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Perfis de núcleos de gelo durante eventos de poeira do Sahara por combinação de técnicas 
de deteção remota ativa e passiva 

 
 

 

 

Resumo 

Nesta dissertação, analisam-se perfis de retrodispersão, despolarização e núcleos de 

gelo, durante eventos de poeira, em diferentes condições de temperatura e diferentes quanti-

dade de aerossol. Utilizam-se medidas de despolarização LIDAR (LIght Detection And Ranging), 

e utiliza-se um método computacional de vanguarda, o POLIPHON (POlarization-Lidar PHOto-

meter Networking).  

Começa-se por fazer uma revisão de conceitos relacionados com a radiação solar, e uma 

descrição das interações entre os aerossóis e a radiação e as nuvens, bem como da tecnologia 

aplicada para o presente estudo, do funcionamento de um sistema lidar.  Avalia-se um evento 

de poeiras, que afetou grande parte da Península Ibérica. Determinam-se perfis de núcleos de 

gelo, e simulam-se os efeitos nesses perfis, se as temperaturas fossem consideravelmente infe-

riores.  

Nas conclusões, são analisados alguns dos resultados e é feita uma análise sobre quais 

seriam os efeitos sobre a formação de nuvens, considerando as prováveis alterações climáticas. 
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Ice nuclei profiling during Saharan dust events by combination of active and passive 

remote sensing techniques 
 

 

Abstract 

In this dissertation, profiles of backscatter, depolarization ratios and ice nuclei are 

analyzed during dust events at different temperature conditions and different amounts of 

aerosol. Measurements of LIDAR (LIght Detection and Ranging) depolarization were used along 

with a state-of-the-art computational method, POLIPHON (POlarization-Lidar PHOtometer 

Networking). 

It begins with a review of concepts related to solar radiation, and a description of the 

interactions aerosol-radiation and aerosol-clouds, as well as the technology applied to the 

present study, of the functioning of a LIDAR system. An event of dust that affected great part of 

the Iberian Peninsula is analyzed. Ice nuclei profiles are determined, and the effects on these 

profiles are simulated if temperatures are considerably lower. 

As a conclusion, some of the results are studied and an analysis of the effects on the 

formation of clouds, considering the probable climate changes is made. 
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1. Introdução e Estrutura 

Nesta primeira secção, começa-se por descrever brevemente alguns conceitos 

relacionados com a caracterização dos aerossóis, e dar uma curta explicação sobre parâmetros 

relacionados com a radiação solar. Além disso, realiza-se uma sucinta introdução aos processos 

de interação de aerossóis com a radiação e com as nuvens. Avança-se ainda com uma introdução 

aos principais processos de dispersão de radiação na atmosfera.  

 

1.1 Fundamentos 

A atmosfera é a camada gasosa que envolve a Terra e que protege a vida no planeta, 

através da absorção da radiação solar ultravioleta, e responsável fundamental do efeito de 

estufa, permitindo a passagem de radiação solar e absorvendo radiação térmica da superfície. 

Além de ser composta por gases, maioritariamente azoto (cerca de 78%) e oxigénio (cerca de 

21%), a atmosfera é constituída também (principalmente na troposfera, que ocupa os primeiros 

8 a 16 km da atmosfera, apresentando variações sazoais e latitudinais) por aerossóis e nuvens.  

 

1.1.1. Aerossóis  

Os aerossóis são partículas líquidas ou sólidas suspensas na atmosfera, que podem ser 

de origem antropogénica, por exemplo, via combustão fóssil, ou de origem natural, como são 

exemplo, sulfatos provenientes de emissões vulcânicas ou partículas marinhas originárias do 

rebentamento de ondas ou transportadas pelo vento, bem como ser decorrentes da evaporação 

de gotículas. A composição química dessas partículas dependerá primeiramente da fonte e de-

pois da trajetória percorrida, ao longo da qual se pode cruzar com partículas de outros tipos. A 

remoção dos aerossóis da atmosfera, acontece através de processos de deposição seca ou hú-

mida, sendo que a sua permanência em altitude dependerá, além da composição química (e de 

reações que ocorram e possam removê-las pela criação de outras partículas), da sua forma e do 

seu tamanho e até da própria altitude [Ramashandran, 2018]. Os aerossóis apresentam em geral 

uma distribuição bimodal na atmosfera, considerando-se frequentemente partículas de modo 

fino, aquelas que apresentam raios inferiores a 1 μm, e de modo grosso, as que apresentam um 

raio superior a esse valor [e.g. Liou, 2002, Seinfeld & Pandis, 1998]. No caso do modo grosso, 
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incluem-se geralmente, partículas resultantes de processos mecânicos, possivelmente eólicos 

ou marinhos. As partículas de poeira podem, por exemplo, ter origem em zonas desérticas, por 

ação do vento, geradas através de erosão dos solos e/ou simplesmente via levantamento de 

partículas nessas zonas. Apresentam fortes ligações com o sistema climático, principalmente 

através de processos de transferência radiativa [Twomey, 1977] e são alvo do estudo deste tra-

balho.  

 

1.1.2. Caracterização de Aerossóis 
 

É comum avaliar a repartição dos aerossóis em termos de distribuições de densidade 

numérica por tamanhos, massa ou volume, integrando essas distribuições, entre o menor e o 

maior raio das partículas presentes numa determinada coluna vertical de ar. A distribuição por 

tamanhos revela a quantidade de partículas presentes para cada intervalo de raios. Há uma ten-

dência para que o número de partículas aumente rapidamente com a diminuição do tamanho 

das partículas. Contudo, ainda que as partículas mais pequenas num dado volume sejam a mai-

oria, a secção eficaz aumenta com o quadrado do raio das partículas, e assim, os efeitos de par-

tículas maiores, continuam a dominar. A distribuição por tamanhos, pode ser caraterizada utili-

zando 𝑛(𝑟), que é o número de partículas de raio 𝑟 por volume (cm-3). Do mesmo modo que 

𝑛(𝑟) se refere a valores de densidade numérica, 𝑚(𝑟) e 𝑣(𝑟), referem-se a distribuições em 

termos de massa (g cm-3) e volume, podendo ser descritas por: 

 

𝑛(𝑟) =
𝑑𝑁

𝑑𝑟
       (1.1)  

 𝑚(𝑟) =
𝑑𝑀

𝑑𝑟
      (1.2) 

e 𝑣(𝑟) =
𝑑𝑉

𝑑𝑙𝑛(𝑟)
     (1.3) 

 

em que 𝑁, 𝑀, e 𝑉 são o número de partículas, a massa e o volume de aerossol, integrados ao 

longo do intervalo de raios dessas partículas. Estas distribuições, para as quais as partículas são 

consideradas esféricas, podem ser relacionadas entre si como segue: 

 

𝑑𝑉

𝑑𝑙𝑛(𝑟)
=

4𝜋𝑟3

3

𝑑𝑁

𝑑𝑟
=

4𝜋𝜌𝑟3

3

𝑑𝑁

𝑑 ln 𝑟
     (1.4) 
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Onde 𝜌 é a densidade das partículas, admitida constante. A parcela da direita permite 

estabelecer a distribuição mássica das partículas. Quanto à distribuição bimodal dos aerossóis, 

segundo [Wilson & Sug, 1997], o modo fino pode ainda ser dividido em modo de acumulação e 

em modo de nucleação, no caso de partículas com raios superiores ou inferiores a 0.1 μm. Neste 

caso, os processos de formação das partículas têm como base a conversão gás-partícula.  No 

caso de partículas de raios maiores, a tendência é para que processos mecânicos estejam na sua 

origem. A permanência na atmosfera tende a ser mais extensa para o caso de partículas no 

modo de acumulação, sendo que as partículas de nucleação veem inviabilizada essa mesma 

permanência por largos períodos, muito porque tendem a ser muito ativas física e 

quimicamente. Também as partículas de modo grosso tendem a permanecer menos tempo se 

comparadas com as do modo de acumulação, e dominam sobre zonas rurais, marinhas e 

desérticas. Geralmente, as partículas de modo fino, têm uma componente especialmente forte 

de material antropogénico, e as de modo grosso costumam ser associadas a poeira mineral. 

Outras classificações importantes são as que referem as fontes e os processos de origem de 

determinados aerossóis atmosféricos. 

Para uma análise adequada do papel das poeiras na modelação do clima, procede-se à 

determinação de perfis verticais em que se distingam partículas de modo fino e de modo grosso, 

visto que influenciam o balanço radiativo, os processos das nuvens e as condições do ambiente, 

de diferentes maneiras. O modo grosso tende a estar mais ligado às propriedades óticas e ao 

impacto radiativo das partículas, enquanto que o modo fino tende a ter um maior impacto na 

qualidade do ar, ainda que também tenha influência nas propriedades microfísicas e óticas do 

total de poeiras, sendo por isso importante a sua medição [Ansmann et al., 2007].  

 

1.1.3. Interação Aerossóis-Radiação 

 
A existência de aerossóis é especialmente significativa para o sistema climático, pela 

forma como estes absorvem e dispersam radiação na atmosfera, e pelo facto de servirem como 

núcleos de condensação e de gelo. Assim, além de interferirem nos níveis de contaminação do 

ar, estas partículas têm o poder de influenciar o processo de formação de nuvens e de modificar 

certos parâmetros microfísicos das mesmas. Diversos componentes da troposfera revelam-se 

essenciais, quando toca a avaliar o balanço radiativo do planeta: o vapor de água absorve 
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radiação infravermelha, as nuvens revelam-se importantes pois possuem uma elevada (ainda 

que variável) capacidade de reflexão de radiação solar e absorção de radiação infravermelha, e 

os cristais de gelo de altitudes mais elevadas da troposfera, têm uma destacável tendência para 

refletir radiação solar.  

Um dos objetos de estudo no âmbito da investigação das alterações climáticas é a 

influência dos aerossóis no balanço energético do planeta, cuja interação com a radiação solar 

e terrestre é objeto de análise. Os aerossóis podem levar a forçamentos que poderão influenciar 

o balanço energético global, e ter efeitos na temperatura média global à superfície. De acordo 

com o quinto relatório do IPCC [IPCC, 2013], o forçamento radiativo é a medida da influência 

que um determinado fator tem na variação do balanço energético do sistema Terra-Atmosfera 

expresso em W/m2. A existência de um maior número de aerossóis, pode levar a que por via de 

mais radiação refletida e dispersa, os valores do albedo planetário se alterem. Neste caso, se há 

mais dispersão de radiação solar, e tornando-se o planeta mais refletivo, a tendência é de 

forçamento radiativo negativo. Contudo, os aerossóis também absorvem parte da radiação. 

Ainda que localmente possa haver arrefecimento, a absorção por aerossóis, tem o efeito 

contrário ao efeito da dispersão e por processos de redistribuição térmica via circulação 

atmosférica, a tendência é de aquecimento do sistema climático a grande escala [IPCC, 2013]. 

Contudo, a maioria dos estudos está de acordo ao referir que o efeito radiativo total dos 

aerossóis é para arrefecer o planeta.  

Na figura 1 mostra-se a contribuição dos componentes antropogénicos em termos de 

densidade de probabilidade de forçamento radiativo efetivo. No seu conjunto, o efeito de todas 

as partículas suspensas na atmosfera, segundo o quinto relatório do IPCC [IPCC, 2013], tende a 

contrabalançar o efeito de aquecimento provocado pelo aumento de gases com efeito de estufa 

na atmosfera. Observa-se, contudo, que a densidade de probabilidade para os aerossóis é mais 

ampla se comparada com a influência dos gases com efeito de estufa, facto que revela a ainda 

elevada incerteza existente nos estudos focados na influência dos aerossóis no balanço 

radiativo. Ainda de acordo com o dito relatório, o efeito direto do forçamento devido aos 

aerossóis, é o efeito radiativo ocorrido devido a uma mudança na concentração de aerossóis 

incluindo os ajustamentos resultantes. 
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Figura 1: Contribuição de aerossóis e de outros constituintes atmosféricos para o forçamento radiativo 
efetivo. Retirado de [IPCC, 2013] 

 

Os ajustamentos são as respostas do sistema climático a uma mudança com adição ou 

remoção de agentes forçadores, que pode manifestar-se através de alterações na cobertura ne-

bulosa, e que indiretamente envolverá alterações nos fluxos de energia interna do sistema e no 

balanço radiativo. O impacto no balanço radiativo pode ser amplificado ou reduzido mediante 

mecanismos de retroalimentação positivos ou negativos, que contribuem respetivamente para 

aumentar ou reduzir a alteração resultante dos forçamentos nas temperaturas globais. Se o 

efeito direto devido a cada tipo de aerossol é avaliado em separado, o que indicam os estudos 

é mais incerteza do que no caso de se avaliar o efeito relativo ao conjunto de todos os compo-

nentes situados na categoria de aerossóis. O forçamento radiativo efetivo (ERFari) é uma medida 

absoluta dos efeitos radiativos devido aos forçamentos e que inclui os ajustamentos acima re-

feridos, e está indicado na figura 2. Estes podem ser, por exemplo, mudanças no aparecimento 

de nuvens (ajustamento) após a entrada de uma quantidade considerável de aerossol na tro-

posfera (forçamento). Isto é desde logo importante porque as nuvens têm o poder de refletir 

radiação solar, através do qual tendem a arrefecer o sistema climático, apesar de que as nuvens 

também emitem radiação térmica, neste caso com efeito de aquecimento. As alterações na 

temperatura decorrerão, porém, apenas após os ajustamentos, e os resultados diferem a nível 

global, regional e local. O aquecimento, pode ocorrer entre alguns dias depois de o forçamento 

ter sido aplicado até alguns meses [Dong et al., 2009].  O efeito radiativo efetivo inclui, portanto, 
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o efeito direto, neste caso a entrada de mais aerossóis, que poderia, por exemplo, resultar em 

mais reflexão de radiação solar, e o efeito semidireto, poderia ser o aparecimento de mais nu-

vens. Indiretamente isso iria resultar numa alteração do balanço radiativo. Assim sendo, ao ser-

virem como núcleos de condensação e de gelo, e ao terem o poder de influenciar o processo de 

formação de nuvens e de ir modificando certos parâmetros microfísicos das mesmas, os aeros-

sóis terão também um efeito indireto no balanço radiativo terrestre.  

 

1.1.4. Interação Aerossol-Nuvem 

 
Apesar de terem existido melhorias nos conhecimentos, as interações aerossol-nuvem 

continuam a apresentar grandes incertezas, visto existir um grande número de formas por via 

das quais, quer as interações aerossol-radiação, quer as interações aerossol-nuvem se podem 

dar, e pela dificuldade que há em diferenciar a influência de cada uma dessas formas de como 

os aerossóis podem interagir com a radiação e influenciar na formação e evolução de nuvens. 

Acresce que, também há dificuldades na determinação da distribuição temporal e espacial dos 

aerossóis, resultando em efeitos complexos e difíceis de simular com os atuais modelos, facto 

que contribui para o aumento da incerteza das estimativas do forçamento radiativo devido aos 

aerossóis. De acordo com o quinto relatório do IPCC [IPCC, 2013], o resultado líquido dos força-

mentos devido à interação aerossol-nuvem é negativo (arrefecimento). Os estudos realizados 

até então, sugerem significativos efeitos nos valores de precipitação em certas regiões [IPCC, 

2013]. Ao existir um número maior de aerossóis, passam a existir mais núcleos para gotículas, 

cuja dimensão, porém, tende a ser menor. Com isso aumenta também o número de cristais de 

gelo, originando uma tendência crescente no albedo das nuvens e na quantidade de radiação 

refletida. Assim, como é assinalado na figura 2, o forçamento radiativo devido à interação ae-

rossóis-nuvens é negativo. 

O impacto dos aerossóis varia mediante diferentes tamanhos, sendo que o efeito com-

binado dos aerossóis a nível local com transporte de longo alcance, pode ter a capacidade de 

alterar a circulação geral da atmosfera e os processos de formação de nuvens e precipitação, 

como demostraram diversos estudos [Lau et al., 2008]. Podem ainda existir impactos em fatores 

meteorológicos como os padrões de vento e temperatura. Se houver um aumento na concen-

tração de núcleos de gelo, isso pode implicar, por exemplo, que em nuvens de elevadas altitudes 
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ocorra mais precipitação com encurtamento do tempo de vida da nuvem (em nuvens de níveis 

médios), resultando num balanço radiativo negativo, ou então levar ao aumento desse tempo 

de vida e do albedo, levando a uma contribuição para arrefecimento do planeta. Pode resultar 

ainda em menores quantidades de nuvens, mas com maiores dimensões, como acontece geral-

mente em nuvens do tipo cirrus, no que se conhece como efeito de Twomey [Twomey et al., 

1974]. Este tipo de nuvens em particular, é constituída por minúsculos cristais de gelo. Contra-

riamente a outros tipos de nuvens, os cirrus exercem um efeito radiativo positivo no sistema 

Terra-Atmosfera [Kuebbeler et al.,2013]. 

