa del AOD, incluidas en las Tablas B.5 y
B.6 del Anexo B. Finalmente, atendiendo a la forma espectral de las curvas medias, se puede
ver como el modo grueso mantiene un comportamiento espectral del SSA propio de la calima,
mucho mas marcado que en el dia anterior, pero desplazado hacia valores mucho mas bajos.
Por otro lado, el modo fino parece presentar una baja absorcién que aumenta levemente hacia
longitudes de onda larga. Al igual que para el dia anterior, la totalidad de las inversiones de las
distribuciones y el SSA con su error se encuentran recogidas en las Figuras A.2 y A.4 incluidas
en el Anexo A.

Focalizando el analisis en la evolucién vertical de las capas de aerosol, nos centramos en
los perfiles verticales de extincién, backscattering y concentracién volumétrica. Estos tltimos,
pueden consultarse en las Figuras A.6 y A.8 incluidas en el Anexo A.

En esta linea, y al igual que para el dia 29, la serie temporal de perfiles verticales de con-
centracion volumétrica de aerosoles, mostrada en la Figura 3.12, permite visualizar el ascenso
de la capa de humo comentado en la Seccién 3.1 y que se apreciaba claramente en las salidas del
modelo CAMS (Figuras 3.5 y 3.4) y en los valores de la RCS del lidar (Figura 3.1). Es notorio
como la capa de humo, en su ascenso, incrementa en concentracién hasta alcanzar su punto
maximo alrededor del mediodia a una altura de aproximadamente 4000 m snm. Posteriormente,
esta capa se expande verticalmente, lo cual se acompana de una disminucién en su concentra-
cién, con su maximo reubicdndose cerca de los 3500 m. Paralelamente, la capa de calima, que
inicialmente se distribuye verticalmente entre los 3000 y 4000 m snm, es desplazada hacia los
4000 m snm durante las primeras horas de la manana por el movimiento ascendente de la capa
de humo. Al mediodia, ambas capas llegan a solaparse. Hacia el final del dia, la concentracién de
ambas capas disminuye, y se separan nuevamente, estableciéndose dos capas de polvo sahariano
claramente diferenciadas, con la mayor parte de la capa de humo restante situdndose entre estas.

Examinando los perfiles verticales de extincién y backscattering presentados en las Figuras
A.6 y A.8 del Anexo A, se observa como reflejan la misma dindmica de las capas mencionada,
similar a lo documentado para el dia 29. No obstante, es notable que estos perfiles presentan un
error significativamente mayor en comparacién con el evento de calima, posiblemente debido a
la complejidad intrinseca del evento de mezcla frente al anterior. En cuanto a la dependencia
espectral de los perfiles, esta resulta méas pronunciada en comparacion con el evento anterior.
En los perfiles de extincién se observa claramente que las secciones correspondientes al humo
muestran una mayor extincion a 532 nm que a 808 nm, diferencia que se intensifica a medida que
aumenta la concentracién de humo. Este efecto es coherente con el comportamiento espectral
esperado para el humo de incendios (Haarig et al., 2018; Murayama et al., 2004), dado que
las particulas finas tienden a presentar una mayor dependencia espectral en su extinciéon en
comparacién con las particulas gruesas.

Finalmente, el analisis de los perfiles de backscattering muestra una dependencia espectral
general similar a la de los perfiles de extincion, aunque existen ciertas anomalias que complican
esta caracterizacién. Tipicamente, se esperaria que el backscattering a 808 nm fuera menor
que a 532 nm debido a las propiedades de dispersién de las particulas de humo (Haarig et al.,
2018; Murayama et al., 2004). No obstante, en situaciones con altas concentraciones de humo,
se detecta la tendencia opuesta, donde el backscattering a 808 nm supera al de 532 nm. La
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Figura 3.12: Perfiles verticales de concentracién volumétrica de aerosoles (CV) para cada modo
(fino en rojo y grueso en azul) con sus respectivos errores (sombreado) el para dia 30 de junio

de 2023.

explicacion para este fendmeno podria residir, al igual que para el dia 29, en la razén lidar
obtenida con GRASP. Si nos fijamos en la Figura A.4, concretamente en las curvas de SSA
obtenidas durante el aumento de la concentracién del modo fino del aerosol (tercera fila por
arriba), se puede apreciar como GRASP proporciona valores significativamente bajos para el
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SSA del modo grueso a longitudes de onda corta, y valores muy cercanos a 1 en longitudes de
onda larga. Esta diferencia entre longitudes de onda observada en los valores del SSA para el
modo grueso podria estar reduciendo directamente el scattering a longitudes de onda cortas (hay
més absorcién), y por tanto el backscattering; esto reduciria significativamente los perfiles de
backscattering total a esas longitudes de onda, como se ha observado.

