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RESUMO

Esta tese, baseada principalmente em técnicas de sensoriamento
remoto, investigou as variacdes na superficie de geleiras situadas nos trépicos
andinos bolivianos nas Ultimas décadas. Também tenta identificar qual a relacdo
entre essas variacdes com controles climaticos na bacia Amazénica.

Uma alternativa aos meétodos tradicionais do monitoramento das
geleiras € a integracao dos dados de campo com dados de sensoriamento remoto.
Dessa forma, foi desenvolvido um algoritmo semiautomético para a delimitagdo dos
setores frontais de geleiras de montanha, que apresentou uma precisao de £ 73 m
(Ribeiro et al., 2013a). As investigacdes das variacdes das frentes das geleiras de
montanha aplicando essa metodologia devem ficar restritas as médias de retracao
para periodos longos (escalas decenais). Isto se deve aos erros inerentes da
metodologia empregada serem maiores do que a propria retracdo quando aplicado a
periodos curtos (escalas anuais).

A histéria climética recente dos Andes Centrais boliviano foi estudada
com dados do testemunho de gelo (taxas de acumulacdo anual liquida) e de
sensoriamento remoto (variacdo na extensdo de massas de gelo) do Nevado
lllimani, Bolivia (67°44’'W e 16°38’S). Foi identificada uma perda total de area de
9,49 km? a partir de 1963 até 2009, isso representou uma diminuicdo de 35% de sua
area (Ribeiro et al., 2013b). Essa reducao foi menor entre 1963 e 1983 (12%). Apds,
essa diminuicdo foi constante até 2009 (26 anos), com uma perda de 26% em area.
Um testemunho de gelo obtido nesse mesmo sitio apresentou uma acumulagéo
anual liquida média de 0,76 m em equivalente d'agua e uma tendéncia de queda
para o periodo 1960-1999 (Ribeiro et al. 2013b). Quando separamos a tendéncia da
taxa de acumulacdo em dois periodos (1960-1981 e 1981-1999), o primeiro
apresenta uma situacdo de estabilidade (média de 0,92 m a® em equivalente
d'agua); ja& o segundo uma diminuicdo na tendéncia (média de 0,56 m a™ em
equivalente d'agua). A comparacdo das variagcbes de area com as taxas de
acumulacéao liquida do Nevado lllimani identificam que o periodo de menor retracao
das geleiras (1963—-1983) coincidiu com a estabilizacdo das taxas de acumulag&o no
testemunho de gelo (Ribeiro et al. 2013b). Apds 1980, a diminuicdo da acumulacéo
no testemunho de gelo € acompanhada pela intensificacdo da retracéo superficial da
geleira. As reducfes da massa de gelo e da taxa de acumulacéo liquida observadas

nesse periodo provavelmente estdo relacionadas com a maior frequéncia e
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intensidade dos eventos El Nifio que ocorreram do final dos anos 1970 até o inicio
dos anos 2000. Uma vez que tais eventos ocasionam aumento da temperatura do ar
e diminuicdo das nuvens sobre os Andes Centrais.

Apds 1999 ocorreu aumento na taxa de acumulacdo na regido de
estudo, indiretamente demostrado por dados do testemunho de gelo de Quelccaya
(16% acima da média do periodo anterior a 1999). Porém, isso ndo foi suficiente
para a estabilizacdo das dimensdes das geleiras. Possivelmente, essa Ultima fase
de retracdo (pdés 1999) esteve relacionada ao aumento da temperatura do ar e da
altitude da isoterma anual de 0°C. Foi constatada que concomitantemente a um
Atlantico tropical norte aquecido, o balanco de massa das geleiras bolivianas torna-
se mais negativo (Ribeiro et al., 2014).

A variacdo da acumulacao anual no sitio dos dois testemunhos de gelo
(limani e Quelccaya) apresentou 0 seguinte padrdo de variagdo: aumento entre
1960-1981; diminuicdo entre 1981-1999 e novamente aumento entre 1999-2009.
Ao compararmos essas tendéncias gerais com as informacfes das estacdes
meteoroldgicas da bacia amazbnica, constatamos que eles sdo similares somente a
agueles do noroeste da regido Amazonica, exemplificada pela estagcao
meteoroldgica de laureté (00°37'S, 69°12'W) (Ribeiro et al., 2014). Essa é a regido
da Amazobnia cuja variabilidade climatica mostra a mais forte modulacdo pelo

fenbmeno ENSO, conforme Obregon e Nobre (2006) que a denominaram R1.



ABSTRACT

This thesis, based mainly on remote sensing techniques, investigates
area variations over the past decades of glaciers located in the tropical Bolivian
Andes. It also attempts to identify relations between glaciers variations with the

Amazon basin climatic controls.

Glaciers front positions monitoring by automatic analysis of satellite
sensors data usually results in underestimation of glacier termini positions. Band
ratios (e.g., near infrared to middle infrared) and normalized bands differences (e.g.,
normalized difference snow index e normalized digital vegetation index) are not able
to identify debris-covered areas of glaciers. We developed a semi-automatic
algorithm for delimiting frontal boundaries of Andean mountain glaciers using the
China-Brazil Earth-Resources Satellite and Shuttle Radar Topography Mission data.
This algorithm has a £73 m horizontal precision for glacier surveys. Investigations on
mountain glaciers front variations using our methodology should be restricted to long

term (decanal) retreat averages.

The recent climate history of the Bolivian Central Andes was studied
using data from the ice core (net annual accumulation rates) and remote sensing
(variation in the extension of ice masses) of Nevado lllimani, Bolivia (67°44'W,
16°38'S). Totally, there was 9.49-kmz area loss from 1963 to 2009; this represented a
35% decrease in area (Ribeiro et al., 2013b). The reduction was smaller from 1963 to
1983 (12%). Atfter, the glacier retreat was constant until 2009 (26 years) with a 26%
area loss. An ice core obtained at the same site showed a mean annual net
accumulation rate of 0.76 m a™ in water equivalent, and a decreasing trend for the
period 1960-1999 (Ribeiro et al., 2003b). When we divide the accumulation rate
trend in two periods (1960-1981 and 1981-1999), the first shows a stable situation
(mean 0.92 m a™ in water equivalent), the second a decreasing trend (average 0.56
m a’ in water equivalent). The comparison of area changes with the net
accumulation rate at Nevado lllimani identified that the period of lowest glaciers
shrinkage (1963-1983) coincided with the stabilization of accumulation rates in the
ice core (Ribeiro et al., 2013b). After 1980, the accumulation reduction in the ice core
was accompanied by glacier area shrinkage. These observed decreases are

probably related to a higher frequency and intensity of El Nifio events that occurred
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from late 1970s to early 2000s. Such events increase air temperature and decrease

clouds cover over the Central Andes.

After 1999 there was an increase in the accumulation rate in the study
region, indirectly demonstrated by ice core data from Quelccaya (16% above the
average for the period before 1999). However, this was not enough for the glaciers
areas stabilization. Possibly, this latest retraction phase (post 1999) was related to air
temperature and annual 0°C isotherm altitude increases. Concomitantly with a warm
tropical North Atlantic, the mass balance of Bolivian Glacier becomes more negative
(Ribeiro et al., 2014).

The variation of the annual accumulation at the two ice cores site
showed the following pattern of change: an increase from 1960 to 1981, a decrease
from 1981 to 1999 and again an increase from 1999 to 2009. Comparing these
general trends with information from Amazon basin weather stations, we found that
they are similar only to those of the northwestern Amazon region, exemplified by the
weather station laureté (00°37'S, 69°12'W). This is the region of the Amazon where
the climatic variability shows the strongest modulation by the ENSO phenomenon,
according to Obregon and Noble (2006) who called it R1.
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CAPITULO 1

INTRODUCAO



1.1 As geleiras tropicais andinas e a AmazoOnia

Em termos ambientais a bacia amazoénica (com 6,5 milhées de km?) é
um dos responsaveis pelo processo de transferéncia de energia através do planeta,
onde a conveccdo € o mecanismo chave de aguecimento da atmosfera e de sua
variacdo. A conexdo do clima se da quando a energia que atinge a superficie
terrestre é devolvida para a atmosfera na forma de fluxo de calor sensivel
(aquecimento) e latente (evapotranspiracao). Essa energia liberada se desloca e vai
influenciar o clima da Africa do Sul, América do Norte, sudeste da Asia e Europa
(WERTH e AVISSAR, 2002).

Para FISCH et al. (1998), o clima Amazbnico € regular, sendo
modificado excepcionalmente durante o El Nifio, que altera o regime da chuva e traz
periodos secos na estacdo chuvosa (dezembro/janeiro/fevereiro). Nesse evento
climatico a Zona de Convergéncia Intertropical (ZCIT) desloca-se mais ao norte do
gue a sua posicdo normal sobre o Atlantico tropical. Como consequéncia temos
ventos alisios mais fracos de nordeste que acabam por reduzir a umidade que
penetra no interior da regido amazonica e, com isso, inibem a formagdo de
atividades convectivas. Outra consequéncia € o aumento da temperatura e dos
niveis de diéxido de carbono. Uma vez que, sucessivos anos secos (devido ao El
Nifio) reduzem a fotossintese primaria da vegetacdo e aumentam, pela inducéo
humana, os fogos nas florestas, principalmente do Brasil e da Bolivia (COCHRANE
et al., 2002).

Nas ultimas décadas o meio ambiente amazbénico tem sofrido grandes
alteracdes devido a imigracdo (e o consequente aumento da populacdo nas grandes
cidades), e a intensa expansdo da cultura da soja e da pecuéria. PIELKE (2002)
afirma que esses problemas ja afetam as caracteristicas da baixa atmosfera e que
as mudancas no uso da terra e na cobertura dos solos sobre os tropicos umidos
alteram e transformam a dinamica e formacéo das nuvens modificando a convecc¢ao
dos cumulos. RAY et al. (2006) observaram que a troca de vegetacdo
(floresta/desmatamento por pastagem) reduz a precipitacéo total em 10%, além de
diminuir a evapotranspiragdo real em 24%. TARDY et al. (1994) mostraram que
entre 1910 e 1990, a chuva e a vazdo de &gua do rio Amazonas diminuiu
sistematicamente. PAIVA e CLARKE (1995) indicam uma tendéncia negativa de

precipitacdo sobre boa parte do norte da Amazdnia e da bacia do rio Xingu.
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A mudanca no clima amazonico, devido ao desflorestamento, indica
gque as nascentes nas regides montanhosas dos Andes podem sofrer uma
significativa diminuicdo na sua alimentacdo (precipitacdo) em consequéncia da
reducdo da umidade atmosférica (RAY et al., 2006). Neste respeito, 0os paises
andinos podem sofrer significativamente a partir da perda das chuvas da floresta da
bacia Amazoénica (LEAN et al. 1993). Por exemplo: na Costa Rica, ja existe um nitido
declinio nas chuvas sobre as montanhas ao oeste do pais, como resultado do
desmatamento no leste (RAY et al.,, 2006). A bacia amazbnica e suas florestas
(através da evapotranspiracdo) afetam, portanto, a queda de chuvas sobre os
Andes. Essa diminui¢cdo da precipitacdo combinada com o aumento da temperatura
global acaba por influenciar diretamente o comportamento das geleiras tropicais
(WERTH et al. 2002).

A relagdo entre o ciclo hidrologico e o clima na América do Sul,
especialmente na Amazonia, ainda carecem de mais estudos. Nesta regido as
estacdes climaticas sdo muito esparsas e a falta de dados de alta qualidade de
precipitacdo e cotas/vazdes tornam dificil o estudo das mudancas climaticas na
variabilidade do clima na regido. Conforme THOMPSON et al. (2003), o testemunho
de gelo além de fornecer arquivos do passado climatico registrado nas camadas de
gelo, ainda examina as possiveis forcantes climaticas na época de sua deposicao
como: concentracfes gases do efeito estufa, mudancas na atividade solar, erupcées
vulcéanicas, etc. O clima anual sobre os tropicos (onde esta localizada a Amazonia) é
dominado por duas estacdes bem definidas (verdao/Umido e inverno/seco) e as
geleiras dos Andes Centrais sdo alimentadas durante a estacdo Umida por
precipitacbes que vém da bacia amazodnica. Portanto, podemos considerar tais
geleiras como indicadores indiretos (proxys) das condicdes ambientais passadas
para a Ameérica do Sul.

SIMOES (comunicacdo oral) datou o testemunho do Nevado lllimani
para os 36 metros superiores em aproximadamente 40 anos de registro ambiental.
Nesses estudos fez uso de diversas técnicas para analise, tais como: razdes de
is6topos estaveis, analise de particulas insoliveis, cromatografia ibnica e
condutividade elétrica. Através da analise das razBes de concentracdo de is6topos
estaveis (%0 e 8D), determinou o histérico de precipitacdo para o periodo
1958-1998. Para este periodo, a taxa meédia de acumulagéo anual encontrada foi
de 0,64 m equivalente de &gua por ano. Além disso, encontrou-se uma alta

variabilidade anual na taxa de acumulacéo (0,38 a 0,95 m de agua equivalente por
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ano). Ao analisar esses mesmos dados, CORREIA (2003a) identificou um aumento
geral na acumulacéo para o final do século XX, que poderia estar relacionado com a
exploracao intensiva da Amazonia, a qual teve inicio nos anos 1970. Conforme esse
estudo, as queimadas anuais, com a injecdo de particulas de aerossol na atmosfera,
poderiam afetar os mecanismos de formagéao e precipitacdo de nuvens, modificando
padrdes espaciais de precipitagao.

Ao estudarem as forcas climaticas atuantes nesta regido, VUILLE
(1999) determinaram a tendéncia da média anual de temperatura sobre o periodo
compreendido entre 1938-1998. Eles determinaram que a taxa de aquecimento
mais que triplicou sobre os ultimos 25 anos (com um aumento médio de
0,32 °C - 0,34°C/década) e que os anos mais quentes foram 1997/1998, anos de El
Nifio.

Essas informagées vém ao encontro do comportamento de muitas
geleiras que estdo retraindo, localizadas nas mais diversas latitudes entorno do
mundo. Dois exemplos de retracdes em diferentes localidades sdo as geleiras nos
Andes peruanos (AMES, 1998; THOMPSON et al.,, 2003) e aquelas no Alaska
(MEIER e DYURGEROV, 2002). Embora seja dificil precisar causa e efeito, parece,
em alguns casos, que o0 aquecimento é o principal condutor da rapida retracéo e do
desaparecimento de campos de gelo e geleiras de altitudes elevadas nos trépicos.
Para THOMPSON et al. (2000) essas massas de gelo de elevadas altitudes nos
tropicos se encontram muito proximas do seu ponto de derretimento (fusdo).
Portanto, respondem rapidamente a qualquer alteracdo na temperatura.
Diferentemente das geleiras temperadas, onde a “alimentagdo” das geleiras ocorre
durante o inverno austral com baixas temperaturas, nos tropicos a sua “recarga” é
realizada durante os meses mais quentes de verdo austral. Isso faz com que os
processos de ablacdo e acumulacao ocorram simultaneamente, diferentemente das
geleiras de altas latitudes. Isso torna o seu estudo um excelente indicador de
alteracdes nas condigdes climaticas.

Nas geleiras tropicais andinas, os resultados mostram que a
acumulacdo medida acima dos 5.500 m de altitude esta compreendida entre 0,70 e
1,20 m equivalente de 4gua anual. Ndo foram observadas acumulagbes maiores, 0
gue pode estar relacionado a baixa quantidade de vapor de 4gua transportado pelas
massas de ar acima dos 6.000 m, ou 0s ventos que n&o permitem maiores
acumulagcdes nos cumes (COMUNIDAD ANDINA, 2007). Por outro lado, as geleiras

maiores podem demorar entre cinco e dez anos para responder as mudancas do
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entorno. Isto quer dizer que o movimento da frente de uma geleira durante um
determinado ano depende tanto do balanco de massa na zona de ablacdo durante
esse mesmo ano, como do excedente ou déficit acumulado em toda a superficie da
geleira durante os anos anteriores. Isto explica a importancia de uma andlise de
longa duragao das variagbes na frente da geleira, em termos do estudo sobre a
tendéncia da variacao do clima (FRANCOU et al., 2004a).

Embora muito reduzidas em area nos dias de hoje se compararmos
com o maximo da ultima Idade do Gelo, as geleiras tropicais sdo importantes
agentes de erosdo, esculpindo e dando forma aos altos vales andinos. Além disso,
nos periodos em que as chuvas séo escassas, a fusdo do gelo permite manter um
caudal minimo de agua e assim abastecer as plantas de geracdo hidroelétrica, os
centros urbanos, etc. Dessa forma, atuam como reguladoras do regime hidroldgico
em muitas regides andinas (FRANCOU et al. 2004b). Os rios andinos, por sua
topografia e clima favoraveis, criam um potencial consideravel para a geracdo de
energia hidroelétrica. Praticamente metade da eletricidade regional vem do poder
das aguas, onde a instalacdo de pequenas usinas € bastante comum. O poder das
aguas quantifica na Colébmbia, no Equador, no Peru e na Bolivia, respectivamente
80%, 45%, 70% e 40% da geracao de eletricidade (ANDERSON et al., 2011).