 

 

Figura 2: Representação de um efeito radiativo efetivo com mudanças resultantes de interações 
aerossol-radiação e aerossol-nuvem. Retirado de [IPCC, 2013] 

 

 

Um outro efeito que pode ocorrer é o aumento da eficiência de precipitação, por meio 

de fontes diretas como condensação e deposição de vapor, através do aumento do número de 

núcleos de gelo [Ramachandran, 2018]. A formação de gotículas ou cristais de gelo está depen-

dente da temperatura, mas o facto de existirem temperaturas inferiores a 0⁰C não implica que 

haja formação de nuvens constituídas parcial ou totalmente por gelo. Com temperaturas inferi-

ores a este valor, podem inclusive, continuar a ser formadas nuvens totalmente líquidas. Medi-

ante o conteúdo em água líquida e gelo, e a capacidade de produzir precipitação as nuvens são 

classificadas de formas diferentes. 
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 A relação aerossol-nuvem é, no entanto, uma das áreas onde ainda se encontram mais 

incertezas quanto ao seu real efeito no clima a nível local, regional e global.  

 

1.1.5. Aerossóis de Poeira 

 
As poeiras, um agregado de diferentes tipos de minerais [Goudie & Middleton, 2006], 

são um exemplo do que se pode chamar de aerossol, sendo um dos principais componentes da 

atmosfera do planeta à escala global. Podem ter origem na desintegração mecânica de material 

da superfície de zonas desérticas, mas também resultar da ação do vento, de turbulência e con-

vecção, por exemplo em extensas zonas de cultivo, sendo transportadas principalmente pelas 

zonas mais baixas da troposfera. Este tipo de aerossol é muito frequente no Sul de Espanha e 

em Portugal, pela proximidade às zonas desérticas do Norte de África de onde são provenientes 

as intrusões de poeira, que através de grandes cargas de aerossol modelam a climatologia dos 

aerossóis na região [Valenzuela, et al., 2012], podendo por vezes alcançar distâncias muito mai-

ores, chegando mesmo a cruzar o Atlântico [Baars et al., 2011]. As partículas de poeira costu-

mam atingir altitudes mais elevadas que outros tipos de aerossol. [Preißler et al, 2009] determi-

naram a altitude média para as camadas de poeira em Évora tendo obtido altitudes de 3,8±1,9 

km acima do nível médio do mar para o verão e 2,3±0,9 km para o inverno. Além disso, estas 

partículas podem ser advectadas em altitude durante muito mais tempo. Assim, os efeitos no 

sistema climático podem atingir um nível global, com as subsequentes alterações no albedo pla-

netário e as mudanças que isso implica no processo de formação de nuvens. Ao longo desse 

percurso, as partículas podem sofrer algumas alterações químicas e físicas e cruzar-se com outro 

tipo de partículas. Segundo Laurent et al., (2008), as poeiras do Sahara são a principal fonte 

mundial deste tipo do aerossol em todo o mundo, tendo apresentado valores médios de 670 ± 

70 Tg/ano, no período entre 1996 e 2001 na região leste do Sahara. A avaliação das suas retro-

trajetórias é, como veremos, de real importância nos estudos. Visto apresentarem em geral, 

raios superiores a 1 µm, as poeiras costumam ser incluídas no modo grosso de partículas 

[Whitby et al., 1976]. Estes tipos de aerossóis têm, além do mais, o potencial para impactar na 

saúde humana, bem como na qualidade do ar e na visibilidade [Bravo-Aranda, 2014]. De acordo 

com o quinto relatório do IPCC [IPCC, 2013], o forçamento relativo às poeiras tende a ser nega-
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tivo, deixando em aberto a possibilidade de o mesmo resultar ligeiramente positivo, dado o ele-

vado intervalo da curva de probabilidades. Neste caso, a contribuição da poeira mineral no ba-

lanço radiativo é estimada como sendo entre ligeiramente positivo (0.1 Wm-2) e negativo (-0.3 

Wm-2).   

 

1.1.6. Dispersão de Radiação 

 
Ao entrar na atmosfera, a radiação eletromagnética ao longo de todo o espetro, pode 

ser várias vezes dispersada alterando-se a sua direção e intensidade. Pode ocorrer que essa 

dispersão ocorra em sentidos que vão desde o da própria incidência, ao sentido completamente 

oposto ao da incidência, denominada no caso, retrodispersão. Dependendo do tipo de agente 

dispersor, a dispersão também pode alterar o estado de polarização da radiação incidente 

[Bravo-Aranda, 2014]. A sua magnitude depende, para um certo comprimento de onda, do 

tamanho da partícula, do índice de refração e da concentração dos agentes dispersores 

[Guerrero-Rascado, 2008]. A radiação pode ainda atravessar certos corpos, sem interação, 

dizendo-se nesse caso, transmitida. A radiação que atinge diretamente o solo, é radiação direta, 

e a que a alcança de forma indireta após ter sido dispersa é radiação difusa. Agentes dispersores 

podem ser de diversos tipos e tamanhos: moléculas de gás de tamanho pouco variável (≈10-4 

μm ≈ Å), aerossóis cujos tamanhos são consideravelmente mais variáveis, o que inclusive, 

dificulta a discriminação de diferentes tipos (≈1 μm), gotículas (≈10 μm), cristais de gelo (≈102 

μm), ou granizo (cm). Tanto as nuvens como os aerossóis originam radiação difusa ao 

dispersarem a radiação. Outro fator a considerar é a altitude solar, que quanto menor for, maior 

será a distância percorrida num meio com um dado índice de refração, ou seja, maior será a 

quantidade de agentes dispersores a interagir com a radiação no seu caminho até à superfície. 

Também o tamanho das partículas interfere com o tipo de dispersão que deve ocorrer.   

O parâmetro de tamanho 𝑥, representativo de uma partícula dispersora, relaciona o 

comprimento de onda incidente com o tamanho do elemento dispersor e permite inferir o efeito 

do tamanho das partículas na dispersão [Liou, 2002]: 

 

𝑥 =  2𝜋𝑎/𝜆  (1.5) 
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onde 𝑎 é o raio da partícula e 𝜆, o comprimento de onda da radiação incidente. Se na equação 

(1.5), 𝑥 ≪ 1, a dispersão é chamada de Rayleigh ou molecular, pelo facto de neste caso, serem 

as moléculas os agentes dispersores, cuja eficiência de dispersão molecular diminui para com-

primentos de onda maiores. Neste caso, os elementos dispersores têm um tamanho inferior ao 

comprimento de onda de radiação, levando a que a dispersão ocorra de igual forma, na direção 

de propagação da radiação incidente, e na direção oposta. Se 𝑥 ≥ 1, a dispersão é chamada de 

Lorenz-Mie. Neste caso, a dispersão da energia ocorre em maior quantidade no sentido da radi-

ação incidente, e depende da forma e tamanho das partículas, da composição química e da dis-

tribuição e concentração dessas partículas. Quanto maiores são essas partículas, maior será a 

assimetria da dispersão, e mais radiação será dispersa numa das direções. A teoria de Mie pode 

ser aplicada como aproximação a partículas não esféricas [Wandinger, 2002].  

Na figura 3 observam-se os padrões de dispersão para agentes dispersores esféricos de 

diversos tipos e tamanhos: ≈10-4 μm, em que há dispersão de Rayleigh, e 0.1 μm e ≈1 μm, 

quando a dispersão tende ocorrer no sentido de propagação da radiação incidente. Por outro 

lado, a radiação pode ser absorvida pelos constituintes atmosféricos, sendo que a fração de ra-

diação absorvida, dependerá do tipo agente absorvente e da sua composição química. A disper-

são pode ser elástica, quando um feixe é emitido a um determinado comprimento de onda, e se 

mantém durante o processo sem alterar esse comprimento de onda. As teorias de dispersão de 

Rayleigh e de dispersão de Mie, descrevem a dispersão elástica e servem de base à tecnologia 

lidar (Light Detection and Ranging), descrita mais à frente, que juntando os dados de redes como 

a EARLINET (European Aerosol Research Lidar Network) [Pappalardo et al., 2014], que permite 

estudar a evolução à escala continental a evolução temporal e espacial de partículas atmosféri-

cas, serão importantes na obtenção de um conjunto coordenado de medições úteis ao estudo 

dos aerossóis. Este conjunto e medições é utilizado para a descrição de partículas com formas e 

índices de refração distintos, e permite recolher informação acerca da localização de aerossóis 

e nuvens, em sistemas que permitam medir a retrodispersão produzida pelos componentes at-

mosféricos no feixe emissor via dispersão elástica. Mediante a intensidade dessa retrodispersão, 

afere-se a densidade de aerossol numa dada camada e pela cifra de despolarização encontrada, 

é possível prever o tipo de aerossol ali presente. A razão de despolarização linear das partículas 

é um dos parâmetros fundamentais no estudo de aerossóis, e pode ser definida como a razão 
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entre a intensidade da componente perpendicular e da componente paralela da radiação retro-

dispersada, calculada a partir da razão entre a fração de radiação polarizada perpendicular-

mente à radiação incidente pela componente do sinal que é paralela [Ansmann et al, 2007]. 

 

 

Figura 3: Padrões angulares de dispersão para aerossóis esféricos. Baseado em [Liou, 2002]. 

  

 Contudo, ao contrário das partículas esféricas, as partículas não esféricas apresentam 

taxas de despolarização da radiação retrodispersada consideráveis, ou seja, o estado de polari-

zação do feixe de radiação, inicialmente polarizado de forma linear, é alterado. Assim, a deteção 

de radiação dispersada pode ser usada para obter informação desses mesmos tamanhos e de 

outros parâmetros relativos a aerossóis, a partir dessa dependência do comprimento de onda.  

 

1.1.7. Espessura Ótica e Expoente de Ångström  

 

O coeficiente de extinção ou atenuação refere-se ao enfraquecimento de um feixe de 

radiação ao atravessar um certo meio, podendo ser dado em 𝑚−1 por: 

 

𝜎(𝜆) = 𝜎𝑑(𝜆) +  𝜎𝑎(𝜆)      (1.6) 

 

onde 𝜎𝑑(𝜆) é o coeficiente de dispersão e  𝜎𝑎(𝜆) o coeficiente de absorção, e onde se incluem 

as componentes de absorção e dispersão quer para moléculas, quer para aerossóis, as duas 

formas de remoção de energia de um feixe de radiação ao atravessar um certo meio. A 

repartição pelos termos da absorção e dispersão depende de se os fotões da radiação emitida 
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chegam ou não a transformar-se em energia interna das partículas. Os seus valores são tanto 

maiores, quanto maior é a atenuação do feixe, que na ausência de aerossóis seriam 

exclusivamente devido a dispersão de Rayleigh. A dependência do comprimento de onda, é 

variável mediante a forma, o tamanho e o índice de refração dos agentes dispersores. O 

coeficiente de extinção devido a partículas e moléculas num dado volume da atmosfera é a 

secção eficaz de extinção, ou seja, a quantidade de energia removida do feixe original por cada 

partícula, multiplicada pela densidade numérica das partículas. Se 𝑁𝑗  é a densidade numérica de 

partículas ou moléculas dispersantes de um dado tipo 𝑗, e se 𝑑𝜎𝑗,𝑑(𝜆) é a secção eficaz da 

extinção, para um dado comprimento de onda, o coeficiente de extinção pode ser expresso por: 

 

𝜎(𝑅, 𝜆) = ∑𝑁𝑗𝑑𝜎𝑗,𝑑(𝜆)     (1.7) 

 

Um importante parâmetro, aplicável aos estudos da atmosfera, é a espessura ótica dos 

aerossóis, 𝜏, que é útil na determinação da carga de aerossol presente em determinada camada.  

A espessura ótica é adimensional e exibe o poder de atenuação das partículas dessa 

camada. É determinada a partir da integração do coeficiente de extinção ao longo de uma coluna 

vertical [Liou, 1980]. Se consideramos a espessura ótica, para toda a atmosfera, teremos de ter 

em conta, além da parcela de espessura ótica devido aos aerossóis, a parte da dispersão devido 

às moléculas, e a parte devido à absorção molecular de componentes como o ozono, o dióxido 

de azoto e o vapor de água [Ramachandran, 2018]. Este parâmetro revela a forma exponencial 

decrescente de um feixe de radiação, ao atravessar a atmosfera. É o resultado da extinção 

devido à soma da componente dispersada com a componente absorvida da radiação. Esta última 

variável é de enorme relevância no estudo da atmosfera, pela importância que tem saber-se até 

que ponto a transmissão de radiação é evitada pelas partículas, na caracterização da carga de 

aerossóis presente. Pode ser definida como a integração da extinção ao longo da coluna vertical 

e escrita da seguinte maneira: 

 

𝜏 = ∫ 𝛼(𝑧) 𝑑𝑧
𝑅

0
     (1.8) 
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onde é feita a integração do coeficiente de extinção das partículas de uma camada de espessura 

𝑅, refletindo a quantidade de radiação que é subtraída à radiação eletromagnética incidente, 

por parte da atmosfera.  

A espessura ótica relaciona-se com o comprimento de onda da radiação, através do 

expoente de Ångström 𝛼, que expressa a dependência espetral da espessura ótica dos aerossóis, 

através da determinação dos coeficientes de retrodispersão ou extinção em dois comprimentos 

de onda diferentes [Weitkamp, 2005]. O tamanho dos aerossóis determina os valores deste 

parâmetro, sendo que os valores mais baixos correspondem a uma predominância de partículas 

maiores, e valores mais elevados, a uma predominância de partículas mais pequenas. É definido 

de acordo com a Lei de Ångström, da seguinte maneira: 

  

𝜏(𝜆) = 𝜏′𝜆−𝛼     (1.9) 
 

onde 𝜏′ é a espessura ótica a um comprimento de onda 𝜆 de 1 micrómetro e 𝜏 a espessura ótica 

a um dado comprimento de onda. Assim, para um mesmo valor de expoente de Ångström, para 

comprimentos de onda maiores diminui a espessura ótica [Schuster, 2005]. Os coeficientes de 

extinção e retrodispersão dependem do tamanho e da forma da partícula dispersora, mas 

também do comprimento de onda da radiação incidente, e refletem a capacidade que um meio 

tem de absorver e dispersar radiação [Bravo-Aranda, 2014]. Para a determinação de perfis 

atmosféricos verticais, recorre-se às tecnologias radar (Radio Detection And Ranging) e lidar.  

Contudo, o radar está limitado no estudo de aerossóis pelo facto do tamanho dos mesmos não 

se ajustar aos comprimentos de onda utilizados, no caso, na zona do rádio e do micro-ondas. O 

lidar diferencia-se simplesmente pelo facto de efetuar a deteção remota através da utilização 

comprimentos de onda que vão desde o infravermelho próximo ao ultravioleta.  

O coeficiente de retrodispersão está na base do princípio lidar, que se destaca mais à 

frente. Revela a quantidade de luz dispersa a 180⁰ e detetada pelo sistema. Se 𝑁𝑗  é a densidade 

numérica de partículas ou moléculas dispersantes de um dado tipo 𝑗, dado em 𝑚−3 e se 
𝑑𝜎𝑗,𝑑(𝜋,𝜆)

𝑑Ω
 

é a secção eficaz das partículas dispersoras na direção oposta à radiação incidente, para um 

dado comprimento de onda e dada em 𝑚−2𝑠𝑟−1, a retrodispersão pode ser expressa em 

𝑚−1 𝑠𝑟−1 de forma similar à extinção por: 
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𝛽𝑗 =  ∑𝑁𝑗
𝑑𝜎𝑗,𝑑(𝜋,𝜆)

𝑑Ω
      (1.10) 

 

para um dado volume afetado por um pulso de radiação, e onde 𝑑Ω é o ângulo sólido, e onde 

se somam os resultados de todos os agentes dispersores. Na atmosfera, os feixes de radiação 

são dispersados por moléculas de ar e por partículas: 

 

𝛽(𝑅, 𝜆) = 𝛽𝑚𝑜𝑙é𝑐𝑢𝑙𝑎𝑠(𝑅, 𝜆) + 𝛽𝑝𝑎𝑟𝑡í𝑐𝑢𝑙𝑎𝑠(𝑅, 𝜆)     (1.11) 

 

sendo que a dispersão molecular depende da densidade do ar e da altitude, com a qual decresce, 

quando a medição é feita desde a superfície, em que R é a distância a que se encontra o agente 

dispersor da fonte emissora de radiação.  

Através da aplicação do método de utilização do lidar proposto por Fernald et al. (1972), 

Fernald (1984) e Klett (1981, 1985) para retrodispersão elástica, e da relação entre os 

coeficientes de extinção e retrodispersão moleculares, obtidos com base na teoria de Rayleigh, 

pode assumir-se uma razão entre a extinção e a retrodispersão de partículas constante ao longo 

de um perfil vertical.  

 

Podem obter-se perfis de coeficientes de extinção, que podem ser determinados a partir 

da seguinte relação:  

𝜎𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑅) = 𝛽𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑅) 𝐿𝑅𝑝𝑎𝑟𝑡         (1.12) 

 

onde a razão lidar de partículas, 𝐿𝑅𝑝𝑎𝑟𝑡, é a razão entre a quantidade de radiação dispersada e 

absorvida pela quantidade de radiação retrodispersada pelas partículas, 
𝜎𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑅)

𝛽𝑝𝑎𝑟𝑡(𝑅)
, em 𝑠𝑟. A razão 

lidar, pode ser estimada a partir de informação adicional resultante de medições de fotometria. 