Siguiendo la metodologia empleada el dia 29 para garantizar coherencia en la presentacién
y discusion de los resultados, se ha elegido la inversién con el mayor AOD total del dia 30 como
referencia principal para comparar los resultados obtenidos con aquellos derivados de la inversion
de AERONET y el método de Klett. Sin embargo, dado que no se encontré una coincidencia
directa con una inversion de AERONET para la inversién de GRASP con el médximo AOD
total, se opté por seleccionar la siguiente inversién con el valor de AOD total mdas alto (ver
Tabla B.4 incluida en el Anexo B) que coincidiera con una de AERONET. En este caso, se eligié
la inversién realizada a las 16:22:58 UTC.

Examinando la distribuciéon de tamanos representada en la Figura 3.13a, se puede obser-
var que, en general, hay una buena consistencia entre las curvas obtenidas mediante GRASP
y la inversién de AERONET. Sin embargo, se identifican algunas discrepancias notables en los
extremos de los modos fino y grueso de GRASP. Estas diferencias resultan en variaciones signi-
ficativas entre ambas inversiones en los valores de la distribucién para particulas de radios muy
pequenos y muy grandes. En cuanto al error asociado a la inversion GRASP, este es notable-
mente mayor en comparacién con lo observado en el evento del dia 29, lo cual puede atribuirse
a la complejidad inherente del evento de mezcla analizado.
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Figura 3.13: Distribuciones volumétricas de tamano obtenidas por GRASP (total y por modo)
con error (sombreado) y AERONET (a), y albedo de dispersién simple (SSA) de GRASP (total
y por modo) con error (sombreado) y AERONET (b) en las longitudes de onda de 440, 532,
675, 808, 870 y 1020 nm para el dia 30 de junio de 2023 a las 16:22:58 UTC.

La complejidad del evento se manifiesta claramente en los resultados del SSA de la in-
version, como se muestra en la Figura 3.13b. Por una parte, el modo fino muestra una buena
concordancia con la inversiéon de AERONET, exhibiendo un error relativamente bajo y siguiendo
el comportamiento espectral tipico esperado para el SSA en el caso de humo de incendios fores-
tales boreales, con un valor maximo de 0,94 4+ 0,04 a 440 nm y un valor minimo de 0,92 + 0,04
a 1020 nm, valores que coinciden con lo indicado en Dubovik et al. (2002). Sin embargo, para
el modo grueso aparece reflejada la tendencia de valores extremos ya comentada en la curva
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del SSA, y aunque se conserva la dindmica tipica de las curvas asociadas al polvo desértico,
los valores obtenidos se alejan considerablemente de los publicados en la literatura, sobre todo
para longitudes de onda corta. Estas discrepancias pueden ser atribuidas a la distribucion de las
fracciones fina y gruesa del AOD durante esta inversién. A partir de las Tablas B.5 y B.6 del
Anexo B, a las 16:22:58 UTC, la fraccién fina alcanza su valor méximo en todas las longitudes de
onda, mientras que la fraccién gruesa muestra su valor minimo, reflejando un aumento en la con-
centracion del modo fino durante el mediodia y las primeras horas de la tarde. Estas variaciones
en las fracciones de AOD impactan profundamente en la obtencién de las propiedades épticas
de cada modo (Lopatin et al., 2013), lo que desemboca en un incremento en la sensibilidad de
la inversién al modo fino y una reduccién notable en la sensibilidad al modo grueso. Este hecho
se ve reflejado en los valores atipicos observados para el SSA en el modo grueso.

