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RESUMO 

O significativo processo de desmatamento na Amazônia acarreta a emissão 

atmosférica de altas quantidades de aerossóis e gases. É necessário o desenvolvimento 

de ferramentas que melhor quantifiquem essa carga de aerossóis e conseqüentemente 

o impacto gerado no clima regional, incluindo alterações no balanço radiativo 

terrestre e nos mecanismos de formação e desenvolvimento de nuvens. 

Foram analisadas as propriedades ópticas dos aerossóis, por 

meio de medidas obtidas pelo fotômetro da rede AERONET (Aerosol Robotic 

Network) operada pela NASA, localizado na região de Ji-Paraná – Rondônia. Dois 

modelos ópticos de aerossol, representativos da região, foram definidos, 

em função do albedo simples (ω0), a partir do índice de refração real e imaginário e da 

distribuição de tamanho dos aerossóis. No comprimento de onda de 676 nm, os 

modelos ópticos possuem valores de ω0 entre 0,88 e 0,94. Adaptou-se a metodologia 

para a obtenção da profundidade óptica dos aerossóis com alta resolução espacial a 

partir de observações de radiância obtidas com o sensor MODIS (Moderate-

Resolution Imaging Spectroradiometer). Aumentou-se a resolução espacial de 10 km 

x 10 km (produto operacional da NASA para profundidade óptica de aerossóis – 

AOD) para 1,5x1,5 km, com bons resultados. O algoritmo adaptado utiliza a 

propriedade de refletância crítica para determinar o modelo óptico de aerossol a ser 

empregado, de forma dinâmica e interativa, reduzindo a incerteza na determinação da 

profundidade óptica dos aerossóis com alta resolução espacial. 

 Os resultados de validação revelaram que os resultados de AOD obtidos com 

alta resolução espacial e os obtidos operacionalmente pela NASA, quando comparado 

com as medidas de referência obtidas com radiômetro da rede AERONET 

apresentaram resultados satisfatórios. O método em alta resolução utilizado neste 

trabalho teve índice de acerto melhor em 40% dos casos, melhorando assim 

consideravelmente uma importante fonte de incerteza na obtenção de AOD por 

sensoriamento remoto, que é a escolha de um modelo óptico mais adequado ao tipo de 

aerossol sendo determinado. A validação realizada por meio da comparação do valor 

médio de AOD pelo MODIS comparado com o fotômetro mostrou uma equação de 

regressão y= (1,09±0,03)x+ (0,03±0,02), com R²=0,80. A contaminação das imagens 

por nuvens é sensivelmente melhorada em alta resolução, mas ainda é um problema 

que requer atenção científica no desenvolvimento de melhores algoritmos. 
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ABSTRACT 

The significant deforestation process in Amazonia results in high levels of 

aerosols and trace gases emitted to the atmosphere. It is necessary the development of 

tool that allows a better quantification of the atmospheric aerosol loading and 

consequently the impact on regional climate, including changes in the regional 

radiation balance and the mechanisms of cloud formation and development. 

Aerosol optical properties were investigated through the analysis of the sun-

photometer that is part of the Aerosol Robotic Network (AERONET) located in Ji-

Paraná (RO, Brazil). Two aerosol optical models, representative of that specific 

region were defined as a function of the single scattering albedo (ω0), through the 

analysis of the real and imaginary refractive indexes and the aerosol size distribution. 

Taking into account the 676nm wavelength, both models returned single scattering 

albedo values of ω0(1)=0.88 and ω0(2)=0.94. A well-established methodology used 

for urban aerosol studies through the analysis of MODIS (Moderate-Resolution 

Imaging Spectroradiometer) data was adapted to Amazonia. It has obtained aerosol 

optical depth (AOD) for the Amazon region, improving the standard spatial resolution 

of 10 km x 10 km to 1.5 km x 1.5 km with good results. The adapted algorithm takes 

into account the critical reflectance to provide the appropriate aerosol optical model to 

be used, in an interactive and dynamical way, reducing the uncertainty in the aerosol 

optical depth determination with high spatial resolution. 

The results of the validation analysis showed that the AOD obtained with high 

spatial resolution and those obtained from the NASA operational product when 

compared with AERONET data shows very satisfactory results. The high-resolution 

method developed in this work had a very good agreement compared with the single 

aerosol optical model for 40% of the analyzed cases. This shows that an important 

source of uncertainty, the choice of a more appropriate optical model was reduced. 

The validation of the results done with sun-photometer measurements showed very 

good agreement, with a regression equation: y= (1,09±0,03)x+(0,03±0,02), with 

R²=0,80. The cloud contamination issue is reduced with the high-resolution method, 

but is still an important issue that requires further investigation. 
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I INTRODUÇÃO  

 A Amazônia é a região compreendida pela bacia do rio Amazonas com cerca 

de 6.900.000 km
2
, sendo que mais da metade deste território situa-se em território 

brasileiro (Becker et al., 2001). A floresta amazônica concentra cerca de 10% de todo 

o carbono presente nos ecossistemas terrestres, recicla em torno da metade da água da 

precipitação que ocorre sobre ela e é o quinto maior habitat de espécies vegetais e 

animais (Cox et al., 2008; Nepstad et al., 2008). Esses expressivos números fazem da 

Amazônia uma peça fundamental para preservação da biodiversidade e manutenção 

do sistema climático terrestre (Davidson e Artaxo, 2004). 

 A criação da Amazônia Legal foi estabelecida no artigo 2 da lei nº 5.173, de 

outubro de 1966. Incentivos à ocupação da floresta amazônica criados pelo governo 

federal brasileiro propiciaram o aumento da intervenção antropogênica (Becker et al., 

2001), como ilustra a Figura I.1. Composta por 9 estados brasileiros (Acre, Amapá, 

Amazonas, Mato Grosso, Pará, Rondônia, Roraima, Tocantins, parte do Maranhão e 

cinco municípios de Goiás), a Amazônia Legal representa 59% do território brasileiro, 

distribuído por 775 municípios, onde viviam em 2000, segundo o censo demográfico 

do IBGE, 12,32% da população nacional. Sendo que 68,9% desse contingente 

residem nas zonas urbanas. 

 

 

Figura I.1:Mapa da Amazônia Legal, mostrando regiões de floresta preservada, regiões 

desmatadas, e estradas na Amazônia (existentes e em projeto), ao redor das quais se 

encontram as maiores áreas de desmatamento (Nepstad et al., 2001). 
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A queima da floresta foi, desde o início da sua ocupação, a forma mais 

utilizada para sua conversão em áreas agrícolas e de pastagens (Pereira e Setzer, 1993, 

Artaxo, 2008).  Esse mecanismo de remoção da floresta é danoso, pois além de 

reduzir a cobertura vegetal, reduzindo a biodiversidade local, as queimadas podem 

aumentar em até oito vezes a quantidade de aerossóis (partículas líquidas e/ou sólidas 

em suspensão na atmosfera – uma descrição detalhada é feita no item I.2) e gases 

traços na atmosfera (Bowman et al., 2009). O aumento da concentração de aerossóis 

atmosféricos pode influenciar importantes mecanismos naturais, como o balanço 

radiativo regional (Schafer et al., 2002; Satheesh e Moorthy, 2005; 

Procópio et al., 2004) e os mecanismos de formação e desenvolvimento de nuvens 

(Andreae et al., 2004, 2008, Martin et al., 2009). 

Atualmente, o desflorestamento concentra-se no chamado arco do 

desmatamento, que é essencialmente a área ao sul e leste da Amazônia. Na qual se 

localizam municípios do sudeste do Acre, de Rondônia, do norte de Mato Grosso, sul 

e leste do Pará e oeste do Maranhão. De acordo com o INPE (Instituto Nacional de 

Pesquisas Espaciais) e o IBAMA (Instituto Brasileiro do Meio Ambiente e dos 

Recursos Naturais Renováveis), a expansão da fronteira agrícola e da atividade 

econômica tem ocasionado em geral grandes desmatamentos e queimadas nos últimos 

anos. A construção de estradas também favorece o processo de desflorestamento 

(Filho et al., 2004; Nepstad et al., 2001), como pode ser observado na região de 

Rondônia (Figura I.2), onde a expansão das áreas desmatadas ocorreu em torno da 

rodovia BR-364 (linha tracejada em vermelho). 

 

 

  

 

 

 

Figura I.2: Mapa da cobertura vegetal do estado de Rondônia, nos anos de 1986, 1992 e 

1996. A curva tracejada representa a rodovia BR-364, em torno da qual ocorre a expansão 

das áreas desmatadas, indicadas em amarelo, INPE. 

As expressivas quantidades de aerossóis, emitidos nos eventos de queimada, 

interferem no balanço radiativo terrestre por meio de efeitos diretos, isto é, absorção e 
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espalhamento da radiação solar (Ramanathan et al., 2001), e de efeitos indiretos, isto 

é, alterações nas propriedades microfísicas das nuvens (Feingold et al., 2003). O 

efeito indireto tem o potencial de alterar as taxas de precipitação e o ciclo hidrológico 

regional (Koren et al., 2004). Os efeitos diretos e indiretos dos aerossóis serão 

discutidos no item I.2.1. Além disso, devido à intensa atividade convectiva observada 

na região, os aerossóis emitidos nas queimadas estão sujeitos ao transporte em larga 

escala, ampliando a interferência no balanço radiativo a escalas regionais e globais 

(Andreae et al., 2001; Freitas et al., 2000 e 2005) 

O sensoriamento remoto por satélite com alta resolução espacial e temporal é 

uma ferramenta indispensável no monitoramento de áreas extensas como a região 

Amazônica, conforme Martins, 1999. Contribuindo assim para a ampliação do 

entendimento dos efeitos diretos e indiretos dos aerossóis e os impactos destes efeitos 

no clima regional e global (Schafer et al., 2008). Atualmente, entretanto, a baixa 

resolução espacial é uma grande limitação dos produtos de sensoriamento remoto. A 

proposta deste trabalho vai, portanto, ao encontro de diminuir essa limitação, pois um 

de seus objetivos é obter valores de profundidade óptica dos aerossóis, que é uma 

grandeza indicativa da quantidade e da eficácia da matéria oticamente ativa na direção 

observada, vide item III.4, com resolução espacial inferior à obtida operacionalmente 

pela NASA (10 km x 10 km). Isso será feito por meio da adaptação para região 

amazônica da metodologia desenvolvida por Castanho, 2005 para a região 

metropolitana de São Paulo. Assim como o produto operacional da NASA, a 

metodologia empregada neste trabalho utiliza as observações de radiância realizadas 

pelo sensor MODIS. 
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I.1.1 Climatologia da região amazônica 

A região Amazônica está situada próximo ao Equador e, portanto a intensidade 

de radiação solar recebida é alta durante o ano todo. O clima é caracterizado por 

temperaturas médias elevadas, baixa amplitude térmica e por um ciclo hidrológico 

bastante ativo (Fish et al., 1996). Estudos realizados em Rondônia entre 1991 e 1996 

(Feitosa et al., 1998; Culf et al., 1996) revelaram que embora a radiação solar no topo 

da atmosfera seja em média 20% maior na estação chuvosa em relação à seca, essa 

variação não é observada na superfície, seja em áreas de pastagens ou de floresta. 

Logo, a energia que chega é superfície é fortemente relacionada com a variação da 

nebulosidade, que por sua vez depende da umidade do ar e dos processos 

termodinâmicos de formação de nuvens (Salati et al., 2001). Durante a estação 

chuvosa há um aumento da nebulosidade proveniente da migração da convecção 

Amazônica de sudeste/noroeste, aumentando assim a quantidade de radiação que é 

retro-espalhanda (Horel et al., 1989). Parte da energia incidente na superfície retorna à 

atmosfera, de acordo com a quantidade de umidade disponível e do albedo da 

superfície e de duas formas: sob a forma de calor sensível, que representa 

aproximadamente 25% e causa aquecimento do ar, ou sob a forma de calor latente por 

meio da evapotranspiração, que contribui com aproximadamente 75% (Fish 

et al.,1996). 

O regime hidrológico na região Amazônica apresenta uma clara divisão entre a 

estação seca e chuvosa. Entretanto, o início e o fim de cada estação podem variar de 

acordo com a região da floresta Amazônica, pois ocorre um deslocamento do sudeste 

para o noroeste do Centro de Máxima Precipitação (CMP). O CMP de dezembro a 

fevereiro concentra-se na parte central e sul da floresta e de julho a agosto desloca-se 

para noroeste, dando lugar ao período de seca na região centro e sul a partir de 

setembro (Fish et al.,1996). 

A posição da Zona de Convergência Intertropical parece estar relacionada com 

esse deslocamento, devido à migração do CMP da parte central do Brasil no verão, 

para o setor noroeste da América do Sul no inverno, acompanhando a migração anual 

da convecção profunda (Marengo et al., 1995). De acordo com Rao e Hada (1990), 

estações experimentais localizadas no Hemisfério Norte, como Oiapoque 

(3°N, 60°W), exibem o máximo de chuvas durante o inverno austral (junho, julho e 
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agosto) e o mínimo durante o verão austral (dezembro, janeiro e fevereiro). 

A variabilidade espacial da precipitação amazônica pode ser observada na Figura I.3 . 

 

Verão 

 

Primavera  

 

Outono 

 

Inverno 

Figura I.3: Climatologia de precipitação acumulada no Brasil para as quatro estações do ano: 

verão (dezembro, janeiro, fevereiro, março); outono (março, abril, maio, junho); inverno 

(junho, julho, agosto, setembro); primavera (setembro, outubro, novembro, dezembro), 

realizada durante o período de 1961 a 1990. Fonte: INMET – Instituto Nacional de 

METeorologia.  

Os altos índices de precipitação, cerca de 1.500 mm/ano na parte leste a 

3.500 mm/ano na parte oeste e nordeste, fazem com que o fluxo de calor latente, por 

meio da condensação da umidade na coluna troposférica, seja duas vezes mais 

eficiente que o fluxo ascendente de calor sensível (Satyamurty et al., 1998). 
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A água que retorna à atmosfera é responsável por cerca de 50% da precipitação 

na região, sendo majoritariamente constituída pela evaporação da água retida nas 

folhas (aproximadamente 40%) e pela transpiração (aproximadamente 60%) 

(Fish et al., 1996).  O restante da precipitação é proveniente do transporte de umidade 

do oceano Atlântico, por meio dos ventos alísios (Malhi et al., 2002; 

Salati e Marques et al., 1984). Resumidamente, temos o vapor d‟água vindo do 

oceano Atlântico tropical que provoca precipitação ao entrar pela costa norte. Parte da 

água precipitada retorna à atmosfera pelo processo de evapotranspiração, e 

juntamente com o vapor residual vindo do oceano, alimentam o ciclo de precipitação 

no interior do continente e parte é drenada para os igarapés (Salati et al., 2001).  

A densa cobertura vegetal e a quantidade de calor latente liberado por meio da 

condensação de vapor d‟água são fatores que se somam à alta incidência de radiação 

solar, gerando assim elevadas temperaturas médias, entre 24°C e 26°C. Devem ser 

consideradas, entretanto, as implicações geradas pela alteração da cobertura vegetal – 

por exemplo, a conversão de florestas em pastagens (Silva Dias et al., 2005).  Nobre e 

colaboradores (1996) observaram que a absorção da radiação pela superfície é 11% 

maior em áreas de floresta em relação às áreas de pastagens. Devido à diferença de 

cobertura vegetal, as áreas de pastagens apresentam menor fluxo de calor latente 

(menos transpiração) e maior fluxo de calor sensível, o que causa um aumento na 

amplitude térmica diária (Von Randow et al., 2004; Priante-Filho et al., 2004). Essa 

mudança na cobertura vegetal pode aumentar em até 60% a altura da camada de 

mistura na estação seca (Fisch et al., 2004). 

A alternância entre períodos de maior e menor atividade convectiva na Amazônia 

é associada às forçantes globais, que por sua vez são relacionadas ao padrão de circulação 

geral da atmosfera. Os principais sistemas meteorológicos que atuam na climatologia da 

precipitação da região Amazônica são: Zona de Convergência Intertropical (ZCIT), 

El Niño, Alta da Bolívia (ABO) e Linhas de Instabilidade (Lis) (Marengo, 2005).  
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I.1.2 Desflorestamento e queimadas na região amazônica 

O desmatamento da região Amazônica ocorre predominantemente nas 

fronteiras das regiões agrícolas e de pastagem, nos estados que compõem o chamado 

arco do desflorestamento. De acordo com a Figura I.4, a taxa de desmatamento anual 

observada em toda Amazônia legal até 2004 apresentou uma forte tendência de 

crescimento, chegando a somar uma área próxima ao estado de Minas Gerais. A partir 

de 2004 observou-se uma sensível redução na taxa de desmatamento, conservando, 

entretanto expressivos números absolutos. 

 

Figura I.4: Taxa de desmatamento anual na Amazônia no período de 1977 a 2008. Fonte: 

INPE (Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais) /CPTEC (Centro de Previsão do Tempo e 

Estudos Climáticos) (2008).  

Os eventos de queimadas ocorrem principalmente no final da estação seca. A 

variabilidade anual do número de focos está relacionada tanto a fatores 

antropogênicos, como por exemplo, circunstâncias sócio-econômicas, quanto a fatores 

naturais, tais como temperatura, cobertura de nuvens, e umidade do ar 

(Nepstad et al., 1999). Estes fatores naturais podem, portanto gerar focos de 

queimadas além de ampliar as dimensões dos focos de origem antropogênica. Além 

dos óbvios prejuízos ambientais, as queimadas podem causar danos econômicos, 

como atingir áreas de fazendas ou impossibilitar as atividades dos aeroportos. No 

âmbito social, as queimadas podem ocasionar doenças respiratórias 

(Motta et al., 2002; Nepstad et al., 1999). 
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As queimadas são eventos dinâmicos, que dependem de vários fatores, como 

por exemplo, o tipo de combustível presente na floresta, a umidade da madeira, as 

condições meteorológicas. As queimadas podem ser divididas basicamente em duas 

etapas, conhecidas como flaming e smoldering. A primeira fase (flaming) caracteriza-

se por temperaturas elevadas, chamas intensas e alta eficiência de combustão, 

liberando principalmente dióxido de carbono (CO2) e compostos oxigenados. A 

segunda fase (smoldering) apresenta grande redução na eficiência de combustão e 

caracteriza-se pela ausência de chamas e temperaturas mais baixas. Nesta fase ocorre 

a liberação majoritária de material particulado, em especial o carbono elementar 

(black carbon é um aerossol altamente absorvedor de radiação, 

resultante principalmente da queima de biomassa) e produtos de combustão 

incompleta, com o monóxido de carbono (CO). O CO possui uma vida média da 

ordem de algumas semanas e por isso é comumente utilizado como traçador de 

queima de biomassa e para definir a razão entre as duas fases da queimada (Edwards 

et al.,2004).  
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I.2 Aerossóis 

Aerossóis atmosféricos são partículas líquidas e/ou sólidas em suspensão na 

atmosfera (Seinfeld e Pandis, 1998). Os aerossóis podem ser de origem natural ou 

antropogênica, sendo emitidos de forma direta (emissão primária) ou produzidos 

indiretamente (aerossóis secundários). Como exemplos de aerossóis primários, 

podemos citar: aerossóis marinhos, poeira de solo, emissões vulcânicas e partículas 

biogênicas. Os aerossóis secundários são produtos da conversão de gases em 

partículas. Este processo dá-se pela condensação de precursores gasosos (dióxido de 

enxofre, compostos orgânicos voláteis e outros) sob condições ambientais específicas 

(Seinfeld e Pandis, 1998). 

A dimensão dos aerossóis atmosféricos abrange um largo espectro de tamanho, 

desde alguns nanômetros até centenas de mícron. Para facilitar a compreensão de suas 

propriedades físico-químicas, estas partículas são dividas em faixas de tamanho, de 

acordo com seu diâmetro (Dp) conforme descrito a seguir: 

 Moda fina Dp < 2,5 μm:   

o Moda de nucleação (Dp < 30 nm): constituída por aerossóis secundários 

produzidos por precursores gasosos; 

o Moda de Aitken (30 < Dp < 120 nm): constituída por aerossóis primários e 

pela coagulação ou condensação de aerossóis secundários; 

o Moda de acumulação (~80 < Dp < ~1000 nm): constituída principalmente por 

aerossóis da moda de Aitken que sofreram processos de crescimento tais como 

coagulação e condensação (Hoppel et al., 1994). 

 Moda grossa. Dp > 2,5 μm: constituída principalmente de partículas primárias de 

solo, biogênicas e marinhas. 

Deste modo, os diâmetros que delimitam as modas de Aitken e de acumulação 

podem sobrepor-se, conforme esquematiza a Figura1.6.  Considerando um volume 

constante de partículas, a distribuição de número é dominada pela moda fina, 

enquanto que a distribuição de volume (ou massa) é dominada pelos aerossóis na 

moda grossa.  
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Figura I.5: Típica distribuição de tamanho 

de aerossóis divida em duas modas 

principais: fina e grossa. A moda fina é 

comumente subdivida em moda de 

nucleação, Aitken e acumulação, 

Brasseur et al., 2003. 

 

 

 

 

 

 

Para uma caracterização quantitativa da distribuição de tamanho, é necessária a 

utilização de métodos matemáticos. A distribuição lognormal, isto é, a distribuição 

gaussiana sobre uma escala logarítmica, é uma das funções matemáticas que melhor 

se ajusta às modas dos aerossóis atmosféricos (Hinds et al., 1999) 

(vide capítulo III.1).  

A composição e o tamanho dos aerossóis na atmosfera podem ser alterados 

por meio de reações químicas, coalescência e coagulação com outros aerossóis, 

evaporação ou condensação de vapores, ou mesmo por ativação de gotas de nuvens 

(Raes et al., 2000), conforme explicitado na Figura I.6. Desertos, por exemplo, 

emitem principalmente partículas de poeira.  As partículas de sulfato por sua vez são 

típicas de regiões industrializadas. 

A população de partículas pode ser caracterizada como uma “mistura externa”, 

onde cada partícula individual apresenta morfologia e composição similar às 

partículas primárias, ou como uma “mistura interna”, quando uma única partícula é 

constituída por uma mistura de várias outras partículas (Seinfeld e Pandis, 1998). 
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Figura I.6: Exemplo de 

distribuição de tamanho de 

partículas, mostrando os 

principais processos 

físicos-químicos envolvidos na 

formação e remoção de 

aerossóis da atmosfera 

(Seinfeld e Pandis, 1998). 

 

Os aerossóis interagem com a radiação solar espalhando-a e/ou absorvendo-a. 

A interação da radiação solar com a atmosfera em geral, e em especial com os 

aerossóis, será discutida em detalhe no capítulo III.1.  

O tempo de residência dos aerossóis na atmosfera pode variar de horas a 

semanas (Seinfeld e Pandis, 1998). A remoção de partículas da atmosfera pode 

ocorrer de forma seca ou úmida (Figura I.6). A deposição seca pode ocorrer por 

sedimentação e impacto, processos mais eficientes na moda grossa, ou por difusão 

turbulenta, processo mais eficiente na moda de nucleação (Wesely e Hicks, 2000; 

Gallagher et al., 2002). A deposição úmida, por sua vez, ocorre quando as partículas 

de aerossóis são incorporadas por gotas de nuvens ou nevoeiros, ou quando são 

removidas por eventos de precipitação (Flossmann et al., 1985; Alheit et al., 1990; 

Williams e Fisher, 1997).  A deposição úmida é eficiente para remoção de partículas 

da moda grossa e de acumulação. A remoção por meio da precipitação pode ocorrer 

tanto no interior das nuvens pelo processo de nucleação (washout), quanto fora das 

nuvens, pelo evento da precipitação em si, que promove a limpeza da atmosfera por 

meio da interceptação das partículas em suspensão (rainout) 

(Seinfeld e Pandis, 1998).  
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I.2.1 Efeitos dos aerossóis no clima 

Os aerossóis podem ocasionar mudanças climáticas por meio da absorção e 

espalhamento da radiação solar (efeitos diretos) alterando o balanço de radiação, ou 

atuando como núcleo de condensação de nuvens (efeitos indiretos), modificando a 

microfísica das nuvens (Artaxo e Andreae, 2007). 