Visto que a extinção e a retrodispersão das partículas são obtidas de forma independente, 

mediante o método de Raman, essa razão lidar de partículas pode ser determinada [Ansmann, 

1992]. Os valores típicos para a razão lidar são variáveis mediante o tipo de partículas. No estudo 

das poeiras, a razão lidar apresenta valores típicos de cerca de 50 𝑠𝑟 [Weitkamp, 2005]. Estes 

valores variam também porque os coeficientes de extinção e retrodispersão se alteram com a 

forma e o tamanho das partículas, cuja localização interfere na composição química das 
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mesmas. Informações relativas à razão lidar de partículas, ao expoente de Ångström, e a perfis 

de despolarização podem, em conjunto, ajudar na tipificação de uma camada de aerossóis em 

estudo.  

A transmitância é outro parâmetro particularmente importante no estudo das 

interações aerossol-radiação, e é definido pela Lei Beer–Lambert–Bouguer, que a relaciona com 

o coeficiente de extinção, e que pode ser aplicada à atmosfera. A transmitância, é assim a fração 

entre a intensidade da radiação que consegue atravessar o meio e a intensidade da radiação 

incidente. Pode ser escrita como: 

 

𝑇(𝑧, 𝜆) = 𝑒−2 ∫ 𝛼(𝑟,𝜆)𝑑𝑟
𝑅

0  (1.13) 

 

onde 𝑇(𝑧, 𝜆) é a transmitância, que pode variar entre 0 e 1, e 𝛼 o coeficiente de extinção, no 

caso, devido a partículas e moléculas presentes naquela secção vertical da atmosfera. A 

transmitância pode ainda ser relacionada com a espessura ótica, a razão de radiação incidente 

sobre a transmitida através de um material.  
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2. Instrumentação 

 

Nesta secção, realiza-se uma breve introdução às técnicas utilizadas no estudo da 

atmosfera, com ênfase na tecnologia lidar, passando também pela fotometria.  

 
 

2.1. Técnicas in-situ e Deteção Remota 

 
 No estudo dos aerossóis podem ser aplicadas técnicas in-situ, que estão em contacto 

direto com o meio a analisar. Permitem a recolha de informações de propriedades microfísicas, 

químicas e radiativas de amostras de aerossóis, representativas de localizações concretas. As 

técnicas de deteção remota, são aplicadas no caso de não haver contacto com os objetos em 

estudo, analisados de forma indireta, e que permitem a recolha de dados relativos a aerossóis, 

mediante o envio de radiação de comprimentos de onda para os quais, os outros constituintes 

interagirão o menos possível [Obregón-Muñoz, 2014]. Neste último caso, podem ser aplicadas 

técnicas ativas e passivas de deteção remota, se a radiação eletromagnética utilizada é emitida 

pelos sensores, ou se a fonte de emissão de radiação é externa à experiência, ou seja, emitida 

por outros objetos. Caso o efeito dos aerossóis na radiação eletromagnética incidente seja 

avaliado pela utilização de técnicas ativas, a radiação é emitida na direção dos objetos em 

estudo, e devolvida de volta à fonte. Os satélites são essenciais quer de forma ativa, por meio 

da emissão de energia dirigida a áreas ou objetos, detetando depois a radiação devolvida, quer 

de forma passiva, através da recolha de radiação emitida por objetos, ou refletida por outros.  

As técnicas passivas aplicadas por satélite permitem uma grande cobertura espacial e 

regular e o seguimento dos aerossóis a nível global, e a longo prazo ajudam na deteção das suas 

propriedades e na medição homogénea das concentrações dos mesmos [Obregón-Muñoz, 

2014].  

Em comparação com as técnicas à superfície, as medições em aviões permitem abarcar 

várias regiões com o mesmo sistema lidar e em períodos mais curtos, ao terem a capacidade de 

viajarem mais rápido que os movimentos de massas de ar de grande escala. Os lidar a bordo de 

aviões são importantes em estudos da camada limite, de ventos troposféricos e estratosféricos, 

bem como de transporte de longa distância e duração de aerossóis via observação de trajetórias, 
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como é o caso de poluentes, aerossóis vulcânicos ou do objeto de estudo do presente trabalho, 

as poeiras do Sahara.  

A deteção remota passiva a partir do solo, permite a obtenção de medições de radiância 

solar em comprimentos de onda nos quais interagem muito pouco constituintes atmosféricos 

que não sejam aerossóis (evitam bandas de absorção de gases). Permite a obtenção de 

propriedades que definem certos tipos de aerossóis numa coluna atmosférica, sendo 

importante na medida em que fatores orográficos ou atividades locais têm influência na 

distribuição dos aerossóis. A deteção remota a partir do solo possibilita auxiliar na validação dos 

resultados obtidos via satélite.  

 

 

2.2. Fotometria  

 
A fotometria solar é uma técnica passiva que permite realizar medições de certas pro-

priedades dos aerossóis durante o período diurno, através da radiação solar direta num inter-

valo específico de comprimentos de onda. Os dados vão sendo adquiridos por uma rede de fo-

tómetros solares, como é a AERONET (AErosol RObotic NETwork) [Holben et al., 1992], um con-

junto de fotómetros à superfície que permite acrescentar importantes dados relativos a propri-

edades de aerossóis atmosféricos, desde que em condições de pouca ou nula nebulosidade. 

Permite medir a partir do solo, dados relativos a espessuras óticas de aerossóis para vários com-

primentos de onda a nível global. Esses dados resultam dessas medições da extinção solar de-

vido a dispersão e absorção por aerossóis. Permite ainda obter dados de radiância difusa devido 

a dispersão na atmosfera, que alcança a superfície. Possibilita a análise de propriedades físicas 

e óticas de aerossóis durante eventos de poeira, servindo de referência para a validação de me-

dições realizadas por outros meios [Obregón-Muñoz, 2014]. A fotometria solar é um método 

complementar ao lidar, sendo os dados utilizados como meio de comparação.  
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2.3. Lidar 

 
 Técnicas de deteção remota ativa como o lidar, têm sido bem-sucedidas no campo das 

ciências da atmosfera, sendo neste momento, indispensáveis. Têm a vantagem de permitir que 

se efetuem estudos sem perturbar o meio, possibilitando a sua realização em períodos diurnos 

e noturnos, desde que não haja condições de nevoeiro ou precipitação.   

Através da emissão de pulsos de laser (light amplification by stimulated emission of 

radiation), é medido o tempo entre a emissão dos mesmos e a receção do sinal retrodispersado. 

Avaliam-se camadas de aerossol, podendo-se obter informações sobre as estruturas verticais de 

camadas de aerossol, bem como das propriedades físicas e óticas dos aerossóis ao longo dos 

perfis obtidos. Assim, fornece-se informação acerca do tamanho das influência e distribuição 

em função da distância aos elementos dispersores, através de métodos de inversão. Alguns 

lidares permitem também ajudar na determinação de variáveis como a temperatura e a 

humidade relativa. Do interesse do presente trabalho são os que ajudam na deteção de nuvens 

com a distinção de gotículas e cristais de gelo que permitem melhorar os conhecimentos sobre 

os seus efeitos climáticos.  

Ainda que no caso do lidar a representatividade horizontal de cada estação seja 

reduzida, ela pode ser melhorada através de uma rede coordenada de dados de estações com 

instrumentos lidar, como é o caso da EARLINET (European Aerosol Research Lidar Network) 

[Pappalardo et al., 2014], ao longo de uma grande extensão geográfica no continente europeu, 

permitindo assim o estudo de diferentes tipos de aerossóis em condições meteorológicas 

variáveis. A possibilidade de cobertura da troposfera e da estratosfera [Grigas, et al., 2015] e de 

uma razão espacial tipicamente de 7,5 m e de uma boa resolução temporal torna esta tecnologia 

bastante viável.  

 Um sistema lidar contem uma parte emissora, de onde são enviados pulsos curtos e 

intensos de laser, que são sujeitos a absorção e dispersão ao interagir com os constituintes 

atmosféricos ao longo do perfil vertical em estudo. Contém também uma parte recetora onde 

um telescópio recolhe os fotões retrodispersados por elementos atmosféricos. O campo de 

visão, deve ser reduzido a fim de diminuir a interferência de fotões que tenham sofrido múltipla 

dispersão, como se observa na figura 4. A parte emissora pode vir acompanhada por um 

expansor do feixe de laser colimado, a fim de reduzir a divergência da radiação laser antes de 

ser enviada para a atmosfera, e a parte recetora de um sistema de análise e seleção ótica, que 
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permite selecionar comprimentos de onda e estados de polarização da radiação que alcança os 

recetores óticos [Céspedes et al., 2008]. Aqui, o feixe chega já atenuado, visto só receber a parte 

retrodispersada e não a parte que é absorvida na atmosfera e dispersada noutras direções. Pode 

existir um filtro que antes de a radiação retrodispersada chegar ao recetor intercete certas 

bandas de radiação. Ao chegar à parte recetora, o feixe de radiação é convertido em sinal 

elétrico e o número de fotões é contabilizado.  

Como os laser dos sistemas lidar costumam emitir radiação linearmente polarizada, é 

possível medir as alterações no estado de polarização do sinal recebido em relação ao sinal 

emitido. Para a utilização da tecnologia é comum utilizar-se a emissão comprimentos de onda 

de 1064, 532 e 355 nm, que se selecionam para que se minimize a absorção molecular.  

Nas medições lidar podem ser encontradas incertezas devido a erros acumulados em 

cada componente medido, levando a erros no sinal detetado. A relação sinal – ruído diminui 

com a altitude, fazendo com que as incertezas das medições aumentem com a altitude, visto 

que o ruído tende a aumentar com a altitude. 

 

 

Figura 4: Esquema das principais partes do sistema lidar 

 

 

2.3.1. A equação lidar 

A equação lidar foi desenvolvida para se obter a potência do feixe que é devolvida ao 

recetor do sistema lidar, e de outras propriedades óticas dos aerossóis atmosféricos, e em 

particular, de poeiras do Sahara. Contudo, há uma parte dessa radiação emitida e 

retrodispersada que não consegue chegar ao telescópio, devido à sobreposição do feixe de laser 

com o campo de visão do telescópio. Essa radiação é quantificada pela função de sobreposição 
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(𝑂(𝑅), overlap function), função que altera o sinal devolvido no campo próximo e no campo 

distante. Nesta componente são consideradas as propriedades geométricas do lidar, 

descrevendo-se a sobreposição entre o sinal emitido e o recebido. 

O fator de sobreposição é uma das componentes da equação da potência recebida 

𝑃(𝑅), descrita pela equação (2.1), conhecida como equação lidar, de uma distância 𝑅 para um 

determinado comprimento de onda, incluída no fator geométrico da equação. Na sua forma 

mais simples, o sinal lidar detetado pode ser escrito como: 

 

𝑃(𝑅) = 𝑘 𝐺(𝑅) 𝛽(𝑅) 𝑇2(𝑅)  (2.1) 

 

com 𝑅, a ser a distância obtida a partir do tempo entre a emissão do pulso de laser e a receção 

da radiação retrodispersada. A potência 𝑃 recebida de uma distância 𝑅, depende de 4 fatores; 

𝑘, referente à performance do sistema lidar,  𝐺(𝑅) o fator geométrico, são controlados experi-

mentalmente.  Relevantes para o estudo da atmosfera, são os dois seguintes fatores, os termos 

𝛽(𝑅) e 𝑇(𝑅) respetivamente o termo da retrodispersão e o termo da transmissão a essa distân-

cia 𝑅. Descrevem respetivamente a capacidade da atmosfera para dispersar a radiação na dire-

ção oposta à do feixe incidente, e a quantidade de radiação que se perde entre o lidar e a dis-

tância 𝑅, no percurso de ida e volta.  

Mais detalhadamente, o termo 𝐾 para uma certa distância 𝑅 aos dispersores e para um 

dado comprimento de onda de radiação, pode ser dado por 𝑘(𝑅, 𝜆) = 𝑃0
𝑐𝑡 𝐴𝜂

2
, onde 𝑃0  é a 

potência emitida pelo pulso de laser monocromático ao longo de uma porção da atmosfera 
𝑐𝑡

2
, 

dada em 𝑊 𝑠𝑟−1, com 𝑐 a ser a velocidade da luz, e 𝑡 o tempo de deteção em 𝑠 (resolução 

temporal do LIDAR), que se divide por 2, para ter em conta o percurso de ida e volta do pulso, 

cuja energia é dada por 𝐸0 = 𝑃0𝑡.  𝐴 é a área efetiva do telescópio e 𝜂 a eficiência do sistema. 

 O fator 𝐺 vai depender da função de sobreposição 𝑂(𝑅), e será dividido por 𝑅2 em 

referência à perda de potência do sinal entre o lidar e a parcela dispersora, sendo que 
𝐴

𝑅2 é o 

ângulo sólido do lidar para a luz retrodispersada à distância 𝑅, que resulta da intensidade média 

retrodispersada através de um ângulo sólido 4𝜋. Este termo varia entre 0 e 1.  

O termo da retrodispersão 𝛽(𝑅) pode ser escrito como na equação (1.11), que é dos 

fatores incluídos na equação, tem uma maior influência no sinal detetado.  
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O último termo é o referente à parte atenuada do sinal, e que varia entre 0 e 1, desde 

se o sinal é completamente atenuado a se o sinal não apresenta qualquer extinção. Pode ser 

substituído, aproveitando a Lei de Beer–Lambert–Bouguer para a atenuação da radiação. Assim, 

resulta que a potência detetada do sinal em 𝑊 𝑠𝑟−1 é dada por: 

 

𝑃(𝑅, 𝜆) = 𝑃0
𝑐𝑡𝐴𝜂

2
 
𝑂(𝑅)

𝑧2 𝛽(𝑅, 𝜆)𝑒−2 ∫ 𝛼(𝑅,𝜆)𝑑𝑟
𝑧

0  (2.2)   

 

onde 𝜆 é o comprimento de onda do sinal detetado em metros, e 𝛽(𝑅, 𝜆) e 𝛼(𝑅, 𝜆), respetiva-

mente os coeficientes atmosféricos de retrodispersão e extinção, em 𝑚−1 𝑠𝑟−1 e 𝑚−1 respeti-

vamente [Weitkamp, 2005]. 
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3. Metodologia  

Nesta secção descreve-se a metodologia em que se baseia o presente trabalho para a 

determinação de perfis verticais de núcleos de gelo.     

  

3.1. POLIPHON  

O POLIPHON (polarization-lidar photometer networking) é um método computacional 

aplicado para distinguir perfis de retrodispersão e extinção de poeira, de perfis de aerossóis de 

outros tipos.  Além disso, permite separar propriedades dos modos fino e grosso de poeiras, e 

separar essas mesmas propriedades para poeira e para os restantes aerossóis, indicados no pre-

sente estudo, como material esférico.  

A interpretação das observações da tecnologia de polarização lidar, permite a estimativa 

da concentração da massa de cada componente de uma mistura de dois tipos de aerossol com 

diferente capacidade despolarizante. As partículas tendem a alterar o estado de polarização de 

uma fração de radiação incidente [e.g., Ansmann et al, 2007], ou seja, o estado obtido pela so-

breposição de ondas eletromagnéticas com a mesma frequência cuja oscilação é perpendicular 

à direção de propagação da onda.  

Diferentes tipos de aerossóis devem resultar em diferentes valores de despolarização, 

ou seja, da fração de radiação polarizada perpendicularmente à radiação incidente relativa-

mente à componente do sinal que é paralela, podendo haver interferência na determinação de 

perfis de poeira por parte de partículas de outros tipos, alterando os valores totais de 

despolarização de uma camada. Assim, conhecendo valores de despolarização típicos, a técnica 

de polarização lidar permite obter perfis verticais de propriedades óticas dos aerossóis, 

separando quantitativamente os perfis de aerossois despolarizantes dos perfis de aerossois não 

despolarizantes.  

A necessidade de estimar a fração dispersada de partículas esféricas resulta do facto de 

que a diferenciação de partículas esféricas, das partículas de poeira de modo fino e partículas 

de poeira de modo grosso, através da observação das razões de despolarização ser especial-

mente importante em estudos ocorridos durante eventos de poeira.  
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3.1.1. Razão de Despolarização de Diferentes Tipos de Aerossol 

As técnicas de despolarização lidar podem ser aplicadas para a deteção da camada limite 

planetária em regiões afetadas frequentemente por eventos de poeira, estudando-se os 

processos de mistura entre os aerossóis da troposfera livre e esta mesma camada [Bravo-

Aranda, 2017]. Isto é importante na medida em que podem ocorrer interações entre a camada 

limite planetária e uma camada de poeiras, e, portanto, na avaliação dos mecanismos dessa 

interação, e ainda porque a dita camada funciona como limite à difusão de aerossóis, sendo que 

acima da sua altura máxima, a carga de aerossóis é muito menor. A camada limite é influenciada 

por processos convectivos e de mistura que podem então elevar a camada, bem como acelerar 

a reentrada de poeiras em regiões mais próximas à superfície, alterando as propriedades óticas 

dos aerossóis [Crosbie et al., 2015].  