Continuando con el andlisis, los perfiles de extincién y backscattering obtenidos a través
de GRASP han sido interpolados, incluyendo su error, siguiendo el procedimiento descrito para
el dia 29. En la comparacién con los perfiles de extincion derivados mediante el método de Klett,
se observa un alto grado de correlacion entre ambos métodos, como se muestra en la Figura 3.14.
No obstante, cabe destacar una excepcién notable en el perfil de 532 nm, donde las discrepancias
alcanzan casi 50 Mm ™! entre ambos métodos en el punto més intenso. A pesar de esta diferencia,
la dependencia espectral observada y los valores de extincion registrados concuerdan con el
comportamiento esperado para el tipo de aerosol (Haarig et al., 2018; Murayama et al., 2004).
Este comportamiento se refleja también en el resto de inversiones, discutidas en el andlisis de
la evolucién temporal de los perfiles verticales obtenidos mediante GRASP a lo largo del dia 30
(Figura A.6 del Anexo A).
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Figura 3.14: Perfiles verticales de extincién (oez:) obtenidos mediante GRASP con error (som-
breado), y el método de Klett para las longitudes de 532 y 808 nm para el dia 30 de junio de
2023 a las 16:22:58 UTC.

Finalmente, los perfiles de backscattering mostrados en la Figura 3.15 exhiben una ten-
dencia atipica, donde los valores a 808 nm son notablemente superiores a los de 532 nm. Normal-
mente, se esperaria una mayor dispersién a longitudes de onda mas cortas debido a la presencia
de particulas finas en la atmdsfera. Esta tendencia resulta en diferencias significativas entre los
resultados de GRASP y aquellos obtenidos mediante el método de Klett en ambas longitudes de
onda, principalmente a 808 nm. Especificamente, en este caso se observé que la curva del SSA
para el modo grueso presentaba valores anémalos, sobre todo en las longitudes de onda cortas.
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Figura 3.15: Perfiles verticales de backscattering (opqcx) obtenidos mediante GRASP con error
(sombreado), y el método de Klett para las longitudes de 532 y 808 nm para el dia 30 de junio
de 2023 a las 16:22:58 UTC.

Esta situacién podria ser la causa de la subestimacion a 532 nm en comparacién con el método
de Klett. Sin embargo, las diferencias en los perfiles a 808 nm no puede ser explicada a partir
de los valores del SSA a estas longitudes. Si se observa el error del perfil de GRASP, se puede
apreciar que es mucho mas elevado en 808 nm que en 532 nm, lo que sugiere que el problema
de la sobreestimacién podria estar directamente relacionado con la falta de sensibilidad de la
inversién al modo grueso del aerosol en general, y no concretamente a la obtencion del SSA para
dicho modo, hecho ya comentado en esta seccion.
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Conclusiones

En este trabajo se presenta el desarrollo y la implementacién de una estrategia de inver-
sién que integra datos fotométricos y perfiles de lidar como entrada en el algoritmo de inversién
GRASP. Aunque existen numerosas aplicaciones de este método en la literatura, el anélisis
sinérgico que combina perfiles lidar con medidas fotométricas ain se encuentra en vias de op-
timizacién y estudio por parte de la comunidad cientifica. En este estudio, se han adaptado
y aplicado estos métodos para emplear mediciones fotométricas (espesor 6ptico de aerosoles,
AOD, y radiancias de cielo a distintas longitudes de onda) de la red AERONET y senales RCS
obtenidas del lidar CE376 GPNP en el Observatorio Atmosférico de Izana. Con el objetivo de
obtener propiedades en columna y con resolucién vertical de los aerosoles en la isla de Tenerife,
incluyendo perfiles verticales de concentracion en volumen, extincién y backscattering, el albedo
de dispersién simple y la distribucién de tamanos, entre otros.

Con el objetivo de evaluar tanto la calidad de las medidas empleadas como la capacidad
de la estrategia de inversion, se ha seleccionado un evento de aerosol ocurridos los dias 29 y 30
de junio de 2023. Este evento fue elegido previamente debido a su relevancia para la metodologia
implementada, que permite discernir entre dos modos de aerosol. Para el total del evento se han
obtenido un total de 22 inversiones para el dia 29 y 23 para el dia 30. Finalmente, del conjunto
total de inversiones para cada uno de los dias, se han seleccionado aquellas con mayor AOD que
coincidieran tanto con las inversiones de AERONET como con las realizadas mediante el método
de Klett, integrado en el software del lidar CE376 GPNP. Esto se hizo con el objetivo de comparar
los resultados obtenidos mediante GRASP con otros métodos de inversiéon ya estandarizados.