Os Andes tropicais abrangem as cabeceiras do rio Amazonas e,
portanto, tem influéncia muito forte sobre o mesmo, em termos geomorfoldgicos,
bioquimicos e ecoldgicos (McCLAIN e NAIMAN, 2008). Isto pode ser traduzido em
termos de fonte de sedimentos, matéria organica e nutriente para os setores mais
baixos da bacia (figura 1). Para esses mesmos autores, as alteracdes previsiveis
(como a construcdo de barragens) podem causar grandes mudancas. Entre elas, a
captura de grandes volumes de sedimentos e a dificuldades da migracdo de peixes
entre as montanhas e as terras baixas. Especula-se que menos do que um quarto
da agua da bacia amazbnica se origina nos Andes, mas que muito dos sedimentos
em suspensdo podem originar-se nas areas de montanhas. MEADE et al. (1985)
concluiram que os rios tributarios vindo dos Andes sé&o fonte do total de sedimentos
suspensos do rio amazonico (entre 90 e 95%). Tomando como exemplo o rio
Madeira, que tem suas cabeceiras nos altos Andes na Bolivia, GUYOT et al. (1992)
determinou o total de sélidos dissolvidos para as terras baixas bolivianas em 7 mega
gramas (Mg) por km? por ano, e a contribuicdo da bacia andina em 80 Mg por km?
por ano. Quanto ao total de sedimentos exportados da bacia deste mesmo rio,

GUYOT et al. (1988) determinaram que mais de 50% desses serdo depositados na
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planicie amazbénica. Existem poucos estudos sobre os fluxos de sedimentos e a
variabilidade dos processos que mobilizam esses materiais a partir dos Andes em

uma escala regional.

[ Exportagdes andinas

Agua. sedimentos. nutrientes,
. matenal

1

T. Migragao de peixes

. Pastagens, rochas

montanha

Floresta de
planicie

Figura 1. A influéncia dos Andes sobre a ecologia e bioguimica da Amazobnia.
(adaptado de McCLAIN e NAIMAN, 2008).

1.2 A glaciologia tropical

A analise das geleiras proporciona tanto um arquivo das mudancas
ocorridas no passado, como um sensor natural da variabilidade climatica regional,
fornecendo indicios para analises de mudanga no clima (CUFFEY e PATERSON,
2010). Temos conhecimento de que no passado a criosfera apresentou grandes
variacbes sobre muitas escalas de tempo, desde as ldades do Gelo até com
variacbes térmicas menores (e.g., Pequena ldade do Gelo). As oscilacbes de
temperatura do final do Maximo Glacial do Pleistoceno, primeiramente observadas

nos testemunhos de gelo polares, também foram identificadas em geleiras tropicais.
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Neste caso, fornecem uma maior resolugdo temporal para as analises, uma vez que
apresentavam maiores taxas médias de precipitacdo e de acumulacdo (THOMPSON
et al., 1985).

Nas regides tropicais, as geleiras existem na América do Sul (entre a
Bolivia e a Venezuela), Africa e Oceania (Irian Jaya). Os Andes tém
aproximadamente 99% das massas de gelo situadas nos trépicos (KASER e
OSMASTON, 2002). Dos 2.500 km? de cobertura glacial situada na América do Sul,
70% localizam-se no Peru, 20% na Bolivia e 4% no Equador e Colémbia. Estudos
recentes mostram que muita das geleiras tropicais vem experimentando drasticas
reducdes de suas areas. Para exemplificar esses fatos, segundo o Grupo de Trabajo
de Nieves e Hielos del Programa Hidrologico Internacional de United Nations
Educational, Scientific and Cultural Organization (GTHN-PHI-UNESCO, 2009), a
Cordilheira Blanca no Peru teve uma perda total de sua superficie glacial de 26%
(entre 1970 e 2003); na Bolivia as estimativas indicam redu¢fes da ordem de 50% a
partir da década de 1970 até os dias atuais; no Equador os inventarios glaciais de
1997 e 2006 sugerem uma perda 27% de area; na Coldbmbia nos ultimos dez anos a
reducdo foi de 2 a 5%; na cordilheira de Mérida (Venezuela) uma perda de 87% da
superficie glacial foi identificada nos ultimos 50 anos.

Um dos fatores responsaveis pelo desaparecimento dessas massas
glaciais seria o aumento da temperatura média anual nos Andes tropicais em
aproximadamente 0,8°C nos ultimos 30 anos (VUILLE e BRADLEY, 2000). Isso se
deve ao aumento da chuva (em substituicdo a neve) nos setores menos elevados
das geleiras. Desse modo, o gelo fica mais exposto (< albedo), aumentando a
guantidade de energia absorvida pela geleira e intensificando o seu derretimento
(FAVIER et al., 2004). Esta situacéo faz com que as geleiras pequenas (< 1 km?),
localizadas em baixas altitudes, ndo recuperem o seu déficit, mesmo durante os
anos mais frios. Por isso, correm sérios riscos de desaparecer (COMUNIDAD
ANDINA, 2007).

Ja para a precipitacdo nado fica clara nenhuma tendéncia, suas
variacbes podem ser associadas as particularidades regionais, marcadas por sua
relacdo com o fendbmeno (El Nifio Oscilagdo Sul). Para FRANCOU e PIZARRO
(1985), os eventos El Nifio estdo associados as temperaturas entre 1°C e 3°C acima
da média, as quais causam um aumento na fusdo das geleiras e diminuicdo da
nebulosidade, que acabam por manter baixos os valores de albedo. Nas bacias

hidrograficas que possuem um regime essencialmente glacial, os fluxos
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provenientes da fusdo sdo dominantes durante esses eventos. JA nas bacias
hidrolégicas com baixa cobertura glacial, ao contrario, 0 aumento do escorrimento
por fusdo nado é suficiente para compensar os déficits produzidos pela escassez das
precipitacdes (Bolivia e sul do Peru). A maior ocorréncia do El Nifio, a partir da
década de 1970, associado com o aumento da temperatura média, explicam o
retrocesso das geleiras dos Andes tropicais (GTNH - PHI-UNESCO, 2009).

O comportamento irregular dos eventos El Nifio/ La Nifia €& uma das
principais incertezas nas projecfes climaticas para os Andes. Sendo assim, € dificil
uma previsdo confidvel para esta regido, na medida em que as vazdes sao
fortemente controladas pela ocorréncia desses eventos. Por isso, 0s modelos para
esta regido devem ser tratados com muito cuidado (MARENGO et al. 2011). Para
VUILLE et al. (2008), as projegcbes correntes sugerem que as temperaturas nos
Andes podem aumentar entre 4.5°C e 5°C no século XXI. Quanto ao
desaparecimento das geleiras, inicialmente ocorreria um aumento dos caudais nos
rios localizados nas bacias abastecidas pelas mesmas, seguido pela diminui¢édo
drastica do volume e regularidade dos recursos hidricos. E, finalmente, o regime
hidrologico se tornara cada vez mais niveo-pluvial. Quanto a futura disponibilidade
hidrica para a regido andina, estudos conduzidos por POUYAUD et al. (2005)
sugerem que o volume de fluxo dos rios pertencentes a bacia de drenagem da
Cordilheira Blanca (Peru) serdo reduzidos a zero entre 2175 e 2250. Na Colémbia, a
retracdo das geleiras produzird problemas na disponibilidade de agua entre 2015—
2025 (IDEAM, 2000). FAVIER et al.(2008) afirmam que no Equador a contribuicdo
da agua de derretimento ndo afetard apenas as areas das cabeceiras, mas,
especialmente, a producdo de agua dos paramos e dos aquiferos existentes.

Para VIVIROLI et al. (2011) o tema é ainda mais complexo quando
levamos em conta a questao do uso domestico da agua, onde paises como Equador
e Coldémbia dependem fundamentalmente do fluxo da agua dos paramos dos Andes
como sua principal fonte de suprimento de agua. Além disso, na Bolivia e no sul do
Peru a fonte de agua predominantemente vem dos altos rios andinos. Como a
maioria das geleiras tropicais possui menos de 200 m de espessura e reduzidos
volumes de gelo, seu total derretimento ocasionaria um aumento insignificante no
nivel dos mares (x0.1 mm). Para tomarmos como comparacgdo as regides polares,
se toda a massa de gelo da Antartica e da Groenlandia derretesse, produziria um
aumento de aproximadamente 72 metros do nivel dos oceanos. Se o derretimento

considerado fosse de todas as geleiras de montanha, este aumento seria de apenas
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24 cm (COMUNIDAD ANDINA, 2007). Por isso, grande parte das pesquisas sobre
as geleiras tropicais reside no fato de ser um sinal indireto das condi¢cdes ambientais
passadas a nivel regional e continental para a América do Sul (THOMPSON et al.,
1985; THOMPSON et al.,, 2000; RAMIREZ et al., 2001; RAMIREZ et al., 2003;
KNUSEL et al., 2003), e ndo apenas para estimar a sua pequena contribuicio para o
aumento do nivel dos mares.

Com o objetivo de obter essas informacdes (condicdes ambientais
passadas), muitos esforcos foram realizados para a extracdo e analise de
testemunhos de gelo desde a peninsula Antartica e Patagbnia - até o Chimborazo
(Equador) nos ultimos 20-25 anos. Essas pesquisas iniciaram no ano de 1983,
lideradas pelo grupo do prof. Lonnie Thompson, do Bryd Polar Research Institute,
Ohio State University, Estados Unidos da América (EUA). Este grupo extraiu
diversos testemunhos de gelo dos Andes tropicais. O primeiro deles no sul do Peru
(calota de gelo de Quelccaya, 13°56°S, 70°50°W, 5.670 m.); o segundo ha montanha
de Huascaran (9°07°S, 77°37'W, 6.048 m., este sitio localizado ao norte do Peru); o
terceiro, no oeste da Bolivia na calota de gelo do Sajama (18°06'S, 68°53'W, 6.542
m) (THOMPSON et al., 1985; THOMPSON et al., 1995; THOMPSON et al., 1998). O
quarto e ultimo testemunho de gelo extraido nos Andes tropicais foi no Nevado
lllimani (16°37°S, 67° 46°'W, 6.350 m., localizado no setor central da cordilheira dos
Andes). Este ultimo testemunho foi obtido pelo Institut de Recherche pour Le
Développement (IRD) no ano de 1999, que auxiliou na reconstrucdo da composicao
e evolugdo da quimica da atmosfera na regido da bacia Amazbnica
(CORREIA et al., 2003b; DE ANGELIS et al., 2003 RAMIREZ et al., 2003). Isso foi
possivel devido a sua localizacdo (a apenas 300 km) da floresta Amazdnica e por
receber durante os meses de verdo a adveccao de massas Umidas vindas da bacia
amazébnica (VUILLE e AMMANN, 1997; SATYAMURTY et al., 1998).

A andlise desses quatro testemunhos de gelo (Huascaran, Quelccaya,
lllimani e Sajama) foi baseada (principalmente) sobre informagdes deduzidas a partir
da composicédo isotopica de 5'80 e 8D, onde os resultados apresentaram uma boa
coeréncia entre os registros, sugerindo uma histéria climatica similar para o século
XX (RAMIREZ et al., 2003). Ao compararem 0sS registros meteoroldégicos com o0s
registros isotopicos para os Andes tropicais, HARDY et al.(2003) e HOFFMANN et
al. (2003) identificaram uma forte correlacdo entre as mudancas na precipitacéo e

mudancas nos valores de oxigénio. Esses autores supdem que nos trépicos, a razdo
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de isGtopos estaveis na geleira € controlada por mudancas na area fonte de

precipitacdo, e ndo pela temperatura, como nas regides polares.

1.3 Objetivo

O principal objetivo desta tese é a investigacdo de variagcbes nas
dimensdes das geleiras nos Andes Centrais bolivianos nas ultimas décadas, com
auxilio de técnicas de sensoriamento remoto. Também tenta-se identificar qual a

relacdo entre essas variagdes com controles climéaticos na bacia Amazénica.

1.3.1 Objetivos especificos

> Desenvolver um algoritmo semiautomatico para delimitagdo dos
setores frontais das geleiras de montanha. A area teste foi a geleira
Laramkkota, situada na cordilheira Tres Cruces (67°22'-67°32’W e
16°47'-16°09’S), Bolivia.

> Interpretar a historia climatica recente dos Andes Centrais boliviano
baseado em dados do testemunho de gelo (taxas de acumulacdo) e de
sensoriamento remoto (variagdo na extensdo de massas de gelo) do Nevado
lllimani, Bolivia (67°44'W e 16°38’S).

> Comparar observacdoes sobre a extensdo de uma geleira e na
acumulacdo anual de neve no Nevado lllimani com séries climatolégicas
(temperatura anual média do ar e o volume de precipitacdo) de diversas
estacfes meteorologicas da bacia amazonica, para identificar regido (6es)
gue melhor refletem variacbes nos Andes Oriental bolivianos (considerando
gue a maior parte da precipitacdo nesta parte da cordilheira andina origina-se

a leste).
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1.4 Estrutura da tese

No primeiro capitulo (Introducéo) foram apresentadas as relacdes
existentes entre as geleiras tropicais e a floresta Amazoénica. No capitulo seguinte (O
sensoriamento remoto e a determinacdo do balanco de massa das geleiras de
montanha), sao discutidos os diferentes métodos para estimar as variacdes em
dimensdes das geleiras; além das suas propriedades eletromagnéticas nas regides
do visivel e no infravermelho proximo. No terceiro capitulo sdo apresentados os
aspectos técnicos do sensoriamento remoto e da fotogrametria, enfatizando a
construcdo de modelos digitais de elevagcdo. O quarto capitulo (o artigo Algoritmo

para 0 mapeamento de geleiras a partir de dados de sensores remotos) apresenta

um estudo de caso no desenvolvimento de um algoritmo para determinar de forma
semi-automatica a extensdo da superficie de uma geleira de montanha. No quinto

capitulo (o artigo Forty six years of environmental records from Nevadolllimani,

Bolivia, using digital photogrammetry) é determinada a relagdo entre a variacdo das

taxas de acumulacao extraidas do testemunho de gelo com a as variacdes da area

das geleiras no Nevado lllimani. O sexto capitulo (o artigo Andean glacier shrinkage

and the Amazon Basin precipitation variability) identifica a area da floresta

Amazbnica que melhor reflete no mesmo tempo/magnitude, as variacbes nas
dimensdes das geleiras tropicais da Bolivia. O fechamento da tese com a

integralizacdo dos trés artigos € realizado no sétimo capitulo (Conclusdes).



CAPITULO 2

O SENSORIAMENTO REMOTO E DETERMINACAO DO BALANGCO DE MASSA
DE GELEIRAS DE MONTANHA
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Normalmente os ambientes glaciais sdo remotos, o que torna dificil
realizar medidas diretamente sobre o terreno. Uma alternativa a custos nédo téo
elevados e que pode auxiliar no entendimento dos processos que estao ocorrendo é
monitorar essas areas com imagens de sensoriamento remoto. O termo
sensoriamento remoto pode ser definido como “pegar a informagdo de um objeto
sem entrar em contato fisico com ele”. Em relacdo as massas glaciais as
informacgfes incluem dados da sua extensdo espacial, topografia superficial e
subglacial, volume, determinacdo das taxas de acumulacédo e ablacdo (balanco de
massa), zonacao superficial, etc. O conhecimento desses parametros e processos
possibilita um melhor entendimento das for¢as climaticas e das variacbes das
geleiras (REES, 2005).

Essas imagens de sensoriamento remoto podem ser obtidas por
plataformas aerotransportadas/terrestres (e.g., camaras montadas sobre avides/ ou
diretamente sobre o terreno) e em plataformas espaciais (e.g., satélites). Quando a
radiacdo utilizada pelo sensor ocorre de forma natural, é possivel utilizar um sistema
remoto passivo; ja se a radiacdo é gerada pelo préprio sensor entdo sera utilizado
um sistema remoto ativo.

MATZLER (1994) afirma que os mais importantes tipos de imagens
para a caracterizacdo e distribuicdo da neve sao Opticos (incluindo o Visivel e o
Infravermelho Préximo - VIP) e das ondas curtas passivas. Isto se deve ao
comportamento espectral da neve, que apresenta elevado albedo no VIP (a
interpretacdo visual fica mais facil), porém essas imagens estdo condicionadas a
iluminacéo diurna e auséncia de nuvens. Em regides montanhosas e polares essa
altima condicdo pode ser um grande problema. Uma alternativa para esta situacéo é
a utilizacdo de imagens de radar que ndo estdo sujeitas as variacées do tempo.
Porém, a aplicacdo desta técnica esta condicionada a algumas limitacbes, como
distorcdes na geometria e o speckle! das imagens. Os mecanismos de interacdo
entre as ondas curtas e a geleira sdo complicados e variados, e acabam por
dificultar um pouco a interpretacdo visual, introduzindo algumas ambiguidades
(REES, 2005).