Os estudos realizados para obtenção de razões de despolarização linear combinando a 

análise com dados de outras propriedades óticas, permitem a caracterização de diferentes tipos 

de aerossóis, como por exemplo as poeiras do Sahara. A técnica é baseada na alteração do es-

tado de polarização do sinal recebido relativamente ao sinal emitido.  Para partículas esféricas, 

a razão de despolarização linear volúmica δ’, definida pela razão entre a componente perpendi-

cular (despolarizada) do coeficiente de retrodispersão dos aerossóis pela componente da radia-

ção polarizada incidente que é paralela [Cairo et al., 1999], é menor do que para partículas não 

esféricas. Quanto maior for a esfericidade das partículas dispersoras, menor será a razão de 

despolarização medida [Bravo-Aranda, 2014]. Além da razão de despolarização, são utilizados 

no estudo da formação de nuvens, parâmetros como os coeficientes de extinção e dispersão das 

partículas, a razão entre partículas de poeira e o total de partículas, perfis de temperatura e 

fazem-se estimativas da concentração de núcleos de gelo e humidade relativa. 

 

3.1.2. POLIPHON 1-passo 

A partir da equação da razão de despolarização das partículas, procede-se à separação 

entre o material de poeiras e o restante material. Representa-se com a equação (3.1) a soma 

das componentes paralelas do coeficiente de polarização das partículas esféricas pelo coefici-

ente de polarização de partículas de poeira. 
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𝛿𝑝 =
𝛽𝑛𝑑

⊥ +𝛽𝑑
⊥

𝛽
𝑛𝑑
‖

+𝛽
𝑑
‖   (3.1) 

 

Onde as componentes perpendiculares de retrodispersão para poeiras e partículas esféri-

cas, 𝛽𝑛𝑑
⊥  e  𝛽𝑑

⊥, se somam às respetivas componentes paralelas, 𝛽𝑛𝑑
‖

e 𝛽𝑑
‖
, resultando no coefici-

ente de retrodispersão total 𝛽𝑝. 

De acordo com Tesche, (2009), a razão de despolarização linear das partículas, pode ser 

escrita como: 

𝛿𝑝 =  
𝛽𝑛𝑑𝛿𝑛𝑑 (1+𝛿𝑑)+𝛽𝑑𝛿𝑑 (1+𝛿𝑛𝑑)

𝛽𝑛𝑑 (1+𝛿𝑑)+𝛽𝑑 (1+𝛿𝑛𝑑)
  (3.2) 

 

O coeficiente de retrodispersão de partículas esféricas 𝛽𝑛𝑑, é dado pela diferença entre o 

coeficiente de retrodispersão total e o coeficiente de retrodispersão das poeiras, 𝛽𝑛𝑑 = 𝛽𝑝 −

𝛽𝑑. Obtém-se: 

𝛽𝑑 = 𝛽𝑝  
(𝛿𝑝−𝛿𝑛𝑑)(1+𝛿𝑑)

(𝛿𝑑−𝛿𝑛𝑑)(1+𝛿𝑝)
      (3.3),      para 𝛿𝑛𝑑 ≤ 𝛿𝑝 ≤ 𝛿𝑑 

 

Nestas equações, os índices 𝑝, 𝑑 e 𝑛𝑑 significam respetivamente a totalidade das partícu-

las, a poeira e as partículas esféricas (em inglês particles, dust e non-dust).  

Se a razão de despolarização das partículas é inferior à razão de despolarização linear das 

partículas esféricas,  𝛿𝑝 < 𝛿𝑛𝑑, onde a contribuição das poeiras para os coeficientes de retrodis-

persão é negligenciável, admite-se que o coeficiente de retrodispersão total é igual ao coefici-

ente de retrodispersão de todas as partículas, 𝛽𝑛𝑑 = 𝛽𝑝, como acontece em ambientes urbanos. 

Com pouca contribuição de material esférico, sendo a razão de despolarização das partículas 

maior que a razão de despolarização das poeiras, 𝛿𝑝 > 𝛿𝑑, admite-se que o coeficiente de re-

trodispersão das poeiras é igual ao coeficiente de retrodispersão total, 𝛽𝑑 = 𝛽𝑝, ou seja, o coe-

ficiente das partículas esféricas é negligenciável [Mamouri et al, 2014]. Neste caso, a fração de 

poeiras é assumida como contendo apenas o modo grosso, podendo essa fração ser interpre-

tada como a fração total de poeira (ambos os modos).  
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Figura 5: Ilustração do método de separação 1-passo, retirado de Mamouri et al. (2014) 

 

Para os resultados do método de um passo, assume-se que a fração de poeira ou a ma-

téria não esférica contêm apenas partículas de poeira de modo grosso. No entanto, a fração de 

poeira pode conter poeiras tanto do modo fino como do modo grosso [Bravo-Aranda, 2014]. A 

figura 5, representa a separação de partículas pelo método de 1-passo, de poeira de partículas 

que não são poeira, utilizando a razão de despolarização das partículas. 

 

3.1.3. POLIPHON 2-passos 

O perfil resultante no método 1-passo, para os modos fino e grosso das partículas de po-

eira, pode ser usado como complemento aos respetivos perfis obtidos pelo método de 2-passos 

(figura 6), e como ratificação da qualidade dos resultados obtidos.  

 

 

Figura 6: Ilustração do método de separação 2-passos, retirado de Mamouri et al. (2014) 

 

É possível distinguir com este método, três tipos de aerossóis, que apresentam valores de 

despolarização típicos diferentes. De acordo com Müller et al., (2007), o valor para a razão de 

despolarização linear de partículas esféricas é 0.05. De acordo com Sakai et al., (2010), a poeira 

fina tem valores típicos de 0.16 e a poeira grossa de 0.39. Para o total das poeiras, o valor típico 

é de 0.31, segundo Freudenthaler et al., (2009). A figura 6 representa a separação de partículas 

de poeira de modo fino e de partículas esféricas numa primeira instância, seguido do segundo 

passo, onde se passa a separar partículas de material esférico, de poeira do modo fino, e de 
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poeira de modo grosso. Os cálculos efetuados são semelhantes aos realizados no método de 1-

passo. Antes da separação dos coeficientes de retrodispersão das partículas residuais (partículas 

esféricas + modo fino de poeira), separa-se o coeficiente de retrodispersão do modo grosso do 

coeficiente de retrodispersão devido ao modo fino de poeiras somado à retrodispersão devida 

a partículas esféricas ((3.1) passa a (3.4) no método 2-passos). Nestas equações, os índices 𝑑𝑐, 

𝑑𝑓 e 𝑛𝑑 representam os modos grosso e fino respetivamente (em inglês dust coarse, dust fine 

e non-dust). 

 

𝛿𝑝 =
𝛽𝑛𝑑

⊥ +𝛽𝑑𝑓
⊥ +𝛽𝑑𝑐

⊥

𝛽
𝑛𝑑
‖

+𝛽
𝑑𝑓
‖

+𝛽
𝑑𝑐
‖   (3.4) 

 

No primeiro passo do método de 2-passos, começa-se por separar o modo grosso da 

poeira das restantes partículas. Para a separação entre as partículas esféricas e o modo fino das 

partículas de poeira, removem-se os efeitos óticos do modo grosso de poeira, a partir do coefi-

ciente de retrodispersão e a razão de despolarização das partículas.  

O coeficiente de retrodispersão de partículas de modo fino com partículas esféricas é 

obtido por  𝛽𝑛𝑑+𝑑𝑓 =  𝛽𝑝 − 𝛽𝑑𝑐. Fazendo cálculos semelhantes aos apresentados para o 

primeiro método, obter-se-á  

 

𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓 = 𝛽𝑝
𝛽𝑑𝑐(𝛿𝑝−𝛿𝑑𝑐)+𝛿𝑝 (1+𝛿𝑑𝑐) 𝛽𝑛𝑑+𝑑𝑓

𝛽𝑑𝑐(𝛿𝑑𝑐−𝛿𝑝)+𝛽𝑛𝑑+𝑑𝑓(1+𝛿𝑑𝑐)
   (3.5) 

 

que pode ser simplificado para 𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓 = 𝛿𝑝 para 𝛿𝑝 ≤ 𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓,𝑒 e 𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓 = 𝛽𝑝 para 𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓,𝑒 

< 𝛿𝑝.  Obtém-se para o coeficiente de retrodispesão do modo grosso que: 

 

𝛽𝑑𝑐 = 𝛽𝑝
(𝛿𝑝−𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓,𝑒)(1+𝛿𝑑)

(𝛿𝑑𝑐− 𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓,𝑒)(1+𝛿𝑝)
  (3.6) 

 

onde 𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓,𝑒 é a razão de despolarização linear para partículas residuais depois de removida a 

influência do modo grosso. Para o modo fino, o coeficiente retrodispersão pode ser dado por:  
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𝛽𝑑𝑓 = 𝛽𝑛𝑑+𝑑𝑓
(𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓−𝛿𝑛𝑑)(1+𝛿𝑑𝑓)

(𝛿𝑑𝑓− 𝛿𝑛𝑑)(1+𝛿𝑛𝑑+𝑑𝑓)
          (3.7) 

 

Assumem-se valores do coeficiente de despolarização do modo grosso e dos aerossóis 

residuais (excluindo o modo grosso de poeira). Os perfis do modo fino e modo grosso em termos 

de coeficientes de extinção e retrodispersão e as concentrações de volume e massa podem ser 

obtidos através do esquema de análise de dados método de 2- passos. Em conjunto, os métodos 

1-passo e 2-passos fornecem dados complementares indicando o intervalo de potenciais solu-

ções para os três componentes de aerossóis separados no segundo método.  

A informação retirada destas medições pode ser útil para a caraterização das partículas 

não esféricas, utilizando-se uma base confiável de valores de razões de despolarização linear de 

ambos os modos, fino e grosso. Pode verificar-se se os dados obtidos pelo método 

computacional POLIPHON são acompanhados pelos dados da fotometria (secção 2.2), e assim 

avaliar a consistência dos seus resultados, através de parâmetros como a espessura ótica dos 

aerossóis, o expoente de Ångström e a fração do modo fino de poeiras. 

 

3.2 Nucleação de Gelo em Poeira 

A maioria das nuvens precipitantes desenvolve-se numa hora, mas o ritmo de 

crescimento das gotículas é demasiado lento para justificar essa rápida formação das nuvens. 

Assim, existirão outras explicações para a forma como se desenvolvem esses hidrometeoros no 

seio das nuvens. Duas teorias que tentam explicar o desenvolvimento de hidrometeoros são a 

teoria de colisão-coalescência, que se refere ao crescimento de gotículas em nuvens de água 

líquida, e a teoria de Bergeron-Findeisen, que descreve o crescimento de cristais de gelo em 

nuvens frias onde coexistem gotículas no estado líquido sobressaturado e cristais de gelo. Esta 

última, consiste no crescimento dos cristais de gelo à custa da deposição de vapor de água, de 

forma a diminuir a pressão de vapor na atmosfera circundante, uma vez que a pressão de vapor 

de saturação sobre superfícies de gelo é inferior à pressão de vapor de saturação sobre água 

líquida sobressaturada. À medida que se dá a deposição do vapor de água nos cristais de gelo, 

as gotículas de água evaporam de forma a aumentar a pressão de vapor do ar circundante e a 

restabelecer o equilíbrio, levando gradualmente ao crescimento dos cristais de gelo e ao 

desaparecimento das gotículas em sobrefusão. Sabe-se que mesmo que o ar apresente 
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temperaturas inferiores às temperaturas de congelação, são encontradas gotículas 

sobrearrefecidas. A temperaturas de -10⁰C, a concentração de partículas de gelo é usualmente 

tão baixa como de 1 partícula de gelo em 1 milhão. Embora aos -20⁰C, essa concentração de 

partículas de gelo já seja consideravelmente maior, continuam a existir mais gotículas do que 

partículas de gelo. Só acima de altitudes já próximas aos 8km é que as nuvens passam a ser 

completamente formadas por gelo [Ahren, 2003], já com temperaturas a rondar os -40⁰C.  Em 

nuvens de desenvolvimento vertical, a formação de gelo começa apenas a temperaturas entre 

os -9°C e os -15°C. Contudo, em nuvens onde há gotículas de tamanhos muito mais pequenos, 

os cristais de gelo tendem a começar a formar-se entre os -4°C e os -8°C. Isto acontece visto que 

a água não congela necessariamente a temperaturas inferiores a 0⁰C. Dependendo da 

quantidade de água pura, a temperatura à qual congela vai variando: a temperatura de 

congelação será tanto mais baixa quanto menor for a quantidade de água pura. 

 Os cristais de gelo podem formar-se através da intervenção de partículas catalisadoras 

do processo de congelação, conhecidas como núcleos de gelo (na signa inglesa INP, Ice 

Nucleating Particles), das quais são exemplo alguns tipos de aerossóis. Assim, à medida que 

diminui a temperatura, existirão mais partículas promotoras dessa congelação, especialmente 

abaixo dos -10⁰C. A capacidade de nucleação depende da higroscopicidade da partícula que 

serve de base, bem como da temperatura e das condições em termos de saturação. Há alguns 

mecanismos possíveis para que ocorra formação de gelo em poeiras e em ambientes 

sobrearrefecidos, como é ilustrado na figura 7: 

- (1) via congelação por imersão, se o processo de nucleação de gelo se inicia a partir de 

uma partícula dentro de uma gotícula;  

- (2) via congelação por contacto, com núcleos de gelo a entrar em contacto com água 

muito fria sob a forma de gotículas;  

- (3) via condensação, a partícula atua como núcleo de condensação, formando-se 

primeiramente a gotícula para posteriormente ocorrer a nucleação de gelo;   
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- (4) via deposição/sublimação, onde certos núcleos de gelo permitem a formação 

imediata a partir de vapor de água, com necessária supersaturação, com a humidade relativa a 

exceder os 100%.  

Tipicamente, a nucleação heterogénea de gelo é limitada à passagem de vapor a gelo 

sobre uma partícula, com valores de humidade relativa abaixo de nível de saturação [DeMott et 

al., 2014; Mamouri et al., 2015]. O processo envolve assim aerossóis e é um importante processo 

para a formação desses cristais em nuvens do tipo cirrus, e na formação de nuvens de gelo e 

gotículas sobrearrefecidos (mixed-phase clouds). 

 

Figura 7: Mecanismos de Nucleação de Gelo, retirado de Piazza, 2016. Os quadrados representam as 
partículas, os círculos as gotículas, e os hexágonos os cristais de gelo. 

 

Os núcleos mais ativos, são partículas com raios entre 0.1 e 1 µm. Em geral, os estudos 

realizados ao longo de anos através da observação da concentração dos núcleos de gelo, 

demonstraram que as poeiras minerais são bons núcleos a temperaturas inferiores a -10⁰C, 

através dos mecanismos de imersão, condensação e deposição [Wilson, 2012]. 

Tendencialmente, o número de núcleos de gelo aumenta conforme diminui a temperatura, mas 

mesmo a temperaturas tão baixas quanto -30⁰C, esse número dificilmente alcança valores 

superiores a 1000 núcleos por litro. Entre os 0⁰C e os -10⁰C, por exemplo, esse número deve ser 

muito baixo, e só com temperaturas inferiores aos -40⁰C, uma gota de nuvem deverá congelar 

espontaneamente. Contudo, os núcleos de gelo podem induzir a formação desses cristais, a 

temperaturas mais baixas. As partículas de poeira, são um dos tipos de núcleos com essa 
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capacidade. Segundo a teoria de Bergeron-Findeisen, o processo de crescimento de cristais de 

gelo é mais ativo para temperaturas entre os -10⁰C e os -30⁰C, sendo que após a sua formação, 

estes iniciam um rápido processo de crescimento, por colisão com outros cristais ou adição 

contínua de vapor. Além de ser necessário existir um excedente de vapor que permita uma 

mudança para o estado líquido ou sólido, uma camada de ar necessita da presença de núcleos 

de condensação higroscópicos e de núcleos de gelo, para que gotículas ou cristais se possam 

formar. O estudo dos efeitos dos aerossóis no clima, através da formação de gelo (de forma 

heterogénea), da produção de chuva, e com influência na quantidade de água presente na 

atmosfera, apresenta uma enorme complexidade e é por isso difícil de avaliar [Steinke et al., 

2015]. Para existirem melhorias neste ponto, será necessário estudar os processos de formação 

de gelo mediante diferentes condições atmosféricas e na presença de aerossóis de diferentes 

tipos, e assim aumentar o conhecimento acerca da influência desses diferentes tipos de aerossol 

na formação de gelo [Steinke et al., 2015]. As medições lidar em conjunto com outras técnicas 

como a fotometria e os perfis termodinâmicos da atmosfera, permitem monitorizar os eventos 

de poeira sob essas diferentes condições atmosféricas, possibilitando um estudo mais 

aprimorado do impacto dos aerossóis nos processos atmosféricos, recolhendo informações que 

poderão ser úteis no estudo das interações nuvem-aerossol.   