De los resultados obtenidos se concluye lo siguiente:

1. La integracién de las medidas de lidar y fotémetro a través de la inversion GRASP ha
demostrado ser una estrategia eficaz para la identificacién y caracterizacién de ambos
modos del aerosol, permitiendo caracterizar los eventos del 29 y 30 de junio. Sin embargo,
presenta una limitacién en la sensibilidad al modo no dominante en casos con baja carga
de aerosol.

2. La obtencién de perfiles detallados de la concentracién vertical de aerosoles permite captu-
rar de forma precisa la dindmica vertical de las capas y los cambios en su concentracion a
lo largo de los dos eventos. Esto ha demostrado ser de especial interés en el caso de mezcla,
donde permite realizar un seguimiento del movimiento de las capas de humo y calima a lo
largo del dia 30.

3. En general, las propiedades del aerosol obtenidas, tanto columnares como verticales, mues-
tran el comportamiento esperado para los tipos de aerosol analizados. Siendo el grado de
correlacion alcanzado entre inversiones bastante alto. La tinica excepcion se encuentra en
los perfiles de backscattering, los cuales se ven afectados en gran medida por la baja sensi-
bilidad de la inversion lidar-fotémetro al modo no dominante, principalmente por la baja
carga de aerosol que presenta el mismo.

Estos hallazgos subrayan la necesidad de seguir optimizando la integracién sinérgica de
perfiles lidar y medidas fotométricas para mejorar la precision de las inversiones, y han revelado
la importancia de mejorar el canal de 808 nm del lidar CE376 GPNP para aumentar su resoluciéon
vertical. En general, este trabajo proporciona una base sélida para la implementacién y mejora de
esta estrategia de inversién, contribuyendo significativamente a la capacidad de monitorizacién
y caracterizacién de aerosoles en el entorno del Observatorio Atmosférico de Izana.
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A. Anexo A: Figuras suplementarias

A.1. Distribuciones de tamano
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Figura A.1: Distribuciones volumétricas de tamano para cada modo (Fino, Grueso y Total) e
inversién, con su hora UTC y error (sombreado) el dia 29-06-2023.
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Figura A.2: Distribuciones volumétricas de tamano para cada modo (Fino, Grueso y Total) e
inversion, con su hora UTC y error (sombreado) el dia 30-06-2023.
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A.2. Albedo de dispersion simple

100 100 100
0.95 0.95 0.95
0.90 0.90 0.90 0.90
Foss %085 %085 F 085 Foss
] 2 % 4 a
0.80 0.80 0.80 0.580 0.80
0.75 0.75 0.75 0.75 0.75
2023-06-29 07:31:07 2023-06-29 08:04:12 2023-06-29 08:45:19 2023-06-29 08:54:33
0.70 0.70 0.7 0.70 0.70
40 532 675 s0ssTO 1020 40 552 675 808ST0 1020 40 552 675 SOSSTO 1020 40 532 675 SOsSTO 1020 40 532 675 s0sSTO 1020
A [nm] X ] X [nm X [nm] A ]
1.00 100 1.00
0.95 T 0.95 0.95
0.90 0.90 0.90 / 0.90
- - - =
o3 0.85 ui 0.85 o (.85 @ .85
4 4 % ]
0.80 0.80 0.80 0.80
0.75 0.75 0.75 0.75 0.75
2023-06-29 09:12:19 2023-06-29 09:21:36 2023-06-29 09:31:10 2023-06-29 09:40:25 2023-06-29 10:13:27
0.70 0.70 0.7 0.70 0.70
40 532 675 s0ssTO 1020 40 532 675 s0SSTO 1020 40 552 675 S0SST0 1020 40 532 675 s0ssT0 1020 40 532 675 s0sSTO 1020
A [nm] A [nm] X [nm] X [nm) A ]
L0 T ———————— 100 100
0.95 e — 0.95 0.95
0.90 0.90 0.90 £
< < = -
7085 Z 085 Zoss
0.80 0.80 0.80 / 0.80
0.7 0.7 0.7 0.7 /
2023-06-29 11:13:35 2023-06-29 14:13:56 2023-06-29 15:13:32 2023-06-29 16:13:26 y 2023-06-29 16:22:45
0.70 0.70 0. 0.70 0.70
440 532 675 808870 1020 440 532 675 808870 1020 440 532 675 808870 1020 440 532 675 808870 1020 4 532 675 808870 1020
X [nm) X [nm] X [nm] A [nm) X [nm)
1.00
0.95
0.90
Z 085 %085
@ 7
0.80 0.80 0.80 0.80 0.80
0.75 0.75 0.7 075 0.75
2023-06-29 17:13:24 2023-06-29 17:22:44 2023-06-29 17:38:08 2023-06-29 17:47:23 2023-06-29 17:56:55
0.70 0.70 0.7 0.70 0.70
40 532 675 s0sSTO 1020 40 582 675 S08ST0 1020 40 552 675 SOSSTO 1020 40 532 675 SOSST0 1020 40 532 675 s0SSTO 1020
A [ X [ X [nm A [nm] A [
1.00 1.00
0.95 % 0.95
0.90 0.90
Z o085 Z 085
] 2
0.80 0.80
0.75 0.75
2023-06-29 18:06:12 2023-06-29 18:34:57
0.70 0.70
40 532 675 s0ssTO 1020 40 532 675 s0SSTO 1020
A [nm] X ]