Efeitos Diretos dos aerossóis: A eficiência em espalhar a luz solar é tanto 

maior quanto mais próximo for o comprimento de onda da luz incidente do tamanho 

da partícula. Deste modo, os aerossóis da moda fina são oticamente mais ativos do 

que os da moda grossa (Liou, 2002), conforme será discutido no capítulo III. 

Adicionalmente, a capacidade de absorver a radiação solar está intimamente ligada ao 

estado de mistura (interno ou externo) dos componentes não absorvedores dos 

aerossóis, assim como à fração de black carbon presente (Dubovick et al., 2002; 

Jacobson et al., 2001).  

A quantificação dos efeitos diretos dos aerossóis é realizada por meio de 

medidas de propriedades ópticas das partículas, tais como: albedo simples de 

espalhamento (0), coeficiente de extinção (ke) e função de fase (P). Essas 

propriedades são funções do comprimento de onda da radiação solar incidente e da 

umidade relativa (Ramaswamy et al., 2001). No balanço entre absorção e 

espalhamento da radiação solar devido à interação com os aerossóis, o espalhamento é 

o fenômeno predominante (Procópio et al., 2004), resultando em uma forçante 

radiativa negativa. As propriedades ópticas citadas serão apresentadas detalhadamente 

no item III.1. 

 Forçante radiativa é a mudança líquida da irradiância solar no topo da 

atmosfera ocasionada por perturbações externas impostas no balanço de energia 

radiativa do sistema climático terrestre (medida em W.m
-2

) (Forster et al., 2007, 

IPCC, 2007 - capítulo 7). Quando a forçante é negativa a perturbação resulta em um 

resfriamento, e quando é positiva resulta em um aquecimento. Deste modo, as 

forçantes são utilizadas na estimativa dos impactos climáticos causados pelo 

desequilíbrio do balanço de energia radiativa. 

Efeitos climáticos indiretos dos aerossóis: Os efeitos indiretos dos aerossóis 

no clima estão ligados à capacidade de atuarem como núcleo de condensação de 

nuvens (do inglês Cloud Condensation Nuclei: CCN) (Freud et al., 2008). Através 

desse processo, os aerossóis influenciam propriedades microfísicas das nuvens, com 
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possíveis efeitos nas taxas de precipitação, tempo de permanência na atmosfera e no 

albedo das nuvens. (Kaufman et al., 2002; Sekiguchi et al., 2003).  

O primeiro efeito indireto dos aerossóis, postulado por Twomey, 1977, refere-

se ao aumento do albedo das nuvens para um acréscimo do número de CCN, com o 

conteúdo de água líquida (do inglês liquid water content: LWC) fixo. Ocasionando a 

diminuição do raio efetivo das gotas, o que por sua vez gera um aumento do albedo 

destas, conforme esquematizado na Figura I.7 .  

 

Figura I.7: Ilustração do primeiro efeito indireto dos aerossóis no clima, alterando o albedo 

das nuvens. 

O segundo efeito climático indireto dos aerossóis consiste na redução da 

precipitação como conseqüência do primeiro efeito indireto, e pode ser observado em 

escala local, tanto remotamente como com medidas in-situ. A diminuição do raio 

efetivo das gotas (primeiro efeito indireto) inibe o processo de coalescência, podendo 

aumentar a área coberta por nuvens e o tempo de vida destas na atmosfera 

(Lebsock et al., 2008).   

 Estudos apontam que tanto os efeitos climáticos diretos dos aerossóis quanto 

os indiretos resultam em uma forçante radiativa negativa na superfície (IPCC, 2007). 

Forçantes radiativas negativas resfriam a superfície, em contrapartida ao aquecimento 

gerado pelo efeito estufa. A elevada complexidade dos processos de transporte dos 

aerossóis, e de suas propriedades químicas e ópticas torna o acoplamento dos efeitos 

direto e indireto dos aerossóis de difícil determinação (Sekiguichi et al., 2003). Deste 

modo, com o objetivo de reduzir as incertezas da forçante radiativa dos aerossóis se 

faz necessário obter os parâmetros utilizados no seu cálculo com a maior precisão 

possível. Este trabalho por sua vez, contribui com a redução da incerteza da forçante 

radiativa, pois tem como um de seus objetivos o aprimoramento do produto para 

obtenção de AOD a partir de observações de sensores em satélites e também o 

aumento da resolução espacial da AOD.  
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I.2.2 Aerossóis na bacia amazônica 

 

Os aerossóis da Amazônia são oriundos principalmente de emissões primárias 

da própria floresta, de queimadas e de ressuspensão de poeira do solo 

(Artaxo et al., 1998, 1990, 1988). A contribuição de cada fonte varia espacial e 

temporalmente de acordo com as características de cada região, podendo haver 

predominância de aerossóis naturais ou antropogênicos. 

Contribuição Natural: Relevante durante a estação chuvosa e em áreas nas 

quais as atividades antropogênicas são pequenas. Os aerossóis de origem natural são 

provenientes de emissões da floresta, poeira de solo e aerossol marinho (proveniente 

de transporte de longas distâncias) (Longo, 1999; Yamasoe, 1999; 

Artaxo et al., 1990). Na estação chuvosa, os aerossóis biogênicos provenientes de 

emissões primárias representam de 55 a 95% do material particulado em suspensão. 

Cerca de 70% desta fração encontram-se na moda grossa, (Artaxo et al., 2001) e 90% 

desta fração é composta por material orgânico (Guyon et al., 2004, 2003) A moda fina 

é originada principalmente dos processos de conversão gás-partícula, através da 

oxidação de compostos orgânicos voláteis (VOCs) (Claeys et al., 2004; 

Echalar et al., 1998; Andreae e Crutzen, 1997). 

Contribuição Antropogênica: Os aerossóis de origem antropogênica são 

provenientes da queima de biomassa, seja de cerrado, pastagem, florestas primárias e 

secundárias (Artaxo et al., 1998). Esses processos ocorrem principalmente durante a 

estação seca (INPE, 2005; Artaxo, 2002) e seus produtos são transportados para toda 

a América do Sul (Anderson, 1996). As emissões concentram-se na moda fina e são 

compostas por cerca de 10% de black carbon, 10% de compostos inorgânicos e 80% 

de compostos orgânicos (Artaxo, 2002; Mayol-Bracero et al., 2002; 

Graham et al., 2002; Fuzzi et al., 2005). 

 A fração de Black carbon presente na moda fina pode aumentar até 100 vezes 

em massa na estação seca em comparação à chuvosa. Aumento relevante também é 

observado no número total de partículas, que na estação chuvosa gira em torno de 

300-600 partículas/cm
3
 e na estação seca em geral ultrapassa 20.000 partículas/cm

3
 

nas áreas próximas aos focos de queimadas (Artaxo et al., 2002, 1998 e 1994; 

Andreae et al., 2002). 
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No período de seca e de queimadas na região amazônica, as altas 

concentrações de aerossóis emitidos inserem-se na circulação atmosférica cobrindo 

cerca de 2 a 4 milhões de quilômetros quadrados todos os anos, como foi evidenciado 

em diversos trabalhos científicos (Freitas, 2005; Artaxo et al., 2002; 

Andreae et al., 2001; Longo, 1999). A Figura I.8 apresenta uma imagem do sensor 

MODIS na faixa do visível, na qual foi captada uma pluma de queimadas que se 

estendeu por uma considerável área da América do Sul. 

 

Figura I.8: Imagem do sensor MODIS, a bordo do satélite TERRA obtida no dia 25 de 

setembro de 2004, na qual foi captada uma extensa pluma de queimadas, capaz de cobrir 

vários países da América do Sul. 

A distribuição espacial da AOD em 550 nm, obtidas operacionalmente com 

resolução espacial de 10 km x 10 km, é disponibilizada pela NASA 

(http://daac.gsfc.nasa.gov/data/dataset/MODIS/). A Figura I.9 (a) e (b) mostra a 

extensão da pluma de poluentes cobrindo grande parte da região amazônica, região 

sul e sudeste do Brasil e países da América do Sul. A Figura I.9 (a) ilustra a grande 

cobertura da pluma de poluentes, que se estende por dimensões continentais, com 
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AOD em nm superior a 0,4 e em torno de 1,2 na região de Rondônia. 

A Figura I.9 (b) ilustra um caso particular em que a pluma de queima de biomassa 

passou sobre a região metropolitana de São Paulo. Neste evento, não há valor definido 

da AOD sobre a região de Rondônia, provavelmente devido à presença de nuvens, 

pois o fotômetro da rede AERONET não realizou observações, no sítio experimental 

de Ji-Paraná, com qualidade assegurada neste dia. 

 

(a)                                                            (b) 
Figura I.9: Mapa de AOD (550), obtida operacionalmente pelo sensor MODIS, com resolução 

espacial de 10 km x 10 km sobre o Brasil. Valores de AOD disponibilizados pela NASA, 

(http://daac.gsfc.nasa.gov/data/dataset/MODIS/. (a) dia 31 de agosto de 2003, imagem obtida 

pelo sensor MODIS a bordo do satélite TERRA. (b) dia 15 de setembro de 2004, imagem 

obtida pelo sensor MODIS a bordo do satélite AQUA (Castanho, 2005). 
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I.3 Sensoriamento remoto  

O sensoriamento remoto constitui uma técnica para obter informações de 

propriedades por meio de observações realizadas por instrumentos que não estejam 

em contato físico com os objetos investigados (Meneses, 2001). O processo envolve a 

detecção de radiação eletromagnética refletida ou emitida por esses objetos em 

diferentes comprimentos de ondas. 

Existem basicamente duas técnicas de sensoriamento remoto da atmosfera 

terrestre: o sensoriamento remoto passivo, que mede a interação da radiação solar 

com os constituintes da atmosfera (gases e partículas) e o ativo, no qual a radiação é 

emitida em bandas específicas e mede-se a porção desta radiação que é refletida e ou 

retro espalhada pelos constituintes da atmosfera. Radares e Lidars (“Light Detection 

and Ranging“) são exemplos de equipamentos de sensoriamento remoto ativo. As 

medidas utilizando o sensoriamento remoto podem ser realizadas na superfície, a 

exemplo dos radiômetros solares utilizados neste trabalho, por aviões em diferentes 

altitudes ou ainda por satélites em órbita em torno da Terra, a exemplo do satélite 

TERRA (item III.5) que será utilizado neste trabalho.   

I.3.1 Sensoriamento remoto no monitoramento de aerossóis 

A identificação do grande potencial dos aerossóis como contribuintes para as 

mudanças climáticas globais impulsionou o desenvolvimento do sensoriamento 

remoto via satélite, pois esta é a ferramenta de monitoramento dos aerossóis mais 

eficiente atualmente. Visto o curto tempo de vida dos aerossóis na atmosfera e grande 

heterogeneidade na sua distribuição espacial vertical e horizontal 

(Kaufman et al., 2002b; King et al., 2003) e a capacidade do sensoriamento remoto 

via satélite de realizar varreduras globais diariamente, como é o caso de sensores a 

bordo do satélite TERRA, que será utilizado nesse trabalho.   

Inicialmente, na década de 1970, foram utilizados sensores meteorológicos 

com bandas espectrais no espectro visível (Griggs, 1975; Fraser, 1976). 

Posteriormente, descobriu-se a aplicabilidade da radiação ultravioleta para estimar a 

quantidade de aerossóis altamente absorvedores em superfícies marinhas ou terrestres 

(Torres et al., 2002). A utilização das longas séries temporais oferecidas por esses 

sensores para quantificação dos efeitos dos aerossóis nas mudanças climáticas torna-

se difícil devido às largas bandas espectrais nas quais as observações foram obtidas e 
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ao baixo nível de confiança na calibração desses sensores (Tanré et al., 1997; 

Kaufman et al., 1997a). 

 O sensor MODIS (MODerate Resolution Imaging Spectroradiometer), 

presente nos satélites AQUA e TERRA, entre outros, marcaram o início de uma nova 

geração de sensores, devido à capacidade desses sensores em analisar as propriedades 

dos aerossóis tanto em áreas continentais quanto oceânicas, com resolução espacial e 

temporal muito superior a de seus antecessores (Kaufman et al., 2002b).   Apesar do 

grande avanço em relação aos sensores antecessores, o produto para obtenção da AOD 

a partir das observações realizadas pelo sensor MODIS, descrito em detalhes no 

item IV.1.2, ainda apresenta limitações de resolução espacial (10 km x 10 km) e em 

relação aos modelos ópticos empregados. Isso porque em regiões com forte presença 

de nuvens torna-se muito difícil encontrar uma área de 10 km x 10 km livre da 

presença de nuvens e no cálculo da AOD apenas quatro modelos ópticos de aerossóis 

são utilizados para descrever o material particulado do globo, sendo que Castanho, 

2005 construiu cinco modelos ópticos de aerossóis para descrever o material 

particulado apenas da região metropolitana de São Paulo.  

   Os satélites TERRA (lançado em dezembro de 1999) e AQUA (lançado em 

maio de 2002) possuem órbita síncrona com o Sol e cobertura global a 705 km de 

altitude, com horário de passagem respectivamente às 10h30min local e 13h30min do 

horário local. Conceitos físicos envolvidos no sensoriamento remoto de aerossóis por 

satélites, e mais especificamente as características do sensor MODIS, a bordo do 

satélite TERRA, e seus produtos serão apresentados no capítulo IV.1. 

Atualmente a NASA possui uma constelação de satélites em órbita, chamada 

de “A Train”, como mostra a Figura I.10. As medidas realizadas por cada um dos 

componentes desta constelação de satélites são complementares e praticamente 

simultâneas, formando um conjunto de suma importância para entender e quantificar a 

influência dos aerossóis e nuvens no clima, com uma precisão jamais conseguida 

antes. Uma tabela com os sensores disponíveis em cada satélite, bem como as 

principais medidas realizadas pode ser encontrada no site http://www-

calipso.larc.nasa.gov/about/atrain.php. 
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Figura I.10: “A- Train” ou constelação de satélites é formada pelos satélites Aqua, CloudSat, 

CALIPSO, PARASOL, e missões do satélite da aura. A constelação tem uma altura orbital 

nominal de 705 quilômetros e uma inclinação de 98 graus. O satélite Aqua conduzirá a 

constelação com passagem aproximadamente às 13h30min do horário local. A diferença de 

tempo entre a passagem do satélite Aqua e CloudSat e o CALIPSO é de 1 a 2 minutos 

permitindo observações quase que instantâneas (FONTE: http://www-

calipso.larc.nasa.gov/about/atrain.php). 
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II OBJETIVOS 

O objetivo deste trabalho consiste em obter a distribuição espacial de 

aerossóis da região amazônica no período de queimadas, com alta resolução espacial. 

O método de obtenção de profundidade óptica de aerossóis com alta resolução 

espacial utilizará observações de radiância, realizadas pelo sensor MODIS, conforme 

descrito no item IV.1, e de profundidade óptica de aerossóis pelo fotômetro solar da 

rede AERONET, conforme descrito no item IV.2, realizadas na região de Rondônia. 

A seguir, são explicitadas as principais etapas a serem seguidas ao longo deste 

trabalho para que seja atingido o objetivo principal deste trabalho:  

 Construir modelos ópticos de aerossóis, para descrever aerossóis de queimadas da 

região amazônica. Validar a representatividade dos modelos ópticos construídos 

em descrever tais aerossóis de queimada com a rede de fotômetros solares.  

 Adaptar o método para obtenção da profundidade óptica de aerossóis com alta 

resolução espacial, desenvolvido por Castanho, 2005 para aerossóis urbanos a 

aerossóis provenientes de queimadas da região Amazônica; 

 Validar os valores de profundidade óptica dos aerossóis com alta resolução 

espacial obtidas, por meio de comparação com medidas de profundidade óptica 

dos aerossóis realizadas pelo fotômetro solar de superfície CIMEL da rede 

AERONET, na região de Ji-Paraná-RO. 

 O desenvolvimento de modelos ópticos de aerossóis específicos para 

descrever o material particulado da região amazônica na época de queimadas é de 

suma importância para caracterizar a camada de aerossóis de maneira mais próxima 

da realidade. A adaptação do método para determinação da profundidade óptica com 

alta resolução espacial, a partir de observações realizadas pelo sensor MODIS, será 

seguida de uma validação por meio da comparação medidas em solo, realizadas pelo 

fotômetro da rede AERONET. É importante explicitar a etapa de validação com 

medidas de solo, já que os novos algoritmos desenvolvidos devem ser testados antes 

de serem aplicados em medidas que possam ser úteis do ponto de vista ambiental.  
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III FUNDAMENTAÇÃO TEÓRICA 

III.1 Interação da radiação solar com a atmosfera 

O Sol emite radiação eletromagnética em todo o espectro, entretanto, a maior 

parte da energia emitida está na faixa do visível (0,4 a 0,7 m). A Figura III.1 mostra 

o espectro da irradiância solar incidente medida no topo da atmosfera terrestre. A 

irradiância solar espectral FB () (equação III.2) pode ser aproximadamente descrita 

pela função de Planck em um comprimento de onda  e a uma temperatura T 

(equação III.1), equivalente à de um corpo negro
1
 à temperatura de 6.000K. 

 

Figura III.1: Irradiância solar espectral no topo da atmosfera e na superfície ao nível do mar. 

A linha tracejada representa a curva correspondente de corpo negro a uma temperatura 

média equivalente a 6.000K. As regiões hachuradas representam as absorções moleculares 

na atmosfera (como por exemplo, ozônio, vapor de água e dióxido de carbono). Figura 

adaptada de Seinfeld e Pandis, 1998. 

 

 

 

 

 

                                                 
1
 O corpo negro possui a propriedade de absorver e emitir toda a radiação sobre ele incidente, ou seja, 

possui taxas de emissividade e absortância iguais a 1. 

Ir
ra

d
iâ

n
c

ia
 

E
s

p
e
c

tr
a
l 

[W
 

m
-2

 

n
m

-1
] 

Comprimento de onda 

[nm] 

Curva de corpo negro 6.000K 
Irradiância Solar no topo da atmosfera 
Irradiância Solar ao nível do mar 



34  

 

]  msrm [W 1-1-2-

]1)Tk/hc[exp(

hc2
)T(B

5

2


  III.1 

                                             

]m[Wm 1-2-

]1)Tk/hc[exp(

hc2
dcosB)T(F

5

22

0

2

0

B



  





III.2

 

Onde:  c - velocidade da luz no vácuo (~3 10
8
 m s

-2
); 

  h - constante de Planck (6,626 10
-34

 J s); 

   - comprimento de onda [m]; 

  k - constante de Boltzmann (1,381 10
-23

 J K
-1

); 

  T - temperatura do corpo negro [K].  

 

Considerando a radiação emitida pelo corpo negro como isotrópica, obtém-se 

a irradiância por meio da integral da radiância no ângulo sólido d sindd. 

Desse modo, em um hemisfério, a irradiância equivale a BQuando se compara o 

espectro solar no topo da atmosfera e na superfície terrestre, nota-se uma 

diminuição da energia incidente na superfície em alguns comprimentos de onda 

(Figura III.1). Isso ocorre devido à absorção por gases presentes na atmosfera (O3, 

H2O), ao espalhamento Rayleigh por moléculas de N2 e O2, e à absorção e ao 

espalhamento por partículas de aerossóis.  

O espalhamento e a absorção são processos físicos fundamentais 

associados à luz e sua interação com a matéria, sendo as principais causas de 

atenuação da radiação na atmosfera. O espalhamento é o processo pelo qual 

moléculas ou pequenas partículas, com diferentes índices de refração, distribuem 

parte da energia eletromagnética em todas as direções. A absorção é um processo 

físico no qual a energia eletromagnética incidente é absorvida por gases ou partículas 

e convertida em outras formas de energia (térmica, por exemplo). A forma como as 

vibrações eletrônicas ocorrem no interior da matéria determinam as propriedades de 

absorção e espalhamento por partículas de aerossol e moléculas de gases. 
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III.1.1 Absorção da radiação solar por gases presentes na atmosfera 

Os constituintes majoritários da atmosfera, N2 e O2 (Seinfeld e Pandis, 1998), 

são pouco absorvedores de radiação solar, enquanto que alguns dos constituintes 

minoritários são eficientes absorvedores dela, como mostra a Figura III.2. Por 

exemplo, o O2 e o ozônio estratosférico absorvem 100% da radiação abaixo de 290 

nm; o vapor de água e o dióxido de carbono absorvem grande parte da radiação 

terrestre (infravermelho termal). Essas faixas de absorção são essenciais para a 

manutenção da vida terrestre, pois, respectivamente, impedem a passagem de radiação 

ultravioleta e causam o efeito estufa natural (Wallace e Hobbs, 1977). Os 

comprimentos de onda nos quais não há significativa absorção da radiação solar pelos 

constituintes da atmosfera são denominados “janelas atmosféricas”, destacando-se o 

intervalo entre 0,3 e 0,8 μm, onde quase toda a radiação é transmitida.  

O conhecimento dos intervalos de comprimento de onda nos quais as 

moléculas de gases absorvem mais a radiação solar, as chamadas bandas de absorção, 

são de suma importância para análises por sensoriamento remoto. Os novos sensores 

de partículas com alta resolução espectral buscam utilizar as janelas atmosféricas para 

a análise dos aerossóis, para evitar a realização de correções que possam introduzir 

incertezas. A maioria dos sensores opera nas regiões do ultravioleta, visível e 

infravermelho próximo (0,34-2,1m), pois são comprimentos de onda da ordem de 

grandeza do tamanho dos aerossóis.  

De acordo com a Figura III.2, para as estreitas bandas espectrais do sensor 

MODIS/TERRA utilizadas neste trabalho (650 e 2.100 nm) uma pequena correção 

referente à absorção por ozônio em 650 nm e por vapor de água em 2.100 nm se faz 

necessária. Essas correções que serão analisadas no capítulo V.2.  
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Figura III.2: Espectro de absorção para (a) o oxigênio e o ozônio, (b) o vapor d’água e (c) e a 

atmosfera (Seinfeld e Pandis, 1998). 

III.1.2 Espalhamento da radiação solar por gases e partículas presentes 

na atmosfera 

O espalhamento da radiação solar varia em função do parâmetro 

de tamanho (x) das partículas e gases espalhadores, sendo definido 

como a razão entre o tamanho da partícula e o comprimento de onda da 

radiação incidente. Para partículas esféricas, x é definido por 

(Liou, 2002): 



r
x

2
  III.3 

Onde:   r - raio da partícula 

  λ- comprimento de onda da luz incidente.  

  

A variação do tipo de espalhamento sofrido pela radiação solar 

em função do parâmetro de tamanho é apresentada na Tabela III.1. 
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x  Tipo de espalhamento 

<< 1 
Rayleigh - espalhamento por moléculas ou partículas 

atmosféricas pequenas em relação ao λ incidente 

≈ 1 
Mie - espalhamento por partículas esféricas 

homogêneas de tamanho próximo ao λ incidente 

>> 1 
Óptica geométrica - espalhamento por partículas 

atmosféricas grandes em relação ao λ incidente 
Tabela III.1: Relação entre o tipo de espalhamento da radiação solar e o parâmetro de 

tamanho das partículas espalhadoras 

Teoria de espalhamento Rayleigh para descrever o espalhamento da radiação solar 

incidente devido aos gases presentes na atmosfera  

A teoria de espalhamento molecular Rayleigh é utilizada quando as 

partículas espalhadoras são muito menores que o comprimento de onda da radiação 

espalhada. Como a atmosfera é composta essencialmente por gases, a interação da 

radiação solar incidente com a atmosfera pode ser explicada pela teoria do 

espalhamento molecular Rayleigh (Goody e Yung, 1989). Para a radiação não 

polarizada, a intensidade de espalhamento Rayleigh pode ser escrita em função da 

intensidade da radiação incidente (isto é, irradiância ou fluxo de energia por unidade 

de área [W m
-2

]) como: 

)(
3

32
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4
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2

2

0  P
r

IrI



 III.4 

)cos1(
4

3
)( 2 P  III.5 

  A equação III.5 é a função de fase ou função que descreve a distribuição 

angular do espalhamento, ( corresponde ao ângulo de espalhamento, ( à 

polarizabilidade do espalhador e (r) é à distância com relação ao espalhador. 