O uso do sensoriamento remoto como ferramenta para o estudo dos

fenbmenos glaciais teve inicio da década de 1930, com as fotografias aéreas. A

1 O speckle é um ruido encontrado nas imagens de radar de abertura sintética (SAR —
Synthetic Aperture Radar), que proporciona uma textura granulosa a estas imagens,
dificultando a interpretagdo das mesmas.
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extensdo natural do uso das fotografias aéreas para técnicas espaciais ocorreu nos
anos 1960 com a utilizacdo do satélite TIROS-1. Inicialmente, naquela época, a
cobertura de neve passou a ser rotineiramente monitorada a partir do espaco,
usando sistemas de micro-ondas passivas que apresentava como grande
desvantagem, em relagdo as fotografias aéreas, a sua baixa resolucao espacial
(HUBBARD e GLASSER, 2005).

Com o passar do tempo as tecnologias dos sensores foram avancando.
Na década de 1970, os dados do satélite Landsat comegaram a ser aplicadas para a
identificacdo de alvos glaciais, com uma resolugdo espacial de 80 m. Atualmente
medidas dos sensores satelitais sdo feitas em resolucfes espaciais comparaveis
com fotografias aéreas. Além disso, as diversas bandas espectrais oferecem
informacBes sobre o ambiente glacial que ndo pode ser avaliado apenas por
investigacdes de campo (QUINCEY e BISHOP, 2011).

REES (2005) destaca a importdncia de outras técnicas de
sensoriamento remoto, como: a Radio-Ecossondagem (RES) e o radar de
penetracdo do solo (GPR), a interferometria do Radar de Abertura Sintético (SAR) e
o perfilamento a laser. As duas primeiras podem revelar a estrutura interna e a
espessura da geleira. O SAR revela a topografia da superficie e a sua velocidade, ja
o perfilamento a laser tem demonstrado uma boa habilidade para estudar a
topografia glacial em grandes detalhes. Uma leitura detalhada dessas técnicas pode
ser obtida em HARITASHYA et al. (2011).

2.1 O balan¢co de massa e a dinamica das geleiras

Segundo CUFFEY e PATERSON (2010), as geleiras sao produtos do
clima e da topografia e sdo formadas pela precipitacdo direta de neve, gelo, chuva
ou mesmo avalancha de rocha. Para que esse material se acumule através do
tempo, é necessario que a quantidade precipitada durante os meses Umidos seja
superior a quantidade de material perdido por fusdo ou evaporacéo (processos estes
sédo conhecidos como ablacdo) durante os meses secos. A cada ano que passa, vai
se acumulando uma massa de neve nova sobre a ja existente. Esta, por sua vez, vai
sendo comprimida até se converter em gelo cristalino. Quando este gelo ultrapassa
60 m de espessura, seus niveis inferiores passam a ter comportamento Visco-

plastico, deformando-se internamente e deslizando para baixo (figura 2).
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Figura 2: A dinAmica das geleiras de vale. A massa acumulada em niveis superiores
é transferida para niveis inferiores (adaptado de CUFFEY e PATERSON, 2010).

Determinados fatores controlam esse mecanismo que recebe o nome
de deformacdo interna: a densidade do gelo, a aceleracdo da gravidade, a
espessura da geleira e a declividade do terreno. Outro mecanismo que influéncia na
velocidade da geleira chama-se deslizamento basal, que consiste no derretimento e
deslizamento do gelo sobre um filme de agua, na interface gelo-rocha. A dindmica
consiste em transferir o excesso de massa gerado em niveis superiores para
inferiores (CUFFEY e PATERSON, 2010). Nos periodos em que a geleira se
expande/avanga ela funciona como uma patrola, arrastando todo o material em sua
frente. Ao retrair-se deixa feicdes morfolégicas conhecidas como morainas, as quais

permitem conhecer as extensdes maximas gque a geleira ocupou.

As facies superficiais das geleiras

Sendo as geleiras massas de neve e gelo que se movem
continuamente de uma area mais alta (acumulacdo) para outra mais baixa (ablacdo),
€ possivel distinguir na superficie diferentes setores/facies (figura 3). A parte menos
elevada (area de ablacdo) contém facies de gelo (Qque normalmente ficam expostas
ao fluxo de calor sensivel). A area de ablacdo € também o local onde ocorre a perda
de massa glacial, seja por derretimento, evaporacdo, desprendimento, eroséo eélica
ou avalanchas (CUFFEY e PATERSON, 2010).

No setor mais elevado (area de acumulacdo), normalmente a
precipitacdo se da na forma solida e é o local onde ocorre ganho de massa glacial.

Conforme WILLIAMS et al. (1991), esta area pode ser subdividida em trés facies da
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altitude menor para maior: de neve Umida, de percolacdo e de neve seca. A facies
de neve Umida entre a linha de neve e a linha de neve imida, é aquela onde a neve
estd permanentemente saturada de agua. Ja na facies de percolacdo ocorre ainda
derretimento na superficie, mas a agua percola alguns metros e recongela,
formando lentes, camadas e veios de gelo. A facies de neve seca ndo apresenta
derretimento superficial da neve, mesmo no verdo. A altitude abaixo da qual ocorre
derretimento é delimitada pela linha de neve seca. Entre a linha de neve e a linha de
equilibrio, ocorre a zona de gelo sobreposto, que é formada pelo derretimento e
recongelamento de toda neve acumulada no ano (CUFFEY e PATERSON, 2010;
SIMOES, 2004).

As areas de acumulacdo e ablacdo sdo separadas pela linha de
equilibrio. Esta é uma linha (ou faixa) na superficie de uma geleira na qual durante o
periodo de um ano, a ablacéo é igual a acumulacdo. Devido as variacdes climaticas
(precipitacdo de neve, quantidade de derretimento, temperatura atmosférica), a
altitude da linha de equilibrio no final do verdo pode fornecer informacgdes do
comportamento da geleira, isto €, se 0 balanco de massa € positivo ou negativo. Se
ao longo de alguns anos ocorre o aumento da temperatura e redugdo da
precipitacdo, a altitude da linha de equilibrio aumenta e a geleira retrai, por outro
lado, se a linha de equilibrio baixa, a geleira avanca (WILLIAMS et al., 1991).

<« Area de ablagio » <« Area de acumulagio »
é w“@.ese‘”"
-
E
=

<« Faciesgelo ——»

Limite de
neve encharcada

Zona de gelo
sobreposto

Figura 3: Perfil longitudinal de uma geleira mostrando suas principais facies
superficiais (adaptado de WILLIAMS et al., 1991).
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2.2 Propriedades eletromagnéticas das geleiras nas regifes do visivel e no

infravermelho proximo

Nesta tese usa-se a parte do espectro eletromagnético compreendido
entre 0,4-0,7 um (visivel) e 0,7-1,3 pym (infravermelho préximo) de comprimentos de
onda. Onde o registro da radiacdo no sensor vai depender fundamentalmente de
trés fatores (KAAB, 2005): a) a fonte da radiac&o; b) a transmissdo do sinal através
da atmosfera; c) a interacdo do sinal com a superficie do terreno (as quais, entre
outras coisas € uma funcdo da refletividade ou emissividade dos objetos e seus
vizinhos) e das caracteristicas dos sensores.

Quanto a fonte da radiacdo, aqueles sensores que registram a
radiacdo refletida a partir do terreno (e.g., Vvisivel, infravermelho préximo,
infravermelho curto) ou a radiacdo emitida a partir do terreno (e.g., termal
infravermelho) sdo chamados de passivos. JA 0s sensores gque emitem 0S seus
préprios sinais sdo conhecidos como ativos, como exemplo podemos citar o0 SAR ou
o laser (para mais informagdes ver REES, 2005).

Uma geleira idealizada para os estudos de suas facies superficiais por
imagens satelitais e fotografias aéreas, seria aguela em que uma nova precipitacéo
de neve ndo ocorresse apos o inicio do processo de ablacdo. Porém, nem sempre é
possivel encontrar esta situacao ideal, uma vez que a resposta espectral dos alvos
glaciais pode ser mascarada por diversos fatores naturais, tais como: nova
precipitacdo de neve, congelamento da agua da chuva, contaminagcdo por poeira,
avalanches, etc. (HALL e MARTINEC, 1985).

Na neve e no gelo a refletividade espectral (figura 4) € influenciada,
principalmente, pelos seguintes fatores: tamanho dos cristais de neve, presenca de
impurezas, derretimento e recongelamento das camadas superficiais, topografia do
terreno e inclinacdo solar (HALL e MARTINEC, 1985). Diferentes respostas
espectrais sdo identificadas na sua superficie devido a variacdes na quantidade de
agua livre, rugosidade superficial, espessura das camadas, tamanho e formato dos
grdos. E possivel desta maneira usar o sensoriamento remoto para distinguir

diferentes facies glaciais, entre si e de outros alvos (WILLIAMS et al., 1991).
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Figura 4: Curva de reflectancia espectral da neve (adaptadado de HALL e
MARTINEC, 1985).

A reflectancia espectral obtida a partir de dados de satélite € usada
para distinguir as diferentes zonas superficiais glaciais (e.g., gelo versus facies de
neve) (FRANK, 2011). Conforme WILLIAMS et al. (1991) apenas trés dessas zonas,
com comportamentos espectrais diferentes, sao identificadas nas imagens : as
facies de neve (incluem as facies de neve Umida, percolacdo e neve seca), a facies

de gelo e uma zona intermediaria entre estas, a zona de neve encharcada (figura 5).

Figura 5: Perfil longitudinal de uma geleira mostrando suas facies superficiais
identificadas conforme a resposta espectral (adaptado WILLIAMS et al., 1991).
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2.3 As medidas do balanco de massa

O balanco de massa de uma geleira é considerado a partir da soma de
todos os processos que adicionam massa na geleira, e de todos os que removem
essa massa (HEARBERLI, 2011). Normalmente, a “alimentacdo” de uma geleira é
realizada pela precipitacdo direta da neve, em um processo conhecido como
acumulacéo, o qual, geralmente aumenta com a altitude e a latitude. A perda/saida
dessa massa é equalizada com o derretimento na superficie ou por eventos como
avalanchas e quebra da geleira na agua. Junto com o termo perda de massa esta o
termo ablagcéo, o qual geralmente diminui com a altitude e a latitude (HUBBARD e
GLASSER, 2005). O balanco de massa representa em equivalente de agua o
comportamento da geleira (isto é, o que ganhou ou perdeu em um determinado
tempo). A mudanca de massa é representada por um volume em equivalente de
agua ocorrido durante um tempo definido, determinado, normalmente, pela duracéo
do ano hidrologico (FRANCOU et al., 2004a).

Para HUBBARD e GLASSER (2005) existem diferentes métodos para
estimar as medidas de balanco de massa, as quais variam desde métodos remotos
geodésicos, até aqueles baseados diretamente em medidas no terreno. Alguns dos
métodos mais comuns serdo descritos nas proximas secfes, mas uma leitura mais
aprofundada sobre o tema pode ser obtida em KASER et al. (2003). A figura 6

mostra um exemplo de mapa com isolinhas do balango de massa.

1 isolinhas do balango da rede

0 linha de equilibrio

I érea de ablagao

Figura 6: Exemplo de mapa de isolinhas de balanco da geleira Zongo, na Bolivia
(16°25' S /68°17° W) em 2005/2006 e 2006/2007 (adaptado de WGMS, 2009).



20

Método glaciologico

Esse método envolve medidas repetidas de pontos sobre a superficie
da geleira para medir taxas de acumulacdo e ablacdo. Normalmente essas
medicdes sdo realizadas a partir da instalacdo de uma rede de estacas na geleira.
Em monitoramentos de rotina nas areas tropicais, essas medidas podem ocorrer
mensalmente na parte inferior da geleira (area de ablacéo) e até duas vezes ao ano
na parte alta (area de acumulacédo) entre o inicio e o fim do ano hidrologico. A
diferenca de nivel (ganha ou perda) multiplicada pela densidade proxima da
superficie produz uma estimativa de balanco de massa em cada ponto (FRANCOU
et al.,, 2004a). A distribuicdo desses pontos medidos ao longo da geleira vai
depender fortemente do acesso a estas areas (e.g., areas menos ingremes e mais
proximas das rotas). O ideal desta técnica é recobrir a maior variedade possivel de
caracteristicas da area (e.g. diferentes elevacoes, diferentes exposi¢coes de sombras
e declividades). Normalmente, nesta metodologia é realizado um transecto
longitudinal de medidas, complementado de transectos transversais. A figura 7

exemplifica esta técnica.

Linha de
fluxo central

Figura 7: Localizagdo das estacas ao longo da linha de fluxo central da geleira e
alguns perfis transversais (adaptado KASER et al., 2003).
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Método hidrologico

Este método determina o total de massa acumulado sobre uma
superficie de gelo pela subtracdo da agua que sai da bacia glacial. O balanco de
massa é calculado como o total da precipitacdo menos: (a) o escoamento a partir da
bacia; (b) evaporacdo a partir da bacia; e (c) o armazenamento que nao contribui
para a massa da geleira. Esses componentes do balanco podem ser medidos
diretamente ou indiretamente por medidas no terreno. Conforme HUBBARD e
GLASSER (2005) esta técnica deve ser aplicada com cuidado, pois 0s erros
associados podem ser grandes, dependendo da complexidade da bacia e da
guantidade de instrumentos utilizados no estudo. Por exemplo, um pequeno nimero
de pluvibmetros em area montanhosa pode ocasionar dados incorretos para esta

importante variavel ser modelada.

O Método geodésico e as medidas indiretas do balanco de massa

E uma técnica baseada em repetidas medidas sobre a superficie da
massa glacial. Para obtencdo dos dados do terreno séo utilizados desde
levantamentos topograficos convencionais, aerofotogramétricos, perfilamentos
aéreos de laser e imagens satelitais, cujo objetivo é a construcdo de modelos digitais
de elevacdo (MDE (FAVEY et al., 1999). Os MDEs gerados sdo comparados com
agueles dos anos anteriores, e assim permitem calcular as perdas de volume. Essas
perdas sao distribuidas sobre toda a geleira e convertidas em equivalentes de agua,
proporcionando um balanco de massa por cota altimétrica (FRANCOU et al., 2004a).

Segundo HUBBERT e GLASSER (2005), para obter sucesso com esta
técnica € necessario que toda a cobertura da massa de gelo analisada seja
recoberta e que o0s erros cometidos em cada medida sejam conhecidos e
apreciados. Para aplicar esta metodologia, a densidade do firn/ou do corpo de gelo
deve ser calculada. Sendo mais facil de obter nas porc¢des de gelo, mas néo é tao
preciso nas areas de firn (KASER et al., 2003).

O balango de massa também pode ser obtido de forma indireta, com a
utilizacdo de fotografias aéreas e imagens de satélite. Nesta metodologia, o limite
mais baixo da area de acumulacdo é obtido, aproximadamente, pela linha de neve
(seria uma equivaléncia a linha de equilibrio, na maioria dos casos) no fim da

estacdo de derretimento (figura 8). Este procedimento recebe o nome de a razéo da
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area de acumulacdo (AAR), que é a relacdo entre a area de acumulacdo dividida
pela area total da geleira (REES, 2005). Para HUBBARD e GLASSER (2005), uma
limitacdo desta técnica seria a sobreposicdo do gelo localizado abaixo da linha de
neve ou o periodo de aquisicdo da imagem, pois uma queda de neve proxima da
aquisicdo da imagem pode obscurecer a altitude da linha de equilibrio (ALE)

ocasionando uma quantificacéo incorreta da area de acumulacéo.

>N

Altitude da linha
<€— de equilibrio

F 4’

“h 0 b “+”

Figura 8: A determinacdo da altitude da linha de equilibrio (ALE) permite a
identificacdo das areas de acumulacdo e ablacdo. Quanto menor a altitude (Z) da
ALE, maior o balanco positivo (b+); ja se a altitude aumenta, o balanco tende
decrescer (b-) (Adaptado de KASER et al., 2003).

Outra técnica indireta para o célculo do balanco de massa € o perfil de
balanco de massa vertical (VBP), que mede a evolucdo do balanco em funcdo da
altitude sobre a geleira (figura 9). O perfil se movimenta a partir de um balanco anual
positivo ou negativo. Conhecendo a ALE, ou a AAR, a posi¢cao da VBP pode ser
determinada. Junto com a distribuicdo altitudinal da area superficial, o balanco total
pode ser calculado. Isto é realizado no fim de cada balanco anual (KASER et al.,
2003).

Uma das principais razbes para o estudo do balanco de massa das
geleiras € ele ser um elo entre o clima e a dinamica da geleira e entre o clima e a

hidrologia da montanha. Como as geleiras sdo sensiveis as mudancas climaticas,
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elas podem ser usadas como indicadoras dessas mudancas (KASER e
OSMASTON, 2002). O estudo do balanco de massa permite entender a resposta da
geleira a essas variacdes, e também permite reconstruir a mudanca climatica

passada ou prever a resposta futura das geleiras.
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Figura 9: O perfil de balanco de massa vertical. Exemplo da geleira Zongo,
(16°25’'S/68°17°'W) em 2006/2007 (adaptado de WGMS, 2009).
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A metodologia aplicada estd desenvolvida nos trés artigos que
compdem o corpo desta tese. Para ndo ocorrer repeticdo de assuntos, é
interessante aprofundar as discussdes técnicas relacionadas a obtencdo das
imagens satelitais/fotografias aéreas com capacidade de visualizagcdo em 3D e a
geracdo de modelos digitais de elevacdo. Essas técnicas sdo a base da metodologia
que é tratada nos artigos cientificos.