Figura A.3: Albedo de dispersién simple (SSA) para cada modo (Fino, Grueso y Total) e inver-
sién, con su hora UTC y error (sombreado) el dia 29-06-2023.
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Figura A.4: Albedo de dispersién simple (SSA) para cada modo (Fino, Grueso y Total) e inver-
sién, con su hora UTC y error (sombreado) el dia 30-06-2023.
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A.3. Pertfiles verticales totales de extincion
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Figura A.5: Perfiles verticales de extincién (oez) a 532 (verde) y 808 nm (rojo) para cada
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inversién con su hora UTC y error (sombreado) el dia 29-06-2023.
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Figura A.6: Perfiles verticales de extincién (oeqzt) a 532 (verde) y 808 nm (rojo) para cada
inversién con su hora UTC y error (sombreado) para el dia 30-06-2023.
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A.4. Perfiles verticales totales de backscattering
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Figura A.7: Perfiles verticales de backscatter (opack) a 532 (verde) y 808 nm (rojo) para cada
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Figura A.8: Perfiles verticales de backscatter (opack) a 532 (verde) y 808 nm (rojo) para cada
inversién con su hora UTC y error (sombreado) para el dia 30-06-2023.
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B. Anexo B: Tablas suplementarias

B.1. Dia 29 de Junio

Tabla B.1

Espesor optico de aerosoles (AOD) total para cada longitud de onda e inversion el dia 29-06-
2023.

Fecha inversién [UTC] 440 [nm] 532 [nm| 675 [nm] 808 [nm] 870 [nm] 1020 [nm)]

2023-06-29 07:31:07 0.181 0.186 0.185 0.179 0.176 0.168
2023-06-29 07:54:57 0.183 0.184 0.180 0.174 0.172 0.165
2023-06-29 08:04:12 0.179 0.181 0.178 0.172 0.170 0.163
2023-06-29 08:45:19 0.179 0.178 0.173 0.168 0.166 0.159
2023-06-29 08:54:33 0.190 0.183 0.175 0.169 0.167 0.161
2023-06-29 09:12:19 0.181 0.179 0.174 0.168 0.166 0.159
2023-06-29 09:21:36 0.181 0.179 0.174 0.168 0.166 0.159
2023-06-29 09:31:10 0.178 0.175 0.169 0.163 0.162 0.155
2023-06-29 09:40:25 0.189 0.182 0.174 0.167 0.165 0.159
2023-06-29 10:13:27 0.193 0.184 0.174 0.167 0.165 0.157
2023-06-29 11:13:35 0.172 0.170 0.165 0.158 0.156 0.149
2023-06-29 14:13:56 0.151 0.145 0.138 0.132 0.131 0.125
2023-06-29 15:13:32 0.152 0.147 0.140 0.135 0.133 0.127
2023-06-29 16:13:26 0.149 0.143 0.137 0.132 0.131 0.126
2023-06-29 16:22:45 0.156 0.149 0.142 0.137 0.136 0.131
2023-06-29 17:13:24 0.153 0.153 0.148 0.142 0.140 0.132
2023-06-29 17:22:44 0.170 0.161 0.152 0.145 0.143 0.136
2023-06-29 17:38:08 0.156 0.154 0.149 0.143 0.142 0.135
2023-06-29 17:47:23 0.162 0.158 0.152 0.146 0.144 0.137
2023-06-29 17:56:55 0.166 0.165 0.160 0.153 0.151 0.143
2023-06-29 18:06:12 0.155 0.157 0.153 0.147 0.145 0.138
2023-06-29 18:34:57 0.164 0.168 0.164 0.157 0.154 0.145
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Tabla B.2