No espalhamento Rayleigh a radiação espalhada é simétrica em relação ao 

plano normal à direção da radiação incidente, independente do tamanho da partícula 

ou molécula de gás. Assim, a radiação retroespalhada é igual à pró-espalhada. A 

dependência do espalhamento Rayleigh com λ−4
 explica porque o céu é azul, pois o 

espalhamento molecular para  menores (região do espectro visível correspondente ao 

azul) é muito mais eficiente que em maiores, sendo praticamente desprezível da 

região do espectro visível referente ao vermelho (~0,7 m). 
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Teoria de espalhamento Mie para descrever o espalhamento e absorção da radiação 

solar incidente por partículas de aerossol  

 A teoria de espalhamento Mie foi desenvolvida em 1908 por Gustav Mie e 

permite o cálculo de várias propriedades ópticas como: eficiência de extinção (Qext) e 

de espalhamento (Qesp), fator de assimetria (g), albedo simples de espalhamento (ω0) e 

expoente de Ångström (α) para partículas esféricas dielétricas, finitas, de tamanhos e 

índices de refração arbitrários. A teoria Mie pode servir como procedimento para 

cálculo do espalhamento e absorção para qualquer tamanho de partícula em função do 

comprimento de onda, desde que a condição x ≈ 1 (partículas de tamanho próximo ao 

λ incidente) seja satisfeita.  

O formalismo matemático que descreve o espalhamento elástico da radiação 

eletromagnética em uma partícula esférica é chamado de teoria do espalhamento Mie. 

A derivação da solução da teoria Mie, sobre o espalhamento da onda eletromagnética 

em uma partícula esférica dielétrica, é uma aplicação direta da teoria eletromagnética 

clássica e pode ser obtida a partir das equações de Maxwell (Bohren e 

Huffman, 1983; Thomas e Stamnes, 1999; Liou, 2002). A consideração de partículas 

esféricas demonstrou ser uma boa aproximação para as condições atmosféricas 

(Dubovik et al., 2000), principalmente para a moda fina. Diversos códigos 

computacionais de espalhamento Mie estão disponíveis para uso público. Neste 

trabalho utilizou-se o código Mie de Dave e Gazdag (1970). 

Devido ao efeito de espalhamento traseiro e transmissão da radiação solar 

pelas partículas de aerossol, é possível determinar as propriedades ópticas dos 

aerossóis utilizando o sensoriamento remoto da atmosfera. O conjunto destas 

propriedades ópticas será chamado de modelos ópticos de aerossóis. O resultado da 

interação (absorção e espalhamento) da radiação com as partículas da atmosfera 

depende da forma, tamanho e composição destas, chamadas propriedades microfísicas 

das partículas. Neste item são descritas propriedades microfísicas como: índice de 

refração complexo, tamanho de uma partícula além de propriedades radiativas ou 

ópticas derivadas das propriedades microfísicas descritas.  
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III.2 Propriedades microfísicas das partículas de aerossol 

As propriedades microfísicas das partículas de aerossol relevantes para este 

trabalho são: o tamanho da partícula  (equação III.3), e o índice de refração (m) em 

relação ao ar (no~1), dado pela equação III.6 (Seinfeld e Pandis, 1998): 

nal][adimensio  i)(k)(n)(m   III.6 

A parte real (n) e a parte imaginária (k) do índice de refração representam, 

respectivamente, a componente de espalhamento e a de absorção.  

Para um sistema com uma distribuição polidispersa de partículas, como é o 

caso da atmosfera, os tamanhos das partículas são representados por distribuições de 

tamanho. Muitos estudos indicam que a distribuição de tamanho pode ser descrita por 

duas funções lognormais. A equação III.7 descreve a distribuição lognormal 

volumétrica de tamanho de partículas (Shettel and Fenn, 1979; Remer and 

Kaufman, 1998): 
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Onde:   i: representa cada uma das modas da distribuição (fina ou de  

  acumulação e grossa); 

  Cv: concentração volumétrica; 

   rv: raio médio; 

   i: o respectivo desvio padrão da lognormal por volume. 

A distribuição de tamanho também pode ser escrita em termos de área 

superficial das partículas (dS/dln(r)) e da concentração numérica de destas 

(dN/dln(r)). Essas diferentes maneiras de descrever as distribuições de tamanho 

relacionam-se da seguinte forma:  
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Conhecendo-se a distribuição de tamanho a priori, pode-se definir um único 

parâmetro que descreve a distribuição de partículas de forma independente de 

modelos e ajustes matemáticos, denominado raio efetivo (Liou, 2002), conforme 

apresentado na equação III.9. 
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III.3 Propriedades ópticas das partículas de aerossol 

 Como propriedades ópticas dos aerossóis relevantes para este estudo, podemos 

citar: o ângulo de espalhamento, a função de fase, o fator de simetria, as eficiências de 

espalhamento e extinção e o albedo simples.  

O ângulo de espalhamento () é ângulo formado entre a direção do feixe 

emergente com relação ao incidente. É definido em função dos ângulos zenitais 

(e) e azimutais (e ) dos feixes emergente e incidente respectivamente, sendo: 

 III.10 

 A radiação é dita pró-espalhada (espalhada frontalmente, para o hemisfério 

frontal) para /2, e retroespalhada (espalhada para trás para o hemisfério traseiro) 

para /2.   

 A função de fase representa a probabilidade de espalhamento em cada direção 

em relação à incidente (Liou, 2002).  

 [adimensional] III.11 

A integral da função de fase em uma esfera centrada na partícula é 4 

III.12 

Onde:  ângulo azimutal; 

    ângulo de espalhamento. 

O parâmetro de assimetria (g) é derivado da função de fase e descreve o 

quanto da radiação é pró-espalhada em relação ao espalhamento total. Seu valor pode 

variar de -1 a 1. Se o espalhamento da luz é isotrópico, ou seja, simétrico, g é nulo     

(g = 0); se toda a radiação é pró-espalhada ( = 0º), temos que g = 1 e se a radiação é 

totalmente retroespalhada ( = 180º), temos que g = -1 (Liou, 2002). O fator de 

assimetria é importante na avaliação da contribuição das partículas de aerossol na 

transferência radiativa ao longo da atmosfera e é descrito pela equação III.13. 
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 [adimensional] III.13 

A função de fase de Henyey-Greenstein é semelhante à função de fase 

original da partícula. Entretanto, esta é escrita em função do parâmetro de assimetria:  

[adimensional] III.14 

A função de fase pode também ser escrita em função do ângulo de 

espalhamento na forma de expansão em polinômios de Legendre: 

   
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iiL PcosWcosP nal][adimensio  
 III.15 

Conhecidos os coeficientes (Pi) do polinômio de Legendre, a função de fase 

em cada ângulo de espalhamento pode ser escrita explicitando cada termo da 

somatória (Thomas e Stamnes, 1999): 

III.16 

Para um determinado tipo de aerossol, Castanho (2005) comparou as funções 

de fase de Henyey-Greenstein (PHG) e as funções de fase definidas pela expansão da 

função de fase original em polinômios de Legendre (PPL), considerando 100 termos. 

Verificou-se que a função definida pelo polinômio de Legendre recupera 

satisfatoriamente a função de fase original do modelo de aerossol, apresentando 

pequenas oscilações (~10%) em torno dela. A função de fase obtida pela aproximação 

do parâmetro de assimetria (PHG) por sua vez apresenta no intervalo dos ângulos de 

espalhamento traseiro de 100º a 140º, desvios em relação à função de fase original de 

no máximo a 20%. Fora deste intervalo de ângulo de espalhamento ela pode divergir 

da função de fase original de 50 a 90 %. A configuração das posições angulares do 

sensor MODIS presente no satélite TERRA em relação à posição solar no período 

estudado apresenta ângulos de espalhamento superiores à 140º, devido ao ângulo solar 
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zenital ser menor.  Deste modo, a função de fase de espalhamento escrita em forma de 

polinômios de Legendre pode ser mais adequada do que a aproximação de Henyey-

Greenstein.  

Quando os resultados deste trabalho foram obtidos o alto custo 

computacional, para se obter as equações de transferência radiativa na atmosfera 

utilizando os polinômios de Legendre para descrever a função de fase de 

espalhamento, inviabilizou essa abordagem. Por esse motivo, neste trabalho os 

modelos de aerossol foram definidos utilizando o parâmetro de assimetria para 

descrever a função de fase de espalhamento, ou seja, utilizou-se a função de fase de 

Henyey-Greenstein. 

As eficiências de espalhamento, extinção e retroespalhamento são descritas 

pela teoria Mie como fatores adimensionais, dados respectivamente por: 
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 III.17 

Onde:  x - parâmetro de tamanho da partícula;  

 an e bn - coeficientes de Mie como função do índice de refração da partícula, 

 podem ser descritos em termos das funções de Riccati-Bessel; 

 Qabs= Qext – Qesp.  

Para um conjunto de partículas polidispersas na atmosfera, o coeficiente 

linear de extinção (ext), assim como de espalhamento (esp) e de absorção abs) são 

calculados a partir das respectivas eficiências de extinção (Qesp, Qabs) e da distribuição 

de tamanho em número de partículas (n(r) = dN(r)/dr), conforme a equação III.18. 

][m dr)r(nr)x,m(Q)( 1-2

0

extext  


              

 III.18 

O coeficiente linear de extinção do conjunto de partículas é dado pela soma 

do coeficiente de espalhamento e absorção: )()()( absespext 
              

 III.19 

O albedo simples dos aerossóis na atmosfera em um determinado 

comprimento de onda λ é definido como a razão entre o coeficiente de espalhamento 
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e o coeficiente de extinção. O albedo simples descreve a fração da radiação que é 

espalhada com relação à que é extinta devido à interação da radiação com a partícula. 

Quanto menor o albedo simples, mais absorvedor é o aerossol.  
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Ångström, em 1929, apresentou a seguinte fórmula empírica relacionando a 

profundidade óptica e o comprimento de onda da radiação incidente: 

 - ~ 


III.21 

O expoente ou coeficiente de Ångström (é um parâmetro bastante 

utilizado para caracterizar a dependência espectral do coeficiente de extinção ou 

profundidade óptica das partículas de aerossol na atmosfera, bem como para realizar 

uma inferência a respeito do seu tamanho (Seinfeld e Pandis, 1998). Quanto maior o 

expoente de Ångström, maior a dependência espectral das partículas de aerossol na 

atmosfera e, portanto, menores são estas partículas. Considerando dois comprimentos 

de onda distintos, pode-se calcular o expoente de Ångström () através da 

equação III.22. 
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Onde:   τ1 e τ2 – profundidade óptica das partículas de aerossol 

nos comprimentos de onda λ1 e λ2, respectivamente. 

  



44  

 

III.4 Transferência radiativa na atmosfera 

No item anterior, foram abordados os processos de interação da radiação 

solar com os constituintes da atmosfera (moléculas de gás e partículas), bem como as 

algumas de suas características e propriedades ópticas. 

O cálculo da transferência radiativa na atmosfera permite determinar, a partir 

da radiância espectral incidente no topo da atmosfera, qual seria a radiância espectral 

observada após as interações com os constituintes da atmosfera. Comumente 

considera-se a atmosfera como sendo plano-paralela, ignorando assim a curvatura da 

Terra, já que as variações verticais de temperatura, pressão e concentrações dos 

constituintes atmosféricos são muito mais significativas do que as variações 

horizontais (Liou, 1992) (Figura III.3). Esta aproximação é bastante válida para 

ângulos solares zenitais não muito elevados (ou seja, com a posição do sol próximo ao 

horizonte não se pode considerar a esfericidade da Terra desprezível). 

A lei de Beer-Lambert-Bouguer descreve a variação da radiância espectral 

dL() em unidades de [Wm
-2

sr
-1
m

-1
] devido à atenuação ou extinção da radiância 

incidente L() ao longo de um caminho óptico (ds). Mostrando assim que a 

intensidade da radiação cai exponencialmente ao longo do caminho óptico percorrido. 

A profundidade óptica de extinção fornecida pelos radiômetros CIMEL da rede 

AERONET baseia-se nesta lei.  

.

  

 

 

 

 

 

Figura III.3: Representação esquemática da atenuação da radiância incidente em um meio 

homogêneo. 
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Pode-se escrever a variação da radiância em termos do coeficiente de 

extinção linear da seguinte forma: 

dsLdL ext )()()(                   III.23 

dsdL
L

ext )()(
)(

1




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Substituindo a relação entre o caminho óptico (ds) e a direção vertical (dz) 

apresentada na Figura III.3 e integrando os dois lados da equação III.24 na coluna 

atmosférica, tem-se: 
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A integral do coeficiente de extinção na coluna vertical z é chamada de 

profundidade óptica de extinção na camada (ext, cuja notação geralmente omite o 

subscrito), dada pela soma da profundidade óptica de espalhamento mais absorção 

(ext = espabs): 

nal][adimensio  
1z

0z
extdz)(
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Resolvendo-se a integral, tem-se que a radiância que chega à superfície pode 

ser escrita como: 

]msrm [W -12- 













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        III.27

 

Esta relação pode ser generalizada, como mostra a equação a seguir. 

Considerando que a radiância no topo da atmosfera (Lo ()) varia ao longo do ano 

devido à distância entre a Terra e o Sol, acrescentando um fator R
-2

. O termo 

envolvendo  é válido somente para 




, ângulo em que a atmosfera pode ser 

considerada plano-paralela. Para ângulos maiores do que 80º, devem ser consideradas 

correções devido à refração da atmosfera e à curvatura da Terra (Yamasoe, 1999; 

Schmid e Wehrli, 1995). 



46  

 

    ]msr[Wm 1-2-)()(mexp
R

1
)(Lo)(L o21

      III.28 

Onde:   R- distância da Terra ao Sol em Unidades Astronômicas   

   (1UA=1,494x10
11

m) 

  
)cos(

1
~)(

o

om


  - massa óptica para uma atmosfera plano-paralela. 

A profundidade óptica de extinção representada acima é resultado da soma 

das atenuações devido a cada um dos constituintes da atmosfera.  Neste trabalho a 

profundidade óptica de extinção considerada é apresentada na equação III.29. 

      )()()(              :Onde
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III.29 

Da equação III.27, temos ainda que a razão entre a radiância que chega a 

superfície e a que chega ao topo da atmosfera é a chamada transmitância direta 

atmosférica (t): 
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Utilizando-se a Lei de Beer-Lambert-Bouguer (equação III.28), pode-se 

obter a atenuação da radiação do feixe direto que chega à superfície devido a 

espalhamento e absorção da radiação ao longo de um caminho óptico. Caso a 

distância entre as partículas seja suficientemente grande, se comparada com o 

tamanho das partículas, o espalhamento total de um conjunto de partículas pode ser 

calculado pela soma dos espalhamentos de cada partícula individualmente (teoria de 

espalhamento simples). Entretanto, se a proximidade ou o volume de partículas for 

grande se comparada ao tamanho destas, deve-se considerar a ocorrência de 

espalhamentos múltiplos.  

A radiação solar ao atravessar a atmosfera interage com os constituintes que 

estão fora do caminho óptico considerado, sendo espalhada em todas as direções 

conforme o índice de reflexão. A fração que é espalhada na direção do feixe de 

observação pode interagir por sua vez com os constituintes do caminho óptico, 

acarretando um acréscimo do feixe direto. A radiação que chega à superfície é a 
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resultante das parcelas que se somaram ou mesmo foram desviadas do feixe direto 

devido aos espalhamentos múltiplos. 

A equação de transferência radiativa (ETR) é apresentada na equação III.31 

(Liou, 2002). O primeiro termo corresponde ao feixe transmitido diretamente no 

caminho óptico considerado para um comprimento de onda O segundo termo 

representa a intensidade da radiação adicionada ao feixe devido ao espalhamento na 

direção de observação decorrente do espalhamento múltiplo. O terceiro termo 

representa a radiação adicionada ao feixe devido à reemissão da radiação absorvida 

pelos constituintes da atmosfera. 
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A função chamada “fonte de espalhamento”, J(λ,τ,±μ,φ), é definida como a 

fração radiação incidente em cada direção que é espalhada na direção da observação 

em uma dada profundidade óptica;  representa o albedo simples conforme equação 

III.20  é a profundidade óptica conforme equação III.26; P representa a função de 

fase no ângulo de espalhamento () (equação III.11); B representa o valor da função 

de Planck (III.1). 

Todas as grandezas da ETR, conforme fica explícito na equação III.31, são 

funções do comprimento de onda da radiação, e das propriedades físicas e químicas 

das partículas.O terceiro termo da ETR, representando a reemissão da radiação 

absorvida, é importante, principalmente para estudos da transferência radiativa para 

comprimentos de onda no infravermelho. Porém, no contexto deste trabalho, esse 

termo não é significativo, pois são utilizadas apenas radiâncias nos comprimentos 

inferiores a 2,2 m. O segundo termo ETR, que se refere às fontes de espalhamento é 

extremamente significativo nos processos de transferência radiativa na atmosfera, 

principalmente no caso de valores elevados de profundidade óptica dos aerossóis 

(>>0,5).  
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III.5 Sensoriamento remoto de aerossóis por satélite 

O sensoriamento remoto obtém suas observações a partir do fluxo de 

radiação solar que retorna ao espaço - topo da atmosfera (do inglês TOp of the 

Atmosphere - TOA), após sua interação com a atmosfera e com a superfície. O fluxo 

de radiação solar incidente pode ser refletido de volta para o espaço (retro 

espalhamento), sofrer espalhamento e continuar na atmosfera (pró-espalhado), ser 

absorvido ou mesmo ser transmitido diretamente até a superfície sem sofrer interação 

com a camada de aerossóis (Fraser e Kaufman, 1985). A fração correspondente a cada 

uma destas interações pode ser calculada com as ETR, descritas no item anterior. O 

tipo e a intensidade das interações dependem das propriedades ópticas da camada de 

aerossóis, como: albedo simples (o ()), parâmetro de assimetria (g()) (ou função 

de fase P()), eficiência de extinção (Qext ()) e a profundidade óptica da camada 

(a ()). 

Considerando uma atmosfera plano-paralela e a superfície com refletância 

Lambertiana, a refletância observada no topo da atmosfera (ρTOA) é definida conforme 

a equação III.33 (Kaufman et al., 1997b). A refletância no topo da atmosfera (TOA 

()) é definida a partir da radiância espectral emergente no topo da atmosfera 

(LTOA () [Wm
-2

sr
-1
m

-1
]), considerada isotrópica, integrada no hemisfério e dividida 

pela componente vertical do fluxo solar espectral (Fo() [W m
-2 
m

-1
]): 

oo
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                      III.33 

Onde:  o ângulo zenital solar  

   ângulo zenital sensor 

    ângulo azimutal solar 

  ângulo azimutal do sensor 

  Fo () - fluxo solar espectral incidente no topo da atmosfera  

  [Wm
-2
m

-1
]. 

Analisando a equação III.34 temos que o termo o representa a refletância no 

topo da atmosfera devido à refletância da atmosfera (gases e partículas), para o qual 

se considera a refletância de superfície nula, mais a componente devido à radiância 

que é refletida pela superfície, que interage novamente com a atmosfera e retorna ao 

espaço. 
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III.34 

A refletância causada pela atmosfera (o) é composta pela soma das 

refletâncias devido às moléculas de gases (m) e a refletância devido à camada de 

aerossóis.  A refletância na camada de aerossóis é função das propriedades de albedo 

simples (o), função de fase (P(λ,)), e profundidade óptica dos aerossóis da camada 

(). Observa-se também que a radiação incidente que é transmitida para a superfície 

(Td) pode retornar à atmosfera conforme a refletância da superfície (sup). Esta fração 

da radiação incidente (sup*Td) por sua vez pode retornar ao topo da atmosfera de 

acordo com a transmitância na subida (Ts), chegando ao topo a resultante sup*Td*Ts, 

onde (s) é a razão de espalhamento traseiro da atmosfera, ‟ é a refletância de 

superfície média nos ângulos de visada e incidência. Finalmente, a radiação total que 

chega ao topo da atmosfera é dada pelo que é refletido diretamente na camada de 

aerossol e gases (o), mais o que volta da interação com a superfície, conforme mostra 

a equação III.34 (Kaufman et al., 1997b; Martins, 1999).
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IV INSTRUMENTAÇÃO E MÉTODOS EXPERIMENTAIS 

IV.1 Sensor MODIS (MODerate Resolution Imaging Spectroradiometer)  

 O sensor MODIS é um instrumento multidisciplinar de pesquisa que visa 

contribuir para estudos da superfície terrestre. O sensor foi desenhado para monitorar: 

alterações de uso de solo, temperatura de superfície, cobertura de neve, propriedades 

de vegetações, do oceano (temperatura da superfície do mar, clorofila) e de 

fenômenos atmosféricos (aerossóis, propriedades de nuvens, vapor de água, perfil de 

temperatura). O sensor MODIS realiza uma cobertura global a cada 1 ou 2 dias e foi o 

primeiro sensor desenvolvido com ênfase na obtenção de observações quantitativas 

globais dos aerossóis com resolução espacial moderada (King et al., 2003). 

IV.1.1 Descrição do sensor MODIS e seus produtos 

O sensor MODIS é um instrumento constituído de um radiômetro espectral 

de imagem convencional com 36 bandas discretas entre 0,4 e 14,5 m, com 

resoluções espaciais de 250x250 m (Banda 1=0,65 m e Banda 2=0,85 m), 

500x500 m (Banda 3=0,45 m; Banda 4=0,55 m; Banda 5=1,24 m; Banda 6=1,64 

m; Banda 7=2,11m) e 1000x1000 m nas demais bandas. Possui uma elevada razão 

sinal/ruído (>500), e a acurácia das irradiâncias absolutas são de ±5% e ±1%, 

respectivamente para as bandas de reflexão e emissão. A descrição detalhada do 

instrumento MODIS, como desenho óptico, características das bandas espectrais, 

calibração e operação pode ser obtida em Barnes et al., 1998. 

Denomina-se MYD e MOD as observações fornecidas pelo sensor MODIS a 

bordo do satélite AQUA e TERRA respectivamente. Estas por sua vez são enviadas 

periodicamente para a NASA Goddard Space Flight Center (GSFC) por meio de 

estações de recepção terrestre, processadas pelo MODAPS (MODIS Adaptive 

Processing System), arquivadas e distribuídas pelo Goddard DAAC (Distributed 

Active Archive Center) (http://daac.gsfc.nasa.gov/data/dataset/MODIS/).  