3.1. Obtencao de imagens aerotransportadas

As plataformas

A energia eletromagnética pode ser detectada de duas formas:
eletronicamente ou fotogrametricamente (REES, 2005). No primeiro caso, 0
processo capta e transforma a radiacao eletromagnética proveniente da superficie
terrestre em pulso eletrénico ou em valor digital proporcional a intensidade da
energia recebida. Esses sinais sdo transmitidos as estacfes de captacdo na Terra,
onde séo registrados em uma fita magnética, podendo ser convertidos em uma
imagem. J& os processos fotograficos usam reagdes quimicas sensiveis a luz do
filme para detectar e registrar as variacbes de energia gerando uma imagem
fotografica. Essas imagens/fotografias podem ser obtidas por sensores sobre
diferentes plataformas (e.g., avido ou espaconave) e geometrias. As trés principais

geometrias em camaras sao:

Imageadores de quadro

Esses sistemas sdo baseados sobre uma geometria de projecao
central (figura 10), onde as camaras sdo construidas para tomar uma rapida
sequéncia de fotografias e com isso tentar limitar as distorcbes geométricas. A
sobreposicao dessas fotos garante a cobertura total ao longo da linha do vbo e
também facilita a visualizacdo estereoscopica (em 3D) dos objetos. As camaras
podem ser usadas em diferentes plataformas como: helicopteros, avibes e
espaconaves (CCRS, 2009).
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Espago
Fotografia Imagem :

Espaco
Objeto

Figura 10: O objeto observado e formado pelo uso das lentes no plano focal
(adaptado de KAAB, 2005).

Matriz linear de detectores

O sensor é construido sobre uma plataforma moével que varre uma
linha sobre a superficie da Terra durante o movimento da plataforma (figura 11).
Uma matriz de detectores cobre toda a largura da faixa imageada. Os detectores
estdo dispostos em linhas que formam a matriz. O plano de visada instantaneo é
perpendicular a direcdo do movimento, além de possuirem sistemas Opticos de
grande campo de visada, 0 que permite que toda a faixa de deslocamento da
plataforma seja imageada instantaneamente (POLI, 2005). Exemplos de satélites
que utilizam estes modelos sdo o SPOT e o0 ASTER.

Matriz Linear

Imagem correspondente

Diregéo do voo

Figura 11: Apresenta o sistema de aquisicao de imagens de uma matriz linear de
detectores (adaptado de POLI, 2005).
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Varredura mecanica

Esse sistema utiliza a rotacdo dos espelhos para varrer a superficie do
terreno a partir do lado perpendicular a direcdo da plataforma do sensor (figura 12).
A imagem é construida ponto a ponto a cada variacao instantanea da posi¢cdo do
espelho. Comparado com o sistema anterior, tende a ser mais complexo e mais
dificil de ser construido, pois possui partes de espelhos que se movem (POLI, 2005).
Um dos mais conhecidos sistemas que aplicam esta tecnologia € a familia de

satélites Landsat.

Direcéo do voo

Espelho de rﬂl'.' e ) e S LT T T =
escaneamento H
I L
: .: Optico Detector de ponto
¥
f I
Direcéo do
escaneamento

Linha escaneada *

Célula instantaneamente
escaneada sobre o terreno

Figura 12: Apresenta o sistema de aquisicdo de imagens de um sistema de
varredura mecanica (baseado em ponto) (adaptado de POLI, 2005).

As imagens obtidas com as diferentes plataformas sédo armazenadas
como matrizes, onde cada elemento da imagem (pixel) tem um valor proporcional a
energia eletromagnética refletida ou emitida pela area da superficie correspondente
(CCRS, 2009). A capacidade que o0s sensores remotos possuem em distinguir
objetos chama-se resolucéo, que pode ser segmentada em quatro diferentes formas:
a) a resolucao espacial do sensor se refere a menor feicdo que pode ser detectada.
Em feicbes homogéneas o tamanho geralmente tem de ser igual ou maior do que a
resolucdo da ceélula. Caso a feicdo seja menor, pode ndo ser detectada como a
meédia de brilho de todas as feicbes em que a ceélula de resolucéo sera registrada
(CCRS, 2009); b) a resolucao temporal vem a ser o intervalo de tempo entre duas

capturas de dados consecutivos; c¢) a resolugcédo espectral € a habilidade do sensor



28

de distinguir detalhes no sinal espectral, e pode ser definida como o niamero de
bandas espectrais e seu comprimento (KAAB, 2005); d) a resolucdo radiométrica
indica 0 numero de digitos binarios em que este sinal espectral € quantificado
(CCRS, 2009).

3.2 Imagens estéreo

As imagens de satélite estéreo podem ser geradas a partir de
diferentes faixas de satélite (across-track stereo) ou durante um sobrevéo nas visada

no nadir, dianteira e/ou na traseira (along-track stereo).

Across-track

A movimentacéo do espelho de varredura em um angulo de até
30° nos dois sentidos pode ser obtida a partir de um centro de controle terrestre. Isto
permite a aquisicdo de pares estereoscépicos (FIGUEIREDO, 2005). Nesta
configuragdo as imagens estéreas sao coletadas a partir de diferentes orbitas, com a
area de sobreposicdo através da direcdo do voo (figura 13). Um dos grandes
problemas dessa configuracdo é que o intervalo de tempo das duas cenas pode
ocorrer entre um longo periodo de dias, o resultaria em alteracdes nas paisagens
qgue poderiam, entdo, inviabilizar a estereoscopia de um setor da imagem (POLI,
2005). Imagem multitemporais do satélite SPOT s&do constantemente utilizada na

geracdo de MDE através deste sistema.

Direcéo do véo

orbita 1 4 4 orbita 2

Figura 13: Aquisicdo de imagens estéreo no sistema across-track (adaptado de
POLI, 2005).
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Along-track

As imagens estéreas da mesma area sdo tomadas ao longo da dire¢do de voo,
com um tempo de atraso na ordem de segundos (figura 14). Isso reduz os
problemas radiométricos das imagens (mudancas temporais na iluminacdo do sol)
se comparado com a técnica anterior, aumentando a taxa de correlacdo nos
processos de correspondéncia de imagens (POLI, 2005). Exemplos de satélites que
aplicam esta técnica sdo: ASTER, SPOT 5, lkonos, Quickbird, ALOS Prism.

Figura 14: Aquisicdo de imagens estéreo no sistema along-track (adaptado de
POLI, 2005).

3.3 Geracado de modelo digital de elevacao através de técnicas fotogramétricas

Apesar dos grandes avancos nos satélites de sensoriamento remoto, a
fotogrametria ainda fornece os dados da mais alta resolucdo espacial disponivel
(HUBBARD e GLASSER, 2005). Além disso, os métodos de fotogrametria sdo bem
estabelecidos e robustos, e por isso sua aplicacdo ainda € uma oOtima ferramenta
para o estudo das geleiras (KAAB, 2005). As fotografias aéreas podem ser
caracterizadas como uma técnica de imageamento passivo, operando na faixa do
espectro eletromagnético na regidao do visivel e no infravermelho proximo. Elas
podem ser distribuidas em duas categorias: vertical e obliqua. As primeiras séo
obtidas com o eixo 6ptico da camara perpendicular ao plano horizontal do terreno.
As obliguas sdo tomadas com o eixo 6ptico da camara formando um angulo de
menos de 90° (REES, 2005).

E importante salientar que os processos que serdo descritos ao longo

deste topico dizem respeito ao processamento fotogramétrico digital, isto é,
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utilizando fotografias aéreas digitalizadas ou imagens aéreas digitais num programa
especifico. O processamento das fotografias analégicas poderia também ser
executado de forma analdgica ou analitica, mas esses métodos encontram-se ja em
desuso (BERBERAN, 2003).

O principio da reconstrucdo da superficie do terreno (figura 15), a partir
de sensores remotos, parte da premissa de que se existem duas ou mais fotos do
mesmo objeto (mas a partir de posicOes diferentes) é possivel calcular suas
coordenadas em 3D de qualquer ponto que seja representado em ambas

fotos/imagens (LINDER, 2006).

I*‘_ base _FI

+— fotos ———»
7 P

C . «—Projecdo dos centros > 7

[ = distancia focal

P= objeto de ponto

P' = reprsentagao do P
na foto da esquerda

F"= Representagao do P
na foto da direita

C = centro de projegao

Plano -

epipolar.~~

Superficie do Terreno = objeto no espago

Objeto (terreno)

~x Sisterna de coordenadas

Figura 15: Pela reconstrucdo de todos os parametros geométricos da situagcao
guando a foto foi tirada, € possivel calcular as coordenadas em 3D (X, y, z) do ponto
P como uma interseccdo de dois raios (P’— P) e (P"— P) (adaptado de LINDER,
2006).
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Para melhor compreensdo do tema algumas definicbes da

fotogrametria serdo destacadas a sequir (figura 16):

A) Foto: é a fotografia original sobre um filme.

B) Imagem: é a fotografia em representacao digital — um filme escaneado ou a
fotografia diretamente tomada por uma camara digital.

C) Modelo (modelo estéreo, par de imagens): duas imagens vizinhas com uma
faixa. Faixa sdo todas as imagens sobrepostas obtidas uma apds a outra com uma
linha do voo.

D) Bloco: todas as imagens de todas as faixas.

E) Base: distancia entre os centros de projecéo das fotos vizinhas.

fotos (imagens)...

voor oy

...formam uma faixa

diregao do véo .

v '
modelo é formado pela imagem 1 e 2 (area de sobreposicao) .

+— -

praxima faixa

FIGURA 16: Algumas definicdes da fotogrametria (adaptado de LINDER, 2006).

As camaras que geram as imagens digitais normalmente sao
equipadas com um sensor charge-coupled device (CCD), que captura a imagem
como uma matriz expressa em coordenadas x e y. Juntamente com essas
coordenadas é atribuido um valor para a intensidade de luz para cada pixel, a qual &

expressa na imagem em tons de cinza (numero digital) (figura 17).
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Linha CCD (elementos sensiveis a luz)

HNEEEEEEEN

Pixel

istanda focal

lentes

alturado véo
acima dp terreno

Pixel sobre o terreno

Figura 17: Formacao de uma imagem no sensor CCD (adaptado de TOUTIN, 2009).

Como o objetivo é utlizar essas imagens digitais para fins
cartogréficos, é necessario transformar o sistema matricial em um sistema de
coordenadas cartograficas conhecido. Para isso séo utilizados modelos matematicos
gue irdo correlacionar as coordenadas da imagem, com as coordenadas de pontos
de controle obtidos no campo. Conforme a figura 18 € possivel visualizar esses dois

sistemas de coordenadas: da imagem e do terreno.

Sistema de coordenadas da imagem

Altura

ra
Altura
v M\f\
Sistema de coordenadas no terreno %

Figura 18: Os sistemas de coordenadas. A origem das coordenadas do espaco
imagem é definida como o centro de perspectiva (S). Os eixos X e Y sdo paralelos
ao sistema de coordenadas do plano da imagem (x e y). O eixo z é o eixo optico, e f
€ a distancia focal da camara. O sistema de coordenadas do terreno (X, Y, Z) &
definido como o espaco de coordenadas de 3D que utiliza uma projecao de mapa
conhecida (adaptado de SMITH ET al. 2010).
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Orientacéo interna

Para determinar a relacdo entre o sistema de coordenadas interno da
camara (fotogréfico) e o sistema de coordenadas da imagem (pixel), no momento em
que as fotografias foram obtidas, € necessario possuir o certificado de calibragdo da
camara, onde vao constar os dados nominais da disténcia focal e das coordenadas
fotograficas das marcas fiduciais. Nas camaras métricas essas marcas sado gravadas
automaticamente em cada foto, normalmente nas laterais e em numero de quatro,
distribuidas nos cantos das fotos. Por modelos matematicos (e.g., afim, ortogonal), é
possivel realizar essa relacdo entre os dois sistemas envolvidos. Geralmente se
utiliza as marcas fiduciais como pontos de controle, cujas coordenadas em sistema
fotografico sdo conhecidas e se encontram no certificado de calibracdo da camara.
Ja as coordenadas no sistema da imagem sdo medidas pelo operador ou
automaticamente (figura 19) (IISM, 2009).

T
Ponto_ Coordenada Fiducial Coordenada Pixel
1 X1Y1 X1 Y1
2 X2 Y X2 Y2
3 X3Y3 X3 Y3
4 X4 Yq X4 Ya

Figura 19: As marcas ficuciais e a relagéo entre os dois sistemas de coordenadas
(11ISM, 2009).

As coordenadas da imagem x e y associadas as marcas fiduciais
calibradas e as coordenadas dos pixels das marcas fiduciais medidas sdo usadas
para determinar os seis coeficientes para a transformacéo afim. Para imagens com

as quatro marcas fiduciais a transformacdo afim € a que apresenta os resultados
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mais satisfatorios (BRITO e COELHO, 2007) e sera descrita na equacao (1). Os
resultados dos seis coeficientes serdo usados para transformar cada conjunto de
linhas (y) e colunas (x) para coordenadas de imagem. Para mais detalhes sobre o

uso deste modelo e dos parametros empregados consultar KONECNY (2003).

O modelo matemético da transformacéao afim é:

X = ax+by+c

Y = dx +ey +f (Eq. 1)

Onde: 1) X Y é o sistema final de coordenadas da imagem
(2) xy € o sistema de coordenada de entrada

3)a, b, c, d, e, fséo os seis parametros da transformacéo afim.

A equacdo para quatro marcas fiduciais medidas sera:
Xy=axyg +by; +c (Eq. 2)
Yy=dx; +ey; +f
Xo=axy+ by, +c
Yy=dx; +ey, +f
Xz=axg+bys+c
Y3;=dxz +eys+f
Xg=axq +bys+c
Yi=dxg +ey, +f

No satélite a orientacdo interna é referida como o modelamento interno
do sensor e essas informagdes (medidas fiduciais, distor¢ao radial, ponto principal,
distancia focal) sdo fornecidos no “image header”, ndo é necessario a definicdo dos

USUArios.
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Orientacdo externa

A orientacdo externa agrupa os elementos que definem a posicéo e a
orientacdo no espacgo do feixe perspectivo que originou a foto. Podemos dizer que
ela determina a relagcdo entre as coordenadas em pixel (imagem) e do objeto
(terreno), bem como as posicoes e rotacées da camara, referenciadas ao sistema de
coordenadas do espaco objeto (IISM, 2009).

Durante o voo em cada exposicdo a camara assume uma orientacao
angular, que pode ser relacionada a algum sistema de coordenada externo
(denomina-se atitude). Para a realizacdo da orientacdo externa serd necessaria a
busca de seis parametros para cada foto: as coordenadas (Xo, Yo, Zo) do centro de
projecdo de cada imagem (O), relativos a um sistema de coordenada objeto (X, Y, Z)
e os trés angulos de rotacdo no momento da exposi¢cao denominados pelo conjunto
Omega (w), Phi (¢), E Kappa (k). Esses elementos angulares ou rotacionais
descrevem a relacdo entre o sistema de coordenadas no terreno (X, Y, Z) e o
sistema de coordenadas da imagem (SMITH et al., 1994). A figura 20 mostra como

pode ocorrer essa variagao dos angulos.