 

3.2.1. Estimativa dos Perfis de Núcleos de Gelo 

 
A metodologia seguida para a obtenção de perfis de núcleos de gelo, a partir dos perfis 

de retrodispersão das partículas 𝛽𝑝 e utilizando medidas de polarização lidar, é feita através de 

cinco passos. O primeiro passo é a determinação dos perfis de retrodispersão, a partir dos dados 

do lidar, ao qual se segue a separação do conteúdo de poeira através da técnica de separação 

de partículas de poeira, estimando-se os coeficientes de extinção. Estes últimos são obtidos pela 

multiplicação do coeficiente de retrodispersão das poeiras pela razão lidar, no caso das poeiras 

do Sahara, com valores-tipo de 55±5 sr [Müller et al., 2007]. A partir desse resultado, convertem-

se os perfis de coeficientes de extinção em perfis de densidade numérica de partículas (neste 

caso com raio superior a 280 nm), através de  𝑛𝑑280(𝑧) =  𝑐𝑑280(𝑧)𝜎(𝑧), onde 𝑐𝑑280(𝑧) é o fator 

de conversão e 𝜎(𝑧) o coeficiente de extinção para os 532 nm, ao longo do perfil vertical. 
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Finalmente, procede-se à conversão dos perfis de densidade numérica de partículas a perfis 

núcleos de gelo. 

 Estudos sobre a magnitude do forçamento exercido por núcleos de gelo têm sido 

baseados no uso de parametrizações pré-existentes utilizadas para a determinação da 

densidade numérica de núcleos de gelo apoiados por observações que ignoram a variabilidade 

temporal e espacial dos núcleos de gelo. Foram desenvolvidas parametrizações para relacionar 

os núcleos de gelo com os diversos tipos de partículas. Outros estudos realizaram observações 

de laboratório de atividade de núcleos de gelo em tipos de partícula específicos e extrapolaram 

para concentrações de núcleos de gelo na atmosfera [DeMott et al., 2010]. Para colmatar o facto 

de haver falta de parametrizações para a determinação de perfis de densidade numérica de 

núcleos de gelo, DeMott et al, (2010, 2015) aplicam com base em observações e em estudos de 

laboratório e campanhas de campo as parametrizações de DeMott, para partículas 

independentemente do seu tipo, e para partículas de poeira. Convertem-se as parametrizações 

a cada valor do perfil de densidade numérica de partículas, usando o fator (𝑇𝑧 𝑝0)/(𝑇0𝑝𝑧), onde 

𝑇𝑧 e 𝑝𝑧, são a temperatura e a pressão ao longo do perfil vertical, a partir de temperaturas abaixo 

de 𝑇0 = 273.16 𝐾, temperatura de congelação e padrão utilizado para a parametrização. 𝑝0 =

1013 ℎ𝑃𝑎 representa a pressão padrão, para a qual as parametrizações são válidas, antes da 

multiplicação pelo fator (𝑇𝑧 𝑝0)/(𝑇0𝑝𝑧). A primeira parametrização de DeMott, chamada como 

parametrização global, independente do tipo de aerossol é dada por: 

𝑛𝐼𝑁(𝑝0, 𝑇0, 𝑇𝑧) = 𝑎 (273.16 − 𝑇𝑧)𝑏 𝑛𝑎,280(𝑝0, 𝑇0)(𝑐(273.16−𝑇𝑧)+𝑑)    (3.7) 

onde 𝑛𝑎,280 representa em std cm-3 a densidade numérica de partículas com raio superior a 280 

nm, e 𝑛𝐼𝑁(𝑝0, 𝑇0, 𝑇𝑧) representa em std L-1, a densidade numérica de núcleos de gelo, com os 

parâmetros 𝑎 = 0.0000594, 𝑏 = 3.33, 𝑐 = 0.0265, 𝑑 = 0.0033, segundo [Mamouri & 

Ansmann, 2015].  

 A segunda parametrização de DeMott, desenvolvida especificamente para a poeira, é dada por: 

𝑛𝐼𝑁(𝑝0, 𝑇0, 𝑇𝑧) = 𝑓 𝑛𝑎,280(𝑝0, 𝑇0)(𝑎(273.16−𝑇𝑧)+𝑏)𝑒(𝑐(273.16−𝑇𝑧)+𝑑)      (3.8) 

onde 𝑛𝑎,280 representa em std cm-3 a densidade numérica de partículas com raio superior a 280 

nm, e 𝑛𝐼𝑁(𝑝0, 𝑇0, 𝑇𝑧) representa em std L-1, a densidade numérica de núcleos de gelo, com os 
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parâmetros 𝑎 = 0.074, 𝑏 = 3.8, 𝑐 = 0.414, 𝑑 = −9.671, 𝑓 = 3, segundo [Mamouri et al., 

2014]. Nas condições de temperatura e pressão ambiente ao longo da coluna vertical, volta a 

multiplicar-se pelo fator (𝑇𝑧 𝑝0)/(𝑇0𝑝𝑧). De acordo com [Mamouri et al., 2014], usando a 

parametrização da equação (3.7), é provável que para temperaturas inferiores a -20⁰C se 

obtenham valores de núcleos de gelo inferiores aos obtidos pela parametrização da equação 

(3.8), pelo facto de a essas temperaturas, as poeiras serem núcleos de gelo muito eficientes, 

enquanto que a temperaturas superiores a -15⁰C, isso não acontece, devendo a equação (3.8) 

resultar em valores mais baixos de núcleos de gelo. 

Outras parametrizações desenvolvidas para a obtenção de perfis de núcleos de gelo, e 

particularmente para as poeiras, são as aplicadas por Niemand et al., (2012) e Steinke et al., 

(2015). Niemand et al., (2012) concebeu uma parametrização dada por: 

 

𝑛(𝑇𝑧) = 1000 𝑠𝑑𝑟𝑦(𝑧) ∙ 𝜂𝑖𝑚(𝑇𝑧)       (3.9) 

 

onde 𝜂𝑖𝑚(𝑇𝑧) = 𝑒−0.517(𝑇𝑧−273.16)+8.934 em 𝑚−2 e a densidade de partículas por área de 

superfície é dada por 𝑠𝑑𝑟𝑦(𝑧) = 𝑐𝜎, onde 𝑐 é o fator de conversão cujo valor atribuído é 

2.66 × 10−12𝑀𝑚 𝑚2 𝑐𝑚3 e 𝜎 é o coeficiente de extinção em 𝑀𝑚−1. A multiplicação por 1000 

é necessária por razões de acertos de unidades, visto que 𝑛(𝑇𝑧) vem em 𝐿−1, e 𝑠𝑑𝑟𝑦(𝑧) vem 

inicialmente em 𝑚2 𝑐𝑚−3.  

 

Steinke et al., (2015) conceberam uma parametrização para a poeira dada por: 

 

𝑛(𝑇𝑧) = 1000 𝑠𝑑𝑟𝑦(𝑧) ∙ 𝜂𝑑𝑒𝑝(𝑇𝑧)       (3.10) 

 

com 𝜂𝑑𝑒𝑝(𝑇𝑧) = 1.88 × 105 𝑒0.2659 𝜒(𝑇𝑧), e onde 𝜒(𝑇𝑧) = −(𝑇𝑧 − 273.16) + 100 (𝑆𝐼𝐶𝐸 − 1), 

com 𝑆𝐼𝐶𝐸 = 1.15  a ser a taxa de saturação do gelo.  

Os resultados obtidos poderão ser utilizados para descrever o efeito de partículas de 

poeira na nucleação de gelo, em intervalos de temperatura específicos. Relativamente às 

parametrizações de DeMott, (3.7) estas preveem uma concentração de cristais de gelo e um 

conteúdo de gelo nas nuvens por volume de ar, ligeiramente superior para as temperaturas mais 
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elevadas. Ainda de acordo com Mamouri et al., (2014), para temperaturas entre os 0 e os -5⁰C, 

as parametrizações utilizadas não são confiáveis, por terem sido desenvolvidas para 

temperaturas inferiores a -5⁰C. Entre essa temperatura e os -15⁰C, é de esperar que as 

estimativas de núcleos de gelo para a equação (3.8) mostrem valores inferiores. De acordo com 

DeMott et al., (2015), as equações (3.7) e (3.8) podem ser aplicadas em intervalos entre os -9 

e os -35⁰C e entre os -21 e os -35⁰C, respetivamente. A parametrização (3.8) prevê uma 

concentração de cristais de gelo ligeiramente superior para as temperaturas mais elevadas. 

Ainda de acordo com Mamouri et al., (2014), para temperaturas entre os 0 e os -5⁰C, as 

parametrizações utilizadas não são fidedignas, por terem sido desenvolvidas para temperaturas 

inferiores a -5⁰C. Entre essa temperatura e os -15⁰C, é de esperar que as estimativas de núcleos 

de gelo para a equação (3.8) mostrem valores inferiores.  

Relativamente às outras parametrizações, a parametrização desenvolvida em específico 

para aerossóis de poeira por Niemand et al., (2012), é usada para temperaturas entre -12⁰C e os 

-36⁰C para congelação por imersão. Steinke et al., (2015) é aplicável para temperaturas entre os 

-20⁰C e os -53⁰C para congelamento por deposição, baseada em estudos laboratoriais de 

nucleação heterogénea.  

 

3.2.2. Impactos no clima com temperaturas consideravelmente diferentes 

 
Um aumento no número de núcleos de gelo poderia representar uma cobertura 

nebulosa com mais brilho e mais radiação solar refletida. Contudo, o aumento do número de 

núcleos de gelo, poderia levar também a um aumento da eficiência de precipitação, que 

ocorreria em maiores quantidades, ainda que em períodos mais curtos. Um maior número de 

núcleos de gelo poderia, no entanto, levar a que os cristais de gelo competissem de tal forma 

para crescer que dificilmente se tornariam suficientemente grandes para que a precipitação se 

iniciasse. De acordo com o Quinto Relatório do Painel Intergovernamental para as Alterações 

Climáticas [IPCC, 2013], os efeitos das interações aerossol-nuvens são avaliados principalmente 

em termos de influência direta na microfísica das nuvens, e por isso centradas na sua 

distribuição espacial e temporal, em lugar de se considerar uma média global de precipitação. 

O relatório refere ainda que não é claro que as interações resultantes de uma mudança na 

disponibilidade de núcleos de gelo, possam afetar ou intensificar a evolução de hipotéticos 
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sistemas de precipitação, mas que há evidências, com elevado grau de confiança, de que a 

intensidade dos eventos de precipitação extrema tende a aumentar com o aumento da 

temperatura. De acordo com Allen & Ingram (2002) e Held & Soden (2006), a precipitação 

tenderia a aumentar com a quantidade de humidade disponível na atmosfera ou perto da 

superfície em tempestades individuais, aumentando, contudo, o intervalo de tempo entre 

tempestades [O’Gorman & Schneider, 2009]. Segundo O’Gorman (2012), os níveis de 

precipitação extrema poderiam aumentar entre 6% a 10% por cada ⁰C de aumento de 

temperatura. Contudo, este estudo tenta avaliar que efeitos ocorreriam, no caso, numa região 

extratropical, com níveis de humidade consideravelmente mais baixos.  Segundo Kärcher & 

Lohmann (2003), um aumento na congelação heterogénea poderia levar a mais ou menos 

cristais de gelo, dependendo da velocidade de ascensão. Se houver um aumento no número de 

cristais de gelo, isso pode também originar um decréscimo da cobertura nebulosa e a menos 

radiação de pequeno comprimento de onda refletida. 
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4. Resultados 

Nesta secção, apresentam-se os resultados obtidos para o evento de poeiras ocorrido 

entre os dias 20 e 24 de fevereiro de 2017 com proveniência do Sahara, cujas poeiras foram 

advectadas para a Península Ibérica. Aplica-se o método computacional POLIPHON de 1-passo e 

2-passos, em complementaridade. Analisam-se as imagens de satélite bem como imagens 

relativas à espessura ótica ao longo do evento, a série temporal do sinal corrigido e as 

retrotrajetórias das massas de ar que transportam a poeira. Mostram-se perfis de 

retrodispersão, razão de despolarização de partículas linear, concentração de partículas e 

núcleos de gelo obtidos por várias parametrizações.     

 

 

4.1 Imagem de Satélite  

A entrada de poeira durante o evento pode ser observada na figura 6, através de uma 

imagem do AQUA-MODIS (MODerate Resolution Imaging Spectroradiometer) do dia 21 de 

fevereiro de 2017 (https://worldview.earthdata.nasa.gov) onde se pode notar a extensa camada 

de poeira a cobrir as regiões mais a sul de Espanha e Portugal.  

 

 

Figura 8: Imagem de Satélite durante o evento ocorrido entre os dias 20 e 24 de fevereiro de 
2017. AQUA MODIS, no dia 21 de fevereiro às 1415 UTC (esquerda); AQUA MODIS, no dia 23 de fevereiro 

às 14:05 UTC. (direita). 

 

Na figura 8 observa-se ainda a mesma região já com cobertura nebulosa no Sul de 

Portugal e Espanha, através de uma imagem da mesma fonte, do dia 23 de fevereiro de 2017. 

Esses dados são complementados pelo observado na figura 9, relativa à evolução da espessura 

ótica dos aerossóis durante os dias do evento. 

 

 

file:///C:/Users/eduar/Dropbox/Geophysics/Master/Z-Semestres%20III%20and%20IV/Dissertação/Intro%20Texts/Introduction/)
https://worldview.earthdata.nasa.gov/
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4.2 Espessura Ótica de Aerossóis  

Obtêm-se as imagens para a espessura ótica de aerossóis para os dias em que ocorreu 

o evento, através da seleção do produto “Aerosol Optical Depht 550 nm Deep Blue – Land only 

/ MOD08_D3_V6”, do sistema GIOVANNI (GES-DISC Interactive Online Visualization ANd 

aNalysis Infrastructure (https://earthdata.nasa.gov/eosdis/daacs/gesdisc)) da NASA (National 

Aeronautics and Space Administration), de resolução espacial 1⁰ x 1⁰. Os valores mais elevados 

de espessura ótica começam por ser observados sobre a Andaluzia no dia 20, sendo que no sul 

de Portugal os valores ainda se apresentam inferiores a 0.33. No dia 21, a tendência é para que 

a zona dos gráficos que indicam maior espessura ótica se desloquem para Portugal, 

apresentando valores superiores a 0.56 em toda a região Sul de Portugal. Sobre Granada 

observa-se uma diminuição para valores inferiores a 0.56. No dia 22, volta a ser mais intenso em 

Granada e na região sudeste da Península, diminuindo os valores de espessura ótica no sul de 

Portugal antes de voltarem a aumentar no dia 23.  

 

 

Figura 9: Espessura ótica de aerossóis entre os dias 20 e 23 de fevereiro sobre a Península 
Ibérica e o Norte de África. 

 

Nesse dia, o evento ganha intensidade, parecendo cobrir toda a metade sul da 

Península, como demonstram os valores elevados da espessura ótica na generalidade da região. 

https://earthdata.nasa.gov/eosdis/daacs/gesdisc
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Assim, os dias que revelam maior espessura ótica de aerossóis são o dia 23 de fevereiro de 2017 

para o caso de Évora e os dias 20 e 23 nos quais os valores para Granada são bastante 

consideráveis. Observa-se que ocorrem zonas onde não há dados para a espessura ótica pelo 

facto de existir cobertura de nuvens sobre essas zonas. A evolução temporal da espessura ótica 

obtida através da rede AERONET em ambas as localizações, é mostrada na figura 10, com os 

respetivos dias do evento assinalados. Confirma-se que o dia 23 de fevereiro de 2017 é o que 

apresenta valores mais elevados para espessura ótica em Évora e Granada. De referir que o dia 

20 de fevereiro apresenta valores que aumentam até ao final do dia, e que o dia 21 de fevereiro 

começa com valores mais elevados que vão diminuindo ao longo do dia. Em Granada 

confirmam-se os valores elevados no dia 20 de fevereiro (o valor médio anual a 500 nm é de 

cerca de 0.15 [Pereira et al., 2014]). 

 

Figura 10: Evolução Temporal da Espessura Ótica de Aerossóis para Évora (esquerda) e Granada (direita) 
para vários comprimentos de onda. Nível 1.5 

 
4.3. Evolução Temporal das Observações lidar  

 
O Range Corrected Signal (RCS) é definido como a potência recebida 𝑃(𝑧, 𝜆) multiplicada 

pelo quadrado da distância 𝑧2, sendo proporcional ao coeficiente de retrodispersão atmosférico 

(radiação retrodispersada devido às partículas e às moléculas), 𝛽(𝑧, 𝜆), pelo quadrado da fração 

de radiação atenuada pela atmosfera, 𝑇2.  A análise da série temporal do RCS possibilita a 

correção do efeito da divergência do feixe de laser e é o resultado da energia retrodispersada 

do laser a um certo comprimento de onda por unidade de tempo e área, a partir de uma certa 

distância. Na figura seguinte expõem-se os resultados do sinal corrigido para o caso de Évora. A 
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partir do dia 20 de fevereiro às 20 horas, já se faz notar a camada de aerossóis até cerca dos 

4km de altitude, especialmente carregada no final do dia.  

 

 

Figura 11: Range Corrected Signal durante o evento para o caso de Évora para a) entre as 20:00 UTC e as 
23:58 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017, b) entre as 00:00 UTC e as 04:02 UTC do dia 21 de fevereiro de 

2017, c) e d) entre as 08:00 UTC e as 15:56 UTC do dia 23 de fevereiro de 2017.  