Os produtos operacionais do MODIS são gerados em três níveis (Nível 1-L1, 

Nível 2-L2 e Nível 3-L3) (King et al., 2003). O primeiro produto gerado é o de nível 

L1A (MOD01. Os arquivos deste primeiro produto apresentam uma cobertura 

espacial de 2.330 km de largura, por um comprimento de 1350 km, que é o 

equivalente a 5 minutos de trajetória do satélite. O produto MOD02 (nível L1B) é 

gerado a partir do MOD01A e possui informações de radiâncias em 36 bandas 
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espectrais que são calibradas e georreferenciadas, podendo ter resoluções espaciais de 

250x250 m, 500x500 m, ou 1000x1000 m. O produto MOD03 possui os dados de 

georreferenciamento completos (Wolf et al., 1995) com a respectiva resolução 

espacial do sensor. No Nível 2 (L2), são gerados diversos produtos: os produtos de 

máscara de nuvens para identificação de quais pixels da imagem estão contaminados 

pela presença de nuvens (MOD35) (Ackerman et al., 1998; Martins et al., 2002); 

produto de perfil atmosférico (MOD07) (Li et al., 1999, 2000, 2001, Ma et al., 1999); 

produto de aerossol (MOD04) sobre terra (Kaufman et al., 1997b) e sobre oceano 

(Tanré et. al., 1997;1999); produto de água precipitável (MOD05) (Kaufman e Gao, 

1992; Gao e Kaufman, 2003); e produto sobre propriedades de nuvens (MOD06) 

(Platnick et al., 2003). Por fim, são gerados os produtos de Nível 3 (MOD08) nos 

quais são apresentadas as estatísticas das propriedades obtidas no Nível 2 para todo o 

globo em áreas de 1°x1
o
 diariamente e em médias a cada 8 e 30 dias 

(King et al., 2003).  

Os produtos gerados são armazenados em arquivos formados por várias 

matrizes organizados de forma hierárquica, estruturados através do chamado formato 

hdf (Hierarchical Data File). Este formato é semelhante a uma matriz em três 

dimensões, sendo que cada nível desta matriz corresponde a uma variável e contém 

seu nome completo, intervalo de contagem válido, valores de preenchimento de cada 

pixel, fatores de correção para radiância, refletância e contagens, e respectivas 

unidades. Os locais específicos de armazenamento das informações das variáveis é 

chamado de SDS (Scientific Data Set). As informações de georreferenciamento 

(latitude, longitude, ângulos zenitais e azimutais do sensor e do Sol) são salvas nestes 

arquivos apenas para cada 5 pixels, sendo que no presente trabalho os valores 

intermediários foram recuperados por interpolação linear. 

Neste trabalho, serão utilizados basicamente os produtos operacionais do 

sensor MODIS, a bordo do satélite TERRA, MOD021 – nível L1B (radiâncias 

calibradas e georreferenciadas com resolução de 500x500 m) e MOD04 – nível L2 

(profundidade óptica sobre a terra e o oceano com resolução espacial de 10 km x 10 

km no nadir além da latitude e longitude do local de estudo). Informações técnicas 

adicionais desses produtos podem ser obtidas em Castanho, 2005. 
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IV.1.2 Algoritmo operacional para a obtenção de profundidade óptica 

dos aerossóis (ou AOD) com resolução espacial de 10 km x 10 km 

O sensor MODIS utiliza um algoritmo para obter a AOD em áreas oceânicas 

(Tanré et al., 1997, 1999) e outro algoritmo para o cálculo da AOD em áreas 

continentais (Kaufman et al., 1997b). Os dois algoritmos possuem resolução espacial 

de 10 km x 10 km. Sobre o continente as bandas espectrais utilizadas são as de 470 

nm, 650 nm e 2.110 nm.  A refletância da superfície no visível é obtida utilizando as 

informações de radiância observada na banda de 2.110 nm. Isto porque, nos 

comprimentos de onda maiores, a interação da radiação com as partículas, via 

espalhamento e absorção, pode ser considerada desprezível. Assim, esta banda capta 

informações diretas da superfície (aproximação válida para a maioria dos aerossóis, 

exceto sob condições de elevadas concentrações da moda grossa). Conhecendo-se a 

relação entre os comprimentos de onda no visível (450 nm e 650 nm) e o 

infravermelho próximo (2.110 nm) as refletâncias da superfície no visível são 

estimadas pelas relações empíricas propostas por Kaufman et al., 1997b e 2002a:    

 
 0,50* = 

  0,25* = 

2.100650

2.100450





         IV.1

 

As medidas de refletância de superfície obtidas com o MODIS são 

comparadas com valores tabelados (look up tables), obtidos por meio de simulações 

realizadas para uma grande variedade de tipos de aerossol e refletâncias de superfície, 

utilizando o código de transferência radiativa de Dave e Gazdag, 1970. Deste modo, 

para uma refletância de superfície obtida por meio das relações empíricas descritas 

acima é possível determinar, utilizando-se a tabela de referência, a AOD que 

provocaria a radiância no topo da atmosfera observada pelo sensor. Isso depende da 

definição do melhor modelo óptico que descreve a camada de aerossóis da região. 

O algoritmo operacional do sensor MODIS (coleção 4) utilizado para 

determinar a profundidade óptica de aerossóis utiliza 1 dentre os 4 modelos ópticos de 

aerossóis listados a seguir: 

 Poeira do deserto (d‟Almeida et al., 1987; Shettle et al., 1984); 

 Aerossol de queima de biomassa (Remer et al., 1996, 1998); 

 Aerossol urbano/industrial (Remer et al., 1996, 1997; Remer e Kaufman, 1998); 

 Aerossol continental (Lenoble e Brogniez, 1984).  
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 A escolha do modelo óptico de aerossóis que melhor descreve a camada de 

aerossóis presente na região de interesse no dia analisado segue os seguintes passos: 

1. Inicialmente os valores de AOD são calculados utilizando-se o modelo 

continental; 

2. Caso o valor de AOD calculado seja superior a 0,15, verifica-se: 

a.  A dependência espectral entre o azul e vermelho e esta determina se o 

aerossol é de poeira de deserto ou não; 

b. A região do globo e a época do ano que definem se o modelo deve ser 

urbano/industrial ou de queimadas. 

3. A partir destas decisões, os valores de AOD podem então ser recalculados 

(Kaufman et al., 1997b).  

O algoritmo operacional do sensor MODIS para o cálculo da profundidade 

AOD aplica-se normalmente a condições totalmente livres de nuvens e refletâncias de 

superfície (sup (2.110 nm)) inferiores a 0,25 no nadir. Em uma área de 10 km x 10 

km, o que corresponde a aproximadamente 100 pixels, após a seleção dos pixels sem 

nuvens, são descartados 20% dos pixels mais escuros e 50% dos pixels mais claros, 

para evitar estatisticamente a contaminação por nuvens e sombras.  Para obtenção da 

AOD na área de 10 x 10 km é necessário que após os filtros aplicados reste um 

mínimo de 12 pixels (Kaufman et al., 1997b).  

A incerteza na determinação AOD sobre continente (a) pode ser calculada 

pela relação:                            

0,05 ±* 0,2 ±=  aa 


 IV.2 

 O fator ±0,05, da equação IV.2, corresponde a um erro sistemático devido às 

incertezas na determinação da refletância de superfície, e o fator ± 0,2*aestá 

relacionado a incertezas na determinação das propriedades físicas do aerossol 

(Kaufman et al. 1997b).Validações da AOD obtida operacionalmente pelo MODIS 

apontam que as maiores variabilidades encontradas sobre o continente estão 

relacionadas à refletância de superfície e ao modelo de aerossol (Remer et al., 2002; 

Chu et al., 2002; Ichoku et al., 2002a). Isso porque a refletância de superfície não é 

isotrópica, e sim bidirecional (BRDF), e os modelos de aerossol variam 

significativamente de região para região, devido às suas diferentes fontes de emissão e 

processos de formação e transformação (Dubovik, 2002a). Deste modo, apenas com a 

melhora da qualidade das premissas será possível representar melhor a distribuição e 

o tipo de aerossol detectado. 
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IV.2  O radiômetro espectral CIMEL e a rede AERONET 

Melhorar a estimativa do papel dos aerossóis nas mudanças climáticas 

globais, por meio de uma melhor caracterização de suas propriedades ópticas, é um 

dos principais objetivos que se pretende alcançar com a rede de radiômetros da 

AERONET (AErosol RObotic NETwork) (Holben et al., 1998; 2001). Coordenada 

pelo Dr. Brent Holben e pela NASA por meio do projeto EOS (Earth Observing 

System), com participação de instituições diversos países (Holben et al., 1998; 2001), 

a rede AERONET, nos últimos dezessete anos, acumulou mais de 600 pontos de 

observação. A rede mundial de monitoramento de aerossóis AERONET é composta 

por radiômetros espectrais solares automáticos fabricados pela empresa francesa 

CIMEL Eletronique. Estes radiômetros realizam medidas durante o período diurno 

continuamente e são instrumentos com elevada precisão. Sendo suas observações 

comumente utilizadas em validações de propriedades ópticas dos aerossóis obtidas em 

sensoriamento remoto por satélite, especialmente em validações do produto de AOD 

do sensor MODIS (Remer et al., 2002; Chu et al., 2002; Ichoku et al., 2002a).  

Neste trabalho, as observações de propriedades ópticas dos aerossóis 

realizadas pelo radiômetro CIMEL da rede AERONET, localizado no sítio 

experimental de Abracos Hill, região de Ji-Paraná-Rondônia, foram utilizadas na 

construção dos chamados modelos ópticos de aerossóis. As medidas de AOD por sua 

vez foram utilizadas na validação dos resultados de AOD, com alta resolução espacial, 

obtidos a partir das observações de radiância realizadas pelo sensor MODIS. 

 

Figura IV.1: Foto do radiômetro CIMEL (http://www.cimel.fr/photo/sunph_us.htm). 
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IV.2.1 - Medidas da radiação solar direta e difusa realizadas pelo 

radiômetro CIMEL 

O radiômetro CIMEL, Figura IV.1, realiza tanto medidas diretas da radiação 

solar, em 8 comprimentos de onda (1020 nm, 940 nm, 870 nm, 676 nm, 500 nm, 

440 nm, 380 nm, 340 nm) a cada 15 minutos em média, quanto medidas de radiação 

difusa, em quatro comprimentos de onda (1020 nm, 870 nm, 670 nm, 440 nm), a cada 

hora. As medidas diretas da radiação solar permitem a obtenção da AOD e da 

quantidade de água precipitável (QAP). Com o auxílio de modelos de inversão, a 

partir das medidas de radiação difusa do céu são obtidos parâmetros físicos das 

partículas na coluna atmosférica, tais como distribuição de tamanho, função de fase e 

índice de refração complexo. A partir destes parâmetros, é possível calcular outras 

propriedades como albedo simples e parâmetro de assimetria (Nakajima et al., 1983; 

Dubovik e King, 2000). Uma descrição detalhada do cálculo destas propriedades 

físicas e ópticas pode ser encontrada em Yamasoe, 1999 e Procópio, 2005. 

As medidas realizadas pelo radiômetro CIMEL são transmitidas a cada hora 

para satélites geoestacionários, que as retransmitem para a central de controle na 

NASA Goddard Space Flight Center, em Greenbelt, EUA, onde são processadas. As 

medidas diretas e os produtos de inversões são disponibilizados no site 

http://aeronet.gsfc.nasa.gov/. 

O coeficiente de Ångström () é obtido a partir da atenuação da radiação 

direta medida para vários comprimentos de onda. A AOD é calculada a partir da Lei 

de Beer-Lambert-Bouguer (Holben et al., 1998), e corrigida pela atenuação devido ao 

espalhamento Rayleigh (Bucholtz, 1995). Uma pequena absorção pelo ozônio é 

levada em consideração, utilizando-se valores de climatológicos de concentração de 

ozônio (London et al., 1976). A QAP é obtida a partir das observações realizadas no 

canal de 940 nm, pois neste comprimento de onda há uma forte banda de absorção 

pelo vapor de água (Bruegge et al., 1992). 

 A radiância difusa é medida no almucântar solar, para posição solar próxima 

ao horizonte, e no plano principal para posição solar próxima ao zênite, Figura IV.2. 

O almucântar é definido a partir de um plano horizontal definido dado um ângulo 

solar zenital fixo, Figura IV.2 (b). O plano principal é definido a partir de um plano 

vertical definido dado ângulo azimutal fixo do Sol, Figura IV.2. 

 



56  

 

 
Figura IV.2: Esquema dos posicionamentos do radiômetro para a realização do Plano 

Principal (a) e Almucântar (b), onde o é o ângulo azimutal do Sol,  é o ângulo azimutal do 

sensor,  é o ângulo zenital do Sol,  é ângulo zenital do sensor (Figura extraída de 

Castanho, 2005). 

 Os ângulos do radiômetro, tanto do almucântar quanto do plano principal, são 

definidos sempre em relação à posição do Sol. Desta forma, as medidas do almucântar 

variam do ângulo zero na direção do Sol (espalhamento frontal) até 180º 

(espalhamento traseiro), em sentido horário (ângulos positivos) e anti-horário 

(ângulos negativos). Da mesma forma, o ângulo no Plano Principal é definido como 

zero na direção do Sol, sendo negativo para baixo do Sol e positivo para cima.  

 Visando a manutenção da confiabilidade nas medidas realizadas pelo 

fotômetro da rede AERONET, estes são calibrados em geral uma vez ao ano na 

NASA Goddard Space Flight Center (GSFC) por meio da inter-comparação com um 

instrumento de referência que opera na GSFC.  

 O instrumento de referência da GSFC por sua vez é calibrado no observatório 

de Mauna Loa no Hawai, pela técnica de Langley, técnica esta que independe da 

calibração de outros instrumentos. A técnica de calibração de Langley exige que 

durante todo o procedimento de calibração, a AOD permaneça constante, 

inviabilizando a aplicação desta técnica de calibração em todos os radiômetros da rede 

AERONET. A manutenção das condições atmosféricas é o motivo pelo qual esse 

procedimento é realizado no observatório de Mauna Loa, local de alta altitude e 
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isolado de fontes locais e regionais de poluentes, que favorece a estabilidade das 

radiâncias atmosféricas medidas nas primeiras horas da manhã. Detalhes a respeito da 

metodologia de calibração empregada pela NASA, podem ser encontrados em 

Holben et al., 1998. 

IV.2.2  - Identificação das observações contaminadas pela presença de 

nuvens 

As observações de AOD realizadas pelo fotômetro CIMEL da rede 

AERONET correspondem a uma seqüência de três medidas (chamadas tripletos). A 

variação dos valores medidos em cada tripleto é um indicativo da presença de nuvens 

no caminho óptico no qual as observações foram realizadas. Isso porque a cobertura 

de nuvens varia mais rapidamente que a camada de aerossóis, acarretando assim uma 

maior variabilidade nas radiâncias observadas pelo fotômetro. Para determinar se a 

medida representada pelo tripleto está livre da presença de nuvens, esta passa por dois 

filtros:  

1. A medida é considerada contaminada por nuvens se a diferença entre o máximo e 

o mínimo da AOD (em 670 nm), medida no tripleto for superior a 0,02; 

2. O segundo filtro analisa a segunda derivada do logaritmo de AOD () em função 

do tempo com o objetivo de identificar rápidas variações nos valores da AOD 

observada (Smirnov et al., 2000). 

Nas medidas do almucântar, valores de radiâncias assimétricos em relação 

aos dois hemisférios definidos pelo plano principal fazem com que estas sejam 

descartadas. Essa não simetria das radiâncias observadas pode ser devido à presença 

de nuvens ou mesmo da não-homogeneidade das condições atmosférica. 

IV.2.3  - Incertezas das observações realizadas pelo radiômetro CIMEL 

A partir de uma série de testes de sensibilidade das propriedades ópticas de 

aerossóis obtidas a diferentes condições de erros instrumentais aleatórios ou 

sistemáticos, Dubovik e colaboradores (2000) constataram que as incertezas das 

propriedades ópticas dependem da AOD, conforme podemos ver na Tabela IV.1. O 

radiômetro CIMEL é extremamente estável e preciso (Tabela IV-1). 
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Propriedade Óptica 
Incertezasdo  (440) ou AOD (440) 

≤ 0,2 ± 0,02 ≥ 0,5 

o () - albedo simples ~0,05-0,07 ~0,03 

n() - parte real do índice de refração ~0,05 ~0,04 

k() – parte imaginária do índice de refração 80-100% 30 a 50% 

Tabela IV.1: Incertezas das propriedades ópticas, medidas pelos radiômetros CIMEL da rede 

AERONET, obtidas por meio de testes de sensibilidades realizados por 

Dubovik e colaboradores (2000). 

As incertezas das distribuições de tamanho são significativas e mostraram-se 

adequadas para a (440) ≥ 0,05, condição na qual está incluída a maioria das 

situações. As maiores incertezas ocorrem nas regiões limítrofes da distribuição de 

tamanho, ou seja, no limite da moda de acumulação (0,05 ≤ r < 0,1) e da moda grossa 

(7 < r ≤ 15 m), pois nestas faixas de tamanho do aerossol o espalhamento da 

radiação solar apresenta pouca sensibilidade à variação dos comprimentos de onda 

detectados pelo radiômetro da AERONET (0,44 m; 0,67 m; 0,87 m e 1,02 m). 

Estas incertezas, entretanto, não são preocupantes, pois as distribuições de tamanho 

possuem, em geral, valores reduzidos nas bordas. 

Nos cálculos dos produtos de inversão, realizados pelos algoritmos da 

AERONET, os aerossóis são considerados esferas homogêneas, apesar de serem 

esferóides e por vezes não homogêneas. O impacto desta hipótese em situações nas 

quais ela não se aplica é mostrado por Dubovik et al., 2000, e a correção desta 

aproximação é abordada por Dubovik et al., 2002b.  

IV.3 - Modelo de transferência radiativa SBDART (Santa Babara 

DISORT Atmospheric Radiative Transfer) 

O modelo de transferência radiativa SBDART resolve a equação de 

transferência radiativa, considerando uma atmosfera plano-paralela com ou sem a 

presença de nuvens (Ricchiazzi et al., 1998). Tem como base o código DISORT – 

Discret Ordinate Radiative Transfer (Wiscombe et al., 1977; 1980), que apresenta a 

solução exata das equações de transferência radiativa (ETR).   

A intensidade da radiação espalhada ou emitida pode ser obtida em até 50 

níveis diferentes de altitudes e direções (até 20 ângulos zenitais e azimutais).              

O modelo não inclui efeitos de polarização. O método utiliza no intervalo de onda 
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curta uma extensão da aproximação delta-Eddington.  Considera-se a função de fase 

delta de Dirac para espalhamento frontal e a aproximação de Henyey-Greenstein para 

o retro-espalhamento.  

O modelo de transferência radiativa SBDART possui uma biblioteca com 

propriedades padrão que modelam as características de diferentes condições 

atmosféricas como: tipos de aerossol, nuvens, moléculas de gás e propriedades da 

superfície terrestre. Entretanto, também permite que o usuário defina, por exemplo, o 

modelo óptico de aerossol que deverá ser utilizado.  

O modelo de transferência radiativa SBDART é codificado em Fortran77, e 

opera no sistema operacional UNIX ou na versão para o sistema operacional 

Windows (http://arm.mrcsb.com/sbdart/), que é atende às necessidades ligadas ao 

ensino da transferência radiativa na atmosfera terrestre, por apresentar uma didática 

interface. 

Neste trabalho, o código de transferência radiativa SBDART foi utilizado em 

diversas etapas. Inicialmente com o intuito de verificar se os modelos ópticos de 

aerossóis construídos eram adequados para descrever a camada de aerossóis da região, 

estes foram utilizados como parâmetro para simular o fluxo de radiação solar 

incidente, item V.4.5. Posteriormente simulou-se a radiância no topo da atmosfera sob 

diferentes refletâncias de superfície e para cada modelo óptico de aerossol construído. 

Com esses resultados construiu-se um conjunto de equações, que recuperam o valor 

de AOD no local e dia analisado com base na radiância observada no topo da 

atmosfera pelo sensor MODIS, as chamadas equações de inversão, item V.6. Os 

efeitos de espalhamento Rayleigh e de absorção por ozônio também foram corrigidos 

utilizando o código de transferência radiativa SBDART, para que fosse possível 

recuperar as informações da refletância da superfície analisada. 
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V PROFUNDIDADE ÓPTICA DE AEROSSÓIS COM ALTA RESOLUÇÃO 

ESPACIAL- MÉTODO UTILIZADO 

O método utilizado neste trabalho para obter a AOD com alta resolução espacial, 

utilizando observações de radiância realizadas pelo sensor MODIS foi desenvolvido 

por Castanho (2005) para utilização em áreas urbanas, com aplicação realizada para a 

região metropolitana de São Paulo. A resolução espacial disponível atualmente dos 

produtos regulares do sensor MODIS é de 10 km x 10 km. Neste trabalho, o método 

desenvolvido foi aplicado na região de Ji-Paraná – Rondônia, para aerossóis de 

queimadas.  

Resumidamente, o método pode ser descrito da seguinte forma: por meio de 

simulações realizadas com o código de transferência radiativa SBDART, é obtida a 

AOD como função da radiância no topo da atmosfera, parâmetro que é observado pelo 

sensor MODIS.  Ao invés de simplesmente fazer referência ao trabalho de Castanho, 

2005, optou-se por dedicar um capítulo exclusivamente à descrição minuciosa do 

método utilizado, por se tratar de um processo com muitos detalhes que não é 

composto de um passo após o outro, mas sim por etapas concomitantes. 

O fluxo de radiação solar no topo da atmosfera (TOA Top Of Atmosphere), pode 

ser incidente ou emergente. Ao incidir na atmosfera, ocorre a interação com a camada 

de aerossóis e gases ao longo da coluna atmosférica, fazendo com que parte desse 

fluxo seja absorvida e parte seja espalhada. Uma fração do que foi espalhado pode 

continuar na atmosfera (espalhado frontalmente) e outra fração pode retornar ao 

espaço (retro-espalhado). A parte da radiação que chega à superfície, por sua vez, é 

refletida novamente para atmosfera, de acordo com a refletância da superfície 

(sup, realimentando assim o processo. Deste modo, o fluxo de radiação no TOA 

emergente é resultado da somatória desse conjunto de interações.   

A intensidade dessa interação, assim como qual fração corresponderá à absorção, 

ao espalhamento frontal e ao retro-espalhamento dependerão da quantidade de 

aerossóis presente na atmosfera e de como esse aerossol interage com a radiação.  A 

quantidade integrada é expressa pela AOD (e o tipo da interação pelas 

propriedades ópticas do aerossol, que são: albedo simples (, parâmetro de 

assimetria (g()), função de fase (P()) e eficiência de extinção (Qext(.  
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Figura V.1: Desenho esquemático das interações do fluxo de radiação solar incidente com a 

atmosfera, camada de aerossóis e refletância de superfície). 

Como os valores de AOD com alta resolução espacial serão obtidos a partir 

das observações de radiância no topo da atmosfera, é preciso conhecer os principais 

fatores que afetam tais observações, esquematizados na Figura V.1, e os principais 

componentes necessários para o cálculo desses fatores, apresentados a seguir: 

1. O fluxo de radiação solar incidente no topo da atmosfera. Componente 

necessário: fluxo espectral de maior resolução disponível na biblioteca do SBDART – 

Lowtran_7; 

2. As posições angulares relativas entre o Sol e a Terra e entre o Sol e o sensor 

Componente necessário: arquivos de georreferenciamento do MODIS; 

3. As propriedades ópticas dos aerossóis presentes na atmosfera (para inferir a 

interação do fluxo de radiação solar incidente com estes, caracterizando assim o 

material particulado da região). Componente necessário: construção de um modelo 

baseado nas propriedades ópticas dos aerossóis medidas pelo fotômetro da rede 

AERONET na região de estudo (capítulo V.4); 

4. Radiância resultante no topo da atmosfera, após as interações com a atmosfera, 

camada de aerossóis e superfície. Componente necessário: medidas realizadas pelo 

sensor MODIS, com resolução de 500x500 m; 
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5. Discriminar, dentre a fração da radiação solar incidente que voltou ao topo da 

atmosfera, a parte que corresponde à interação com a camada de aerossóis, que é a 

responsável pela AOD (É importante enfatizar que a interação com a camada de 

aerossóis depende do tipo de aerossol presente na atmosfera, identificado dentre os 

modelos ópticos construídos, e que a radiação disponível para interação com a 

camada de aerossóis depende do quanto esta radiação é refletida pela superfície 

(sup. Componente necessário: obter a AOD esperada como função da radiância no 

topo da atmosfera, de acordo com cada modelo óptico de aerossol e com a refletância 

de superfície, por meio de simulações realizadas com o código de transferência 

radiativa SBDART, gerando assim, as chamadas Equações de Inversão, item V.6. 