@ (phi)

Figura 20: Variacdo dos angulos de rotacdo no momento da exposi¢cdo (POPESCU,
2011).
Atualmente, esses parametros podem ser obtidos diretamente ainda na

aeronave atraveés de um sistema de posicionamento diferencial global (DGPS) ou
sistema de navegacgao inercial (INS). Estes determinam o centro de proje¢ao no
instante de obtencédo de cada imagem (KAAB, 2005). Porém, para trabalharmos com
dados antigos que ndo foram adquiridos com essas novas tecnologias, € de grande
importancia a recuperacdo da orientacdo externa de forma tradicional. Os seis
parametros podem ser determinados através das equacglBes de colinearidade
(WONG, 1980):
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M11(X — Xo) + M12 (Y — Yo) + Mi3 (Za — Zo)
x= -f (Eq. 3)
M31(X = Xo) + M3z (Y = Yo) + Maz (Z - Z,)

M21(X — Xo) + M2z (Y — Yo) + M3 (Z — Zo)

y =-f (Eqg. 4)
M31(X = Xo) + M3z (Y = Yo) + M3z (Z — Z,)

Onde (X, y) sdo coordenadas da imagem; (X, Y e Z) sdo coordenadas
do mapa; Xo, Yo, Zo sao a projecdo do centro de coordenadas; -f é a distancia focal
do sensor, e m; séo os coeficientes da matriz de rotagdo. Conforme WOLF (1983) os

coeficientes da matriz de rotacdo mj;...Mm33 SA0 expressos pela abaixo:

m1; = cos P.cosk (Eq.5)
M12 = COSW.SINK + sinw. sin ®d.conk

M13 = SiNW.sinkK - cos.sin ®d.cosk

M3; = - cos P.sink

M5 = - COSW.COSK - sinw.sin®.sink

M>3 = SiNW.COSK + cosw. sin®.sink

M3y = sin®

M3, = - sinw.cos®

M33 = cCOsw.cosd

Triangulagdo

Na fotogrametria a triangulacéo se da pela interseccéo de dois ou mais
raios homologos, cada um formado pelas coordenadas de um ponto na imagem, o
centro perspectivo da camara e a respectiva coordenada do ponto no objeto (REISS
e TOMMASELLI, 2007). A triangulacéo calcula a posicéo e a rotacdo da camara em
cada tempo como a imagem foi exposta (os coeficientes Omega (w), Phi (¢), e
Kappa (k)). Consiste em medir pontos nas imagens, as quais ndo conhecemos as

coordenadas dos objetos (terreno), mas que serdo usados para conectar as imagens
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do bloco juntas. Esse processo é obtido pela da coleta de pontos de conexédo. Estes
sao feicdes identificadas em duas ou mais imagens, mas ndo sabemos as suas
coordenadas no terreno. Sao usados para estender os pontos de controle no terreno
sobre as areas que eles ndo existem. Podem ser obtidos manualmente ou de forma
automética. Os pontos de controle (figura 21) sédo feicbes com as coordenadas no
terreno conhecidas; elas é que vao determinar a relacdo entre a imagem e o terreno.
Esses dados podem ser obtidos de diferentes formas, desde levantamentos de
campo, mapas topograficos, GPS, etc. A posicao € marcada precisamente sobre a
foto/imagem correspondente em um bloco (figura 22). As coordenadas dos pontos
de controle no terreno e os pontos de conexao serdo dados de entrada para buscar

0s pontos desconhecidos utilizando a triangulacéo aérea.

foto 1
|
[ L |

foto 2

Figura 21: Pontos de controle no terreno requeridos para a triangulacdo (MORGAN
e FALKER, 2002).
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Figura 22: Exemplo da localizagdo dos pontos de controle sobre um bloco de
imagens, um padrdo basico de pelo menos seis pontos para cada estéreo modelo.
(MORGAN e FALKER, 2002).
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O método utilizado na forma digital € o ajustamento por feixes
perspectivos, que une as etapas da orientacdo exterior e da fototriangulacdo em
uma so (BRITO e COELHO, 2007). Neste método a extensdo de uma linha a partir
da estagéo de exposi¢cdo do ponto da imagem e do ponto do terreno deve ser linear.
Essa condi¢do é usada matematicamente para relacionar a imagem e as medidas
do terreno para os parametros da orientacdo exterior. O processo utiliza uma
condicdo de colinearidade como base para a formulacdo da relacédo entre o espaco
imagem e o espaco terreno. Sao utilizados como incognitas os seis parametros da
orientacao exterior, trés parametros da orientagao interior e as trés coordenadas do
objeto do ponto. As equacbes de colinearidade podem ser resolvidas usando
ajustamento dos minimos quadrados. Essa técnica é usada para estimar ou ajustar
os valores associados com a orientacdo externa e para estimar as coordenadas X,
Y, Z associadas aos pontos de conexdo, além de estimar ou ajustar os valores
associados com a orientacdo interna. O resultado final fornece os parametros da
orientacdo exterior para todas as imagens do bloco, mais as coordenadas em 3D
dos diversos pontos fotograficos selecionados pelo operador (LINDER, 2006). Para
verificar a qualidade da solucdo da triangulacdo aérea a exatiddo sera feita com
pontos de checagem, que sédo pontos fotograficos (com coordenadas X, Y, Z) que

nao foram usados no ajustamento.

Extracdo de informacfes altimétricas

Para extracdo de informacdes altimétricas das imagens, € necessario
encontrar uma correspondéncia (correlacdo) ponto a ponto entre os pares de
imagens estereoscépicas (pontos homdlogos). Dois métodos de imagens
correspondentes sdo principalmente usados para extrair a paralaxe de elevacgao
para geracdo dos MDE (figura 23): o método tradicional da fotogrametria e o
automatico (SOMMERLATTE, 1991).

No método tradicional, com um stereoplotter convencional, o operador
cancela a paralaxe “x” pela fusdo de duas marcas flutuantes (uma por imagem)
sobre o terreno. O sistema mede a paralaxe bidimensional entre as imagens para
cada ponto e computa as coordenadas X, Y e Z usando a intersec¢cdo em 3D. E um
método moroso e caro de processamento. No meétodo automatico a busca da
correlacéo, tanto da imagem da direita como a da esquerda do par estereoscopico,

devem ser reprojetadas com uma orientacdo em comum (plano epipolar, figura 24).
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As feigbes correspondentes aparecem ao longo de um eixo “x” comum entre elas. A
identificacdo desses pontos correspondentes nas duas imagens sobrepostas permite
(por intersecédo) obter as coordenadas do terreno em 3D.

I pixels e
%, correspondentes

Imagem da

Imagem da
b. direita

esquerda

4,

Plano de referéncia 14,

-\ x>

Figura 23: Xa e Xb sdo conhecidas como paralaxe de estereoscopia, que € causada
pelo movimento na posicdo da observacdo e € proporcional a elevagéo, ha e hb.
(adaptado de TOUTIN, 2009).

/ Plano Epipolar
|I."
L 2
I 4
t d - S/ 1
/ L N I
/ ) f
\\. .-'ll \'\\ ;‘,"
\ / _ \ y
. ’ Projecéo " #
y / dos centros A /

Figura 24: Conforme KONECNY (2003), os raios epipolares sado as linhas de
projecédo com o plano, formadas pelo objeto ponto e o centro de projecao das duas
imagens (adaptado de KAAB, 2005).

Existem diversas técnicas que buscam determinar automaticamente 0s
pontos homoélogos nas imagens com o objetivo de calcular a funcédo paralaxe na
area de estereoscopia. Aqui serdo apresentadas trés dessas técnicas de
correspondéncia (WOLF e DEWITT, 2000):

- baseada em area: compara os tons de cinza de pequenas janelas de mesmo
tamanho em cada imagem (em outras palavras, matrizes contendo tons de cinza)

através do calculo de um coeficiente de correlacdo, sendo que a similaridade é
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medida por correlacdo estatistica. Esta técnica se caracteriza como a mais utilizada

em fotogrametria;

- baseada em atributos: por meio da utilizacdo de técnicas de inteligéncia artificial
para a correspondéncia por meio da andlise de atributos de feicbes presentes na
imagem, tais como posicdo, magnitude e orientacdo, comprimento de linhas,

tamanho e nivel de cinza médio de uma regido, etc.;

- Métodos hibridos: envolvem algumas combinagfes dos dois primeiros.

Um dos grandes problemas dos sistemas automéaticos de
correspondéncia resulta basicamente trés situacfes: baixo contraste em areas de
florestas, mudanca sazonal devido a cobertura de neve e terrenos muito ingremes.
Em areas montanhosas € essencial o uso de mais do que duas imagens, para

melhor confiancga, acuracidade e reducao das oclusdes (TOUTIN, 2004).

Modelos digitais de elevacéo

Para KONECNY (2003) o resultado da correspondéncia das imagens é
a criacdo dos dados de elevacdo Z em uma determinada localizacdo do objeto (X,
Y). Dependendo do algoritmo usado, os dados podem ser usados em uma
representacéo do terreno com a elevagcao dada a pontos distanciados de intervalos
regulares (GRID), ou espacados em uma distribuicdo irregular (TIN). Nos dois casos
€ necessario interpolar essas alturas conhecidas a uma matriz de elevacao digital,
relacionado com a saida dos pixels no sistema de objeto.

A interpolacdo TIN é gerada a partir de linhas construidas entre pontos
de distribuicdo irregular, formando um sistema de tridngulos que cobrem a
superficie. Cada triangulo € assumido plano, com um declive uniforme no espaco
tridimensional (MIKHAIL et al., 2001). A triangulacdo de Dalaunay é atualmente uma
das malhas mais utilizadas que aplicam o TIN nos SIGs, e tem como objetivo a
conexdo dos pontos vizinhos a rede de triangulos. Como podemos observar na
figura 25, o circulo vermelho contém os trés pontos de um triangulo, fora desta area
nenhum outro ponto é colocado. A vantagem da modelagem TIN € que ao longo das
linhas de um triangulo particular, descontinuidades naturais na forma de linhas de

guebra podem ser consideradas no processo de interpolacdo (KONECNY, 2003).
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Figura 25: Na esquerda podemos observar uma distribuicdo de pontos irregulares
como dados de entrada. Na direita a grade triangular irregular
(JACOBSEN et al., 2008).

Ap6s o MDE ser determinado, € necessario utilizar técnicas
estatisticas, que irdo informar sobre a validade dos dados. Em SMITH et al. (1994)
0s autores apresentam diferentes métodos para estimar erros. Para KRAUS et al.
(2004) mais do que o método de interpolagéo, € a densidade de pontos da amostra
priméria que condiciona a qualidade final do MDE.

O posicionamento global

O Sistema de Posicionamento Global (GPS) traz um sistema de
levantamento que pode determinar a posicdo de um ponto sobre a superficie da
Terra, fazendo observacdes simultdaneas sobre diversas oOrbitas dos satélites do
projeto NAVSTAR. Basicamente, um receptor eletrbnico mede as distancias entre
um ponto no terreno e um minimo de quatro satélites, a interseccdo dos raios
divergentes; estabelece as coordenadas espaciais da estacdo de observacao
(MORGAN e FALKNER, 2002).

A determinacdo das coordenadas de uma estacédo terrestre por GPS
depende dos procedimentos na geometria de interseccdo. No receptor GPS, um
dispositivo de medicao aceita os sinais (micro-ondas com velocidade definida) de
varios satélites (medidas de lapso de tempo de transmissado) e determina a distancia
de cada satélite para o receptor. Ao medir as ondas portadoras de uma estagcao
terrestre para a posicao de varios satélites ao mesmo tempo, a coordenada XYZ
pode ser determinada. Para esta operagcdo o receptor deve manter um minimo de

quatro plataformas orbitais simultaneamente (figura 26) (McCORMAC, 2007).



42

Satélite 2 Satélite 3

Satélite 1 Satélite 4

GPS
P -

Figura 26: Representa a posi¢cdo de um ponto na interseccdo de quatro faixas de
satélite (MORGAN e FALKNER, 2002).

Dentre os diversos métodos GPS para a localizacdo dos pontos,
iremos descrever aqui somente os dois mais utilizados para fins de levantamentos
fotogramétricos (McCORMAC, 2007). Em levantamentos estéticos, pelo menos dois
receptores podem ser utilizados e ambos devem estar posicionados no mesmo
grupo de satélites. Sdo empregados dois receptores de forma simultanea para
captar os sinais do satélite. Um dos receptores € colocado em um lugar cujas
coordenadas foram determinadas de forma muito precisa e o outro € colocado no
ponto cuja posicdo se deseja obter. Os dois receptores séo levados a oficina, onde
se transfere a informacdo a um computador. Empregando um software apropriado,
sdo determinadas as diferencas em X, Y e Z entre os dois pontos. Entdo, se pode
determinar a posicdo do novo ponto em relacdo a um ponto fixo, com uma
aproximacdo milimétrica. O tempo de observacdo gasto em cada linha base de par
de pontos pode-se estender por um periodo significativo de tempo. ApoOs as
observacdes serem completas, o par de linhas base de ambos os receptores pode
ser movido para novas posicoes, desde que um ocupe um ponto com as
coordenadas conhecidas.

No sistema cinematico de posicionamento global, um receptor fica num
ponto conhecido, enquanto o outro perambula a cada ponto de coordenadas
desconhecidas. Por sua vez, o tempo gasto pelo receptor mével em cada ponto do
circuito € muito menor do que o utilizado no modo estético - talvez poucos minutos.
A precisdo que se obtém depende do tempo que transcorrido durante as
observacdes (MORGAN e FALKNER, 2002).
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O sistema de referéncia altimétrico

O sistema de referéncia altimétrico baseia-se na altitude ortométrica
(H), cuja superficie de referéncia é conhecida como geodide (figura 27). Esta
superficie coincide com uma idealizacao do nivel médio dos mares. Para determinar
a altitude ortométrica de um ponto, deve-se calcular a distancia vertical que este
ponto se encontra do gedide (N). As observagdes por satélite (e.g., GPS) fornecem
outro tipo de altitude: a altitude elipsoidal (h), que é medida ao longo da normal ao
elipsoide desde o ponto da superficie terrestre até ao ponto homoélogo (projetado) na
superficie do elipséide (PESSOA, 1998).

Para determinar as altitudes ortométricas através das observacdes
elipsoidais € necessario estabelecer a relacdo entre elas. A ondulacdo do gedide da-
nos essa relacdo que é a diferenca entre a altitude elipsoidal e a altitude ortométrica.

N=h-H (Eq. 6)

Através de medidas do campo gravimétrico terrestre é possivel
determinar a ondulacdo geoidal. Caso essa diferenca seja desconsiderada, havera
consequéncias na diferenca de nivel calculado. Existem modelos geoidais (e.g.,
earth gravity model 1996) que auxiliam na conversédo entre a altitude oriunda da
observacdo satelital e a altitude ortométrica. Esses modelos fornecem valores
relacionados a um datum global, permitindo assim reduzir diretamente os valores

referidos ao elipsoide para altitudes ortométricas (PESSOA, 1998).
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Superficie da Terra

Elipsdide

Figura 27: As diferencas entre o gedide e o elipsoide. (fonte: adaptado de
JACOBSEN et al., 2008).

3.4 Ortorretificacédo

As imagens/fotografias aéreas de sensoriamento remoto possuem
distorcbes geométricas e por isso ndo podem ser utilizadas diretamente como um
mapa base. Ambas sdo geradas em uma projecdo conica central, o que causa
distor¢cdes no aspecto de alvos mais distantes do centro da tomada da foto. Também
ocorre variagao de escala (figura 28), atitude/orientacdo do sensor e erros internos.
Para atenuar esses efeitos, € necessario alterar o sistema de projecdo das
fotografias para um sistema ortogonal, este processo € conhecido como
ortorretificacdo (TOUTIN, 2011).

/ /
Estactes da cAmera Zh1 S/
Imagens originais —“”Ffﬁfﬁf""_ﬂpx;}f h1# h2
distorcidas L . .
— —— Escala1+2

Figura 28: Discrepancia nas escalas devido as diferencas de elevacdo. (adaptado
de RUTHER, 2011).

Na pratica muitos problemas podem ocorrer, por exemplo: declividades
muito ingremes deixardo areas escondidas atras das imagens. Esses efeitos
aumentam com relevos irregulares (figura 29), lentes com grandes angulos e grande

distancia a partir do centro da imagem. O efeito ndo € somente areas escondidas,
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mas lacunas na ortoimagem. Por outro lado, os objetos situados nos terrenos

préximos ao nadir ndo apresentaram deslocamentos na imagem.

o
Dt
....

.-t
o

*
.
o

|
_ - ‘Imagem original

. Ortoimagem

Figura 29: Relevos irregulares ou construgbes podem causar deslocamentos na
imagem. (adaptado de RUTHER, 2011).

A ortorretificacdo resulta da retificacdo geométrica da fotografia
levando em consideracdo o MDE e as caracteristicas geométricas da camara
(figuras 30 e 31). Conforme BRITO e COELHO (2007) a retificacao diferencial é o
método mais empregado e o que fornece os melhores resultados. Neste método,
primeiramente, se define uma ortomatriz vazia sobre o terreno, onde a mesma vai
ser associada a uma imagem digital “em branco”. No proximo passo, € fundamental
o conhecimento do modelo digital de elevacdo, pois serdo determinadas as
coordenadas tridimensionais conhecidas do centro de cada pixel da ortomatriz vazia.
A partir destas coordenadas e por meio das equacbes de colinearidade, séo
definidas as coordenadas no espaco-imagem para aquele ponto. Com o0s
parametros da orientacdo interior chega-se ao pixel correspondente e ao seu nivel

de cinza. Essa tonalidade é reamostrada a uma imagem vazia.

Plana da imagem
Positivo

Projecéo de
perspectiva
central

f

B

Ar

: Plano da imagem Projecao

Ortogonal

Figura 30: Mostra a diferenca entre a imagem original (sem corre¢cdo) e uma
ortoimagem (adaptado de RUTHER, 2011).



AY Az

A (kappa)

 (0mega)

Posigao da camera e orientagao
(x,y,2,0,0,x)
Imagem
ortoretificada

Modelo Digital do Terreno

46

Figura 31: Os aspectos considerados na geracédo de uma ortoimagem (adaptado de

RUTHER, 2011).
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RESUMO

O monitoramento da posicio das frentes das geleiras por andlises automdticas de dados de sensores satelitais nor-
malmente resulta em subestimagio das linguas das geleiras. Razfes de banda (e.g., infravermelho priximo para o
infravermelho médio) e diferencas normalizadas das bandas (e.g., normalized d fference snow Index e normalized
digital vege tation index) ndo sio capazes de identificar dreas de geleiras cobertas de sedimentos. Mos desenvolvemos
um al goritmo semiautoméatico pam a delimitagio do setor frontal de geleims de montanha andinas vusando dados do
China-Brazil Earth-Res owrces Saveliite (CBERS-2) e do Shuttle Radar Topography Mission (SRTM). Esse al goritmo
apresenta uma precisio horizontal de £73 m na obtengio de dados para inventérios de geleiras. As investigagies das
variaghes das frentes das geleims de montanha apli cando nossametodologia devem ficar restritas as médias de retrag o
para pericdos longos (de dez em dez ancs).