 

No dia seguinte, a carga de aerossol permanece visível até acima dos 3km de altitude, 

diminuindo ao longo do dia. A camada continua visível no dia 23, especialmente entre as 11:00 

e as 13:00 UTC, o período de maior intensidade, encontrando-se muito intensa em altitudes 

abaixo dos cerca de 2500 metros. Nesse dia, observa-se o aparecimento de nuvens a partir do 

início da tarde do dia 23 de fevereiro de 2017 em altitudes entre os 6 e os 8 km de altitude.  

O resultado obtido através do lidar Raman para Granada é exposto na figura 12. A 

presença da referida quantidade de nuvens pode ser confirmada, quando observadas as séries 

temporais do Range Corrected Signal detetado para Granada. No dia 20, observa-se a presença 

de sinal mais intenso acima de 8 km de altitude, podendo indicar a presença de nuvens formadas 

por gelo. Mais tarde, entre as 1700 e as 1900 UTC, pode observar-se a presença de sinal mais 

intenso em altitudes mais baixas, podendo ser indicação de nuvens de níveis médios nessa zona.  

a b 

c d 
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No caso do dia 22, observa-se um sinal mais intenso, aos mais de 8 km de altitude, podendo 

indicar novamente a presença de uma leve camada de nuvens de gelo.  

 

 

Figura 12: Range Corrected Signal durante o evento para o caso de Granada: a) entre as 12:00 UTC e as 
21:00 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017, b) entre as 08:00 UTC e as 20:00 UTC do dia 22 de fevereiro de 

2017. 

 

Observa-se no dia 20, uma camada de aerossóis desde altitudes muito baixas até 

altitudes de aproximadamente 4,5 km, mais intensa entre os 2000 e os 3500 m. Estes dados 

parecem corroborar com os dados relativos à retrodispersão. Segundo a imagem do RCS do dia 

22 de fevereiro de 2017, ocorre uma camada de aerossol que vai aumentando em altitude, 

especialmente a seguir ao meio-dia, que vai desde zonas muito baixas na troposfera, 

especialmente acima dos 2,5 km, até alcançar os 3,5 km aproximadamente. No período da tarde, 

o período de maior intensidade da camada nesse dia, passa a atingir os 4,5 km de altitude.  

 

a 

b 
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4.4. Retrotrajetórias  

 
Nas figuras seguintes observam-se as retrotrajetórias determinadas para o evento que 

afetou Évora e Granada, entre os dias 20 e 24 de fevereiro de 2017. A escolha das 

retrotrajetórias expostas foi feita com base na avaliação dos perfis verticais de coeficiente de 

retrodispersão, pela maior presença de material de aerossol em certas altitudes. Recorre-se 

neste caso, a dados fornecidos pela NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration) 

através da página web NOAA ARL READY (https://ready.arl.noaa.gov/HYSPLIT_traj.php).  

 

Figura 13: Retrotrajetórias das massas de ar que transportam a poeira a diferentes altitudes em dois 
períodos. Caso de Évora, no dia 20 de fevereiro às 2230 UTC (esquerda), e no dia 23 de fevereiro às 1200 

UTC (direita). 

 

São analisados quatro exemplos para os quais se observa uma camada de aerossóis 

considerável, através dos percursos das massas de ar ao longo das 144 horas (6 dias) anteriores. 

Analisa-se a proveniência das massas de ar que transportam a camada de poeiras observada, 

através da das retrotrajetórias a diferentes altitudes, utilizando o modelo HYSPLIT (HYbrid 

Single-Particle Lagrangian Integrated Trajectory). Na figura 13 analisam-se as retrotrajetórias 

para o caso de Évora. É confirmada a proveniência das poeiras no Norte de África, como sendo 

de zonas saarianas da Argélia, do Mali e do Níger. Observam-se, neste caso, as retrotrajetórias 

https://ready.arl.noaa.gov/HYSPLIT_traj.php
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em dois períodos durante o evento. No primeiro, referente ao dia 20 às 22:00 UTC, observa-se 

uma proveniência mais complexa nas altitudes onde a camada de aerossol predomina, se 

compararmos com as retrotrajetórias referentes ao dia 23 às 12:00 UTC. Neste caso, as 

retrotrajetórias indicam proveniência saariana. No segundo caso, as retrotrajetórias indicam 

uma origem clara das zonas desérticas do norte de África, atravessando o deserto em altitudes 

próximas à superfície até dois dias antes do evento alcançar a Península Ibérica, no nível onde a 

camada de aerossol é mais considerável. As retrotrajetórias parecem mostrar que às altitudes 

onde a camada de aerossol é mais acentuada, não existe proveniência de zonas onde existem 

grandes cidades que pudessem levar à mistura de aerossóis de poeira com material de origem 

antropogénica.  

 

Figura 14: Retrotrajetórias das massas de ar que transportam a poeira a diferentes altitudes em dois 
períodos. Granada no dia 20 de fevereiro de 2017 às 12:00 UTC (esquerda) e às 1700 UTC (direita). 

 

4.5. Perfis Verticais até à determinação de Núcleos de Gelo 

 
Esta subsecção é dedicada à determinação de perfis verticais para aerossóis de poeira, 

culminando com a determinação dos perfis de núcleos de gelo. Começa-se por indicar o 

procedimento utilizado e os seus passos principais. Tem-se como ponto de partida a 

determinação de perfis da retrodispersão das partículas 𝛽𝑝, relativos aos diferentes dias do 
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evento, através dos dados de despolarização lidar, até à obtenção dos perfis de núcleos de gelo. 

Os cinco passos utilizados no presente trabalho são indicados por Mamouri et al., (2014), 

Mamouri & Ansmann, (2014) e DeMott et al. (2010, 2015) e são referidos nas próximas linhas.   

 

4.5.1. Perfis de Retrodispersão 
 

Determinam-se os perfis verticais de retrodispersão em diferentes dias do evento e para 

as duas localizações, através dos dados das observações lidar obtidas. Nas figuras seguintes, 

observam-se esses perfis de coeficiente de retrodispersão de aerossóis total, bem como os 

perfis depois de executado o primeiro passo do método computacional, separando-se o 

coeficiente de retrodispersão devido às poeiras, da sua fração de material esférico. Completa-

se a informação com os resultados obtidos da aplicação do segundo passo do método 

computacional que permite discriminar o modo fino de poeira do modo grosso (divide-se no 

caso da aplicação do método de 2-passos, e numa primeira fase, as poeiras do modo grosso, das 

poeiras de modo fino e as poeiras esféricas). São admitidos valores para a despolarização de 

0.05 para partículas esféricas, 0.16 para partículas de modo fino, 0.31 para a poeira total, e 0.39 

para partículas de modo grosso [Mamouri & Ansmann, 2014]. Assim, valores entre 0.05 e 0.31 

são referidas como misturas, e valores inferiores a 0.05 e superiores a 0.31, são considerados 

ambientes livres de poeira ou poeira pura, respetivamente [Ansmann et al., 2010]. 

Na figura 15, observam-se dados relativos à retrodispersão em três períodos 

selecionados durante o evento, para o caso de Évora e Granada. Para Évora, observa-se que para 

o final do dia 20 de fevereiro de 2017, os valores parecem indicar uma camada considerável de 

aerossol entre os 3250 m e os 4000 m, tal como no dia 23 de fevereiro às 13:30 UTC. No dia 22 

de fevereiro, parece haver uma diminuição na intensidade do evento, com a redução dos valores 

no perfil da retrodispersão de aerossóis total.  

Para Granada, observa-se uma camada de aerossóis no dia 20 de fevereiro de 2017 às 

15:00 UTC, destacando-se a parcela entre os 2000 e os 3500 m. No dia seguinte, às 11:00 UTC, 

o perfil da retrodispersão revela que uma camada de poeira pouco intensa, voltando a 

intensificar-se no dia 22 de fevereiro, onde se observa um aumento nos valores da 

retrodispersão, especialmente entre os 2 e os 4 km. Acima dessas altitudes, aparecem valores 
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de retrodispersão especialmente elevados, podendo ser indicação da presença de uma pequena 

quantidade de nuvens, nas proximidades de Granada nesse período.  

 

 

Figura 15: Perfis de coeficiente de retrodispersão de aerossóis total ao longo do evento para Évora 
(esquerda) e Granada (direita). 

 

4.5.2. Aplicação do POLIPHON  

 
A partir desta secção mostram-se os resultados obtidos com a aplicação do método 

computacional POLIPHON. Na figura 16 apresentam-se os perfis verticais do dia 20 de fevereiro 

às 22:30 UTC para o caso de Évora. Observam-se valores de retrodispersão particularmente 

consideráveis entre os 3250 e os 4000 m, com intensidade máxima aos cerca de 3500 m. A 

temperatura de congelação encontra-se, neste caso, aproximadamente aos 2688 m. Os perfis 

de temperatura são obtidos a partir da base de dados GDAS (Global Data Assimilation System). 

A razão de despolarização mantém-se entre os 0.20 e os 0.25, fazendo prever a existência de 

consideráveis quantidades de material não esférico grosso, especialmente em altitudes 

próximas dos 3500 m, tendo em conta os valores típicos para a despolarização linear de 

partículas com base em [Mamouri & Ansmann, 2015]. Ocorrem também valores especialmente 

elevados para altitudes superiores a 4000 m, o que poderia indicar a presença de nuvens a essas 

altitudes.  
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Figura 16: a) Perfil de Retrodispersão de aerossóis total; b) Perfil de Despolarização de Partículas Linear; 
c) Perfil de Retrodispersão depois de aplicado o primeiro passo do POLIPHON; d) Perfil de Retrodispersão 

depois de aplicado o segundo passo do POLIPHON. Dados obtidos para o caso de Évora, no dia 20 de 
feveireiro de 2017, às 2230 UTC. 

 

Observam-se valores entre os 0.17 e os 0.22 em altitudes entre os 1500 e os 3000 m, 

valores que se aproximavam dos 0.30 nas altitudes coincidentes com a zona mais intensa da 

camada de poeiras. Nessas altitudes, observa-se uma maior presença de modo grosso, como se 

pode ver na imagem d) da figura 16.  

Observa-se pela aplicação do método 1-passo do POLIPHON que há um claro aumento 

dos valores referentes às poeiras, especialmente em altitudes entre 3250 e 4000 m. Também se 

observa um aumento para os valores referentes a partículas esféricas, mas bastante mais ligeiro. 

O aumento nos valores das partículas de poeira é, neste caso, devido essencialmente ao modo 

grosso, como vem a ser confirmado na última coluna dos gráficos, ainda que, depois de aplicado 

o método 2-passos do POLIPHON, também se verifique um aumento do modo fino de poeiras. 

Estas características são observadas principalmente em atitudes entre 3250 e 3750 m, 

principalmente na zona onde a camada de aerossóis é mais intensa. 

Na figura 17 observam-se os resultados após efetuar o mesmo procedimento para o 

período do dia 23 de fevereiro de 2017 às 1200 UTC em Évora. Observa-se que há uma camada 

de aerossóis, confirmada por valores de retrodispersão especialmente mais elevados, entre 

2750 m e cerca de 4000 m. Neste período, a temperatura de congelação situa-se a 2665 m de 

altitude. O perfil da razão de despolarização de partículas linear, mostra que ao longo da coluna 

vertical, os valores se mantêm em valores próximos de 0.20, fazendo prever a existência de 
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material com razões de despolarização mais baixos, indicando a presença de poeira fina e de 

material esférico, mas também de poeira de modo grosso. Acima dos 4 km, apresenta um 

aumento considerável nos valores da razão de despolarização, o que poderia ser atribuído à 

entrada de nuvens no sul da Península Ibérica, como observado pela imagem de satélite (figura 

6).  

 

 

Figura 17: a) Perfil de Retrodispersão de aerossóis total; b) Perfil de Despolarização de Partículas Linear; 
c) Perfil de Retrodispersão depois de aplicado o primeiro passo do POLIPHON; d) Perfil de Retrodispersão 

depois de aplicado o segundo passo do POLIPHON. Dados obtidos para o caso de Évora, no dia 23 de 
fevereiro de 2017, às 12:00 UTC. 

 

Em altitudes mais baixas também se encontram valores de coeficientes de 

retrodispersão consideráveis, em zonas onde não se observam alterações na razão de 

despolarização de partículas linear. Isso pode indicar que o aumento na retrodispersão não se 

deve a um aumento no modo grosso de poeira de forma preponderante. Depois de executado 

o método de 1-passo do POLIPHON, observa-se um claro aumento dos valores referentes às 

partículas de poeira, especialmente em altitudes entre os 2500 e os 4000 m. Observa-se também 

a presença de poeira em altitudes abaixo dos 1500 m e de acordo com as retrotrajetórias para 

as altitudes, entre os 1400 e os 2100 m, a proveniência dos aerossóis para estas altitudes é 

também saariana. Além disso, observa-se um aumento para os valores referentes a material 

esférico, também de forma relevante e aproximada ao que acontece com o material não 
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esférico, embora existindo em menores quantidades. O perfil de retrodispersão, depois de 

aplicado o método de 2-passos do POLIPHON, revela que o aumento dos valores de 

retrodispersão devido a partículas de poeira se deve essencialmente a material esférico e 

material de modo fino. O aumento do modo grosso também ocorre, mas de forma mais ligeira. 

Assim, o aumento total na retrodispersão verificado às 12h do dia 23 é em grande medida devido 

ao modo fino de poeira e de material esférico, principalmente entre os 3250 e os 3750 m de 

altitude.  

Nas figuras 18 e 19 observam-se os resultados da aplicação do método computacional 

para o caso de Granada. Apresentam-se primeiro os resultados para o período do dia 20 de 

fevereiro de 2017 às 12:00 UTC. Observa-se que há uma camada de aerossóis entre os 2500 e 

os cerca de 3750 m, tendo em conta os valores elevados encontrados no perfil de 

retrodispersão. A altitude a que se atinge a temperatura de congelação é de 2626 m, e é 

ligeiramente acima dessas altitudes que o perfil de retrodispersão revela os valores máximos. O 

perfil da razão de despolarização de partículas linear revela um aumento constante até à zona 

onde a camada de aerossol é mais intensa, mas é acima dos 3500 m onde os valores se 

aproximam dos 0.25, e onde previsivelmente prevalecerá o modo grosso de poeira.  

 

Figura 18: a) Perfil de Retrodispersão de aerossóis total; b) Perfil de Despolarização de Partículas Linear; 
c) Perfil de Retrodispersão depois de aplicado o primeiro passo do POLIPHON; d) Perfil de Retrodispersão 

depois de aplicado o segundo passo do POLIPHON. Dados obtidos para o caso de Granada, no dia 20 
fevereiro às 12:00 UTC. 

 

Acima dos 4 km, a evolução do perfil acompanha a evolução do perfil da retrodispersão, 

fazendo prever que a diminuição de cada modo de aerossol acontece de forma acentuada no 



  

 
jan-20 | Página 54 

 
 

modo grosso de poeira. Estes factos são confirmados pelos perfis obtidos depois de executados 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON. Observa-se pelo gráfico relativo ao método de 

1-passo que o material esférico não diminui da mesma forma que o material não-esférico, em 

altitudes superiores à altitude onde se atinge o valor máximo de retrodispersão. À medida que 

vai diminuindo o valor da retrodispersão devido ao material esférico, o material não esférico vai 

mantendo os valores mais elevados, explicando o aumento dos valores da razão de 

despolarização. No gráfico relativo ao método de 2-passos do POLIPHON, obteve-se que o modo 

grosso contraria a evolução em altitude do perfil de retrodispersão, aumentando até cerca dos 

3750 m. A constância do perfil de retrodispersão das poeiras, quebra-se a cerca de 3500 m de 

altitude, já que o modo grosso de poeira não diminui, chegando mesmo a verificar-se um 

aumento nessas altitudes.   

Na figura 19, apresentam-se os perfis verticais para o período das 17:30 UTC do dia 20 

de fevereiro de 2017 em Granada. Os perfis mudam, bem como a proveniência das massas de 

ar, que se torna mais complexa e que terá mistura com aerossol esférico, confirmando o mapa 

das retrotrajetórias, onde se observava proveniência de zonas sobre o mar Mediterrâneo para 

altitudes entre os 2500 m e os 3500 m.  

 

 

Figura 19: a) Perfil de Retrodispersão de aerossóis total; b) Perfil de Despolarização de Partículas Linear; 
c) Perfil de Retrodispersão depois de aplicado o primeiro passo do POLIPHON; d) Perfil de Retrodispersão 

depois de aplicado o segundo passo do POLIPHON. Dados obtidos para o caso de Granada, no dia 20 
fevereiro às 17:30 UTC. 
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A intensidade da camada de aerossol diminui, se comparado com o que acontecia no 

período das 12:00 UTC. Neste caso, a altitude a que se atinge a temperatura de congelação sobe 

para os 2789 m. Observa-se a existência de uma camada de aerossol entre os cerca de 1750 m 

e os cerca de 4000 m de altitude, baixando consideravelmente abaixo dessas altitudes, dado 

acompanhado pelo perfil de despolarização. Este último, revela valores que vão aumentando 

com a altitude, sendo de cerca dos 0.20 entre nessas altitudes, fazendo prever a existência de 

aerossol de poeira, sem descartar a presença de outro tipo de aerossol. Depois de executado o 

primeiro passo do método computacional, confirma-se uma clara presença de poeira, 

especialmente em altitudes entre os 1750 m e os 4000 m, mantendo-se os valores das partículas 

esféricas aproximadamente constantes. O perfil determinado após a aplicação do método de 2-

passos revela a coexistência de material grosso e fino de poeira entre essas altitudes. O material 

esférico tem presença considerável nas altitudes mais baixas da camada, diminuindo com a 

altitude e perdendo o predomínio para os modos grosso e fino não-esférico.  