Como a refletância de superfície não é constante ou homogênea, as simulações foram 

realizadas para um intervalo de valores fisicamente representativos. Os passos 

necessários para o cálculo da profundidade óptica em alta resolução e o item nos quais 

eles serão discutidos em detalhe estão sumarizados na FiguraV.2. 
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Figura V.2: Resumo das etapas para o cálculo da AOD com alta resolução espacial, bem 

como os itens nos quais essas etapas serão detalhadas. 

 

Determinação de um conjunto de modelos para 

descrever os aerossóis, baseados em suas 

propriedades óticas.

Os modelos serão obtidos por meio de uma

análise de cluster das observações de propriedades

óticas obtidas pelo fotômetro CIMEL, utilizando o

albedo como variável de agrupamento.  Item  V.4

Arquivo L1B do sensor MODIS fornece os dados de

latitude, longitude (georeferenciamento) e posições

angulares do sensor e do satélite (ângulos zenitais e

azimutais) assim como a radiância no topo da atmosfera

em diversos comprimentos de onda. Os utilizados serão

650 e 2.100 nm. 

DADOS INICIAIS

do sensor MODIS e do fotômetro CIMEL

Equações de inversãoObtenção da refletância de 

superfície no comprimento de 

onda de 2.100 nm. 

Escolha do modelo de 

aerossolSimulações da radiância

esperada no topo da atmosfera,

em 650 nm, para uma condição

de profundidade ótica,

reflectância de superfície e

modelo de aerossol. Obtendo

assim a profundidade ótica

como função da radiância em

650 nm medida no topo da

atmosfera, para cada modelo de

aerossol e um conjunto de

possíveis valores de refletância

de superfície. Item V.6

O modelo que melhor

descreve os aerossóis

presentes na atmosfera será

o que apresentar reflectância

crítica esperada mais

próxima da observada.

Item V.5

Obtenção da AOD com elevada resolução 

espacial

Escolhido o modelo de aerossol e de acordo com a

refletância de superfície estimada, uma equação de

inversão é escolhida. Assim com as observações de 

radiância no topo da atmosfera em 650 nm é

possível obter a AOD com alta resolução espacial.  

Estimativa da refletância de superfície nos 

comprimentos de onda de 650 e 470 nm.

Estimativas realizadas por meio de relações

empícas com a refletância em 2.100 nm,

obtidas por Ricardo Siqueira Campos e

fornecida em comunicação pessoal. Item V.3

Como o canal de 2.100 nm é

pouco sensível a camada de

aerossóis, por meio de simulações

realizadas utilizando o código

SBDART é possível corrigir o

efeito de interação com a

atmosfera (efeito de espalhamento

Rayleigh e absorção do Ozônio) e

assim obter a refletância de

superfície em 2.100 nm. para cada

dia de observação, com posições

angulares específicas. Item  V.2       
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V.1 Configuração angular do sol e do sensor em relação à região de 

estudo 

A geometria das posições angulares do sensor e do Sol em relação à região 

observada (em cada „pixel’) é essencial para o cálculo da AOD. Foram utilizados 

valores médios das respectivas posições angulares, nos cálculos da AOD dos pixels 

contidos na área de estudo, para cada dia analisado.  

A Figura V.3 ilustra as posições zenitais do sensor () e do Sol () no 

horário de passagem do satélite TERRA (10h30min horário local). No trabalho de 

Castanho (2005) foram consideradas apenas situações em que o sensor realizou 

observações em torno do zênite ( < 30º), evitando observações com grandes 

inclinações angulares, que possuem resolução espacial reduzida. Neste trabalho, 

entretanto, consideraram-se ângulos zenitais superiores a 30º, conforme apresentado 

na Figura V.4, pois apesar de haver uma redução na resolução espacial, bons 

resultados são esperados também nestas situações. 

 

Figura V.3: Ilustração dos ângulos zenitais do satélite () e do Sol (o) na passagem do 

satélite TERRA (10h30min horário local). O ângulo zenital é sempre positivo nas situações 

indicadas no esquema (Castanho, 2005). 
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Figura V.4: Histograma representativo dos ângulos zenitais do sensor MODIS no satélite 

TERRA (a) e do ângulo zenital do Sol (b), para os casos estudados entre os anos de 2000 e 

2005. 

A Figura V.5 ilustra as posições angulares azimutais do sensor () e do Sol 

() no horário da passagem do satélite TERRA (10h30min horário local). Com 

relação ao norte, no sentido horário, os valores de são positivos, e no sentido oposto 

são negativos. No código de transferência radiativa SBDART, é considerado o ângulo 

azimutal relativo entre o sensor e o Sol (phi SBDART), mostrado também na 

Figura V.5. 

 

Figura V.5: Ilustração dos ângulos azimutais do satélite () e do Sol (o) na passagem do 

satélite TERRA (10h30min horário local). O ângulo azimutal é positivo no sentido horário em 

relação ao norte e negativo no sentido oposto. Outra posição possível do sensor é ilustrada 

na forma sombreada (Castanho, 2005). 
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 A Figura V.6 apresenta o histograma dos ângulos azimutais do sensor e do Sol 

para os casos estudados neste trabalho.  
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Figura V.6: Histograma representativo dos ângulos azimutais do sensor MODIS no satélite 

TERRA (a) e do ângulo azimutal do Sol (b), para os casos estudados entre os anos de 2000 

e 2005. 

Neste trabalho, para a definição das equações de inversão, as refletâncias 

foram calculadas com as posições angulares médias da região de estudo específicas de 

cada dia analisado. 

V.2 Determinação da refletância de superfície no comprimento de onda 

de 2.100 nm 

De acordo com Kaufman (1993), a radiância medida no topo da atmosfera 

sofre uma interação com os aerossóis presentes na coluna atmosférica. Essa interação 

diminui com  
-1

 (predomínio da moda de acumulação) e 
-2 

(predomínio da moda 

grossa), principalmente para aerossóis da moda fina, partículas com diâmetro inferior 

a 2,5 m. A interação dos aerossóis com a radiância em comprimentos de onda longos 

como 2.100 nm é bastante reduzido, e por esta razão que este comprimento de onda é 

utilizado para obtenção da refletância de superfície, que é um parâmetro básico em 

sensoriamento remoto de aerossóis. 

Deste modo, será considerado que a radiância medida pelo sensor MODIS 

em 2.100 nm é a refletância da superfície após a interação desta com a atmosfera 

devido ao espalhamento Rayleigh e à absorção da radiação pelo conteúdo de vapor de 

água na coluna. Neste comprimento de onda, a absorção radiativa por moléculas de 

ozônio pode ser considerada desprezível. 
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A Figura V.7 apresenta a distribuição das refletâncias de superfície em 

2.100 nm, na região em torno do sítio experimental Ji-Paraná-RO, onde está 

localizado o fotômetro CIMEL (ponto vermelho no centro da imagem). Nota-se a 

existência de acentuadas áreas de desmatamento, o que gera alta variabilidade 

espacial nos valores de refletância. 

 

Figura V.7: Refletância de superfície no comprimento de onda de 2.100 nm obtida para o dia 

11 de setembro de 2002, corrigido o efeito da atmosfera por meio do código de transferência 

radiativa SBDART. 

Para recuperar a refletância de superfície em 2.100 nm foi realizada uma 

correção atmosférica, utilizando o código de transferência radiativa SBDART, tendo 

como parâmetros as mesmas variáveis utilizadas para construção das equações de 

inversão (item V.6), considerando AOD nula e a geometria sol/sensor (item V.1) 

observada em cada dia de estudo.  
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Figura V.8: Regressão linear utilizada para corrigir o efeito da atmosfera na refletância no 

topo em 2.100 nm e assim obter a refletância de superfície em 2.100 nm, com a geometria 

do dia 2 de agosto de 2002 (o=38.31º, phi SBDART=34.9º). 

A Figura V.8 é um exemplo de regressão linear entre a refletância na 

superfície, considerando AOD=0, em função da refletância medida no topo da 

atmosfera no comprimento de onda de 2.100 nm. Neste caso foi corrigida a interação 

da radiação solar com a camada atmosférica, para uma condição livre de aerossóis, o 

que chamamos de correção atmosférica.  

V.3 Estimativa da refletância de superfície nos comprimentos de onda 

de 650 nm e 470 nm. 

O cálculo da AOD com alta resolução espacial depende da refletância da 

superfície nos comprimentos de onda de 650 nm e 470 nm. Entretanto, como o satélite 

mede a radiância no topo da atmosfera, para recuperar a refletância da superfície 

nesses comprimentos de onda, além de corrigir os efeitos da atmosfera como foi feito 

para o comprimento de onda de 2.100 nm, é necessário conhecer a composição 

atmosférica tanto no que se refere a gases como aerossóis. Isso ocorre porque na faixa 

do espectro visível a interação de gases e partículas com a radiação não pode ser 

desprezada.  Além disso, a refletância de superfície não se trata de uma grandeza 

homogênea em todas as direções, e sim de uma função que varia com a distribuição 

angular, chamada de “distribuição da refletância bidirecional (BRDF)”, que é 

característica da superfície e das condições ambientais (Kaufman e Remer 1994). 

Kaufman e colaboradores (1997) obtiveram relações empíricas entre a refletância de 
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superfície no infravermelho e no visível (nas faixas do azul e vermelho). Essas 

relações vêm sendo verificadas em outros trabalhos (Chu et al., 2002; 

Kaufman et al., 2002a), apresentando bons resultados quando a refletância de 

superfície em 2.100 nm está entre valores de 0.005 e 0.25. O algoritmo do MODIS 

utiliza as relações estudadas por Kauffman et al., 1997b, conforme descrito na seção 

IV.1.2. 

 Neste trabalho também foram utilizadas equações empíricas, porém definidas 

especificamente para a região de Ji-Paraná por Ricardo Siqueira Campos, na época 

mestrando do Instituto de Astronomia e Geofísica - USP (comunicação pessoal). Para 

tanto, utilizou-se modelos ópticos de aerossóis e informações específicas da região de 

estudo. Assim como o algoritmo do sensor MODIS, a superfície é considerada 

Lambertiana, ou seja, o espalhamento da radiação na superfície é considerado 

homogêneo em todas as direções.  

Conforme pode ser visto na Figura V.9, a relação entre as refletâncias de 

superfície para cada comprimento de onda são:  

0,55*  

  0,21*  

2.100670

2.100470





               

 V.1 
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Figura V.9: Relações entre as refletâncias de superfície no vermelho (670 nm) e no azul (470 

nm) em relação ao infravermelho (2.100 nm), para as regiões de São Paulo (SP), Ji-Paraná 

(AH), Alta Floresta (AF) e Cuiabá Miranda (CM).  

Dessa maneira, admitindo que o aerossol sub-micrométrico seja transparente à 

radiação no comprimento de onda 2.100 nm, e fazendo a correção atmosférica do 

valor de radiância medida pelo MODIS, é possível estimar, através das relações 

empíricas citadas, informações acerca da refletância de superfície no visível, 

necessárias para o cálculo da AOD com alta resolução espacial.  
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V.4 Determinação de um conjunto de modelos para descrição das 

propriedades ópticas dos aerossóis. 

 As propriedades ópticas dos aerossóis e a quantidade de material suspenso na 

atmosfera são determinantes no efeito radiativo dos aerossóis (Shettle e Fenn, 1979; 

Ferrare et al., 1998; Martins, 1999). Deste modo, caracterizar as propriedades ópticas 

das partículas de aerossóis a partir de modelos ópticos bem estruturados e com base 

física e experimental é essencial para obter valores de AOD com alta resolução 

espacial e boa acurácia. 

 Inicialmente será apresentada a variabilidade mensal de algumas propriedades 

ópticas dos aerossóis, com posterior análise detalhada destas durante o período de 

queimadas em comparação a aerossóis presentes na região urbana de São Paulo 

(Castanho, 2005) no período do inverno, com o intuito de verificar as semelhantes e 

diferenças existentes entre a camada de aerossóis existentes nas duas regiões. Por fim, 

os modelos ópticos de aerossóis construídos para representar os aerossóis da região no 

período de queimadas, bem como a validação da representatividade destes serão 

apresentados. 

V.4.1 Variabilidade mensal das propriedades ópticas dos aerossóis na 

região de Ji-Paraná 

Este item destina-se à análise da variabilidade mensal de algumas 

características dos aerossóis de Ji-Paraná bem como a variabilidade da quantidade 

QAP. Os resultados apresentados neste item foram obtidos com o fotômetro da rede 

AERONET no sítio experimental de Ji-Paraná em Rondônia, de 1999 a 2005, com 

qualidade assegurada em relação à presença de nuvens e calibração do radiômetro 

(utilizaram-se os produtos do nível 2.0). A confiabilidade das informações fornecidas 

pela AERONET apresenta uma limitação: os produtos de inversões, como o albedo 

simples de espalhamento, só têm qualidade garantida quando a AOD em 440 nm é 

superior a 0,4. Deste modo, visando garantir a representatividade estatística dos 

resultados, considerou-se somente o período de queimadas para construção dos 

modelos de aerossol, pois neste período os valores de AOD são mais elevados e a 

frequência de medidas é maior devido, sobretudo à menor incidência de nuvens. 

A Figura V.10 apresenta a freqüência de observações realizadas pelo fotômetro da 

rede AERONET em Ji-Paraná. Verifica-se que a frequência de observações é 
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notadamente superior nos meses em que há a menor ocorrência de nuvens: período de 

seca (junho-julho) e de queimadas (agosto – outubro).  

 

 

Figura V.10: Freqüência mensal de medidas de propriedades ópticas realizadas pelo 

fotômetro da rede AERONET em Ji-Paraná, de 1999 a 2005. 

As médias mensais da QAP são apresentadas na Figura V.11.  A redução da 

QAP, de maio a outubro, período de menor taxa de precipitação, coincide com a 

estação seca, com a ocorrência de queimadas de florestas e pastos a partir de agosto. 

A redução da QAP favorece a obtenção da AOD por sensoriamento remoto, pois 

ocorre uma diminuição da formação de nuvens e torna menos relevante os erros 

cometidos na correção da presença do vapor na coluna atmosférica. Os valores de 

QAP variam em torno de 4 a 4,5 cm nas épocas de chuva (novembro – abril), e de 3 a 

4 cm na época de seca e queimadas na região de Ji-Paraná. Observa-se em novembro 

um aumento da QAP, devido à transição para a época de chuvas. 

0

50

100

150

200

250

300

350

400

450

500

550

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

fr
eq

u
ên

ci
a

 d
e 

m
ed

id
a

s

mês



73  

 

 

Figura V.11: Médias mensais da quantidade de água precipitável na coluna atmosférica 

(QAP), obtidas por meio das observações realizadas em Ji-Paraná de 1999 a 2005, no sítio 

experimental da rede AERONET. As barras representam o desvio padrão das observações 

de QAP do mês correspondente.  

As médias mensais da AOD em 500 nm (AOD(500)), apresentadas na 

Figura V.12, revelam um aumento muito significativo na quantidade de aerossóis no 

período afetado pela incidência das queimadas (agosto - outubro). Valores extremos 

da AOD, na estação de queimadas, ilustrados na Figura V.13, explicam o alto desvio 

padrão desse período, observado na Figura V.12.  

 

Figura V.12: Médias mensais da AOD (500 nm), obtidas por meio das observações 

realizadas, pelo fotômetro da rede AERONET, em Ji-Paraná de 1999 a 2005. As barras 

representam o desvio padrão dos valores de AOD observados no mês correspondente. 
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Figura V.13: Série temporal da AOD (500 nm) de 1999 a 2005. Os pontos representam 

observações realizadas a cada 15 minutos, durante o dia,  pelo fotômetro da rede 

AERONET, em Ji-Paraná. 

 Observou-se um aumento significativo dos valores da AOD com a incidência 

das queimadas. Na Figura V.14 é possível observar que a dependência espectral da 

AOD de aerossóis emitidos durante estes meses apresenta o mesmo comportamento 

que nos demais meses do ano, entretanto com um aumento bem mais acentuado para 

menores comprimentos de onda. Isso se deve principalmente à alteração na 

distribuição de tamanho e nas propriedades ópticas dos aerossóis. 

 

Figura V.14: Dependência espectral da AOD em função das médias mensais.  Observações 

realizadas pelo fotômetro da rede AERONET, em Ji-Paraná, de 1999 a 2005. 
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A Figura V.15 e a Figura V.17 apresentam as médias mensais, de 1999 a 

2005, do albedo simples (o) e parâmetro de assimetria (g) das partículas, 

respectivamente. Na Figura V.15 é possível observar que o o (441 nm) apresenta, em 

média, valores menores durante a estação seca (0,90 ± 0,04) do que durante a estação 

chuvosa (0,92 ± 0,05), indicando um aerossol mais absorvedor de radiação na estação 

seca.  Os aerossóis amostrados durante o período de queimadas (de agosto a outubro) 

apresentam valores de o (441 nm) semelhantes aos da estação chuvosa (0.93 ± 0,03). 

Nos meses de janeiro e fevereiro, onde ocorre à predominância de aerossóis 

biogênicos, os aerossóis mostram-se absorvedores. A dependência espectral do albedo 

dos aerossóis da estação de queimadas e na estação chuvosa é semelhante, conforme 

mostra a Figura V.16. 

 

Figura V.15: Médias mensais do albedo simples em 441 nm. As barras representam o desvio 

padrão das medidas, no mês correspondente. Os valores de albedo são resultados de 

inversões que utilizam observações realizadas pelo fotômetro da rede AERONET em Ji-

Paraná de 1999 a 2005. 
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Figura V.16: Dependência espectral média do albedo simples (o) de espalhamento médio 

para as estações chuvosa, seca e de queimada. Os valores de albedo são resultados de 

inversões que utilizam observações realizadas pelo fotômetro da rede AERONET em Ji-

Paraná de 1999 a 2005. 

As médias mensais do parâmetro de assimetria (g), para Ji-Paraná 

(1999 a 2005) e Balbina (1999 a 2002) são apresentadas na Figura V.17. O parâmetro 

de assimetria é razoavelmente constante durante o ano na região de Ji-Paraná. Nota-se 

que as médias dos valores de g para setembro (mês de maior incidência de queimadas 

na região de Ji-Paraná) são semelhantes nos dois sítios experimentais. Deste modo 

verifica-se que a pequena variabilidade do parâmetro de assimetria do aerossol em Ji-

Paraná está mais relacionada à época do ano do que às queimadas, já que a região de 

Balbina não é significativamente afetada pelas plumas de queimadas na Amazônia de 

agosto a outubro. 
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Figura V.17: Médias mensais do parâmetro de assimetria (g), em 440 nm. As barras 

representam o desvio padrão das medidas no mês correspondente. Os valores de parâmetro 

de assimetria são resultados de inversões que utilizam observações realizadas pelo 

fotômetro da rede AERONET, em Ji-Paraná de 1999 a 2005. 

 

Figura V.18: Médias mensais do coeficiente de Ångström (), calculado a partir dos valores 

de profundidade óptica dos aerossóis em 440 e 870 nm. As barras representam o desvio 

padrão das medidas no mês correspondente. Observações realizadas, pelo fotômetro da 

rede AERONET, em Ji-Paraná de 1999 a 2005. 

O aumento das médias mensais do coeficiente de Ångström nas épocas de 

seca ( ~1,6) e queimadas (~1,8) em relação à estação chuvosa ( ~1,2), conforme 

mostra a Figura V.18, indica a presença de partículas menores nas épocas de seca e 

queimadas. Para efeito de comparação, em locais onde há predomínio de aerossóis da 
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moda grossa, como por exemplo, partículas provenientes de poeira de deserto do 

Saara, o coeficiente de Ångström fica em geral abaixo de 1,0 (Ansmann et al., 2009). 

 A elevada dependência espectral da AOD no período de queimadas, 

apresentada na Figura V.14, assim como o aumento no coeficiente de Ångström é 

justificada pelo predomínio da moda de acumulação em relação à moda grossa, como 

mostra a distribuição de volume média ilustrada na Figura V.19.  

 

Figura V.19: Distribuição de tamanho volumétrica média para as estações chuvosa, seca e 

de queimada. Os valores que compõem a distribuição de tamanho são resultados de 

inversões que utilizam observações realizadas pelo fotômetro da rede AERONET, em Ji-

Paraná de 1999 a 2005. Nesta figura observa-se o predomínio da moda de acumulação 

durante a estação de queimadas. 

As análises das propriedades ópticas dos aerossóis e dos padrões 

meteorológicos revelam que os períodos de seca e de queimadas destacam-se do 

período chuvoso. A estação seca apresenta condições mais favoráveis ao 

monitoramento de aerossóis por sensoriamento remoto, devido essencialmente à baixa 

umidade relativa, diminuição da cobertura de nuvens e níveis elevados de 

profundidade óptica (Procópio et al., 2004). 
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V.4.2 - Análise das propriedades ópticas dos aerossóis na região de 

Ji-Paraná, no período de seca e de queimadas. 

O objetivo deste item é analisar mais detalhadamente as propriedades ópticas 

dos aerossóis no período de queimada na região de Ji-Paraná, por meio da 

comparação de algumas dessas propriedades com os valores encontrados para São 

Paulo no período do inverno, mapeando as principais diferenças entre os aerossóis das 

duas regiões. Ao todo, a base de observações contou com 1067 medidas de cada 

propriedade óptica analisada, considerando somente observações livres da presença de 

nuvens (dados do fotômetro da rede AERONET - nível 2.0).  

A razão entre a AOD da fração fina e a AOD total versus a própria AOD total 

é apresentada na Figura V.20. Observa-se que a moda fina predomina na 

determinação da AOD de extinção total, total, e isso ocorre porque a fração fino/total é 

superior a 60% (escala do eixo y), além de crescer assintoticamente com a AOD de 

extinção total.  

 

Figura V.20: Comparação entre a razão da AOD de extinção da moda fina (fino) e 

total (total=fina+ grossa), versus  total, no comprimento de onda de 440 nm. Observações 

realizadas em Ji-Paraná no período de queimadas entre os anos de 1999 a 2005. 

É possível observar, na Figura V.21, que o coeficiente de Angstrom 

apresenta um crescimento assintótico em função da AOD total (440nm), para um 

valor de cerca de 2.0. Segundo Holben et al., 2001, observa-se uma forte relação entre 

os parâmetros α e AOD em regiões onde ocorre a predominância de um único tipo de 

aerossol. A relação entre essas variáveis é de crescimento, devido ao fato de que 
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variação da AOD na região amazônica é praticamente ocasionada pelo aumento da 

emissão de material particulado fino em relação ao grosso (Figura V.21 e  

Figura V.20). Esta relação não é observada em Cabo Verde, por exemplo, onde o 

aumento da AOD ocorre em eventos de elevada concentração na moda grossa, pela 

entrada de poeira do deserto do Saara, causando uma redução assintótica do 

coeficiente de Ångström (Ansmann et al., 2009). 

 

Figura V.21: Relação entre o Coeficiente de Ångström, , calculado entre 440 e 870 nm, e a 

AOD de extinção total em 440 nm. Observações realizadas em Ji-Paraná no período de 

queimadas entre os anos de 1999 a 2005. 