Palavras chaves: Geleira, Sensori amento Remoto, CBERS.

ABSTRACT

Monitoring of glacier front positions by automati ¢ analysis of satellite sensors data usual ly results in inderestimation of
glacier tongues. Band ratics (e.g., near infrared to middle infrared) and nomalized bands differences (e.g., normalized
difference snow index & pormalized digital vegetation index) are not able to identify debris-covered areas of glaciers,
We developed a semi-automatic algorithm for delimiting frontal boundaries of Andean mountain glaciers using Ching
-Brazil Earth-Resources Savellite and Shuttle Radar Topography Mission data, This algorithm has a 73 m horizontal
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precision for glacier surveys. Investigations on mountain glaciers front variations using our methodology should be

restricted to longterm (decanal) retreat averages.
Keywaords: Glaciers, Remote Sensing, CBERS.

1. INTRODUCAO

As geleiras desenvolvem um importante papel
no sistema hidrolégico e econdmico-social em muitos
paises. Elas 8o essenciais parasuprir com dgua potdvel as
comunidades locais, produzir energia em pequenas usinas
hidroelétricas, disponibilizar 4gua para agricultura, além
de possuirem grande valor cénico para o turismo. Em La
Paz, por exemplo, grande parte da dgua utilizada pela
populacio vem dessas fontes,

Mesmo representando apenas 1% do volume da
Criosfers, a5 geleiras de montanha contribuiram com
27% do sumento do nivel médio dos mares entre 1988 &
1998 (DY URGEROQV, 2003), Além disso, s geleiras de
montanha s fo consideradas pe o Paingl Intergovernamental
sobre Mudangas do Clima (IPCC) excelentes indicadoras
de mudangas climdticas (IPCC, 2007),

Por meio do monitoramento das masses de gelo
& possivel obter informagies sobre a varabilidade das
mindangas no clima regional (FRANCOU e alf, 2005,
KASER er al , 2005), Um dos métodos para investigar a
influéneia da vaniabilidade climética sobre essa parte da
crigsfera consiste na medida das diferengas tempomis na
partz frontal da geleira(i.e, extensfio e altinude) (KASER
et al., 2003), Entretanto, muitas geleiras de montanha
estio em dreas remotas, onde os trabalhos de topografia
tradicionais sfio muito caros @ dificeis. Uma altemativa
aos métodos tradicionais do monitoramento das geleiras
¢ a integraghio dos dados de campo com dados de
sensoniamento remoto (REITNHARDT e RENTSCH, 1986,
KASER ¢ OSMASTON, 2002),

O monitoramento das posigles frontais das
geleiras por andlises automaticas de imagens da satélite
normalmanta resulta em subestimagtes das partes
terminas dessas massas de gelo, Razdes de banda (e.g.,
infravermelho préximo para infravermelho médic) e a
diferen¢anormalizada de bandas (e.g, NDST e NDVI) ndo
possibilitam classifi car sedimentos sobre as dreas terminais
das geleiras (PAUL et al., 2004).

Desta forma, oobjetivo do presente trabalho
foi desenvolver um algoritmo semiautomético
paraa delimitagdo dos setores frontais de geleiras
de montanha, usando somente dados gratuitos
{disponibilizados na Intemet). A érea teste foia
geleira Laramkkota, situada na cordilheira Tres
Cruces (67°22°=67°32°W e 16°47°=16°09°8;
Figura 1), Bolivia. Para o desenvolvimento do
método, foram usadas cinco imagens satelitais de
duas cimaras distintas a bordo do satélite China-
Brazil Earth Resources Satellite (CBERS-2).
Trés dessas imagens foram obtidas pela Camera
Imageadora de Alta Resolugiio (CCD) e as

outras duas pelo Imageador por Vamedura de
Meédia Resolugio (IRMSS). Usamos também
um modelo digital deelevagiio (MDE) do Shuttle
Radar Topography Mission (SRTM).

Gr2000

TG00

B1zaoon -

Fig. 1 — Localizagiio da cordilheira Tres Cruces,
a geleim Laramkkota (no circulo) nos Andes

bolivianos (quadro). Imagem do satélite
CBERS-2, banda 4, maio de 2004,

L1 A dinfimica das geleiras

Segundo PATERSON (1994), as geleiras
sfio produtos do clima e da topografia e se
formam pela precipitacfio direta de neve, gelo,
chuva ou mesmo avalancha de rocha. Para que
esse maferial se acumule ao longo do tempo, é
necessano que a quantidade precipitada durante
0s meses umidos seja superior 4 quantidade
de material perdido por fusfo on evaporagio
(estes processos sfio conhecidos como ablagfio)
durante os meses secos, A cada ano que passa,
vai se acumulando uma massa de neve nova
sobre a ja existente. Esta, por sua vez, vai
sendo comprimida até se converter em gelo
cristalino. Quando este gelo ultrapassa 30 m de
espessura, seus niveis inferiores passam a ter
comportamento visco-plastico, deformando-se
internamente ¢ deslizando para baixo e para
frente (figura 2).

Para PATERSON (1994), determinados
fatores controlam esse mecanismo que recebe

o nome de deformacfio interna: a densidade do
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gelo, a aceleragiio da gravidade, a espessura
da geleira e a declividade do terreno. Outro
mecanismo que influencia na velocidade da
geleira chama-se deslizamento basal, que
consiste no demretimento e deslizamento do gelo
sobre um filme de dgua, na interface gelo-rocha.

Zona de acumulagio,  Zona de ablagao

Precpitagao de neve

Fig. 2 - A dindmica das geleiras de montanha
(adaptado de PATERSON, 1994).

No conjunto, uma geleira € um sistiema que
tende a um estado de equilibrio (steady-state),
onde a acumulagfio total nas partes superiones
& igual 4 ablagfio na parte inferior (MENZIES,
1995). O fluxo de gelo tende a manter-se
constante longitudinalmente & narea transversal
da geleira. Esse equilibrio se rompe ao variar o
balango amual de acumulagfio e ablagfio. Em caso
de balango positivo, o excesso de massa causa
aumento da espessura ¢ velocidade da geleira,
tendo como consequéncia o avanco de sua frente.
Ao contrario, com a diminuigio da espessura e
velocidade, a geleira se retrai.

1.2 Propriedades eletromagnéticas das
geleiras

Uma geleira idealizada para os estudos
de suas ficies superficiais através de imagens
satelitais e fotografias aéreas, seria aquela em
que umanova precipitagéo de neve nfio ocorresse
apoOs o inicio do processo de ablagdo. Porém,
nem sempre ¢ possivel enconfrar esta situagio
ideal, uma vez que a resposta espectral dos
alvos glaciais pode ser mascarada por diversos
fatores maturais, tais como: nova precipitagio
de neve, congelamento da agua da chuva,

Revista Brasileira de Cartografia, N® 653, p. 681694, 2013

contaminagfo por poeira, avalanches, etc.
(HALL e MARTINEC, 1985).

Naneve e no gelo a refletividade espectral
(figura 3) ¢ influenciada principalmente, pelos
seguintes fatores: tamanho dos cristais de
neve, presenga de impurezas, derretimento
e recongelamento das camadas superficiais,
topografia do terreno e inclinagiio solar (HALL
e MARTINEC, 1985). Diferentes respostas
especirais sio identificadas na sua superficie
devido a variagfes na quantidade de dgua livre,
rugosidade superficial, espessura das camadas,
tamanho e formato dos griios. E possivel desta
maneira Usar o sensoriamento remoto para
distinguir diferentes fécies glaciais, entre si e de
outros alvos (WILLIAMS eraf,, 1991),

INFRAVERRIE | HO

VISVEL | PROMIMD VECID DISTANTE

Fellectierda

Lo

L . 1.4 an i 108
Comprmanin de onda gem)
Fig. 3 - Curva de reflectincia espectral da neve.
(adaptado de HALL e MARTINEC, 1985).

NEVE

Na regifio do visivel a reflectincia da neve
praticamente nfio € influenciada pelo tamanho
dos grios, porém é susceptivel s impurezas
{figura 4). J4 nos comprimentos de onda do
infravermelho proximo e médio (0,7 — 3,0 pm),
a reflectincia & sensitivel ao tamanho do grio
{quanto maior seu didimetro mais baixo sera sua
reflectiincia) e néio as impurezas (DOZIER et al.,
1981) (FIGURA 4).

GELO

O gelo possui reflectincia baixa nos
comprimentos de onda do espectro do visivel
{04 — 0,7 pm), porém a presenca de neve
recentemente depositada sobre as camadas
superiores elevaconsideravelmente esses valores
(figura 5}, esta possui comportamento espectral
oposto ao gelo nesta faixa do espectro,
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Fig. 4 - Curvas de reflectincia espectral para a
neve e o gelo em diferentes estagios de formagfio
(adaptado de ZENG er al,, 1984),
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Fig. 5 - Reflectincia espectral da neve enire
0.4 e 2,4 um em fungio dos diferentes tamanhos
dos grios, r = raio (adaptado de NOLIN e
DOZIER,, 1993).

A reflectincia espectral obtida a partir de
dados de satélite tem sido usada para distinguir
as diferentes zonas superficiais glaciais (e.g.
gelo X facies de neve). Conforme WILLIAMS
et al. (1991) apenas trés destas zonas, com
comportamentos espectrais diferentes, foram
identificadas nas imagens. S0 elas: as ficies
de neve (incluem as ficies de neve umida,
percolagiio e neve seca), a ficies de gelo e uma
zona intermediaria entre estas, a zona de neve
encharcada (figura 6,

Ribeiro R. R er al.

Fig. & - Perfil longitudinal de uma geleira
mostrando suas facies superficiais identificadas
conforme a resposta espectral (adaptado de
WILLIAMS eral., 1991)

2. DADOS DE SENSORIAMENTO REMO-
TO

2.1 CBERS-2

O programa China-Brazif Earth-Resources
Satellite (CBERS) nasceu da parceria entre o
Brasil & a China no segmento de tecnologia
cientifica espacial. O langamento do satélite
CBERS-2 ocorreu em 21 de outubro de 2003,
transportando trés sensores: uma Cimera
Imageadorade Alta Resolugio ( Hight Resolution
CCD Cdmaras) o Imageador por Varredura de
Média Resolugio (Infra — Red Multispectral
Scanner) e a Camera Imageadora de Amplo
Campo de Visada (Wide Field Imager). Sua
orbita é hélio-sincrona a uma altitude de 778 km
e faz cercade 14 revolugdes por dia, conseguindo
obter a cobertura completa da Terra a cada
26 dias. Foi empregada uma imagem deste
satélite, do sensor CCD (tabela 1), adquirida
em 19 de maio de 2004 junto ao site http://
www.dgi.inpe br/. Em 19 de setembro de 2007
entrou em operagio o CBERS-2B, que teve
uma vida 0til de trés anos, sendo desativado
em 2010. A grande diferenga entre os dois
modelos foi a substituigiio da cimara [RMSS
por uma cimara de alta resolugiio (HRC) com
2.5 m de resolugdio no CBERS-2B. Em termos
praticos, a perda da cémara [RMSS representou
um lapso nas informagdes espectrais na faixa
do infravermelho proximo e do infravermelho
termal. Sabe-se que, em aplicagies glaciologicas,
as informacgdes desses comprimentos de onda
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sio importantes na identificagfio de tais alvos
(DOZIER, 1989), As vantagens da incorporagio
da cdmara HRC nessas aplicagdes foram
discutidas por RIBEIRO et af, (2010). Porém,
a verdadeira capacidade do CBERS-2 como
uma alternativa aos ja conhecidos Landsat e
ASTER (WILLIAMS er af, 1998; REES 2006;
KAAB et al., 2003) no monitoramento dos alvos
glaciais niio foi até hoje discutida e analisada em
detalhe. Como o programa CBERS #m previsio
de continuidade e de novos sistemas para o
futuro (PONZONI e EPIPHANIO, 2012), os
resultados do presente trabalho servirfo como
uma sugestio 4 incorpomacio de sensores com
bandas espectrais na regifo do infravermelho
Proximo nestes novos satélites.

Tabela 1 - Caracteristica das bandas do CBERS-2
utilizadas no estudo

—

g

Resolugiio
Espacial
(m)

5
E'
k|

Climara
Banda
Intervalo
Espectral
da faixa
imageada
(km})

, | 0.52-0,59 pm
(verde)

=
=

0,63 — 0,69 pm
CCD (vermelho)

g

113

0,77 = 0,89 pm
4 | (infravermelho 20 113
prixima)

1,55- 1,75 pm
2 | (infravermelho 80 120
S meédia)

10,4~ 12,5 pm
4 | (infravermelho 160 120
termal)

22 SRTM

Em fevereiro de 2000 a missio SETM foi
langada por um projeto conjunto entre a National
Aeronautics and Space Administration (NASA)
e a National Imaging and Mapping Agency
(NIMA) (http://www2.jpl.nasa.gov/srtm/). O
objetivo foi gerar dados topogrificos digitais
para 80% da superficie terrestre, nas dreas
compreendidas entre 60°N e 56°S de latitude. Na
missdo, a nave especial Endeavour foi equipada
com um Synthetic Aperture Radar (S AR),
operando nas bandas C e X, resultando produtos
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consistentes com modelos digitais de elevagiio
(MDE )com resolugiio especial de 30 e 90 metros,
Atualmente a versio 4 & a mais atalizada e os
dad:us sio d]Spobl]]Zﬂ-dDﬁ no site hnp.fiam

aﬁméma dnSﬂ aresolugfio espamal dosdados
& de 90 m, com acuricia vertical e horizontal
de 6 e 30 m respectivamente (JARVIS, 2004).
Os dados sfio disponibilizados em coordenadas
geograficas, datum honzontal em WGS 84 e
datum vertical em EGM96.

3. METODOLOGIA

0 algoritmo foi implementado na Spatial
Modeler Language do software Erdas (ERDAS,
2010a).

Para verificar a sua precisio, as medidas
semiautomaticas das posigdes frontais das
geleiras foram sobrepostas a uma imagem do
Advanced Space borme Thermal Emission and
Reflection Radiometer (ASTER), adquirida na
mesma estagiio e ano. Como a imagem CCDndo
coincide com a IRMSS, é necessdrio registrar
imagens entre si. Este procedimento foi
realizado no modulo Imagine AutoSync do Erdas
(ERDAS, 2010b). Posteriormente utilizamos a
magem ASTER como referéncia para ajustar a
imagem CBERS (CCD + IRMSS), através do
mesmo procedimento. Foi obtido um RMSE de
37,6 m,

Apos o registro entre as imagens, o
algoritmo ¢ desenvolvido em cinco passos:

3.1 Distingfio da neve/gelo do solo, rocha e

NUVENS.

O terreno complexo da cordilheira Tres
Cruces induz a efeitos topograficos fortes sobre
asimagens, Para minimizar tais efeitos e permitir
adelimitagio da extensio da geleira, aplicamos
um Normalized Difference Snow Index (NDSI),
utilizando a Equagéio 1, elaborada por DOZIER
(1989), juntamente com uma normalizagio
topogréfica, criadacom dados do MDE do SRTM
(figura 7).

verde = infravermelho médio

NDSI =
verde 4+ infravermelho medio
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Fig. 7 - O produto NDSI dos dados do CBERS
{A), e os dados correspondentes no perfil (B)

sobre o transecto X -Y em A.

3.2 Geraciio da imagem NDVI

MNormalmente as dreas glaciais recobertas
por sedimentos sfo classificadas erroneamente
como rochas, causando erros na determinagéio
real de sua extensdo. Usando o Normalized
Digital Vegetation index (NDVI) (Equagdo
2, Figura 8), ¢ possivel identificar onde estfio
localizadas as dreas sem vegetagiio. Entretanto,
essas dreas podem ser consideradas como
possiveis dreas de sedimentos que recobrem as
gelemras,

infravermelho praximo = vermelho
infravermelho proximo 4 vermelbhor

NOVI =

“ano .
dgua terreno neve

Ejpe

o 50D 1088 L5 2000
Fosigie do pixel ac longe do transeste (ml

Fig, 8 - O produto NDVI dos dados do CBERS
(A}, ¢ o dado comrespondente no perfil (B) sobre
o transecto X — Y em A.
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)
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3.3 Classificaciio dos corpos de agua por um
limiar no canal de infravermelho proximo

Como os corpos de égua absorvem
mais energia nos comprimentos de onda do
infravermelho do que a vegetagdio e as rochas,
& possivel utilizar essa banda para delimitagio
dos corpos de agua (Fig. 9). Nesta etapa,
classificamos os corpos de dgua através de um
limiar no infravermelho préximo (i.e. dgua
< 0,2 DN).
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Fig. 9 - O canal infravermelho proximo do
CBERS 2 CCD (A) e o comespondente perfil
(B) sobre o transecto X - Y em A.