 

4.5.3. Concentração de Partículas  
 

Neste passo obtêm-se os perfis de densidade numérica de partículas com raio superior 

a 280 nm. Os perfis de retrodispersão de poeira são utilizados para a obtenção dos perfis de 

extinção de poeira, sendo determinados da seguinte forma: 

 

 𝜎𝑑280(𝑧) =  𝛽𝑑(𝑧) 𝐿𝑅   (4.1) 

 

onde  𝛽𝑑 é o coeficiente de retrodispersão de poeira (no método de 2-passos, a soma do 

coeficiente de retrodispersão de material fino e do coeficiente de retrodispersão do material 

grosso) e 𝐿𝑅 é a razão lidar, com valores típicos de 55±5 sr para os 532 nm no caso de poeiras 

saarianas [Müller et al., 2007], obtidos através da razão entre a extinção e a retrodispersão ao 

longo de perfis verticais independentes em eventos de poeira [Ferrare et al., 2001]. A partir 

desse resultado, convertem-se os perfis de coeficientes de extinção em perfis de densidade 

numérica de partículas (neste caso com raio superior a 280 nm), através da seguinte relação: 

 

𝑛𝑑280(𝑧) =  𝑐𝑑280𝜎(𝑧)       (4.2) 
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onde 𝑐𝑑280 é o fator de conversão e 𝜎(𝑧) o coeficiente de extinção de poeira para os 532 nm, 

ao longo do perfil vertical. 

Através de dados recolhidos de medições da AERONET na página web 

https://aeronet.gsfc.nasa.gov/cgi-bin/bamgomas_interactive pelas estações de Évora, relativos 

aos dias entre 20 e 23 de fevereiro de 2017, observa-se na figura 20, que há uma correlação 

entre a densidade numérica de partículas de raio superior a 280 nm e a espessura ótica a 500 

nm. Os dados referentes à distribuição de tamanho das partículas para o evento em estudo são 

obtidos a partir de pontos logaritmicamente equidistantes ao longo da distribuição de 

tamanhos. A concentração numérica de partículas é obtida dividindo a concentração volúmica 

de um ponto discreto de um certo raio pelo volume de uma partícula com esse raio. A 

concentração numérica de partículas colunar é assim obtida pela soma de todos os intervalos 

de todos os pontos discretos equidistantes. Finalmente, os valores individuais da espessura ótica 

são divididos pela espessura da camada de aerossol para obter o coeficiente de extinção a partir 

dos dados da coluna atmosférica observados pela AERONET (figura 18). O coeficiente de 

correlação obtido é de 0.998, e o fator de conversão cd,280 é de 0,636 Mm cm-3.  

 

 

Figura 20: Relação linear entre os valores obtidos para o coeficiente de extinção e a densidade numérica 
de partículas com raios superiores a 280 nanómetros. O valor do fator de conversão é de 0.636 Mm cm-3. 

O ponto preenchido a cinzento foi eliminado.  
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4.5.4. Determinação de Concentração de Núcleos de Gelo (INC) 

 
Neste passo começam por se utilizar as parametrizações desenvolvidas por de DeMott 

et al. (2010, 2015) expostas na secção anterior (equações (3.7) e (3.8)). Nas figuras 21 a 24, 

representam-se os perfis da concentração de núcleos de gelo, obtidos após aplicação dos 

métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON, juntamente com os perfis de retrodispersão, 

razão de despolarização, e concentração de partículas de raio superior a 280 nanómetros. 

Representa-se a parte da camada de aerossóis em que as temperaturas são inferiores às 

respetivas temperaturas de congelação, bem como as curvas correspondentes a ambos os 

métodos computacionais. Aplicam-se, para além das parametrizações desenvolvidas por de 

DeMott et al. (2010, 2015) com base em Mamouri et al. (2015), outras duas parametrizações 

desenvolvidas por Niedmand et al. (2012), especialmente para partículas de poeira e aplicadas 

para a estimativa de perfis de núcleos de gelo e por Steinke et al. (2015) que conceberam uma 

parametrização para congelação por deposição em partículas de poeira. 

 As figuras 23 e 24 mostram os perfis para os dois períodos selecionados do caso de 

Évora. Observa-se que para o período das 22:30 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017, as curvas 

representativas de ambas as parametrizações DeMott et al., (2010, 2015), apresentam 

comportamentos semelhantes para altitudes superiores aos cerca de 3200 m, onde a 

temperatura ronda os -3⁰C, aumentando a concentração de núcleos de gelo de forma 

aproximada a partir dessas altitudes, e com uma diferença de menos de uma ordem de 

grandeza. Entre a temperatura de congelação, situada aos 2688 m de altitude, e a região com 

maior carga de aerossol, as curvas relativas às parametrizações desenvolvidas por DeMott et al., 

(2015) e Niedman et al., (2012), apresentam valores muito aproximados em todo o intervalo 

apresentado, com a segunda a apresentar valores muito ligeiramente superiores até 

temperaturas a rondar os -6⁰C. Para temperaturas até cerca de -8⁰C, a parametrização 

desenvolvida por Niedman et al. (2012), passa a apresentar valores ligeiramente mais elevados, 

mostrando-se claramente superior abaixo dessas temperaturas, ainda que sempre com 

diferenças muito inferiores a uma ordem de grandeza. Quanto à parametrização desenvolvida 

por Steinke et al. (2015) para temperaturas consideravelmente mais baixas, apresenta valores 

superiores às restantes parametrizações aplicadas. No entanto, a diferença nos valores vai 

diminuindo com a altitude, sendo sempre superior a uma ordem de grandeza, chegando essa 
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diferença a ser superior a duas ordens de grandeza, para temperaturas próximas da temperatura 

de congelação. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

q 

 

Figura 21: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de 0ºC e -10ºC. Dados relativos às 2230 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017 

em Évora. 

 

Relativamente aos métodos do POLIPHON, as curvas apresentam comportamentos 

aproximados para cada uma das parametrizações.  

Para o período das 12:00 UTC do dia 23 de fevereiro de 2017, os resultados são 

semelhantes aos obtidos para o período anteriormente analisado. À exceção da parametrização 

desenvolvida por Steinke et al. (2015), todas as curvas se aproximam mais umas das outras que 

no caso anterior apresentando comportamentos semelhantes para temperaturas inferiores aos 

cerca de -5⁰C, a partir da qual, a diferença nos valores obtidos a partir de ambas as 

parametrizações é inferior a uma ordem de grandeza. Para as temperaturas mais elevadas 

(entre 0 e -5⁰C), os valores da concentração de núcleos de gelo não são confiáveis, pelo facto de 

as parametrizações não terem sido desenvolvidas para esse intervalo de temperaturas 

[Mamouri and Ansmann, (2014)].  A parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015) é 

válida para temperaturas entre -20⁰C e -53⁰C [Mamouri and Ansmann, 2015]. As 
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parametrizações desenvolvidas por Niedman et al. (2012) e DeMott et al. (2015) apresentam 

comportamentos muito aproximados desde a temperatura de congelação, situada aos 2666 m, 

sendo que a primeira apresenta valores ligeiramente superiores para temperaturas inferiores a 

cerca de -6⁰C, quando a carga de aerossóis já está a diminuir em altitude. A parametrização 

desenvolvida por DeMott et al. (2010) aproxima-se das duas últimas, apresentando diferenças 

inferiores a uma ordem de grandeza, para temperaturas inferiores a -5⁰C e até temperaturas de 

cerca de -10⁰C, onde passa a ter valores ligeiramente superiores à parametrização desenvolvida 

por DeMott et al. (2015), e onde a carga de aerossóis já diminuiu consideravelmente em altitude. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 20: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de 0ºC e -10ºC. Dados relativos às 12:00 UTC do dia 23 de fevereiro de 2017 

em Évora. 

 

Quanto à parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015), o seu comportamento 

é semelhante ao do caso anterior, com a diferença nos valores a ir diminuindo com a altitude. 

Realizam-se as mesmas estimativas para o caso de Granada. Os resultados referentes 

aos dois períodos selecionados do evento são apresentados nas figuras 23 e 24. Neste caso, 

observam-se maiores discrepâncias do que acontecia para o caso de Évora, especialmente para 

o período das 12:00 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017, visto que neste caso a parte mais 
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intensa da camada de aerossóis se situava pouco acima da temperatura de congelação, situada 

aos 2626 m.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 23: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de 0ºC e -10ºC. Dados relativos às 12:00 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017 

em Granada. 

   

Entre a temperatura de congelação e os cerca -8⁰C, a 4 km de altitude, as curvas 

referentes às parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2015) e por Niedman et al. 

(2012), são bastante aproximadas para ambos os métodos do POLIPHON, com uma diferença 

sempre bastante inferior a uma ordem de grandeza, sendo quase coincidentes entre 

temperaturas de -3.5⁰C e -6⁰C, onde ainda há uma presença considerável de aerossóis e a razão 

de despolarização apresenta valores mais elevados. Contudo, entre a temperatura de 

congelação e os -5⁰C, a parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2015) apresenta valores 

ligeiramente superiores, sendo que a partir daí, a parametrização desenvolvida por Niedman et 

al. (2012) passa a apresentar valores ligeiramente superiores, já com uma carga de aerossóis 

bastante menor do que a que existia à altitude onde ela era máxima. A temperaturas inferiores 

a -8⁰C, as curvas já apresentam disparidades bastante maiores, sendo que aí, a camada de 

aerossóis é muito pouca intensa. A curva referente à parametrização desenvolvida por DeMott 



  

 
jan-20 | Página 61 

 
 

et al. (2010) também se aproxima das outras, mas só a temperaturas abaixo dos -4⁰C e até aos 

cerca de -7⁰C, onde passa a ter valores ligeiramente mais elevados, sendo que aí, a carga de 

aerossóis já é consideravelmente menos intensa. Quanto à parametrização desenvolvida por 

Steinke et al. (2015), o seu comportamento é semelhante ao dos casos anteriores. 

Relativamente aos métodos do POLIPHON, as curvas apresentam comportamentos 

aproximados para cada uma das parametrizações. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 24: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de 0ºC e -10ºC. Dados relativos às 17:30 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017 

em Granada. 

 

O período das 17:30 UTC é menos intenso em termos de carga de aerossóis. Neste caso, 

os perfis aproximam-se mais comparativamente ao período anterior, sendo sempre a diferença 

inferior a uma ordem de grandeza. Observa-se que as parametrizações desenvolvidas por 

DeMott et al. (2015) para as poeiras e por Niedman et al. (2012), apresentam comportamentos 

muito aproximados entre a temperatura de congelação, situada neste caso, aos 2799 m, e os 

cerca de -6⁰C. A parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2010), aproxima-se destas 

últimas, a partir de temperaturas de cerca de -5⁰C, apresentando valores superiores para 

temperaturas inferiores a -6⁰C comparativamente à parametrização desenvolvida por DeMott 
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et al. (2015), sendo muito próxima da parametrização desenvolvida por Niedman et al., (2012) 

a partir dessas temperaturas.  As curvas para estas três parametrizações são quase coincidentes 

utilizando os dois métodos do POLIPHON. Quanto à parametrização desenvolvida por Steinke et 

al. (2015), o seu comportamento é semelhante ao dos casos anteriores, sendo que se vai 

aproximando até estar a cerca de 2 ordens de grandeza de diferença relativamente às outras 

parametrizações.  

Os perfis de núcleos de gelo apresentados anteriormente que mostram as curvas 

relativas à parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2010) só se aproximam das 

parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2015) e Niedman et al. (2012) para 

temperaturas inferiores a cerca de -7⁰C. As curvas relativas a estas duas últimas, são sempre 

bastante aproximadas, apresentando diferenças sempre bastante inferiores a uma ordem de 

grandeza nos intervalos analisados. Os perfis relativos à parametrização desenvolvida por 

Steinke et al. (2015) revelam uma aproximação à medida que as temperaturas vão baixando, 

mas apresentando sempre diferenças de pelo menos duas ordens de grandeza.  

A variação nos valores das densidades numéricas de núcleos de gelo nos intervalos 

apresentados para temperaturas inferiores à temperatura de congelação é de cerca de uma 

ordem de grandeza para todas as parametrizações aplicadas para os casos de Granada 

analisados entre cerca de 10-2 std L-1 e 10-1 std L-1. Para Évora a variação é de cerca de duas 

ordens de grandeza, entre cerca de 10-3 std L-1 e 10-1 std L-1 para o caso do dia 20 de fevereiro de 

2017 às 22:30 UTC e entre cerca de 10-2 std L-1 e 1 std L-1 para o caso de 23 de fevereiro de 2017 

às 12:00 UTC.  

 

4.5.5. Eficiência de Nucleação pelo Arrefecimento de uma Massa de Ar com Poeira 

 
A fim de perceber quais seriam os efeitos em termos de densidade numérica de núcleos 

de gelo no caso de as temperaturas serem consideravelmente mais baixas, aplicaram-se as 

mesmas parametrizações (3.8) apenas modificando o perfil vertical de temperaturas. Simulou-

se o que aconteceria se as temperaturas ao longo da coluna vertical que alojava a poeira se se 

fizessem deslocar todo o perfil vertical de temperaturas, colocando a temperatura de 

congelação à superfície. Nas figuras 25 a 28 expõem-se as estimativas para os perfis verticais de 
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núcleos de gelo através da aplicação das quatro parametrizações através do procedimento 

referido. No final da secção (figura 29), faz-se uma comparação dos perfis de núcleos de gelo, 

antes e depois da deslocação dos perfis de temperatura para os quatro casos analisados. 

 Obteve-se, no primeiro caso o perfil de núcleos de gelo mostrado na figura 23, tendo-

se deslocado em 15.84⁰C, todo o perfil de temperatura, de modo a que os 0⁰C se situassem à 

altitude de 0 m. Neste caso, o aumento na densidade numérica de núcleos de gelo seria 

consistente com a diminuição da temperatura, apresentando comportamentos idênticos para 

todas as parametrizações incluindo nas altitudes onde existe aerossol em maiores quantidades. 

Para temperaturas entre os cerca de -4⁰C e os cerca de -15⁰C, os valores referentes às 

parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2010), DeMott et al. (2015) e Niedman et al. 

(2012) apresentariam valores bastante aproximados, com diferenças de menos de uma ordem 

de grandeza. A parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2015) passaria a apresentar 

valores ligeiramente superiores para temperaturas inferiores a -10⁰C, acontecendo o inverso 

para temperaturas superiores a esse valor.  

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 25: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de -5ºC, -10ºC, -15ºC, -20ºC. Dados relativos às 22:30 UTC do dia 20 de 

fevereiro de 2017 em Évora. 

 
Comparando os perfis antes e após ter sido efetuado este procedimento, observa-se 

uma variação idêntica entre ambas as parametrizações, ocorrendo um aumento mais visível nos 
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perfis referentes às parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2015) para as poeiras e 

por Niedman et al. (2012) a temperaturas abaixo dos cerca de -6⁰C e na zona de maior carga de 

aerossóis. 

A parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015) apresentaria uma diferença nos 

valores de duas ordens de grandeza na zona de maior carga de aerossóis e atingiria uma 

diferença de valores inferior a uma ordem de grandeza a temperaturas inferiores a -20⁰C. 

Quando a temperatura é inferior a -15⁰C, incluindo a zona de maior carga de aerossóis, a 

parametrização desenvolvida por Niedman et al. (2012) seria superior em menos de uma ordem 

de grandeza relativamente à parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2015), 

continuando a existir uma diferença ligeiramente inferior a uma ordem de grandeza a 

temperaturas abaixo dos -20⁰C. Por sua vez, a parametrização desenvolvida por DeMott et al. 

(2015) já seria superior em pouco mais de uma ordem de grandeza à parametrização 

desenvolvida por DeMott et al. (2010).  

Aplicando o mesmo procedimento para o período de dia 23 de fevereiro às 12:00 UTC, 

obtém-se o exposto na figura 24. Neste caso, faz-se uma diminuição da temperatura ao longo 

do perfil vertical de cerca de 15⁰C. Os resultados seriam semelhantes aos obtidos para o período 

anterior. Para temperaturas de entre os cerca de -7⁰C e os cerca de -17⁰C, os perfis de ambas as 

parametrizações apresentariam valores semelhantes, com diferença de menos de uma ordem 

de grandeza, sendo que entre os -10⁰C e os -15⁰C, a parametrização de DeMott et al. (2010) 

chegaria a apresentar valores ligeiramente superiores. Abaixo e acima desses valores, ainda que 

o comportamento dos perfis seja idêntico, os valores para a parametrização desenvolvida para 

partículas independentemente do seu tipo (DeMott et al. (2010)) seriam ligeiramente inferiores, 

havendo mais discrepância a temperaturas abaixo dos -20⁰C, onde as diferenças seriam de 

quase uma ordem de grandeza para as parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2010) 

e por DeMott et al. (2015) e entre esta última e a desenvolvida por Niedman et al. (2012). 