A Figura V.22 revela que a AOD da fração fina (fino) é correlacionada com a 

concentração volumétrica de partículas da moda fina, mas este não é o único fator que 

contribui para os valores de AOD da fração fina. Nas observações apresentadas na 

Figura V.22, verificou-se que os pontos com índice de refração real superior a 1.4 em 

440 nm, apresentam uma maior eficiência de extinção, o que significa que, para uma 

mesma concentração volumétrica, quanto maior o índice de refração real maior a 

AOD de extinção.  Resultado semelhante é apresentado por Castanho, 2005 para a 

região de São Paulo. 
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Figura V.22: Relação entre AOD de extinção da fração fina (fino(440 nm)) e a concentração 

volumétrica da moda fina em Ji-Paraná no período de queimadas. Observações realizadas 

em Ji-Paraná no período de queimadas entre os anos de 1999 a 2005.  

O padrão de dispersão dos dados obtidos para os valores de AOD da fração 

fina, mesmo após a separação pelo índice de refração real (Figura V.22), sugere a 

presença de outras variáveis a serem consideradas. Entretanto, como pode ser 

verificado pelo coeficiente de correlação linear da razão da AOD de extinção pela 

concentração volumétrica de partículas com o raio médio destas (R
2
~0.22) 

(Figura V.23), estas outras variáveis, se existem, a apresentar menor influência na 

AOD de extinção, vista a alta correlação linear desta com o índice de refração real e 

com a concentração das partículas (que possui R
2
~0.97). 

 

 

R² = 0,97

R² = 0,96

0.0

0.1

0.2

0.3

0.4

0.5

0.6

0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5 3.0 3.5

τ F
IN

O
 (4

4
0

 n
m

)

Concentração volumétrica da fração fina - μm3μm-2

n>=1,4

n<1,4



82  

 

 

Figura V.23: Relação entre a razão da profundidade óptica de extinção da fração fina dos 

aerossóis pela concentração volumétrica de partículas da moda fina (CV), e o raio médio dos 

aerossóis da moda fina. Observações realizadas em Ji-Paraná no período de queimadas 

entre os anos de 1999 a 2005. 

Com o objetivo de comparar a eficiência de extinção das modas fina e grossa 

em relação à concentração volumétrica na região de Ji-Paraná, verificou-se a relação 

da concentração volumétrica da moda grossa com a AOD da fração grossa (grosso), 

Figura V.24. 

 

Figura V.24: Relação entre a AOD de extinção da moda grossa (grosso(440 nm)) e a 

concentração volumétrica da moda grossa para Ji-Paraná, no período de queimadas. 

A concentração volumétrica de aerossóis na moda grossa, tanto para Ji-Paraná, 

Figura V.24, quanto para São Paulo (Castanho, 2005), apresenta alta correlação com a 

AOD na moda grossa. Comparando curvas ajustadas às observações apresentadas nas 
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Figuras V.22 e V.24, observa-se que a eficiência de extinção da moda grossa é menor 

do que a da moda fina. 

 A higroscopicidade dos aerossóis sobre suas propriedades ópticas também foi 

estudada neste trabalho. As Figuras V.25(a), V.25(b) e V.25(c) mostram, 

respectivamente, a dependência do albedo simples, da AOD e do raio médio fino dos 

aerossóis em Ji-Paraná (sítio Abracos Hill) em relação ao conteúdo de vapor d‟água 

(QAP). É possível observar que o albedo simples sofre pouca influência pela variação 

nos valores de QAP, AOD e raio médio fino dos aerossóis, indicando uma baixa 

higroscopicidade dos aerossóis da região de Ji-Paraná. Esta dependência em Ji Paraná 

é muito diferente do que para aerossóis urbanos, nos quais uma acentuada correlação 

linear entre QAP e AOD é observada (Hegg et al., 1997; Castanho, 2005; 

Holben et al., 2001). Isso se deve ao pequeno fator de crescimento higroscópico, da 

ordem de 1,13, de aerossóis de queimadas da Amazônia (Rissler et al., 2004). 

 

  



84  

 

 (a) 

 (b) 

 (c) 

Figura V.25: Relação entre o conteúdo de vapor de água (QAP) e (a) o albedo simples (ω0) 

em 440 nm; (b) a AOD () em 440 nm; (c) raio médio do volume fino em m. Observações 

realizadas no sítio experimental de Abracos Hill, em Ji-Paraná, no período de queimadas 

entre os anos de 1999 a 2005. 
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 Da mesma forma como foi feito para a AOD, foram analisados possíveis 

fatores que influenciem na variabilidade do albedo simples. As Figuras V.26 (a) e 

V.26 (b) mostram, respectivamente, a relação entre o albedo simples e o raio médio 

do volume fino, e entre o albedo simples e o parâmetro de assimetria, com R
2
 de 0,12 

e 0,07 respectivamente. Apesar destes baixos coeficientes de correlação linear, a 

disposição das observações na Figura V.27 (a) indica que aerossóis com alto raio 

efetivo tendem a possuir alto albedo, apesar do contrário não ser necessariamente 

verdade.  

 (a) 

 (b) 

Figura V.26: Relação entre o raio médio do volume fino e o albedo simples (ω0) em 440 nm 

(a); entre o parâmetro de assimetria (g) e o albedo simples (ω0) ambos em 440 nm. Medidas 

realizadas em Ji-Paraná, no período de queimadas entre os anos de 1999 a 2005. 
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Figura V.27: Relação entre o raio médio do volume fino e parâmetro de assimetria em 

440 nm. Medidas realizadas em Ji-Paraná, no período de queimadas entre os anos de 1999 

a 2005. 

  A Figura V.27 mostra a relação entre o raio efetivo dos aerossóis da moda 

fina e o respectivo parâmetro de assimetria. Verifica-se neste caso que a correlação 

linear é mais significativa, se comparada às partes (a) e (b) da Figura V.26. Esta 

dependência é esperada, pois a fração de radiação retroespalhada depende do tamanho 

da partícula.  

 A relação entre AOD e albedo simples de espalhamento é mostrada na Figura 

V.28. Observou-se uma grande variabilidade do albedo simples de espalhamento para 

valores de AOD abaixo de 0,4 (intervalo em que a AERONET não garante a 

qualidade dos produtos de inversões). A variabilidade do albedo simples de 

espalhamento diminui à medida que a AOD aumenta, com valores variando entre 0,92 

e 0,96. 
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Figura V.28: Relação entre albedo simples e a AOD em 440 nm. Os valores de albedo 

simples de espalhamento são resultados de inversões que utilizam observações realizadas 

pelo fotômetro da rede AERONET, em Ji-Paraná de 1999 a 2005. 

De forma geral, observou-se que o conteúdo de vapor d‟água não é o fator 

mais relevante na variabilidade das propriedades ópticas de aerossóis encontrados na 

região de Ji-Paraná. Observou-se também que altos valores de raio efetivo médio da 

moda fina comportam-se como um fator limitante aos valores de albedo simples na 

região. Por outro lado, o raio efetivo médio da moda fina e seu parâmetro de 

assimetria, apresentaram forte dependência linear. 

V.4.3 Determinação de um conjunto de modelos ópticos, para 

descrever os aerossóis da região de Ji-Paraná. 

Nesta seção é apresentado um conjunto de modelos de aerossóis, construídos 

a partir das propriedades ópticas medidas com o fotômetro CIMEL, com o intuito de 

representar de forma mais precisa a variabilidade espacial e temporal dos aerossóis 

emitidos durante os períodos de queimadas para a região de Ji-Paraná.  

Os modelos de aerossóis construídos tiveram como parâmetros o fator de 

assimetria (g()), a eficiência de extinção (Qext ()) e o albedo simples (o ()), nos 

comprimentos de onda 440 nm, 676 nm, 870 nm e 1020 nm. Para obtenção desses 

parâmetros utilizou-se o código de inversão de transferência radiativa de Mie 

(Wiscombe, 1977; 1980) tendo como input as partes reais e imaginárias do índice de 

refração e a distribuição de tamanho, medidos pelo fotômetro da AERONET em Ji-

Paraná, apresentados na Tabela V.1. 
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Modelo 
Índice de refração (λ) 

440 nm 670 nm 870 nm 1.020 nm 

1 1,471+i 0,0136 1,475+i 0,0143 1,478+i 0,0141 1,476+i 0,0143 

3 1,463+i 0,0083 1,474+i 0,0072 1,478+i 0,0067 1,477+i 0,0066 

  

Modelo 
Distribuição de tamanho 

0.05 0.07 0.09 0.11 0.15 0.19 0.26 0.33 0.44 0.58 0.76 

1 0.001 0.006 0.029 0.069 0.095 0.076 0.035 0.013 0.006 0.005 0.005 

3 0.001 0.009 0.038 0.096 0.145 0.137 0.078 0.030 0.012 0.008 0.007 

 
           

 0.99 1.30 1.71 2.24 2.94 3.86 5.06 6.64 8.71 11.43 15.00 

1 0.006 0.008 0.010 0.014 0.018 0.024 0.026 0.021 0.011 0.004 0.001 

3 0.007 0.008 0.011 0.016 0.020 0.024 0.024 0.018 0.010 0.004 0.001 

Tabela V.1: Parâmetros utilizados para a construção dos modelos óticos de aerossóis 

utilizados neste trabalho. 

Para construção dos modelos utilizou-se apenas observações realizadas sob 

condições de AOD (440 nm) > 0,4, pois os algoritmos da AERONET não garantem a 

qualidade das propriedades ópticas dos aerossóis provenientes de inversões 

(distribuição de tamanho e índice de refração, por exemplo) obtidas com sob 

condições de AOD em 440 nm inferior a 0,4. Esta restrição aos valores da AOD fez 

com que fosse possível construir modelos ópticos de aerossóis apenas para o período 

do ano mais afetado pelas queimadas, que se estende de agosto a outubro. 

Os modelos ópticos de aerossóis foram construídos utilizando a técnica de 

Análise de Clusters não hierárquica, disponível no aplicativo SPSS. A variável de 

agrupamento escolhida foi o, para assim viabilizar a aplicação do método da 

refletância crítica na escolha do modelo óptico de aerossóis mais adequado para o dia 

e a região de estudo, conforme método proposto por Castanho, 2005, para a obtenção 

da AOD com alta resolução espacial. O método da escolha do modelo de aerossol por 

meio da refletância crítica será apresentado no item V.5. 

A análise de clusters agrupou as observações em dois clusters principais, que 

serão chamados de modelo 1 e 3. Calculou-se a média dos dois modelos, que será 

chamada de modelo 2 ou de modelo médio, para o caso de não ser possível identificar 

o modelo dinamicamente através do método da refletância crítica. 

Foram realizadas 841 medidas com AOD (440) >0.4, durante os meses de 

agosto, setembro e outubro, de 1999 a 2005, correspondendo a 291 dias de medidas. 



89  

 

O cluster de menor albedo (modelo 1) possui 405 pontos, enquanto que o cluster de 

maior albedo (modelo 3) possui 436 pontos. Dos 291 dias, 98 dias (34%) tiveram 

todas as observações classificadas como sendo referentes ao modelo 1, 73 dias (25%) 

tiveram todas as observações classificadas como sendo referentes ao modelo 3, e os 

120 dias (41%) restantes tiveram parte das observações classificadas como sendo 

referentes ao modelo 1 e parte como sendo referentes ao modelo 3, conforme o 

exemplo apresentado na Figura V.29. Deste modo verifica-se que embora o número 

de observações que cada cluster contém seja aproximadamente o mesmo, 75% dos 

dias possuem observações classificadas no modelo 1 e 66% dos dias possuem 

observações classificadas no modelo 3. 

Dia Horário da Medida Modelo 

6/8/2001 11:54:37 1 

 12:41:45 1 

 13:09:44 1 

 14:17:24 1 

 15:17:26 1 

 17:17:29 1 

18/8/2002 

12:33:51 3 

13:00:43 3 

14:15:31 3 

19:29:51 3 

19:56:43 3 

6/9/2001 

11:14:45 1 

11:35:32 3 

12:19:29 1 

12:45:03 3 

14:10:27 1 

15:10:22 1 

17:10:25 3 
 

Figura V.29: Exemplos de medidas realizadas em um mesmo dia e que foram classificadas 

em um mesmo modelo (dias 8/6/2001 e 18/8/2002) ou tiveram parte classificadas em um 

modelo e parte em outro (dia 6/9/2001).  

Os modelos obtidos, 1 e 3, possuem albedos simples médios respectivamente 

iguais a o (676 nm) =0,88 e o (676 nm) =0,94. As dependências espectrais dos 

parâmetros utilizados para definir os modelos de aerossóis, estão apresentadas na 

Figura V.30. 
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 (a)

 (b) 

 (c) 

Figura V.30: Modelos ópticos dos aerossóis, obtidos por meio da análise de clusters, tendo o 

albedo simples como variável de agrupamento. É apresentada a dependência espectral dos 

parâmetros dos modelos, coeficiente de extinção (a), parâmetro de assimetria (b) e albedo 

simples de espalhamento (c).  
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V.4.4 - Extrapolação espectral das propriedades ópticas utilizadas na 

construção dos modelos ópticos  

Como já apresentado no início deste capítulo, as observações de propriedades 

ópticas da rede AERONET estão disponíveis em 4 comprimentos de onda: 440 nm, 

670 nm, 870 nm e 1.020 nm. Não há, na literatura, medidas extensivas e atuais para 

um intervalo espectral mais abrangente. Para a realização das simulações utilizando o 

programa SBDART, é preciso utilizar informações para comprimentos de onda de até 

2.100 nm, tornando necessário extrapolar, de alguma forma, as observações 

fornecidas pela AERONET, para valores acima de 1.020 nm. 

O método de extrapolação utilizado no trabalho de Castanho, 2005, foi 

assumir que as propriedades ópticas sejam constantes acima de 1.020 nm. Neste 

trabalho quatro diferentes métodos de extrapolação, identificados pela numeração de 

1 a 4, foram testados: 

1. Deixar a cargo do próprio modelo de transferência radiativa SBDART, pois caso 

as observações sejam fornecidas apenas nos quatro comprimentos de onda, 

originais da AERONET, o SBDART realiza a extrapolação necessária; 

2. Supor que as propriedades ópticas dos aerossóis sejam constantes e iguais aos 

valores observados no maior comprimento de onda disponibilizado pela 

AERONET (1.020 nm), como Castanho, 2005; 

3. Calcular um polinômio que melhor se ajuste às observações e que mantenha o 

significado físico da curva; 

4. Fazer uma estimativa a partir do estudo realizado por Procópio, 2005, que 

calculou de forma aproximada a depência espectral do índice de refração para uma 

mistura de aerossóis analisada por Artaxo et al., 1998, durante a estação seca na 

Amazônia, usando a “Regra da Mistura de Bruggeman” (Chýlek e Srivastava, 

1993).  

Os quatro métodos de extrapolação testados originaram quatro conjuntos de 

modelos ópticos de aerossóis com diferentes dependências espectrais a partir de 

1.020 nm. Deste modo, escolheu-se como método de extrapolação mais adequado 

aquele que originou modelos ópticos de aerossóis com melhores resultados de 

validação, resultados estes que serão apresentados no item V.4.5. 
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V.4.5 - Validação dos modelos ópticos de aerossol obtidos para a 

região de Ji-Paraná 

Os modelos ópticos de aerossóis construídos foram validados com base nos 

resultados das simulações de fluxo de radiação solar incidente (radiação direta + 

difusa) em comparação ao fluxo de radiação solar observado pelo piranômetro da rede 

AERONET, localizado em Ji-Paraná. As simulações foram realizadas com o código 

de transferência radiativa SBDART, tendo os modelos ópticos de aerossóis 

construídos como parâmetro. O fluxo de radiação incidente foi utilizado no processo 

de validação, pois é de alto interesse nas medidas de sensoriamento remoto por 

satélite.  

Inicialmente, com o objetivo de decidir qual método de extrapolação é mais 

adequado, foi simulado um fluxo de radiação solar incidente de sete dias, utilizando 

como parâmetro os modelos ópticos de aerossóis resultantes de cada método de 

extrapolação, item V.4.4, totalizando 28 simulações.  

Os dias simulados foram escolhidos de forma a obedecer aos seguintes 

critérios:  

 Contemplar uma larga gama de valores de AOD, pois quanto maior o valor de 

AOD, maior a sensibilidade ao modelo óptico de aerossol;  

 Os valores de albedo enquadrados em um mesmo modelo óptico de aerossol, para 

facilitar a automatização das simulações; 

 As observações de fluxo de radiação solar incidente sem variações bruscas ao 

longo do dia ou mesmo interrupções, pois isso pode ser sinal da presença de 

nuvens.  

 A Figura V.31 mostra (a) um exemplo de curva considerada sem interrupções, 

porém com flutuações a partir de 13h30min UTC aproximadamente, e (b) um 

exemplo de curva considerada com interrupções, porém sem flutuação significativa 

no trecho observado. 
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(a) 

 (b) 

Figura V.31: fluxo de radiação solar incidente medidos pelo radiômetro CIMEL. (a) e (b) são 

os valores, obtidos para os dias 06/09/2001 e 30/08/2003 respectivamente. Sendo (a) um 

exemplo de curva considerada sob o efeito de nuvens devido à ausência de um 

comportamento contínuo por volta das 16h00min s e (b) um exemplo de curva não completa, 

ou seja, que não possui observações suficientes para representar o dia todo. 

O método de extrapolação com o qual se obteve menores desvios relativos 

entre o fluxo de radiação solar incidente simulado e o valor observado pelo 

piranômetro da AERONET é o próprio método de extrapolação do SBDART. Estes 

desvios, entretanto, não são significativamente diferentes (Figura V32 e Tabela V.1). 

Por esse motivo, e devido à maior facilidade de implantação, os modelos ópticos dos 
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aerossóis foram utilizados como parâmetros das simulações realizadas no SBDART 

nos quatro comprimentos de onda fornecidos pela AERONET.  

 

Figura V.32: Fluxo de radiação solar incidente observado pelo piranômetro localizado em Ji-

Paraná, em 11/08/2002. A mesma figura mostra uma comparação entre as possíveis formas 

de extrapolação apresentadas no item V.4.4. Sendo 1: extrapolação realizada pelo SBDART; 

2: supor constante e igual ao observado em 1.020 nm; 3: extrapolação realizada a partir de 

um ajuste polinomial; 4: extrapolação a partir do estudo realizado por Procópio, 2005.  

 

  Horário UTC 

  13:06 19:26 19:54 20:40 21:02 

Método de 

extrapolação 

1 -7,6% -3,9% -4,9% -4,6% -4,2% 

2 -8,7% -5,0% -6,5% -7,2% -7,7% 

3 -8,8% -5,1% -6,5% -7,3% -7,7% 

4 -8,0% -4,3% -5,6% -6,1% -6,1% 
 

Tabela V.1: Desvio relativo entre a observação do fluxo de radiação solar incidente realizada 

pelo piranômetro e a simulação deste utilizando o SBDART, ambas apresentadas na Figura 

V.32. 

Após definir que a extrapolação espectral dos modelos ópticos construídos 

seria deixada a cargo do SBDART, foi feita uma simulação para tentar representar o 

fluxo de radiação solar incidente para 22 dias, que foram escolhidos segundo os 

critérios já citados. O maior desvio relativo entre os valores de fluxo de radiação solar 

incidente observado e simulado foi de 8,5 % e a média dos desvios relativos foi de 

3,6%.  
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Exemplos dos resultados das simulações realizadas dos fluxos de radiação 

solar incidente são apresentados na Figura V.33. A Figura V.33(a) refere-se ao dia 

06/08/2001, sendo a camada de aerossóis presente neste dia na atmosfera classificada 

de acordo com o modelo 1 e o valor de AOD (550 nm) ≅ 0,3, e  a Figura V.33(b) 

refere-se ao dia 03/09/2002, sendo a camada de aerossóis presente neste dia na 

atmosfera classificada de acordo com o modelo 3, e o valor de AOD (550 nm) ≅ 0,7. 

(a) 

(b) 

Figura V.33: Ciclo diário do fluxo de radiação solar incidente. Sobreposição das observações 

experimentais fornecidas pelo piranômetro da rede AERONET e das simuladas com o 

SBDART, utilizando os modelos ópticos de aerossóis (a) 06/08/2001 – modelo 1 - AOD 

(550)≅ 0.30, (b) 03/09/2002 – modelo 3 – AOD (550)≅ 0.70. 
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 Neste capítulo foram apresentadas as etapas percorridas para a construção dos 

modelos ópticos de aerossóis. Este procedimento visou reduzir as incertezas 

envolvidas no cálculo da AOD com alta resolução espacial. A escolha de qual modelo 

óptico de aerossol construído melhor descreve a camada de aerossóis da região 

estudada no período da passagem do satélite ocorreu de forma dinâmica por meio do 

método da refletância crítica, método este descrito a seguir, no item V.5.  

V.5 Escolha do modelo óptico mais adequado para descrever os 

aerossóis existentes, em cada dia analisado na região de estudo 

 A atmosfera, por se tratar de um sistema dinâmico, faz com que o tipo de 

aerossol em uma mesma região varie espacial e temporalmente, com variações rápidas 

como o decorrer de algumas horas. Deste modo, para definir qual é o modelo que 

melhor descreve o aerossol presente na atmosfera no intervalo de tempo próximo à 

passagem do satélite foi utilizado o método da Refletância Crítica, desenvolvido por 

Kaufman et al., 1987 e Martins, 1999. 

 A refletância crítica é uma propriedade intrínseca do aerossol relacionada 

principalmente ao seu albedo simples, ou seja, um valor de radiância medida no topo 

da atmosfera que independe da profundidade óptica do aerossol. O albedo, por sua 

vez, é uma propriedade óptica com alto poder de discriminação da interação da 

radiação solar com a camada de aerossóis. 

 Para obtenção de uma equação que descreva a refletância crítica teórica, a 

equação da refletância no topo da atmosfera (TOA, equação III.33), foi reescrita para 

duas situações distintas: atmosfera poluída e atmosfera limpa: 
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 A equação V.2 apresenta a relação linear entre a radiância medida no topo da 

atmosfera em um dia poluído ( Poluída ) e em um dia limpo ( Limpa ). Nesta 

relação, observa-se que o coeficiente angular  é tanto menor quanto maior for a 

profundidade óptica, pois esta é diretamente proporcional à transmitância. O aumento 

da refletância de superfície, por sua vez, aumentará o coeficiente linear 

)( OLimOPol    .  

 Para cada modelo de aerossol, por meio de simulações utilizando o código de 

transferência radiativa SBDART, a relação entre radiância no topo da atmosfera em 

um dia poluído versus radiância no topo da atmosfera em um dia limpo 

(equação V.2), foi obtida para uma série de valores de profundidade óptica (0; 0,1; 

0,2; 0,3; 0,4; 0,5; 0,6; 0,7; 0,8; 0,9; 1,0; 1,2; 1,5) o que gerou um conjunto de curvas 

para cada dia de estudo.  A intersecção dessas curvas, previsto teoricamente como 

coincidente com a reta 1:1, representa a refletância crítica do tipo de aerossol em 

questão.  A Figura V.34 ilustra os resultados obtidos para a relação entre  TOA (650 

nm) para alguns valores de AOD (dia poluído) em função de TOA (650 nm) para AOD 

equivalente a zero (dia limpo).   

 

Figura V.34: Radiância no topo da atmosfera em um dia poluído (AOD (550 nm) =0,3; 0,5; 

0,7; 1,5) com relação à radiância no topo da atmosfera em um dia limpo (AOD (550 nm) =0). 

As refletâncias críticas esperadas para cada modelo óptico de aerossol construído são 

definidas pelo ponto de intersecção entre as curvas de cada modelo. 
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 Após determinar a refletância crítica teórica de cada modelo óptico de aerossol 

construído para cada dia estudado, foi possível construir o gráfico apresentado na 

Figura V.35, resultado da média das refletâncias críticas teóricas obtidas para cada 

modelo, com o respectivo desvio padrão (~14%) em função do albedo simples do 

modelo em questão. A refletância crítica é uma propriedade intrínseca do aerossol. O 

valor obtido em cada dia estudado apresentou oscilações, e o método da refletância 

crítica foi utilizado para decidir entre o modelo 1 e 3, fazendo com que a zona de 

compatibilidade entre as refletâncias críticas dos dois modelos ocorra dentro de 2 

desvios-padrão.  