Fraccion fina del espesor dptico de aerosoles (AOD) para cada longitud de onda e inversion el
dia 29-06-2023.

Fecha inversiéon [UTC] 440 [nm| 532 [nm] 675 [nm] 808 [nm| 870 [nm] 1020 [nm]

2023-06-29 07:31:07 0.320 0.296 0.251 0.212 0.191 0.156
2023-06-29 07:54:57 0.294 0.257 0.207 0.169 0.150 0.119
2023-06-29 08:04:12 0.301 0.265 0.214 0.174 0.155 0.123
2023-06-29 08:45:19 0.279 0.229 0.170 0.129 0.113 0.085
2023-06-29 08:54:33 0.273 0.197 0.125 0.085 0.071 0.048
2023-06-29 09:12:19 0.295 0.243 0.183 0.142 0.124 0.095
2023-06-29 09:21:36 0.259 0.207 0.150 0.111 0.096 0.071
2023-06-29 09:31:10 0.261 0.198 0.134 0.095 0.081 0.057
2023-06-29 09:40:25 0.288 0.213 0.139 0.096 0.081 0.056
2023-06-29 10:13:27 0.336 0.260 0.181 0.133 0.115 0.086
2023-06-29 11:13:35 0.328 0.275 0.212 0.168 0.148 0.114
2023-06-29 14:13:56 0.395 0.328 0.252 0.201 0.180 0.145
2023-06-29 15:13:32 0.348 0.281 0.210 0.164 0.145 0.113
2023-06-29 16:13:26 0.340 0.272 0.195 0.145 0.125 0.092
2023-06-29 16:22:45 0.349 0.278 0.199 0.149 0.129 0.097
2023-06-29 17:13:24 0.360 0.317 0.258 0.210 0.188 0.150
2023-06-29 17:22:44 0.286 0.200 0.122 0.080 0.066 0.044
2023-06-29 17:38:08 0.278 0.224 0.163 0.122 0.105 0.078
2023-06-29 17:47:23 0.271 0.210 0.147 0.107 0.091 0.066
2023-06-29 17:56:55 0.314 0.270 0.211 0.166 0.146 0.113
2023-06-29 18:06:12 0.280 0.244 0.193 0.154 0.136 0.104
2023-06-29 18:34:57 0.315 0.284 0.232 0.188 0.167 0.131
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Tabla B.3

Fraccion gruesa del espesor dptico de aerosoles (AOD) para cada longitud de onda e inversion
el dia 29-06-2023.

Fecha inversiéon [UTC] 440 [nm| 532 [nm] 675 [nm] 808 [nm| 870 [nm] 1020 [nm]