Poa ixnl an langa de

3.4 Classificaciio das dreas das geleiras com
um limiar na banda termal

Devido & presenga de sedimentos
sobre as linguas das geleiras, a utilizagio dos
dados do visivel e do infravermelho proximo
frequentemente nfo é efetiva para monitorar os
limites glaciais, Como as geleiras sio mais frias
do que o entomo, ¢ possivel diferenciar essas
dreas usando os dados do termal (Fig. 10). Entdo,
usamos um limiar na banda termal do sensor
IRMSS para separar os sedimentos/terreno das
areas das geleiras, determinamos que os pixels
<90 DN serfo classificados como dreas glaciais,

10.EB
T

{HT0

. L =" [=% T v LT
Agua CEFIEno neve

2B
FLE]
180
100

‘ N o =0 -

[E {1

o se0 L066 1840 20010
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Fig. 10 - Banda termal do sensor IRMSS (A) e
o perfil correspondente (B) no transecto X - Y
em A,

Rimern Toglta

3.5) Limiar na declividade ( Foi excluida a
parte de corregies do SRTM 3 )

Nomnalmente, os sedimentos se depositam
areade baixa declividade (<247). Entretanto,
estas dreas podem apresentar caracteristicas
bem distintas e se encontrarem distribuidas
gradualmente sobre a drea de ablagéo, recobrindo
completamente a lingua da geleira (Paul et
al., 2004). Em nossa metodologia, usamos a
declividade calculada do MDE do SETM (figuras
11 e 12) para excluir as dreas com declividades
inferiores a 24° (figura 13).
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Fig. 11 -O MDE do SRTM usado neste estudo,
O trago negro indica o perfil transversal para
analise da morfologia da geleira (figura 8).

5375
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Fig. 13 - Declividade calculada em graus a partir
do MDE, a linha branca representa os limites
da geleira Laramkkota e permite observar as
areas de baixas declividades (<24°) na sua parte

ferminal,
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Fig. 12 - Perfil transversal da area da geleira. E
possivel observar que a parte frontal do perfil
corresponde as areas de menores altitudes e de
menor declividade. Nesta drea se localiza o
lago Laramkkota. e também um setor que pode
ocorrer acumulagdo de sedimentos.

O esquema da cadeia geral de proces-
samento para a elaboragio do algoritmo de
classificagdo de geleiras é apresentado na figura
14,

4. RESULTADOS

Como o método NDSI resultaria na
confusdo entre 0 DN das areas de gelo/neve
com as de corpos d’agua (Fig.7), a incluséo do
limiar, na banda do infravermelho proximo,
possibilitou a discriminagéio dessas feigoes (fig.
9). Na separagdo das areas de solo e rocha que
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Fig. 14 - A cadeiade etapas dos processamentos,
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apresentavam valores proximos das &reas de
neve e gelono NDSI, o acréscimo do NDVI (Fig.
8) permitiu uma delimitaciio mais nitida desses
alvos. Ainclusfio do SRTM anterior & aplicagio
do NDSI foi utilizado para reduzir os efeitos
topograficos (este é um dos grandes problemas
encontrados em regides de topografia complexa).
Ma figura 15 é possivel visualizar o efeito das
sombras na superficie da geleira Laramkkota,
e que poderia ocasionar uma confusfio na
delimitagiio de sua area,

Os dados IRMSS mostraram restrigdes na
identificagiio de feighes glaciais devido 4 sua
baixa resolugiio espacial (80 m). Entretanto, €
possivel a sua combinagdo com os dados CCD
(fig. 3) o que toma wutil a sua aplicagio. Como a
banda termal tem resolugfio espacial de 160 m,
portanto o pixel cobre uma érea relativamente
extensa, ¢ importante usar outras andlises
combinadas para uma melhor delimitagiio das
feigoes glacias (fig. 10). A identificagiio de
areas de escombro dentro da area da geleira foi
realizada a partir da banda do termal, juntamente
com os dados de declividade obtidos do SRTM.
O limiar de <24° na declividade (figs. 11 e 12)
identifica um provavel setor de acumulagio
de escombros na sua parte final. Comparando
esses resultados com uma fotografia da gelewra
(figura 15) observamos que a mesma néo possui
escombros no seu setor terminal, o que dificulta
a validagfo da técnica nesta etapa.

Fig. 15- Agc]eim Laramkkota observada do sul.
Fotografia aérea obliqua de maio de 2004 (www
bolivia2006.co.uk).

6B8
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A anélise desta mesma fotografia permitiu
constatar a consisténcia da técnica na distingiio
da érea glacial e dos corpos d”agua do entorno.

A extrapolagfio/subestimacfio da area
glacial determinada pela banda no termal pode
ser visualizada na figura 16, que apresenta
um overay dos produtos gerados nas etapas
anteriores.

ricl 1ACla
ﬁrp“= n"1..
|'|"|'I Eac
Termal
a1 ] jial 2

Fig. 16 - Uver!ay de to-dos 0§ cinco mapas
descritos na se¢fio 3.

Para determinar a precisio da posigéo
do término da geleira, os erros de medigdo
foram estimados usando o método de HALL et
al. (2003), onde EPT é “o erro da posigéio do
térming™;

EPT = {{resoiucio do pivel da imagem “bage”* 4
{resolucio do pixel da imagem analizada)®) Yy BMSE

Em nossos cilculos teremos a seguinte situagio:

EPT = [(15)% + (20)1}*°4 376 = +73m

Venficamos o valor da EPT sobrepondo
o resultado do método semiautomatico sobre
a raziio das bandas 3/4 do ASTER, seguindo
recomendagio de KAAB et al. (2003) (Fig.
17). Como o retrocesso meédio das geleiras da
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cordilheira Tres Cruces é de aproximadamente 12
m a-1 (RIBEIRO et al., 2010), as investigagdes
das variagdes de suas frentes aplicando a
metodologia descrita devem ficar restritas as
médias de retragio paraperiodos longos (escalas
decenais). Isto se deve aos erros inerentes da
metodologia empregada serem maiores do que
a propria retragiio, impossibilitando os célculos
das vanages de periodos curtos (escalas anuais).

Fig. 17 - Comparagio da delimitagio semiauto-
maticados limites da geleira (linha branca) sobre
a razfio das bandas 3/4 do ASTER.

Finalmente, o algoritmo desenvolvido
neste estudo pode ser considerado como um
método ripido e preciso (£73 m) paraa obtengiio
de dados para inventarios glaciais, pois permite a
identificagéio dos setores terminais das geleiras,

5. CONCLUSOES

A delimitagiio semiautomatica da posigéio
frontal da geleira Laramkkota apresentou uma
precisiio de £ 73 m. Um dos problemas para o
estabelecimento de uma cadeia de processamento
para o CBERS-2 é que os coeficientes de
calibragiio do sensor (ganho e offver) néo foram
disponibilizados para os usudrios. Entretanto,
utilizamos os numeros digitais (DNs) como
aproximagdes para os valores de reflectincia,
com o objetivo de adaptar o nosso método para
o uso de imagens CBERS disponiveis para os
Andes.

Como o CBERS-2 revisitavaa mesma érea
a cada 26 dias, um monitoramento mensal das
geleiras andinas é possivel, No caso de presenga
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de nuvens, é possivel intercalar o sen uso com
os dados do Landsat (satélite que possui uma
configuragio semelhante ao CBERS-2), gerando
dados para serem incorporados em modelos
hidrologicos e de planejamento ambiental,

As investigagdes das variagdes das
frentes das geleiras de montanha aplicando a
metodologia descrita neste estudo devem ficar
restritas ds médias de retragiio para periodos
longos (escalas decenais). Isto se deve aos emos
inerentes da metodologia empregada serem
maiores do que a propria retragfo, ficando
impossibilitados oz cilculos das varagtes de
periodos curtos (escalas anuais ),

O programa CBERS tem previsiio de
contmuidade e de novos sistemas para o futuro,
os resultados do presente trabalho servem como
uma sugestiio 4 incorporaciio de sensores com
bandas espectrais na regifio do infravermelho
proximo nestes novos satélites.
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ABSTRACT. This study determines variations in ice extent of Nevado llimani, Bolivia (16°38'S,
67°44" W), from 1963 to 2009. The results are compared with net accumulation rate variations obtained
from a local ice core. We then propose an interpretation of the recent environmental history (last 46
years) of the region based on a study of remotely sensed and ice-core data. From 1963 to 2009, Nevado
llimani lost a total ice area of 9.49 £1.09 km®, a 35% reduction. Area variations generally followed
variations in net accumulation rates during this period. Despite the current glacier area reduction trend,
the Nevado Hlimani glaciers will not completely disappear in the next few decades.

1. INTRODUCTION

Tropical glaciers exist in South America (from Bolivia to
Venezuela), Africa and Oceania (west Papua). The Andes
mountain range is home to  99% of these tropical ice
masses (Kaser and Osmaston, 2002). OFf the 2500km” of
tropical glaciers in South America, 70% are found in Peru,
20% in Bolivia and 10% in Ecuador, Colombia and
Venezuela. In the tropics, the 0.1°C atmospheric isotherm
remains practically at the same altitude throughout the year,
allowing glacier front ablation at any time (Kaser and
Osmaston, 2002), in contrast to glaciers at higher latitudes.

Mountain glacier distribution is controlled, fundamen-
tally, by two factors: precipitation and altitude. Mountain
ranges ‘block’ air-mass humidity, forcing precipitation, and
promoting glacierforming conditions. The second factor
controls the equilibrium-line altitude (ELA), as glaciers will
only form where the ELA is below mountain summits
(Clapperton, 1993).

Some studies indicate that tropical glaciers are affected
by regional climate variability. In the Andes, for example,
glaciers exhibit a strong retraction during the positive phase
of El Nifio Southern Oscillation (ENSO) events (Francou and
others, 2007). There is also evidence of strong glacial
retraction for the past three decades along the full Andean
mountain range due to atmospheric warming. This phenom-
enon reflects a glacial retraction rate increase and glacier
thickness reduction, leading to the disappearance of many
tropical glaciers (GTNH, 2010). The volume losses of
mountain glaciers may be the clearest indicator of the rapid
(if not accelerated) nature of climate change on a global
scale (Francou and others 2005; Lemke and others, 2007).

There are many reasons to maintain interest in the study
of Andean glaciers. They are important indicators of climate
change. They also affect almost all the South American
regional hydrologic regimes, particularly those that present
dry seasons (e.g. southern Peru and Bolivia). In low-
precipitation years, ice melt maintains minimum water flow
levels, thus ensuring water supply to urban centres and
hydroelectric power plants (Marengo and others, 2011).

This study determines ice extent variations at Nevado
Illimani, Bolivia, from 1963 to 2009 using digital photo-
grammetry techniques. The results are compared with net

accumulation rates obtained from ice cores extracted from
the same ice mass (Ramirez and others, 2003). We then
propose an interpretation of the recent environmental
history (last 46 years) of the region based on the remaotely
sensed and ice-core data.

2. STUDY AREA

There are two main mountain ranges in Bolivia that are home
to glaciers: the Cordillera Ocidental (Western Cordillera),
which isformed by extinct volcanoes with crater glaciers and
small isolated ice-covered peaks, and the Cordillera Oriental
(Eastemn Cordillera), with 600 km* of glaciers. The Cordil-
lera Oriental has four constituent parts: Apolobamba, Real,
Mufiecas and Tres Cruces/Nevado Santa Vera Cruz. Most
types of glaciers are present, from ice caps and valley glaciers
to small mountain glaciers (Jordan, 1998; Fig. 1). Our study
site, Nevado Illimani, Bolivia (16°38'S, 67°44"W), is set
within the mid-eastern sector of the Bolivian Andes, locally
known as Cordillera Real. This mountain is 50 km south of La
Paz and 180 km from Lake Titicaca. It is one of the oldest
tertiary plutonic bodies in the westernmost sector of the
Andes and is the product of lava intrusions. It has been
greatly eroded by the La Paz river and its tributaries (Jordan,
1998). Its dimensions are 10km 4 km, with some peaks
over 6000m a.s.l. (e.g. Pico del Indio, Pico Layco Kkollu).
Twenty-six glaciers were selected to represent a comprehen-
sive range of size, aspect and elevation.

Precipitation in this region occurs mainly during the
austral summer (80% of annual precipitation), due to the
humid air masses coming from the Amazon River basin
(Vuille and others, 2003). In the dry season, corresponding
to the austral winter {June-August), the prevailing wind
directions are north and northwest. Extratropical precipi-
tation events during the dry periods are attributed to the cold
air masses flowing from Argentina, which originate from
Antarctica. Vuille (1999) showed that in rainy seasons
during El Nifio events, the Bolivian Andes present negative
precipitation anomalies. In La Nifa years, the precipitation
tends to be above average.

The decrease in precipitation during El Nifio events delays
snowpack formation. This, in turn, ‘exposes’ the glacial
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Fig. 1. Location of Mevado lllimani, Cordillera Real, Bolivia.

surface to solar radiation, promoting a more intense ablation
process. According to Francou and others (2005), the glacial
mass balance of the Bolivian Central Andes is strongly
controlled by the ENSO phenomenon. During the positive
phase, El Nifho, precipitation can decrease by 10-30%, dry
periods in summer are more frequent, and the air tempera-
ture increases by 1-3°C. In such periods, the ELA may
increase, trending downwards during the negative phase (La
Nina). This atmospheric temperature variability is the deter-
mining factor for the annual mass balance because the
altitude at which snow melts rises with temperature increase.
When the glacier accumulation zone is observed at higher
altitudes (i.e. =5500m a.s.l. in the Central Andes), glaciers
can recover their ice masses in certain years. Therefore,
information on both the snow precipitation volume and the
liquid/solid phase over the total surface of the glacier is
important. Small glaciers (<1km” for the Central Andes) are
clear examples of the influence of atmospheric temperature
variability. In some years, the entire glacier surface can be
converted into an ablation zone or an accumulation zone
(Ramirez and others, 2001; Comunidad Andina, 2007). From
1974 to 1998, this region recorded an average atmospheric
warming of 0.34°C per decade (Vuille and others, 2003); no
precipitation trends were identified by these authors.

3. DATA

Aerial photographs
For the period 196383, we used aerial photographs from
the Servicio Macional de Aerofotogrametria (SNA), Bolivia,

Table 1. Aerial photograph data and root-mean-square errors (RMSE)

\x
15'0'k'lm h

m Glacier area

which were digitalized at 14 um resolution. To orientate the
images, we performed fieldwork in 2010 using a pair of
Ashtech Zmax L2 differential GPS (DGPS) units to produce
22 control points on the terrain (Table 1).

Satellite images and digital elevation model

We used a set of ALOS PRISM (Panchromatic Remote-
sensing Instrument for Stereo Mapping aboard ALOS)
satellite images for the period 1983-2009. This sensor has
three independent optical systems, allowing the production
of stereo pairs, and offers data at nadir and from 24" lateral
sightings  (http://www.eorc.jaxa.jp/ALOS/en/about/prism.
htm). The same control points were employed for ortho-
correction and to generate a digital elevation model (DEM)
using these images (Table 2).

Topographic data
Topographic data are derived from Jordan’s (1990} map
using air photographs taken in 1975.

Climatic database

We compared annual variations in  precipitation at the

El Alto/La Paz weather station (16.5275, 68.18°W;

4070m a.s.l.) with Illimani ice mass areal variations and

net accumulation rates for the period 1960-98. El Alto is
44km to the northwest.

As discussed above, one of the main controls on the
Bolivian glacier mass balance is the ENSO events. Thus we
used the multivariate ENSO index (MEI), obtained from the
Climate Diagnostic Center, Boulder, CO, USA, to examine

Date Scale Number of photos  Direction of flight-line RMSE Pixel resolution on the ground
m m

21 Jun 1963 129200 northwest-southeast 1.67 1.00

27 Jun 1983 1:39500 5 north—-south .62 1.32
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Fig. 2. Glacier limits of Nevado Illimani in 1963, drawn over an ALOS PRISM satellite orthoimage (1 June 2009). Numbers identify glaciers
used in this study (as they do not have known names); see Table 3 for area and extent details.

whether changes in glacier area are associated with El Nifio—
La Nifa events.

Ice-core data

In 1999, an international team led by the Institut de
Recherche pour le Développement, France, recovered a
138mice core from Nevado lllimani (16°37'S, 67°46' W), at
6350mas.l., providing information about the Amazon
basin’s atmospheric chemical composition and its evolution
during the last century (Comreia and others 2003; De Angelis
and others 2003; Ramirez and others 2003). Hardy and
others (2003) and Hoffmann and others (2003), comparing
the regional meteorological data with the stable-isotope
ratio (8'®0) record in the lllimani ice core, concluded that
precipitation rate variations are highly correlated to this
ratio. They concluded that the stable-isotope ratios in the
tropical Andes are more influenced by the precipitation rate
than the atmospheric temperature.