 

Figura V.35: Relação unívoca entre albedo simples de espalhamento no comprimento de 

onda de 676 nm e refletância crítica do aerossol no comprimento de onda de 650 nm. 

 A refletância crítica foi calculada a partir dos dados fornecidos pelas 

observações realizadas pelo sensor MODIS. A partir daí, a comparação do valor 

obtido com a curva apresentada na Figura V.35 permite decidir qual modelo óptico de 

aerossol é o mais adequado para descrever a camada de aerossóis presente em um 

período específico.  
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 O cálculo da refletância crítica experimental, baseado nas observações do 

sensor MODIS (radiância no topo da atmosfera em 650 nm e 2.100 nm), foi realizado 

da maneira listada a seguir. 

 A refletância de superfície em 2.100 nm foi obtida a partir da radiância no topo da 

atmosfera (TOA) em 2.100 nm, observada pelo sensor MODIS, por meio da 

equação de correção atmosférica, apresentada no item V.2, lembrando que a 

radiância no comprimento de onda de 2.100 nm é utilizada por sofrer pouca 

interação a camada de aerossóis (AOD muito próxima de zero); 

 De acordo com relações empíricas propostas por Kaufman et al., 1997b, e 

adaptadas por Siqueira et al., 2006 à região de estudo, a refletância de superfície 

em 650 nm é obtida a partir a refletância de superfície em 2.100 nm; 

 Dado que a refletância de superfície em 650 nm foi obtida sob condições de AOD 

próxima de zero, é possível obter, por meio da equação de correção atmosférica, a 

radiância que seria observada no topo da atmosfera em condições de AOD nula. 

 Deste modo, com as informações de radiância no topo da atmosfera, 

fornecidas pelo sensor MODIS e com as informações de radiância no topo da 

atmosfera estimada para AOD nula, é possível realizar o ajuste exemplificado na 

Figura V.34, o que permite calcular a refletância crítica experimental a cada 3x3 

pixels (4,5 km x 4,5 km) da imagem obtida pelo sensor MODIS. Com o valor de 

refletância crítica obtido é possível escolher, por meio da Figura V.35, o modelo 

óptico de aerossol mais adequado para descrever a camada de aerossóis da subárea 

(3x3 pixels) do local de estudo, de maneira independente da profundidade óptica.  

 A Figura V.36 exemplifica modelos ópticos de aerossóis identificados para 

cada subárea de 3x3 pixels em uma área de aproximadamente 50 km x 50 km. Nota-se 

que a distribuição espacial dos modelos identificados muda de região para região e de 

dia para dia, por isso o método de escolha do modelo óptico de aerossol é chamadi 

interativo e dinâmico. 



100  

 

(a) 

(b) 

Figura V.36: Distribuição espacial dos modelos ópticos de aerossóis atribuídos pelo 

algoritmo, sendo (a) a representação do dia 3 de agosto de 2003 e (b) a representação do 

dia 5 de agosto de 2003. 

  Nas áreas de 3x3 pixels em que a relação entre radiância no TOA, observada 

pelo sensor MODIS (atmosfera poluída), e a radiância no TOA estimada considerando 

uma atmosfera limpa (Figura V.34) apresentou coeficiente de correlação linear R
2
 

inferior a 0,8 (valor sugerido por Castanho, 2005) não foi possível calcular a 

refletância crítica. Nestas situações o modelo médio foi utilizado para descrever a 

camada de aerossóis. Este método de escolha de modelo óptico de aerossóis difere de 

trabalhos anteriores, nos quais a AOD, variável dependente, é tomada como variável 

de parametrização dos modelos de aerossol (Remer et al., 1997; 1998).  
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V.6 Equações de inversão – profundidade óptica dos aerossóis como 

função da radiância medida pelo sensor MODIS no topo da 

atmosfera 

 Equação de inversão é o termo escolhido, neste trabalho, para descrever a 

equação que descreve a profundidade óptica dos aerossóis como função da radiância 

no topo da atmosfera, variável observada pelo sensor MODIS. As equações de 

inversão utilizadas foram obtidas por meio de simulações realizadas com o código de 

transferência radiativa SBDART.  

 Um fluxograma explicativo dos parâmetros utilizados para obtenção 

das equações de inversão é apresentado na Figura V.37. A descrição desses 

parâmetros por sua vez já foi apresentada anteriormente. 

 

 

Figura V.37: Ilustração dos parâmetros utilizados na definição das equações de inversão das 

radiâncias observadas no topo da atmosfera em profundidade óptica dos aerossóis. 

Um conjunto de equações foi gerado para todas as situações ilustradas no 

esquema da Figura V.37.  É preciso identificar o modelo de aerossol para a região de 

3x3 pixels; conhecer a geometria do sensor e do Sol e estimar a refletância de 

superfície. A partir daí escolhe-se a equação de inversão que melhor descreva a 

condição experimental e, tendo a radiância medida no topo da atmosfera pelo sensor 

como variável independente, determina-se a AOD na sub-região da área de estudo. 

Exemplos de equações de inversão obtidas de acordo com o procedimento 

apresentado na Figura V.37 são apresentadas na Figura V.38 e Tabela V.2.  
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Figura V.38: Representação das equações de inversão da radiância no TOA em 

profundidade óptica (AOD), obtidas a partir da geometria do dia 02 de agosto de 2002 

(o=38.31º, phi SBDART=34.9º), para o modelo de aerossol 1 e algumas refletâncias de 

superfície (sup (650) =0,002; 0,05; 0,1; 0,15). 

 

  

  

 

 

 

Tabela V.2: Parâmetros das equações de inversão da radiância no TOA em profundidade 

óptica dos aerossóis (AOD), obtidas a partir da geometria do dia 02 de agosto de 2002 

(o=38.31º, phi SBDART=34.9º), para o modelo de aerossol 1 e algumas refletâncias de 

superfície (sup (650) =0,002; 0,05; 0,1; 0,15). 

 Para a obtenção das equações de inversão (profundidade óptica dos aerossóis 

em função da radiância no topo da atmosfera observada pelo sensor MODIS), 

algumas condições foram impostas:  

 Foram considerados apenas dias, identificados por meio da máscara de nuvens do 

próprio MODIS, da máscara de nuvens desenvolvida por Castanho et al., 2008, e 

das imagens no visível sobre a região; 
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 A influência de aerossóis estratosféricos foi considerada desprezível;  

 Para a caracterização dos perfis atmosféricos de temperatura e gases constituintes 

da atmosfera, foi considerado o modelo de perfil tropical da biblioteca padrão do 

SBDART; 

 Ao invés de tomar um valor médio para todo o período estudado (procedimento 

adotado por Castanho, 2005), o conteúdo de vapor de água atmosférico do perfil 

(obtido com o radiômetro, CIMEL da AERONET) foi considerado como sendo o 

valor medido durante a passagem do satélite. 

 Considerou-se um valor médio para a pressão de superfície na região de 

841,1 hPa, Fisch, 2004; 

 Fluxo solar constante (padrão Lowtran_7 do SBDART); 

 Fator de distância solar: 0,9688 (UA
-2

). 

 Geometrias do Sol e do sensor (ângulos zenital e azimutal) específicos de cada dia 

estudado;  

 Dois modelos de aerossol foram definidos a partir de propriedades ópticas (o, g, 

Qext), os quais são chamados de modelos 1 e 3;  

 Foram utilizados valores de refletância de superfície entre 0.002 e 0.150, em 

intervalos de 0.002, totalizando 75 valores de refletância; 

 Foi considerada a aproximação de atmosfera plano-paralela, com a ocorrência de 

múltiplos espalhamentos, e uma superfície Lambertiana.  
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VI PROFUNDIDADE ÓPTICA DE AEROSSÓIS COM ALTA RESOLUÇÃO 

ESPACIAL – EXEMPLOS 

A seguir são apresentados exemplos dos produtos de AOD em 550 nm com 

resolução espacial de 1,5 km x 1,5 km obtidos sobre a região de Ji-Paraná, a partir de 

modelos ópticos de aerossóis específicos para região de estudo e escolhidos de forma 

dinâmica. Foram selecionados cinco dias que abrangessem situações diversas de 

cobertura de aerossóis, ou seja, desde dias pouco impactados pela presença de 

aerossóis até dias com presença de plumas de queimadas.  Os resultados de AOD 

obtidos são comparados aos resultados operacionais da NASA, que possui resolução 

espacial de 10 kmx10 km. A escala de cores das figuras abaixo vão de AOD nula até 

AOD igual a 3, e as regiões em branco são regiões nas quais não foi possível calcular 

a AOD, ou seja regiões impactadas pela presença de nuvens. 

A Figura VI.1 apresenta um dia pouco impactado pela presença de aerossóis. 

O produto com alta resolução espacial, entretanto, foi capaz de identificar uma área à 

esquerda da figura, concentrações mais elevadas de aerossóis. 

(a) (b) 

Figura VI.1: Distribuição espacial da profundidade óptica dos aerossóis, em 550 nm, em uma 

área de 2º x 2º em torno do fotômetro da região de Ji-paraná do dia 19 de setembro de 2001, 

(a) Produto deste trabalho com resolução espacial de 1,5 kmx1,5 km, (b) Produto operacional 

da NASA com resolução espacial de 10 kmx10 km. A barra de cores indica AOD (550 nm) de 

zero (azul) a 3 (vermelho). 
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A Figura VI.2 apresenta uma situação na qual aumento da resolução espacial 

foi capaz de identificar dentro de uma região supostamente impactada pela presença 

de nuvens (regiões em branco a direita da figura), sub-regiões nas quais foi possível 

calcular a AOD. 

(a) (b)           

Figura VI.2: Distribuição espacial da profundidade óptica dos aerossóis, em 550 nm, em uma 

área de 2º x 2º em torno do fotômetro da região de Ji-paraná do dia 20 de setembro de 2002, 

(a) Produto deste trabalho com resolução espacial de 1,5 kmx1,5 km, (b) Produto operacional 

da NASA com resolução espacial de 10 kmx10 km. A barra de cores indica AOD (550 nm) de 

zero (azul) a 3 (vermelho). 

 As Figuras VI.3 e VI.4 apresentam situações nas quais regiões com AOD 

significativamente superiores ao seu em torno foram identificadas, em contrapartida 

aos resultados operacionais de AOD da NASA, que classificaram essas regiões como 

contaminadas por nuvens ou esses valores foram diluídos em sua região. 
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(a) (b)     

Figura VI.3: Distribuição espacial da profundidade óptica dos aerossóis, em 550 nm, em uma 

área de 2º x 2º em torno do fotômetro da região de Ji-paraná do dia 26 de agosto de 2003, 

(a) Produto deste trabalho com resolução espacial de 1,5 kmx1,5 km, (b) Produto operacional 

da NASA com resolução espacial de 10 kmx10 km. A barra de cores indica AOD (550 nm) de 

zero (azul) a 3 (vermelho). 

(a) (b)  

Figura VI.4: Distribuição espacial da profundidade óptica dos aerossóis, em 550 nm, em uma 

área de 2º x 2º em torno do fotômetro da região de Ji-paraná do dia 15 de setembro de 2008, 

(a) Produto deste trabalho com resolução espacial de 1,5 kmx1,5 km, (b) Produto operacional 

da NASA com resolução espacial de 10 km x 10 km. A barra de cores indica AOD (550 nm) 

de zero (azul) a 3 (vermelho). 

A Figura VI.5 apresenta uma dia fortemente impactado pela presença de 

aerossóis, a parte inferior da figura entretanto trata-se do limite dos dados fornecidos 

pelo sensor e não da identificação da presença de nuvens. Assim como nas duas 

figuras anteriores, neste caso foi possível calcular AOD em pixels operacionalmente 

identificados como contaminados por nuvens e obter um maior detalhamento da 

distribuição espacial de AOD. 



107  

 

(a) (b)  

Figura VI.5: Distribuição espacial da profundidade óptica dos aerossóis, em 550 nm, em uma 

área de 2º x 2º em torno do fotômetro da região de Ji-paraná do dia 22 de setembro de 2002, 

(a) Produto deste trabalho com resolução espacial de 1,5 kmx1,5 km, (b) Produto operacional 

da NASA com resolução espacial de 10 kmx10 km. A barra de cores indica AOD (550 nm) de 

zero (azul) a 3 (vermelho). 

O aumento da resolução espacial dos valores de AOD obtidos permite uma 

análise da distribuição de poluentes com mais detalhes sobre a região de estudo. Os 

resultados de AOD, com alta resolução espacial obtidos, demonstraram serem 

consistentes, por meio do processo de validação, revelando a potencialidade do 

método na identificação automática do modelo de aerossol para a determinação de 

AOD baseado em informações obtidas em satélite, mesmo em regiões com aerossóis 

mais homogêneos como a região amazônica. 

 

VII VALIDAÇÃO DOS VALORES DE PROFUNDIDADE ÓPTICA DOS AEROSSÓIS 

COM ALTA RESOLUÇÃO ESPACIAL 

A validação dos valores de AOD obtidos é uma etapa de fundamental 

importância na análise dos resultados que fora apresentados no capítulo anterior. O 

objetivo deste capítulo é apresentar os resultados da validação dos produtos de AOD 

com resolução espacial de 1,5 km x 1,5 km, obtidos a partir das observações de 

radiâncias realizadas pelo sensor MODIS, a bordo do satélite TERRA. O processo de 

validação consistiu basicamente na comparação do produto de AOD derivado do 

MODIS com as observações de AOD realizadas pelo radiômetro solar de superfície da 

rede AERONET, localizado em Ji-Paraná durante o período de 2000 a 2005. Após 

esse período, o fotômetro deste sítio experimental foi transferido para outro local. 
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A validação do produto de AOD com resolução espacial de 1,5 km x 1,5 km 

foi realizada a partir da AOD média obtida pelo algoritmo desenvolvido neste 

trabalho, em áreas de 10 km x10 km e 50 km x50 km. A região foi escolhida tendo 

como ponto central a localização do fotômetro da rede AERONET. Os valores médios 

de AOD com alta resolução espacial foram comparados com os valores de AOD 

obtidos pelo fotômetro da rede AERONET: no horário mais próximo ao horário de 

passagem do satélite; com os valores médios das observações de AOD obtidos em 

intervalos de 30 minutos e em 1 hora em torno do horário de passagem do satélite.  

Com o intuito de comparar situações físicas que fossem o mais similares possível, 

dentro da área de 10 km x10 km analisada, selecionou-se a região de 3x3 pixels (que 

corresponde a uma área física de 4,5 km x 4,5 km), que contemplava a localização do 

fotômetro da rede AERONET. O valor médio de AOD obtido para esta sub-região foi 

comparado com o obtido pelo fotômetro da rede AERONET no horário mais próximo 

ao horário de passagem do satélite. As diversas validações realizadas estão listadas na 

Tabela VII.1. 

 AOD com alta resolução espacial 

Média em 

50x50 km 

Média em 

10 km x 

10 km 

Média em  

3x3 pixels  

(4,5x4,5 km) 

Observações 

de AOD 

realizadas 

pelo 

fotômetro 

da rede 

AERONET 

Média em 60 minutos em torno do 

horário de passagem do satélite.      

Média em 30 minutos em torno do 

horário de passagem do satélite. 
    

Observação realizada mais próxima 

ao horário de passagem do satélite, 

no intervalo de 30 minutos. 
     

Tabela VII.1: Tipos de comparações realizadas entre os valores de AOD com alta resolução 

espacial, obtidos neste trabalho, e as observações de AOD, realizadas pelo fotômetro da 

rede AERONET 

O método de comparação utilizado neste trabalho e explicitado na 

Tabela VII.1, foi baseado no trabalho de Ichoku, 2002. Segundo Ichoku, a velocidade 

de transporte horizontal do aerossol na atmosfera sobre o oceano é de 

aproximadamente 50 km/h. Deste modo, uma única observação registrada pelo 

fotômetro pode representar adequadamente a camada de aerossóis de uma área de 10 

km x10 km, visto que o fotômetro da rede AERONET realiza observações em média 

a cada 10 ou 15 minutos. Espera-se que a velocidade de advecção sobre a Amazônia 

seja menor que sobre o oceano, devido à cobertura vegetal que atenua o deslocamento 
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horizontal de massas de ar. Assim, uma área de 10 km x 10 km, sobre a floresta, pode 

ser bem representada pela média das observações realizadas a cada meia hora ou 

mesmo de hora em hora.  

 A validação do produto de profundidade óptica do aerossol operacional, 

Figura VII.1, foi realizada da maneira como é realizada pela NASA, conforme 

apresentada no site http://MODIS-atmos.gsfc.nasa.gov/MOD04_L2/validation.html.a, 

A média dos valores de AOD obtidas operacionalmente com resolução espacial de 10 

km x 10 km em áreas 50x50 km é comparada a média das observações realizadas pelo 

fotômetro da rede AERONET no intervalo de 1 hora em torno do horário de passagem 

do satélite.   

Um dos problemas importantes na comparação dos produtos do MODIS é a 

questão da cobertura de nuvens. A presença de nuvens foi identificada a partir do 

produto de máscara de nuvens do próprio MODIS, das imagens do visível sobre a 

região, e da máscara de nuvens baseada nos limites fisicamente aceitáveis de 

refletâncias de superfície (Castanho et al., 2008). Devido à alta concentração de 

nuvens identificada na região à quantidade de dados e dias disponíveis para a 

validação foi severamente reduzida. No total, temos no máximo 75 dias de 

comparação, variando de acordo com o tamanho da área utilizada para validação, 10 

km x 10 km ou 50x50 km. 

Analisando os períodos disponíveis para validação, verifica-se que a maioria 

deles apresentaram valores de AOD (550) inferiores a 1,0, não indo ao encontro do 

que é esperado segundo a série temporal de observações de AOD realizadas pelo 

fotômetro da rede AERONET, Figura V.13, na qual se observa valores acima deste 

limite de 1,5, já considerando a diferença entre os comprimentos de onda nos quais as 

informações são apresentadas. A grande maioria dos dias que apresentaram valores de 

AOD (500 nm) observados pelo fotômetro da rede AERONET superiores a 1,0 não 

puderam ser analisados, principalmente porque as observações realizadas pelo sensor 

MODIS correspondentes foram tratadas como observações contaminadas pela 

presença de nuvens, por algum dos critérios utilizados na construção da máscara de 

nuvens.  

A constatação de que as observações realizadas pelo sensor MODIS em dias 

com elevados níveis de AOD foram classificados como estando sob a influência de 

nuvens, fez com que a AOD com alta resolução espacial precisasse ser calculada para 
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alguns desses dias, independentemente do critério de classificação da presença de 

nuvens. É importante salientar que quanto maior os valores da AOD mais sensíveis 

são os resultados do algoritmo de alta resolução espacial ao modelo óptico de aerossol 

escolhido.  Dentre os dias inicialmente excluídos dos cálculos, obteve-se a AOD com 

alta resolução espacial para os dias nos quais o fotômetro da AERONET realizou 

observações dentro do intervalo de uma hora em torno do horário de passagem do 

satélite, indicando que ao menos nesse período o fotômetro não identificou a presença 

de nuvens na direção na qual ele realizou a observação. Os dias inicialmente 

excluídos serão diferenciados dos demais nos gráficos apresentados. 

Inicialmente será apresentada a validação da AOD obtida operacionalmente 

pela NASA, Figura VII.1, para comparação com a validação da AOD com alta 

resolução espacial obtidas neste trabalho, Figura VII.2. Ambas as validações 

utilizaram o AOD médio em 50x50 km. 

 

y = (1,085±0,036) x – (0,024±0,013)      R
2
=0,90    

𝑟𝑒𝑑𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2  = 1,45 

Figura VII.1: Média em áreas de 50 kmx50 km, da AOD (550) com resolução espacial de 

10 kmx10 km, obtida operacionalmente pela NASA a partir de observações de radiância no 

topo da atmosfera realizadas pelo sensor MODIS, comparadas à média das medidas obtidas 

com o radiômetro CIMEL da AERONET no intervalo de 60 minutos, em torno do horário de 

passagem do satélite. A equação do ajuste, o coeficiente de correlação linear e o Qui2 

reduzido estão abaixo do gráfico. 
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y = (1,041±0,044) x – (0,034±0,022)        R
2
 =0,81    

𝑟𝑒𝑑𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2  = 1,40               

Figura VII.2: Média em áreas de 50 km x50 km, da AOD (550) com resolução espacial de 

1,5 kmx1,5 km, obtida neste trabalho, a partir de observações de radiância no topo da 

atmosfera realizadas pelo sensor MODIS comparadas à média das medidas obtidas com o 

radiômetro CIMEL da AERONET no intervalo de 60 minutos, em torno do horário de 

passagem do satélite. A equação do ajuste, o coeficiente de correlação linear e o Qui2 

reduzido estão abaixo do gráfico. 

Os resultados de validação, apresentados na da Figura VII.1 e da 

Figura VII.2, são compatíveis com o esperado, pois apontam para um coeficiente 

angular de (1,085±0,036) e (1,041±0,044) respectivamente, enquanto o coeficiente 

linear é próximo a zero (valores de 0,034±0,022 e 0,024±0,013). O 
𝑟𝑒𝑑𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2  dos 

ajustes por sua vez, estão na dentro da faixa que define um intervalo de confiança de 98%, de 

0,6 a 1,5, revelando que as barras de erro quantificam adequadamente as incertezas 

envolvidas. As barras de erro apresentadas nos ajustes das Figuras VII.1 e VII.2 são o desvio 

padrão dos valores de AOD calculados na área de 50 km x50 km. Vale resaltar que é 

esperado que os valores, médios em uma área de 50 km x50 km, operacionais do MODIS 

apresentem menor flutuação que os valores em alta resolução, e que por sua vez apresentará, 

menor flutuação do que a média realizada em áreas menores. Deste modo, o desvio 

padrão foi capaz também de traduzir as incertezas envolvidas no algoritmo utilizado. 

Este resultado indica que o método utilizado neste trabalho, recupera de 

forma consistente os resultados do algoritmo operacional, apesar das aproximações 

consideradas e da maior variabilidade esperada para os resultados (dado que a 

resolução espacial do método utilizado é superior em mais de 40 vezes a resolução 
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espacial do produto operacional).Vale ressaltar entretanto que os valores de AOD com 

alta resolução espacial, Figura VII.2, apresentam a vantagem do coeficiente angular 

do ajuste ser compatível com o esperado dentro de apenas uma incerteza.  

Como já dito anteriormente, o produto operacional de AOD da NASA, utiliza 

apenas quatro modelos de propriedades ópticas dos aerossóis para descrever os 

aerossóis de todo o globo. Destes, apenas um é escolhido para cada região, de acordo 

com a dependência espectral entre o azul e vermelho, a região do globo e a época do 

ano. Deste modo, regiões com aerossóis mais homogêneos possuem maiores chances 

de serem bem descritos por um único modelo. Exemplo disso são os bons resultados 

de validação do produto operacional da NASA para região de Ji-Paraná na época de 

queimadas, se comparados aos resultados obtidos para regiões urbanas como São 

Paulo, conforme estudo de Castanho, 2005, no qual foi obtido coeficiente angular de 

apenas 0.38 e R
2
=0.67.  

O objetivo do estudo foi obter um produto de profundidade óptica de 

aerossóis com alta resolução espacial, e por isso o desenvolvimento de modelos 

ópticos específicos para a região de estudo foi ao encontro de tentar captar as 

heterogeneidades existentes na pluma de aerossóis e ao menos manter a acurácia dos 

valores obtidos operacionalmente com resolução espacial de 10 kmx10 km.  