2023-06-29 07:31:07 0.680 0.704 0.749 0.788 0.809 0.844
2023-06-29 07:54:57 0.706 0.743 0.792 0.831 0.850 0.881
2023-06-29 08:04:12 0.699 0.735 0.786 0.826 0.845 0.877
2023-06-29 08:45:19 0.721 0.771 0.830 0.871 0.887 0.916
2023-06-29 08:54:33 0.727 0.803 0.875 0.915 0.929 0.952
2023-06-29 09:12:19 0.705 0.757 0.817 0.858 0.876 0.905
2023-06-29 09:21:36 0.741 0.793 0.850 0.889 0.904 0.929
2023-06-29 09:31:10 0.739 0.802 0.866 0.905 0.919 0.943
2023-06-29 09:40:25 0.712 0.787 0.861 0.904 0.919 0.944
2023-06-29 10:13:27 0.664 0.740 0.819 0.867 0.885 0.914
2023-06-29 11:13:35 0.672 0.725 0.788 0.832 0.852 0.886
2023-06-29 14:13:56 0.605 0.672 0.748 0.799 0.820 0.855
2023-06-29 15:13:32 0.652 0.719 0.790 0.836 0.855 0.887
2023-06-29 16:13:26 0.660 0.728 0.805 0.855 0.875 0.908
2023-06-29 16:22:45 0.651 0.722 0.801 0.851 0.871 0.903
2023-06-29 17:13:24 0.640 0.683 0.742 0.790 0.812 0.850
2023-06-29 17:22:44 0.714 0.800 0.878 0.920 0.934 0.956
2023-06-29 17:38:08 0.722 0.776 0.837 0.878 0.895 0.922
2023-06-29 17:47:23 0.729 0.790 0.853 0.893 0.909 0.934
2023-06-29 17:56:55 0.686 0.730 0.789 0.834 0.854 0.887
2023-06-29 18:06:12 0.720 0.756 0.807 0.846 0.864 0.896
2023-06-29 18:34:57 0.685 0.716 0.768 0.812 0.833 0.869
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B.2. Dia 30 de Junio

Tabla B.4

Espesor dptico de aerosoles (AOD) total para cada longitud de onda e inversion el dia 30-06-
2023.

Fecha inversiéon [UTC] 440 [nm| 532 [nm] 675 [nm] 808 [nm] 870 [nm] 1020 [nm]

2023-06-30 07:31:24 0.096 0.096 0.089 0.080 0.076 0.067
2023-06-30 07:55:14 0.139 0.134 0.118 0.102 0.096 0.082
2023-06-30 08:04:29 0.153 0.145 0.126 0.108 0.100 0.085
2023-06-30 08:45:29 0.180 0.165 0.141 0.119 0.109 0.092
2023-06-30 08:54:44 0.173 0.158 0.135 0.115 0.106 0.090
2023-06-30 09:12:32 0.171 0.154 0.129 0.110 0.102 0.087
2023-06-30 09:21:48 0.168 0.151 0.129 0.109 0.101 0.086
2023-06-30 09:31:21 0.164 0.149 0.126 0.107 0.101 0.087
2023-06-30 09:40:37 0.167 0.151 0.127 0.109 0.101 0.086
2023-06-30 10:13:36 0.183 0.162 0.133 0.112 0.103 0.087
2023-06-30 11:13:42 0.198 0.174 0.142 0.118 0.108 0.090
2023-06-30 14:14:01 0.197 0.168 0.135 0.112 0.103 0.087
2023-06-30 15:13:41 0.224 0.193 0.154 0.126 0.116 0.096
2023-06-30 16:13:38 0.245 0.212 0.167 0.135 0.123 0.100
2023-06-30 16:22:58 0.237 0.203 0.161 0.131 0.120 0.099
2023-06-30 17:13:36 0.172 0.155 0.129 0.109 0.100 0.085
2023-06-30 17:22:54 0.165 0.151 0.127 0.107 0.099 0.084
2023-06-30 17:38:15 0.149 0.136 0.115 0.098 0.092 0.079
2023-06-30 17:47:32 0.143 0.134 0.115 0.098 0.092 0.079
2023-06-30 17:57:04 0.143 0.132 0.113 0.096 0.089 0.076
2023-06-30 18:06:20 0.137 0.130 0.114 0.098 0.090 0.077
2023-06-30 18:35:08 0.125 0.121 0.107 0.093 0.086 0.073
2023-06-30 18:58:12 0.116 0.114 0.103 0.090 0.084 0.072
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Tabla B.5

Fraccion fina del espesor dptico de aerosoles (AOD) para cada longitud de onda e inversion el
dia 30-06-20235.