Quanto à parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015) ela apresentaria, abaixo dessas 

temperaturas, valores consideravelmente mais aproximados aos das restantes parametrizações.  

Há um aumento idêntico nos valores da densidade numérica de núcleos de gelo, de mais de 

duas ordens de grandeza para ambas as parametrizações, diferindo apenas na zona de maior 

carga de aerossóis, que neste caso estaria numa zona já abaixo dos -19⁰C, onde ocorreria um 
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maior aumento nos valores da densidade numérica de núcleos de gelo correspondentes às 

parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2015) e Niedman et al. (2012). As diferenças 

entre as três primeiras parametrizações aumentariam desde temperaturas abaixo dos -16⁰C, 

incluindo na zona de maior carga de aerossóis, onde as diferenças chegam a ultrapassar a ordem 

de grandeza, sendo a desenvolvida por Niedman et al. (2012) a que apresenta maiores valores 

seguida da parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2015). Para ambos os casos de 

Évora, as curvas correspondentes a cada parametrização aplicando os dois métodos do 

POLIPHON, apresentariam diferenças sempre muito inferiores a uma ordem de grandeza.   

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 26: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de -10ºC, -15ºC, -20ºC e -25ºC. Dados relativos às 12:00 UTC do dia 23 de 

fevereiro de 2017 em Évora.  

 

Aplica-se o mesmo processo para o período de dia 20 de fevereiro às 12:00 UTC em 

Granada, e obtém-se o exposto na figura 27. Neste caso, faz-se uma diminuição da temperatura 

ao longo do perfil vertical, de cerca de 14⁰C. O aumento na concentração de núcleos de gelo é 

consistente com a altitude principalmente onde existe aerossol em maiores quantidades. 

Obteve-se um aumento nos valores da densidade numérica de núcleos de gelo de menos de três 

ordens de grandeza para as parametrizações aplicadas, observando-se um maior crescimento 
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para as parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2015) especificamente para a poeira 

e por Niedman et al. (2012) na zona de maior carga de aerossóis. A estas altitudes, onde as 

temperaturas rondam os -15⁰C, as diferenças entre estas parametrizações e entre estas e a 

parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2010) seriam de menos de uma ordem de 

grandeza, sendo os valores desta última os mais baixos, seguindo-se os valores correspondentes 

à parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2015), ao contrário do que acontecia para 

temperaturas superiores a -12⁰C. Nesse último caso, a parametrização desenvolvida por DeMott 

et al. (2010) apresentaria valores superiores, seguida da parametrização desenvolvida por 

Niedman et al. (2012) mas sempre por valores inferiores a uma ordem de grandeza. A 

parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2010) apresentaria valores inferiores aos de 

todas as restantes parametrizações, entre os -15⁰C e os cerca de -22⁰C. Quanto à 

parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015) ela apresentaria, abaixo de temperaturas 

de cerca de -20⁰C, diferenças de valores de menos de uma ordem de grandeza relativamente 

aos valores obtidos a partir das restantes parametrizações, vendo-se que a tendência de 

aproximação dos perfis já ocorreria ao longo de quase todo o perfil de núcleos de gelo.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 27: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de -10ºC, -15ºC, -20ºC e -25ºC, Dados relativos às 12:00 UTC do dia 20 de 

fevereiro de 2017 em Granada.  
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Realizando o mesmo processo para o período de dia 20 de fevereiro às 17:30 UTC, 

obtém-se o exposto na figura 28. Neste caso, faz-se uma diminuição da temperatura ao longo 

do perfil vertical, de cerca de 12.5⁰C. O valor de -10⁰C é atingido a uma altitude um pouco mais 

baixa que a verificada quando se observam os valores máximos de retrodispersão. Contudo, os 

valores de despolarização manter-se-iam constantes acima dessa altitude. Os perfis de núcleos 

de gelo cresceriam consistentemente com a diminuição da temperatura com a altitude, 

aumentando os valores de forma aproximadamente constante.  

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 28: Perfis de a) Coeficientes de Retrodispersão; b) Razão de Despolarização; c) Densidade 
Numérica de Partículas de Raio Superior a 280 nm; d) Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações e 

os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON para os dados lidar a 532 nm de d1)[DeMott et al., 
2010] (magenta e verde) [DeMott et al.,2015] (vermelho e amarelo); d2) [Niedman et al., 2012] (azul 

escuro e azul ciano); d3) [Steinke et al., 2015] (magenta e vermelho tracejado). Indicação das altitudes às 
quais as temperaturas são de -5ºC, -10ºC, -15ºC e -20ºC, Dados relativos às 17:30 UTC do dia 20 de 

fevereiro de 2017 em Granada.  

. 

De observar que, entre temperaturas de cerca de -10⁰C e de cerca de -20⁰C, o perfil que 

representa a parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2010) apresentaria valores 

ligeiramente inferiores aos das restantes parametrizações. Fora desse intervalo, e com 

diferenças nos valores sempre inferiores a uma ordem de grandeza, os valores correspondentes 

à parametrização desenvolvida por Niedman et al. (2012) são superiores aos correspondentes à 

parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2015) especificamente para as poeiras, seguida 
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pelos valores correspondentes à parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2010). Quanto 

à parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015) ela apresentaria, abaixo de 

temperaturas de cerca de -18⁰C, diferenças de valores de menos de uma ordem de grandeza 

relativamente aos valores obtidos a partir das restantes parametrizações, e tal como nos casos 

anteriores, a tendência era de aproximação dos perfis em altitude, ao longo de quase todo o 

perfil de núcleos de gelo. Para ambos os casos de Granada, as curvas correspondentes a cada 

parametrização aplicando os dois métodos do POLIPHON, apresentariam diferenças sempre 

muito inferiores a uma ordem de grandeza. 

Os dados aqui apresentados parecem revelar que a diminuição de temperatura de uma 

massa de ar portadora de uma carga de aerossóis de poeira considerável, deverá incrementar 

os níveis de nucleação de gelo. Poderia ocorrer que por exemplo, essa massa de ar fosse 

advectada para zonas mais frias, ou que ascendesse na troposfera por convecção (por elevação 

orográfica, convergência à superfície ou divergência em camadas superiores, são outros 

mecanismos possíveis) aumentando assim o potencial de nucleação de gelo. Destaca-se que os 

valores relativos à parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015) só se aproximam dos 

valores relativos às restantes parametrizações para valores de temperatura muito baixos, 

inferiores a -20⁰C. No caso do dia 23 de fevereiro de 2017 às 12:00 UTC, pode observar-se na 

figura 29 que para temperaturas inferiores a -25⁰C, os valores relativos a esta parametrização 

se aproximam bastante dos valores relativos à parametrização desenvolvida por Niedman et al. 

(2012).  Esse será um dos fatores para esse aumento, mas nos casos analisados, principalmente 

para os casos de Évora, também se observa que o aumento da carga de aerossol terá impacto 

na nucleação de gelo.  

A figura 29 mostra uma comparação dos perfis de núcleos de gelo, antes e depois da 

deslocação dos perfis de temperatura para os quatro casos analisados. Observou-se um 

aumento nos valores da densidade numérica de núcleos de gelo nos respetivos perfis de núcleos 

de gelo e para as quatro parametrizações, indicando um aumento considerável na eficiência de 

nucleação. Para o período das 22:30 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017, depois de se ter feito 

o deslocamento do perfil da temperatura, observa-se um aumento na densidade numérica de 

núcleos de gelo de mais de duas ordens de grandeza nos perfis correspondentes às 

parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. (2010) acima dos 3500 m, por DeMott et al. 
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(2015) e por Niedman et al. (2012) e de mais de uma ordem de grandeza para o perfil 

correspondente à parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015). Resultados idênticos 

são obtidos para o caso de Granada do dia 20 de fevereiro de 2017 às 17:30 UTC.  

Para o caso de dia 23 de fevereiro às 12:00 UTC em Évora, a diferença nos valores para 

as parametrizações desenvolvidas por DeMott et al (2015) e Niedman et al. (2012) são de mais 

de duas até três ordens de grandeza e de mais de entre uma e duas ordens de grandeza para o 

perfil correspondente à parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015). Resultados 

idênticos são obtidos para o caso de Granada do dia 20 de fevereiro de 2017 às 12:00 UTC.  

 

   

Figura 29: Perfis Núcleos de Gelo, aplicando as parametrizações de [DeMott et al., 2010,2015]; 
[Niedman et al., 2012]; [Steinke et al., 2015], aplicando os métodos de 1-passo e 2-passos do POLIPHON 
para os dados lidar a 532 nm. Dados relativos aos períodos das 22:30 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017 
e das 1200UTC do dia 23 de fevereiro de 2017 para os casos de Évora e aos períodos das 1200UTC do dia 

23 de fevereiro de 2017 e das 17:30 UTC do dia 20 de fevereiro de 2017 para os casos de Granada. 

 
A metodologia seguida para a obtenção de perfis de núcleos de gelo, passa, depois da 

separação do conteúdo de poeira através da técnica de separação de partículas de poeira, e da 

estimativa dos coeficientes de extinção obtidos multiplicando o coeficiente de retrodispersão 

pela razão lidar [Steinke et al., 2015], por converter os perfis de coeficientes de extinção em 

perfis de densidade numérica de partículas e proceder à conversão dos perfis de densidade 

numérica de partículas a perfis núcleos de gelo. Essa relação linear entre os coeficientes de 

extinção e a densidade numérica de núcleos de gelo pode ser observada na figura 30. Os dados 
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correspondem aos valores obtidos para as parametrizações desenvolvidas por DeMott et al. 

(2010, 2015) e por Niedman et al. (2012). Os dados mostrados são relativos aos núcleos de gelo 

existentes aos -10⁰C, antes e depois de se ter simulado o caso de se deslocar todo o perfil vertical 

das temperaturas obtidas através do GDAS (Global Data Assimilation System), aos -15⁰C e aos -

20⁰C. Aplicou-se este procedimento com o fim de se simularem as consequências em termos de 

alteração na densidade numérica de núcleos de gelo, por exemplo, na eventualidade de haver 

transporte horizontal para regiões mais frias [Mamouri et al., 2014] ou em nuvens convectivas 

atrás de congelação por imersão.    

 

Figura 30: Relação entre a densidade numérica de núcleos de gelo, com os coeficientes de extinção e a 
temperatura, para os períodos selecionados do evento ocorrido entre os dias 20 e 23 de fevereiro de 

2017, em Évora e Granada. 

 

Os resultados revelam um considerável aumento no número de núcleos de gelo, com a 

diminuição da temperatura. A diferença em termos de concentração de núcleos de gelo para 

uma diminuição de 5⁰C nos valores de temperatura, é de cerca de uma ordem de grandeza, 

havendo um aumento da densidade numérica de núcleos de gelo com a extinção. Observa-se 

que com uma diminuição na temperatura em 5⁰C, ocorre um aumento nos valores da densidade 

numérica de núcleos de gelo de cerca de uma ordem de grandeza. A densidade numérica de 

núcleos de gelo também aumenta em cerca de uma ordem de grandeza, com um aumento nos 

coeficientes de extinção de cerca de 300 m-1.   
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4.5.6. Alterações após o aparecimento de nuvens de níveis médios 

 
Entre as 12:00 UTC e as 13:30 UTC do dia 23 de fevereiro ocorreu a presença de nuvens 

sobre a Península Ibérica a altitudes entre os 3000 e os 4000 metros, como observado na análise 

do sinal corrigido para o caso de Évora (figura 11). Aplicam-se as parametrizações desenvolvidas 

por DeMott et al. (2010, 2015) e por Niedman et al. (2012) para o período das 13:30 UTC. Os 

resultados são mostrados nas figuras 31 e 32, tendo-se estimado a densidade numérica de 

núcleos de gelo para esse período no caso de se ter feito a deslocação do perfil de temperatura 

colocando a temperatura de congelação ao nível de 0 metros.  

 

Figura 31:  Comparação dos perfis de Retrodispersão, despolarização linear de partículas e de densidade 
numérica de núcleos de gelo, antes e após o aparecimento de nuvens, para o dia 23 de fevereiro de 

2017, em Évora. 

 
 

Pretendeu-se com este processo, avaliar as alterações ocorridas em termos de núcleos 

de gelo, antes e após o aparecimento de nuvens, comparando uma hora em que ainda não 

existem nuvens com outra onde já aparece essa cobertura de nuvens. Na figura 29, observam-

se os perfis de retrodispersão e despolarização, antes e depois do aparecimento das nuvens e 

nas figuras 32 e 33, comparam-se os perfis de núcleos de gelo, aplicando as três 

parametrizações.   

Os dados da retrodispersão confirmam os valores mais elevados do sinal corrigido, 

sendo observado um pico de retrodispersão para altitudes a rondar os 4000 m. Àquelas 
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altitudes, o perfil revela que não ocorreram alterações significativas na densidade de núcleos de 

gelo. De uma forma geral, os perfis de ambos os períodos são bastante aproximados.  

 

 

Figura 32:  Comparação dos perfis de núcleos de gelo, aplicando as parametrizações desenvolvidas por 
DeMott et al., (2010, 2015), e por Niedman et al., (2012) após ser aplicado o método de 2-passos do 

POLIPHON, antes e após o aparecimento de nuvens, para o dia 23 de fevereiro de 2017, em Évora 

 

Figura 33:  Comparação dos perfis de núcleos de gelo, aplicando as parametrizações desenvolvidas por 
DeMott et al. (2010, 2015), e por Niedman et al. (2012) após ser aplicado o método de 2-passos do 

POLIPHON, e feita a deslocação do perfil de temperatura, antes e após o aparecimento de nuvens, para 
o dia 23 de fevereiro de 2017, em Évora 

 

Apenas em algumas altitudes, o perfil de densidade numérica de núcleos de gelo 

apresenta valores ligeiramente superiores ao que ocorria antes do aparecimento das nuvens. 

Para as três parametrizações aplicadas, os perfis apresentam-se de forma semelhante. Além 
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disso, observa-se que na comparação realizada após se ter feito a deslocação do perfil de 

temperatura, que após o aparecimento de nuvens, ocorrem valores de densidade numérica de 

núcleos de gelo maiores em praticamente todo o perfil, mantendo-se o pico, na zona de maior 

carga de aerossóis de poeira.   
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5. Conclusões 

O presente trabalho é mais uma contribuição para os estudos acerca da influência dos 

aerossóis no clima do planeta, através da aplicação das observações lidar, nomeadamente na 

análise de perfis de coeficientes de retrodispersão, despolarização e núcleos de gelo.  

Foram aplicadas parametrizações desenvolvidas para a determinação de perfis de 

núcleos de gelo. Os resultados relativos à parametrização desenvolvida por DeMott et al. (2010) 

revelaram enormes discrepâncias para as temperaturas mais próximas à de temperatura de 

congelação. Elas parecem ser confiáveis só para temperaturas inferiores a cerca de -7⁰C. A 

parametrização desenvolvida por Steinke et al. (2015), pelo contrário, parece só ser confiável 

para temperaturas inferiores a cerca de -20⁰C, tendo em conta que os respetivos perfis só se 

aproximam dos perfis relativos às restantes parametrizações a partir dessas temperaturas. Além 

disso, quanto às restantes parametrizações, confirma-se a sua aplicabilidade para o caso de 

temperaturas consideravelmente mais baixas que a temperatura de congelação, especialmente 

entre os cerca de -10⁰C e os cerca de -20⁰C. Os resultados obtidos no presente trabalho revelam 

que para temperaturas mais baixas, se verifica uma maior taxa de nucleação de gelo. No caso 

de ocorrerem temperaturas consideravelmente mais baixas para um mesmo perfil de núcleos 

de gelo, estes tendem a aumentar consideravelmente em número, em cerca de uma ordem de 

grandeza por cada 5⁰C de decréscimo de temperatura, com subsequente aumento em termos 

de cristais de gelo. É, portanto, de esperar que sem considerar outros possíveis fatores como a 

humidade e os padrões de vento, que caso haja um aumento das temperaturas médias em 

regiões próximas das zonas fonte de poeira, tenda a haver uma diminuição em termos de cristais 

de gelo formados, podendo isso implicar alterações nos padrões de precipitação. Para nuvens 

de níveis médios (com base a partir dos 2000 m e temperaturas da ordem dos -5⁰C a -30⁰C) se 

houvesse um aumento nas temperaturas que se traduzisse numa diminuição da concentração 

de cristais de gelo desenvolvidos à custa das gotas de água, isso teria implicações no balanço 

radiativo. Contudo, há muita incerteza sobre que efeitos poderiam existir por via de uma 

alteração em termos de núcleos de gelo.  

Avaliar os efeitos de variações locais de temperatura, pode não ser uma boa 

aproximação para avaliar as consequências de variações de núcleos de gelo em termos das 

alterações climáticas, visto existirem variáveis como a humidade e os padrões de vento, que 
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podem também ter influência. São necessários mais estudos para avaliar a relação entre 

variações significativas de temperatura, alterações climáticas e nucleação de gelo. Mais 

trabalhos são necessários com a finalidade de avaliar as interações aerossóis-nuvens e de como 

essas interações podem afetar o clima.  
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