A Tabela VII.2 apresenta os ajustes lineares resultantes da comparação dos 

valores de profundidade óptica do aerossol, com alta resolução espacial de 1,5x1,5 

km, com valores médios das observações de profundidade óptica dos aerossóis 

realizadas pelo fotômetro da rede AERONET, Foram calculados valores médios em 

áreas de 10 km x 10 km, e médias temporais de 30 minutos e de 1 hora em torno do 

horário de passagem do satélite. Também foi realizada a comparação dos valores com 

a medida realizada pelo fotômetro que seja mais próxima ao horário de passagem do 

satélite sobre a região, no intervalo máximo de 30 minutos em torno do horário de 

passagem do satélite.  

Considerou-se como incerteza dos valores médios das observações de AOD, 

realizadas pelo fotômetro da rede AERONET, o desvio padrão das várias 

observações. Para a observação realizada mais próxima ao horário de passagem do 

satélite, considerou-se a incerteza como sendo 4% do valor observado (média do 

desvio padrão das observações realizadas no intervalo de 30 minutos em torno do 

horário de passagem do satélite). 
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Critério de comparação dos 

valores de AOD com alta 

resolução espacial com as 

observações de AOD realizadas 

pelo fotômetro da rede 

AERONET 

Ajuste linear R
2 

𝑟𝑒𝑑𝑢𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2

 

Média das observações realizadas 

no intervalo de 1 hora em torno do 

horário de passagem do satélite 
y= (1,20±0,04) x- (0,07±0,02) 0,84 3,83 

Média das observações realizadas 

no intervalo de 30 minutos em torno 

do horário de passagem do satélite 
y= (1,21±0,04) x- (0,07±0,02) 0,84 4,15 

Observação mais próxima ao 

horário de passagem do satélite, no 

intervalo de 30 minutos em torno do 

horário de passagem do satélite 

y= (1,22±0,04) x- (0,08±0,02) 0,84 4,12 

Tabela VII.2: Ajustes lineares resultantes da comparação dos valores AOD com alta 

resolução com os valores fornecidos pela AERONET, em médias de 30 e de 60 minutos. 

Também foi considerada a medida mais próxima ao horário de passagem do satélite. 

Analisando os resultados apresentados na Tabela VII.2, verifica-se que os 

parâmetros dos ajustes lineares das 3 análises são compatíveis entre si dentro de uma 

barra de erro. Verifica-se também que os ajustes apresentam coeficientes de 

correlação linear similares. O 
𝑟𝑒𝑑𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2  dos ajustes não estão na dentro da faixa que define 

um intervalo de confiança de 98%, de 0,4 a 1,8.  As barras de erro que originaram as 

incertezas dos ajustes apresentados na Tabela VII.2  são o desvio padrão dos valores de AOD 

calculados na área de 10 km x10 km. Como era esperado e pode ser observado na 

Figura VII.3, em comparação com a Figura VII.1 e VII.2,  revelando o desvio padrão entre os 

valores de AOD calculado em uma área de 10x10 km não foi capaz de traduzir também as 

incertezas envolvidas no algoritmo utilizado. Podendo, ser este o fator que explique a não 

compatibilidade estatística, dentro de 3 sigmas,  dos parâmetros dos ajustes, apresentados na 

Figura VII.2, com os valores esperados. 

A validação dos valores de AOD obtidos com alta resolução espacial realizada 

por meio da comparação com a média horária das observações realizadas pelo 

fotômetro da AERONET é apresentada na Figura VII.3, pois foi a que apresentou 

resultados mais próximo do esperado. Os pontos em vermelho e de maior tamanho em 

relação aos demais correspondem aos dias nos quais a AOD foi calculada 

independentemente dos critérios de identificação da presença de nuvens, conforme 

explicado anteriormente. 
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y = (1,20±0,04) x - (0,07±0,02)    R
2 
=0,84    

𝑟𝑒𝑑𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2  = 3,83   

Figura VII.3: Média dos valores de AOD (550), obtidos com o algoritmo utilizado neste 

trabalho com resolução espacial de 1,5 kmx1,5 km, em áreas 10 kmx10 km, comparada com 

a média das medidas realizadas com o radiômetro CIMEL da rede AERONET, no intervalo de 

60 minutos em torno do horário de passagem do satélite. A equação do ajuste, o coeficiente 

de correlação quadrado e o Qui2 reduzido estão abaixo do gráfico. 

  A compatibilidade estatística dos ajustes lineares apresentados na Tabela 

VII.2 Tabela VII.2, revela que tanto medidas pontuais quanto médias das medidas 

realizadas pelo fotômetro da rede AERONET, descrevem de forma similar uma área 

de 10 km x 10 km da camada de aerossóis da região, seja devido à homogeneidade ou 

da velocidade de advecção da camada de aerossóis. 

 A seguir, na Figura VII.4, é apresentada o valor médio de AOD, com alta 

resolução espacial, na área de 3x3 pixels mais próxima ao fotômetro da rede 

AERONET, dentro de uma área de 10 km x10 km, comparado ao valor de AOD 

obtido pela AERONET que fosse mais próximo ao horário de passagem do satélite no 

intervalo de 30 minutos.  
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y = (1,09±0,03) x + (0,03±0,02)       R
2
=0,80      

𝑟𝑒𝑑𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2  =11,9   

Figura VII.4: Média dos valores de AOD (550) obtidos, com o algoritmo utilizado neste 

trabalho na área de 3x3 pixels mais próxima à localização do fotômetro da rede AERONET, 

comparada a observação realizada por este que fosse mais próxima ao horário de passagem 

do satélite em um intervalo de meia hora. A equação do ajuste, o coeficiente de correlação 

quadrado e o Qui2 reduzido estão abaixo do gráfico. 

Com base na comparação do valor de AOD obtido na área de 3x3 pixels, 

mais próxima da localização do fotômetro com a medida realizada pelo fotômetro da 

rede AERONET mais próxima ao momento de passagem do satélite sobre a região de 

estudo, verifica-se que os o coeficiente angular obtido (1,09±0,03) é compatível 

estatisticamente com o esperado, um, dentro de 3 sigmas. O coeficiente linear obtido 

(0,03±0,02) é compatível estatisticamente com o esperado, zero, dentro de 2 sigmas. 

Estes resultados mostram uma excelente concordância entre o produto derivado neste 

trabalho e a medida de AOD da rede AERONET. Os pontos em vermelho e de maior 

tamanho em relação aos demais correspondem aos dias nos quais a AOD foi calculada 

independentemente dos critérios de identificação da presença de nuvens, conforme 

explicado anteriormente.  

O 
𝑟𝑒𝑑𝑢𝑧𝑖𝑑𝑜
2  do ajuste apresentado na Figura VII.4, 11,9,  está mais distante da faixa 

que define um intervalo de confiança de 98%, de 0,4 a 1,8, do que as médias realizadas em 

10 km x10 km.  Visto que, as barras de erro são o desvio padrão dos valores de AOD 

calculados na área de 3x3 pixels e quanto menor a área maior a homogeneidade da mesma, 
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diminuindo assim o valor do desvio padrão e subestimando ainda mais as incertezas 

envolvidas nos valores apresentados.   

A utilização do desvio padrão como barra de erro se faz necessária em estudos de 

validação de produtos de sensoriamento remoto, pois as situações experimentais comparadas 

não são idênticas e a consideração da variabilidade tem a função de tornar essas observçãoes 

comparáveis e foi esta a abordagem realizada neste trabalho. Entretando vimos que para 

produtos com alta resolução espacial, se faz necessário um estudo focado na quantificação das 

incertezas envolvidas no algoritmo utilizado, para que essas incertezas possam ser acopladas a 

variabilidade encontrada.    

 Os coeficientes lineares dos ajustes apresentados são influenciados por fatores 

que não são considerados no algoritmo, entre eles os efeitos do aerossol da moda 

grossa na correção da atmosfera para 2.110 nm (comunicação pessoal, Martins, 2004), 

ficando assim como sugestão de melhoria para trabalhos futuros. Este efeito é 

pequeno, mas pode não ser desprezível em algumas ocasiões, visto que o aerossol 

biogênico natural da Amazônia ocorre predominantemente na fração grossa (Artaxo et 

al. 2002a, 2005). 

 Vale ressaltar neste ponto, que as restrições de geometria apresentadas no 

item III.1, como ângulo de espalhamento <140º (para assegurar válidas as 

aproximações feitas nas simulações realizadas com o código de transferência radiativa 

SBDART) e ângulo zenital do sensor <30º (centro da região de estudo - para evitar a 

baixa resolução nas bordas da imagem obtida pelo sensor MODIS) não foram 

utilizadas, pois somente 4 dias atendiam simultaneamente às duas restrições citadas. 

Dispondo de uma base de observações mais ampla, é possível melhorar a acurácia 

destes resultados.  

 Deste modo, sugere-se que, em estudos futuros para a Região Amazônica, 

sejam utilizados os polinômios de Legendre para descrever a função de fase de 

espalhamento, equação III.16, na obtenção das equações de inversão ao invés de 

descrever a função de fase de espalhamento a partir do parâmetro de assimetria. Deste 

modo, a restrição de ângulo de espalhamento<140° não se fará mais necessária. Como 

já foi discutido no item V.6, as equações de inversão deste estudo não foram obtidas 

utilizando os polinômios de Legendre, podendo ser estes com 100 termos, devido a 

limitações computacionais enfrentadas na época em que os resultados foram obtidos. 

O algoritmo utilizado neste estudo foi aperfeiçoado em relação ao método 

original desenvolvido por Castanho (2005). Neste trabalho incluímos um estudo do 



117  

 

melhor método de extrapolação espectral dos modelos ópticos de aerossóis 

construídos. Também neste trabalho o valor da QAP não foi considerado constante 

nas simulações realizadas com o código de transferência radiativa SBDART. 

Aprimoramos também o método de validação, onde além da AOD, com alta resolução 

espacial, média em áreas de 10 km x10 km utilizou-se a AOD, com alta resolução 

espacial, média em áreas de 3x3 pixels mais próxima a localização do fotômetro da 

rede AERONET. Na escala temporal, também exploramos a comparação com o 

fotômetro da AERONET em períodos de 30 minutos em torno do horário de 

passagem do satélite e ao valor observado mais próximo ao horário de passagem do 

satélite.  

Com base nos resultados apresentados até o momento, não é possível afirmar 

que o modelo óptico de aerossol utilizado para descrever a camada de aerossóis foi 

escolhido de forma dinâmica, utilizando o método da refletância crítica, pois mesmo 

que isso não fosse possível o algoritmo poderia utilizar o modelo médio de aerossol 

no cálculo da AOD com alta resolução espacial. Com o objetivo de verificar quantos 

dos dias analisados tiveram o modelo de aerossol escolhido de forma dinâmica estes 

resultados foram apurados. A Figura VII.5 (a) apresenta os valores de AOD com alta 

resolução espacial obtidos em uma área de 9x9 pixels e a Figura VII.5 (b) apresenta 

qual foi o modelo de aerossol escolhido, a cada 3x3 pixels, na obtenção de tais 

resultados.  No exemplo apresentado na Figura VII.5, contabilizou-se que o modelo 1 

foi escolhido cinco vezes e o modelo médio uma vez. A célula em branco da 

Figura VII.5 (a), foi uma região na qual não foi possível calcular a AOD, pois foi 

classificada como contaminada por nuvens. 

  

 

 

 

 

      

          

 

(a)                                                                                (b)                                                                                                                                                                 

                                                                                                 

Figura VII.5: Exemplo de verificação de qual modelo óptico de aerossol foi escolhido para 

realização do cálculo de |AOD com alta resolução espacial. A parte (a) apresenta o mapa de 

AOD (550 nm) com alta resolução espacial obtido e a parte (b) o modelo óptico de aerossol 

escolhido a cada 3x3 pixels, para o dia 7 de agosto de 2002. 

modelo 1 
modelo 
médio 

modelo 1 modelo 1 

modelo 1 modelo 1 

 

0.94 1.04 1.09 1.03 1.03 1.21

0.65 0.73 1.03 0.90 1.33 1.04

0.66 0.98 1.04 0.84 0.92

0.94 0.91 0.91 1.23 1.27 1.20

0.95 0.81 0.95 0.98 1.10 1.08

0.89 0.73 0.94 0.93 1.13 1.02

1.00 0.93 0.87 0.74 0.86 1.01

0.86 0.95 1.01 0.91 0.90 0.83

0.59 0.80 0.88 0.82 0.82 0.83
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 Sumarizadas as frequências com que cada modelo óptico de aerossol foi 

escolhido, conforme exemplificado na Figura VII.5, obteve-se que em 52% das áreas 

de 3x3 pixels o modelo óptico foi escolhido segundo o critério da refletância critica. 

Em 45% das áreas foi escolhido o modelo 1 e em 7% o modelo 3, revelando assim a 

alta homogeneidade dos aerossóis da região de estudo no período analisado, o que é 

um ponto favorável para este tipo de análise.  

Com intuito de verificar se a metodologia da refletância crítica conseguiu 

recuperar a classificação dos dias feita pela análise de cluster, estes resultados foram 

comparados, e são apresentados na Figura VII.6. Lembrando que para a construção 

dos modelos não foram utilizadas medidas de AOD (440 nm) inferiores a 0,4, deste 

modo só foi possível confrontar esse resultados nos dias em que a AERONET obteve 

AOD (440 nm) >0.4, totalizando 42 dias.   

De acordo com a Figura VII.6, verificou-se que quando mais de um modelo 

foi utilizado para classificar as medidas realizadas pelo fotômetro da rede AERONET 

no intervalo de uma hora em torno da passagem do satélite, em geral o método da 

refletância critica não foi capaz de escolher entre um dos dois modelos, retornando 

assim o modelo médio, o que representou 21% dos dias apresentados (células 

amarelas – cor indicativa de atenção).  

 Ainda com base na análise da Figura VII.6, em 40% das observações, que 

puderam ser confrontadas, houve um ganho de se escolher o modelo óptico mais 

adequado ao invés do modelo médio, pois o método da refletância crítica escolheu o 

modelo óptico de aerossol de acordo com o resultado da análise de cluster (células 

verdes – cor indicativa de acerto).  

  

Legenda: comparação do modelo de aerossol escolhido pelo método da refletância crítica em 

comparação com os resultados da análise de cluster:  verde – cor indicativa de acerto na escolha; 

amarelo  – cor indicativa de atenção na escolha; 

vermelho – cor indicativa de erro na escolha. 

Figura VII.6: Comparação da classificação de qual modelo óptico de aerossol foi mais 

adequado para descrever a camada de aerossol de cada dia analisado, segundo a análise e 

cluster versus a classificação realizada com o método da refletância critica. O cálculo foi feito 

com valores percentuais. Porcentagens calculadas em relação ao total de 42 dias.  

1 38.1% 9.5% 7.1%

1 e 3 21.4% 2.4%

3 11.9% 7.1% 2.4%

Medida classificada

 segundo a análise de 

cluster

Modelo escolhido por meio da 

refletância crítica

1 médio

1 38% 10%

1 e 3 21%

3 12% 7%

Modelo escolhido por 

meio da refletância crítica

Medida 

classificada 

segundo a análise 

de cluster
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 Verificou-se por meio da validação realizada e do nível de acertividade dos 

resultados que os modelos ópticos construídos e a metodologia utilizada são capazes 

de obter valores de AOD com alta resolução espacial de qualidade comparável à 

obtida operacionalmente pelos algoritmos da NASA, para medidas na região de Ji-

Paraná. Cabe a estudos posteriores expandir a metodologia para toda a região 

Amazônica, e assim possibilitar a redução das incertezas envolvidas no cálculo da 

forçante radiativa dos aerossóis em questão.  

 É importante salientar que antes da implantação operacional deste novo 

método, faz-se necessário um esforço na direção de conseguir uma melhor separação 

das observações a contaminação oriunda da presença de nuvens. Isso possibilitaria a 

obtenção de séries temporais mais robustas de resultados, e por consequência uma 

validação com estatística também mais robusta. A separação da contribuição das 

nuvens na AOD é um importante e delicado assunto que influencia fortemente os 

resultados de estudos que utilizam essa variável e a dificuldade em separar tais 

componentes afeta diretamente a AOD observada. Por esse motivo melhores 

algoritmos de identificação de nuvens origina e ainda originará muitos estudos.  

 

  



120  

 

CONCLUSÕES  

A análise das propriedades ópticas dos aerossóis da região de Ji-Paraná revelou 

que no período de seca e queimadas o número de observações realizadas pelo 

fotômetro aumenta substancialmente, devido à diminuição da nebulosidade. A 

redução da precipitação também é um fator relevante neste caso, indicada pela 

diminuição da quantidade de água precipitável na coluna atmosférica durante a 

estação seca. Foi observado que no período fortemente impactado pelas queimadas há 

um aumento da dependência espectral da AOD. Este alteração é compatível com a 

observação de aumento nos valores do coeficiente de Angstrom e um aumento da 

moda de acumulação sobre a moda grossa observado na distribuição de volume média 

indicando que os aerossóis de queimada são compostos por partículas menores do que 

os aerossóis das demais épocas do ano. Esses efeitos podem ser também observados 

pela fração que a AOD da moda fina representa da AOD total, superior a 70%. Uma 

observação importante foi à fraca relação da quantidade de água precipitável na 

coluna atmosférica com parâmetros críticos do aerossol, tais como o albedo simples 

de espalhamento, a profundidade óptica e o raio médio das partículas da fração fina. 

Este fato indica uma baixa higroscopicidade das partículas de aerossóis da região no 

período de queimadas. Estas observações vão de encontro a medidas realizadas no 

solo por Rissler et al., 2004, que mediram uma taxa de crescimento higroscópico de 

apenas 1,13. Nossas medidas mostram que este valor pode também ser representativo 

de toda a coluna atmosférica, não somente na superfície. O vapor de água não altera 

fortemente as propriedades óticas dos aerossóis de queimadas na Amazônia. 

Os dois modelos ópticos de aerossóis construídos foram capazes de descrever os 

aerossóis característicos da época de queimadas adequadamente. Podendo ser 

utilizados em regiões que apresentem propriedades ópticas semelhantes. Os modelos 

ópticos foram construídos com observações realizadas pelo fotômetro da rede 

AERONET em condições de AOD (440 nm) superior a 0,4, porém foram capazes de 

representar adequadamente condições de AOD inferiores a 0,4.  Verificou-se que os 

métodos de extrapolação testados nas observações fornecida pelo fotômetro para 

comprimentos de onda de 1.020 nm a 2.100 nm, intervalo necessário nos cálculos 

realizados pelo SBDART, não implicaram em diferenças significativas nos resultados 

de validação dos modelos ópticos de aerossóis construídos. 
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A adaptação do método para obtenção da AOD com alta resolução espacial 

desenvolvido por Castanho, 2005 apresentou resultados promissores para a Amazônia 

no período de queimadas. Sobretudo se considerarmos a validação realizada por meio 

da comparação do valor médio de AOD em um conjunto 3x3 pixels, mais próximo a 

localização do fotômetro da rede AERONET, com o valor de AOD observado mais 

próximo ao horário de passagem do satélite. Nesta condição obteve-se uma equação 

de regressão y = (1,09±0,03) x + (0,03±0,02), com R²=0,80. Estes valores de 

regressão são excelentes, visto as diferenças fundamentais nos métodos de medida 

entre o MODIS e o fotômetro solar. 

Deve-se salientar, entretanto, que um fator limitante para obtenção da AOD 

pelo MODIS utilizando o método da refletância crítica, é a contaminação das medidas 

por nuvens, característica da região mesmo durante o período de queimadas. Esta 

limitação é muito importante para a resolução de 10 kmx10 km, e é reduzida no 

produto de resolução de 1.5 km x1,5 km. O método da refletância crítica mostrou-se 

adequado na detecção do modelo de aerossol para a região de estudo, já que 52% das 

regiões de 3x3 pixels apresentaram o modelo escolhido através desse método e houve 

um ganho na escolha de um modelo de aerossóis mais adequado que o um modelo 

único em torno de 40% dos dias. Os mapas de profundidade óptica gerados mostram a 

potencialidade do método em determinar a distribuição espacial de AOD com alta 

resolução espacial. Abaixo estão descritos pontos que contribuíram para a boa 

qualidade dos resultados obtidos: 

 O desenvolvimento de modelos ópticos de aerossóis específicos para a região de 

estudo e com observações que contemplem valores de AOD (440) >0.4, ou seja, 

com valores de propriedades como o albedo, obtidos a partir de inversões, com 

qualidade assegurada pelos algoritmos da AERONET;  

 Utilizar um coeficiente entre a refletância no infravermelho e visível obtido 

especificamente para a região de estudo, e não valores gerais; 

 Utilização de valores diários de conteúdo de vapor água atmosférico e não uma 

média do período. 

 Como sugestões para trabalhos futuros colocamos um estudo focado na 

quantificação das incertezas envolvidas no algoritmo utilizado para que essas possam 

ser acolpadas na variabilidade dos valores utilizados para obtenção de valores médio e 
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a extensão da obtenção do produto e sua validação da metodologia para a Amazônia 

como um todo. Entretanto, para que o produto seja operacionalizado e assim traga 

frutos efetivos, o desenvolvimento de algoritmos para a identificação mais eficaz da 

presença de nuvens é de suma importância. Pois somente assim será possível obter 

séries temporais de resultados mais robustas e com boa estatística. Com isso, teremos 

a possibilidade de conhecer melhor a distribuição espacial da camada de aerossóis, 

com maior precisão e resolução espacial superior à disponibilizada pelos produtos 

operacionais da NASA atualmente. 

 Outro ponto importante é a extensão dos produtos desenvolvidos neste 

trabalho para outros continentes, tais como África e Ásia. Existem propriedades 

similares intrínsecas às emissões de queimadas que podem ter aplicação direta a 

outros continentes. Os valores de single scatering albedo e distribuição de tamanho 

em queimadas na África são similares aos da Amazônia nas áreas de florestas 

tropicais africanas. Sabemos que em áreas de queimadas de savanas, os parâmetros 

óticos são diferentes, com aerosol mais absorvedor e menor quantidade de água. 

Novos modelos óticos poderiam ser construídos, e utilizados a mesma metodologia 

desenvolvida neste trabalho, em alta resolução espacial. 

 

  



123  

 

SIGLAS 

ABO Alta da Bolívia  

AERONET AErossol RObotic NETwork 

AOD profundidade óptica de aerossóis  

CCN Cloud Condensation Nuclei 

CMP centro de máxima precipitação 

CPTEC  Centro de Previsão do Tempo e Estudos Climáticos 

DISORT  Discret Ordinate Radiative Transfer  

Dp diâmetro  

EOS  Earth Observing System 

ETR equação de transferência radiativa  

g fator de assimetria  

Goddard DAAC  Distributed Active Archive Center 

GSFC Goddard Space Flight Center  

hdf  Hierarchical Data File 

INMET Instituto Nacional de METeorologia 

INPE Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais 

k parte imaginária do índice de refração  

ke coeficiente de extinção  

LFA  Laboratório de Física Atmosférica 

Lidars  Light Detection and Rangin 

Lis Linhas de Instabilidade  

LWC Liquid Water Content  

m índice de refração  

MODAPS  MODIS Adaptive Processing System 

MODIS Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer 

n parte real do índice de refração  

P função de fase  

QAP quantidade de água precipitável  

Qesp eficiência de espalhamento  

Qext eficiência de extinção  

Q eficiência de retroespalhamento 

SBDART  Santa Babara DISORT Atmospheric Radiative Transfer 

SDS  Scientific Data Set 

TOA TOp of the Atmosphere 

VOCs compostos orgânicos voláteis  

x parâmetro de tamanho 

ZCIT Zona de Convergência Intertropical  

α expoente de Ångström  

 ângulo azimutal  

 ângulo de espalhamento  

 ângulo zenital 

λ comprimento de onda 

τ profundidade óptica das partículas  

ω0 albedo simples de espalhamento 
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