Fecha inversiéon [UTC] 440 [nm| 532 [nm] 675 [nm] 808 [nm| 870 [nm] 1020 [nm]

2023-06-30 07:31:24 0.654 0.631 0.577 0.520 0.487 0.428
2023-06-30 07:55:14 0.743 0.719 0.662 0.599 0.562 0.491
2023-06-30 08:04:29 0.731 0.697 0.631 0.562 0.524 0.450
2023-06-30 08:45:29 0.759 0.721 0.658 0.589 0.551 0.474
2023-06-30 08:54:44 0.742 0.699 0.631 0.560 0.520 0.443
2023-06-30 09:12:32 0.736 0.691 0.615 0.542 0.502 0.423
2023-06-30 09:21:48 0.727 0.676 0.599 0.519 0.478 0.395
2023-06-30 09:31:21 0.717 0.670 0.583 0.492 0.445 0.354
2023-06-30 09:40:37 0.739 0.693 0.620 0.544 0.502 0.416
2023-06-30 10:13:36 0.794 0.755 0.685 0.610 0.567 0.481
2023-06-30 11:13:42 0.804 0.765 0.696 0.623 0.583 0.497
2023-06-30 14:14:01 0.828 0.790 0.724 0.654 0.616 0.536
2023-06-30 15:13:41 0.844 0.812 0.752 0.686 0.648 0.567
2023-06-30 16:13:38 0.852 0.820 0.758 0.692 0.653 0.571
2023-06-30 16:22:58 0.856 0.825 0.769 0.707 0.671 0.594
2023-06-30 17:13:36 0.787 0.751 0.683 0.612 0.572 0.490
2023-06-30 17:22:54 0.730 0.681 0.598 0.511 0.467 0.376
2023-06-30 17:38:15 0.682 0.630 0.545 0.464 0.423 0.342
2023-06-30 17:47:32 0.698 0.652 0.571 0.491 0.449 0.370
2023-06-30 17:57:04 0.747 0.709 0.638 0.567 0.526 0.447
2023-06-30 18:06:20 0.732 0.699 0.635 0.568 0.530 0.457
2023-06-30 18:35:08 0.746 0.721 0.668 0.610 0.576 0.510
2023-06-30 18:58:12 0.753 0.735 0.687 0.634 0.601 0.538
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Tabla B.6

Fraccion gruesa del espesor dptico de aerosoles (AOD) para cada longitud de onda e inversion
el dia 30-06-2023.

Fecha inversiéon [UTC] 440 [nm| 532 [nm] 675 [nm] 808 [nm| 870 [nm] 1020 [nm]

2023-06-30 07:31:24 0.346 0.369 0.423 0.480 0.513 0.572
2023-06-30 07:55:14 0.257 0.281 0.338 0.401 0.438 0.509
2023-06-30 08:04:29 0.269 0.303 0.369 0.438 0.476 0.550
2023-06-30 08:45:29 0.241 0.279 0.342 0.411 0.449 0.526
2023-06-30 08:54:44 0.258 0.301 0.369 0.440 0.480 0.557
2023-06-30 09:12:32 0.264 0.309 0.385 0.458 0.498 0.577
2023-06-30 09:21:48 0.273 0.324 0.401 0.481 0.522 0.605
2023-06-30 09:31:21 0.284 0.330 0.417 0.508 0.555 0.646
2023-06-30 09:40:37 0.261 0.307 0.380 0.456 0.498 0.584
2023-06-30 10:13:36 0.206 0.245 0.315 0.390 0.433 0.519
2023-06-30 11:13:42 0.196 0.235 0.304 0.377 0.417 0.503
2023-06-30 14:14:01 0.172 0.210 0.276 0.346 0.384 0.464
2023-06-30 15:13:41 0.156 0.189 0.248 0.314 0.352 0.433
2023-06-30 16:13:38 0.147 0.180 0.242 0.308 0.347 0.429
2023-06-30 16:22:58 0.144 0.175 0.231 0.293 0.329 0.406
2023-06-30 17:13:36 0.213 0.249 0.317 0.388 0.428 0.510
2023-06-30 17:22:54 0.270 0.318 0.402 0.489 0.533 0.624
2023-06-30 17:38:15 0.318 0.370 0.455 0.536 0.577 0.658
2023-06-30 17:47:32 0.302 0.348 0.429 0.509 0.551 0.630
2023-06-30 17:57:04 0.253 0.291 0.362 0.433 0.474 0.553
2023-06-30 18:06:20 0.268 0.301 0.365 0.432 0.470 0.543
2023-06-30 18:35:08 0.254 0.279 0.332 0.390 0.424 0.490
2023-06-30 18:58:12 0.247 0.265 0.313 0.366 0.399 0.462
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