Table 2. Satellite imagery and RMSE

4. METHODS

To quantify areal variations of Nevado Illimani glaciers from
1963 to 2009, we used aerial photographs (1963, 1983) and
a set of satellite images (2009). To digitize ice-covered areas
and drainage basins, photogrammetric restitution was
performed using the Leica Digital System (LPS) and Planar
3D application. The drainage basins were identified for each
glacier. In some periods, the higher limits of these basins
were snow-covered, making visual identification less reli-
able, in which case a 1:70000 scale topographic map
(Jordan, 1990) was employed. This map was georeferenced
based on the 2009 ALOS image. The vectorization of the
glacier terminus was manually determined based on the
aerial photographs and satellite imagery. Due to variable
snow cover, co-registering differences and imagery resolu-
tions, we considered a 5% error in the determination of each
glacier area. We also used Jin and others’ (2005} equation to
determine the total error in the determination of the lllimani

Sensor Date Mode Spectral Spatial resolution RMSE Resolution DEM  DEM vertical
observation resolution accuracy
pm m m m m
ALOS PRISM 1 Jun 2009 Forward, nadir and 0.52-0.77 2.5 1.25 10 6.14

backward views
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Fig. 3. Nevado lllimani area variations and glacier identification (numbers) with accumulation areas above 5600 m a.s.. (dotted contour) for
2009 (light grey), 1983 (dark grey) and 1963 (black). Contour spacing is 100 m. Numbers identify glaciers used in this study (same as in

Fig. 2); see Table 3 for area and extent details.

glacierized area in 1963 1983 and 2009:

Uncertainty = (5§, 5%)7°+(S 5%+  +(S, 5%)°,

where 5, is the glacierized area and n is the number of
glaciers.

The plane areas on the 1963 and 1983 aerial photographs
and the 2009 ALOS image made it possible to calculate the
glacial retractions for the 46 year period (Fig. 2). Finally, we
compared the area variations with the accumulation rate
variations obtained from a Nevado Illimani ice core taken
during a 1999 field campaign (Ramirez and others, 2003).

5. RESULTS
Area changes

Area changes in Nevado lllimani during the last 46 years are
shown in Figure 3 and Table 3. We calculated that the
glacier-covered area decreased from 27.4 km? to 17.9 km?
from 1963 to 2009, a 35% areal reduction in 46 years. From
1963 to 1983, there was a 12% areal loss, and there was a
twofold acceleration (-26%) from 1983 to 2009 (Table 4).

Aspect and elevation changes

In 1963, the mean terminus altitude for small glaciers (i.e.
<1km”) was 4722ma.s.l. (Table 5; by 2009, it had risen
by 348m. For glaciers larger than 1km’, the termini rose
191 m from 4728 m. This difference may be attributed to the
lower elevation of the accumulation areas; in some years the
entire glacier surface of the smallest glaciers can be
comerted into an ablation zone.

Surface changes in glaciers show differences due to their
slope orientation and solar-radiation exposure/mountain-
face orientation (Table 6). The east-slope/north-face glaciers
retracted more than the west-slope/south-face glaciers. The
first group represented 46% of the glacial area in 1963, but
only 30% by 2009. This may be related to variations in solar
exposure. During the morning, the cloud cover is at lower
altitudes, exposing the east-slope/north-face glaciers to
direct solar radiation. In the afternoon, cloud cover rises to
higher tropospheric elevations, enabling it to absorh greater
radiation and leaving the west-slope/south-face glaciers
more sheltered (Jordan, 1985). Thus, westslope/south-face
glaciers are larger in area than east-slope/north-face glaciers,
allowing for ice mass recovery in years of positive balance.

6. DISCUSSION

Reasons for glacier varialions

Figure 4 shows that there is some coherence between annual
accumulation rates at Nevado Illimani and annual precipi-
tation at the El Alto weather station. While there is no
statistically significant trend in the El Alto precipitation for
the period 1960-98, the accumulation rate at Nevado
lllimani can be divided into two phases, 1960-81 and
1982-2000, with a decrease from 0.92 031ma ' to
0.56 0.19ma™.

From Figure 5, it is clear that El Nifio events became
stronger after 1982, coinciding with changes in the accumu-
lation rate at Nevado lllimani.
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Table 3. Variations in Nevado Illimani glacier-covered area
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Area Area loss
Glacier [ 1963 1983 2009 196383 1983-2009 since 1963
ke ke ke krn? %% ke % %
1 0.43 039 025 0.04 9 014 36 42
2 .49 .42 0.30 0.07 14 012 29 39
3 248 236 195 0.1z 5 041 17 21
4 416 3.98 362 .18 4 036 13
5 233 229 202 0.04 2 027 12 13
] .45 .37 015 .08 18 022 59 67
7 .87 .78 033 .09 10 045 58 hl
8 423 4.03 3.28 .20 5 075 19 22
9 254 226 1.88 028 11 038 7 2b
10 0.77 037 0.00 0.40 52 037 100 100
11 .46 .37 0.30 .09 20 0.07 19 35
12 1.7 1.62 132 016 9 0.30 19 26
13 .82 {1.66 0.26 016 20 .40 61 (%]
14 0.59 052 013 0.07 12 039 7t 7
15 127 1.19 073 .08 [ .46 39 43
1a 1.63 1.31 1.01 .32 20 0.30 23 38
7 .36 .10 .06 .26 72 004 40 83
18 015 .11 0.03 .04 27 0.08 73 80
19 .08 0.0 001 0.07 b s 001 bS] Ha
20 .91 .81 0.28 .10 11 0.53 63 69
21 015 .07 .00 .08 53 0.07 100 100
22 .11 .06 001 .05 45 005 i3 91
3 .08 0.m 0.m 0.07 bt 0.00 100 B
24 .06 .04 001 .02 33 0.03 75 83
25 .02 0.0 .00 0.0 50 001 100 100
i .21 .00 .00 .21 100 .00 100 100
Total 27.43 24.14 17.94 3.29 - 6.20 - -

Glacier variation and ice-core dala

Table 4. Nevado lllimani rate of change

Year Variation in area  Variation rate  Rate of change
km? Y km”a™!
196383 =-3.29 0.78 =12 =017
19832009 -6.20 0.69 =26 -0.24
19632009 =949 1.09 =35 =021

able 5. Variations in the number of glaciers in Nevado lllimani anc
Table 5. Variat th I fgla M fo I 1
glacier terminus average elevations

Clacier class Number of glaciers Mean elevation of terminus

1963 2009 1963 2009
kmn® m m
=0.05-0.09 < 7 47212 5070
0.10-0.49 8 ] 4589 5061
0.50-1.00 6 1 4820 4585
=1.00 8 5] 718 4919
Total 26 2 - -

Figure 6 compares the Nevado llimani glacier area losses
from 1963 to 2009 with the net accumulation rate from an
ice core at the same ice mass. It is clear that the mass loss
rate during this period increased after 1983 (i.e.
3.3 0.78km” from 1963 to 1983, then 6.2 0.69 km’
from 1983 to 2009). Concomitantly, the accumulation rate
decreased, mainly from 1983 onwards.

The observed ice mass reduction may be a result of the
observed precipitation rate decrease (which also implies a
smaller surface albedo), a reduction in cloud cover and an
increase in air temperature (which would increase the
sublimation rate at the Nevado Illimani altitude) {Comuni-
dad Andina, 2007).

At Nevado Ilimani, the smaller glaciers (<1km?) have
experiencedthe greater proportional areal reductions ( 76%
from 1963 to 2009; Table 3). These results are similar to those

Table 6. Relation between glacier aspect and Nevado [llimani
glacier-covered area

Year Orientation
Narth South
krn® % krm %
1963 135 465 15.8 535

2009 5.6 305 13.0 69.5
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found at other Bolivian glaciers: Glaciar Zongo (1675,
68°W), by tropical standards a large glacier, had an area of
2.29km? in 1963 butfrom 1956 to 2006 lost 14.4% of its area
and has been rapidly shrinking since 1975 (Soruco and
others, 2009); and Glaciar Chacaltaya (16°20°5, 68°07" W), a
small glacier, had an area of 0.195 km” in 1963 (Ramirez and
others, 2001) but had disappeared by 2010 (WGMS, 2011).

We do not expect the complete disappearance of the
Nevado lllimani ice mass in the near future. Of the glaciers
surrounding this mountain (Fig. 3), six (glacier 1D: 3, 4, 8, 9,
11 and 12) have 40% of their glacial accumulation areas
above 5500 m. Thus, it possible for Nevado lllimani to
recover its ice mass in certain years. In 2007/08, Glaciar
Zongo had a mass balance of +257 mmw.e. (WGMS, 2011).

7. CONCLUSIONS

In total, Nevado lllimani lost 9.49  1.09km” of its glacier
area from 1963 to 2009. This reduction occurred in two
phases:  12% from 1963 to 1983, and a further 26% in the
following 26 years (up to 2009). The number of glacier
basins has also reduced since 1963, from 26 to 22. East-
slope/north-face glaciers have shown a greater retreat than
those set on the west/south face of the mountain.

By comparing these results with accumulation rates,
determined from a local ice core, we identified a marked
reduction from 1983 onwards that may be the main factor in
the increasing glacier retreat at the Nevado lllimani site.
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Abstract:

Andean tropical glaciers have shown a clear shrinkage throughout the last few
decades. However, it is unclear how this decline is associated with variations in the
rainfall patterns in the Amazon basin. To research this question we compared the
variation in the extension of a glacier from the Nevado lllimani (16°37'S, 67°46'W) in
Bolivia, determined by remote sensing data, with the annual net accumulation
variations derived from an ice core from the same Bolivian mountain, complemented
with data from the Quelccaya ice cap (13°56'S, 70°50'W), and with climatic series
(average annual temperature and precipitation volume) of several weather stations in
the Amazon basin since 1961.

Between 1983 and 2009, the area of the studied glacier (Glacier n°8 of the
Nevado lllimani) decreased by 17% (down from 2.36 km? to 1.95 km?). The initial
period of this decrease (up to 1999) is in accordance with a reduction in snow
accumulation rates at the sites of the two ice cores. However, after that year, the
accumulation increase at these sites. Our analysis shows that, after 1999, the mean
annual temperature kept on rising (0.26°C/decade between 1961 and 2009) and
there was also a rise in the altitude of the 0°C isotherm in the Nevado lllimani,
probably explaining the glacier shrinkage despite of the increased accumulation.

The variation of the annual accumulation at the two ice cores site showed the
following pattern of change: an increase from 1960 to 1981, a decrease from 1981 to
1999 and again an increase from 1999 to 2009. Comparing these general trends with
information from Amazon basin weather stations, we found that they are similar only
to those of the northwestern Amazon region, exemplified by the weather station
laureté (00°37'S, 69°12'W). This is the region of the Amazon where the climatic
variability shows the strongest modulation by the ENSO phenomenon, according to
Obregon and Noble (2006) who called it R1.
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1 INTRODUCTION

The continental extension of the Amazonia Forest and its location on the
equatorial belt makes it an important exporter of moisture and heat to higher latitudes
(Pagle 1987). Its hydrological cycle is regulated by winds that blow from east to west,
bringing a large amount of water vapour coming from the evaporation of the Atlantic
Ocean. After the precipitation, evaporation and recycling moisture in the forest occur,
and then, much of this evaporation returns to the region in the form of rain. It's
estimated that much of the rain that falls in the Amazonia consists of recycled
evaporation (Salati and Nobre 1991), the percentage of recycled water in the region
increases from east to west, and when the water reaches the Andes, 88% of it has
fallen at least twice as precipitation (Lettau et al. 1979).

Variations in the Amazonian rainfall over the last 80 years were studied in 18
meteorological stations by Satyamurty et al. (2010). According to this study, the
annual and seasonal rains do not present significant trends. Also, a decrease in
rainfall due to deforestation, as predicted by modelling studies, is not yet observed.
Some stations (centre and east), have even recorded an increase in their total
precipitation, and other stations in the west have recorded a decrease one. In
general, for the whole area, precipitation is slightly decreasing.

In this South American sector, reliable climatic data it is still difficult to obtain.
Angelis et al. (2004) affirm that a detailed monitoring of extensive areas on the
Amazonia requires a dense network of rain gauges, which is made unfeasible by the
topography or by the forest. Therefore any climatic analysis for this area should be
done with caution.

An alternative technique for the study of climate variables of a region can be
based on the relationship between the proportion of stable isotopes of hydrogen (H*
e H?) and oxygen (0 e 0) in the rainwater, which can either be directly measured
or preserved in minerals, plants or in animal tissues (Bowen and Revenaugh 2003). It
is known that the ratio of these elements is controlled by meteorological parameters
(condensation temperature, precipitation volume, etc.) which allows the
reconstruction of past climate conditions; this technique also allows identification of
the source areas of air masses bringing precipitation (Dansgaard 1964; Kutschera
2005).

One such study was performed using data from an ice core extracted from the
Nevado lllimani (16°37'S, 67°46'W, 6,350 m above sea level — a.s.l., located in the

central sector of the Andes), obtained by the Institut de Recherche pour le
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Développment (IRD), France, in 1999. This study helped in the reconstruction of the
composition and evolution of the chemistry of the atmosphere in the Amazonian
basin area (Correia et al. 2003a; De Angelis et al. 2003; Ramirez et al. 2003). Due to
its location, just 300 km from the Amazonia forest, and because this part of the
cordillera receives moist air masses advecting from East during the summer months
(Vuille et al. 1997; Satyamurty et al. 1998), this site is appropriate for a reconstruction
of the Amazonia climate variability. However, our knowledge on the connections
about the glaciers variations (e.g., area and accumulation rate) with the precipitation
source area (Amazonia) (Correia 2003b) is still limited, difficulting the interpretation of
the paleoclimatic data (ice cores) in terms of Amazonian climate variability.

Thus, this study compares data obtained by remote sensing (aerial
photographs) and derived from ice cores (accumulation rates) of Nevado lllimani with
climatological series (mean air temperature and rainfall) from several weather
stations of the Amazonia basin from 1961 to 2009 (Figure 1). These weather stations
were chosen because they are part of a transect extending from the Atlantic Ocean
up to the Bolivian Andes. Furthermore, Vimeux et al. (2005) when studying the origin
of air masses carrying moisture to the Glacier Zongo (16°20'S, 67°47'W) (about
60 km of distance from Nevado lllimani) attributed to these areas the origin of air
masses reaching the glacier. We intend to identify how these climatic variables of the
Amazonia basin are associated with the behaviour of a high altitude glacier
(> 5,500 m) in the tropical Andes.

2 CLIMATIC BACKGROUND

The Amazonia region presents high air temperatures throughout the year. The
months of November through March correspond to the rainy season, where much of
the region presents high levels of precipitation. This is different from the conditions
found in the months of June through August, which are characterized by low rainfall
months (dry season). On the Bolivian Altiplano the rain is concentrated during the
summer months, in La Paz approximately 50% of the precipitation occurs during this

period.
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FIGURE 1 - Location of the weather stations (black dots) and glaciers (triangles)
discussed throughout the text. Black lines mark back trajectories of air masses

arriving in the Zongo Valley (Bolivia) during the summer (Vimeux et al. 2005).

According to Martin et al. (1998) and Satyamurty et al. (1998) this variation in
precipitation rates during the year occurs because strong trade winds on the east
coast bring large amount of water vapour from the Atlantic to the northern part of
South America during the summer. This variability is associated with the north-south
movement of the Intertropical Convergence Zone (ITCZ) along the year, in the
summer is positioned farther south (north during the winter). The Atlantic anticyclone
is weaker and more shifted towards the centre of the ocean, so air masses of
continental equatorial origin dominate in eastern Amazonia and central Brazil,
creating important convective precipitation. Throughout the winter, the ITCZ is
located north of the Equator, and great flows of west air can extend up to about 10°S,
preventing penetration of the Amazonian air masses, creating a dry period that
affects eastern Amazonia, central Brazil and the Andes. Penetration of cold fronts to
the north of South America may occur and cause significant air temperature drops,
sometimes preceded by rain; these events are known locally as friagens (Brazil) or

surazos (Andes). In Bolivia rain depends on the trade winds that carry moist air from
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the Atlantic and the Amazonia basin, as well as the convection within the ITCZ and
the cold fronts from high latitudes that can cross the Andes and produce rainfall
(Rochail 1995).

INTERANNUAL VARIABILITY

Nobre et al. (2009) indicate that the warming of the equatorial Pacific sea
surface temperature (SST) is associated with reduced cloudiness / rainfall and river
flows on the northern, central and eastern Amazonia, probably related to a
weakening of the Walker Cell. During the opposite phase (La Nifia) contrary
conditions prevail (more rain and river flows above average). Negative rainfall
anomalies in western Amazonia are associated to anomalous warm SST in tropical
Atlantic (to north of the equator) and cool waters in the Atlantic (to north of the
equator). The ITCZ is anomalously located north of its position. This modification is
associated with a reduction in intensity of northeast winds transported to the southern
Amazonia during the peak of the austral summer and the weakening of the altitude
winds, reducing convection and rain.

For the Altiplano, Garreaud et al. (2009) argue that El Nifio years tend to be
dry, while La Nifia years are associated with wet periods. Humid summers are related
to the cooling of the Pacific, shrinking tropical troposphere and intensification of the
easterly winds flow; during dry summers the pattern is reversed. In periods of warm
Pacific SST there is an increase in evaporation and precipitation over the equatorial
Pacific, associated with a decrease in clouds (increased insolation) and increased
subsidence over the Central Andes affecting the rise in air temperatures identified
during El Nifio events (the temperature increases by 0.13 to 0.70°C above the
Normal). The moisture variability over the Andes is related to changes in the intensity
and transport from the east.

INTERDECADAL VARIABILITY

The north (south) of Amazonia has less (more) rain when compared with
periods previous to 1975. For Nobre et al. (2009) this is due to a change in
atmospheric-oceanic circulation over the North Pacific that began in 1975-76
associated with the Pacific Decadal Oscillation - PDO. After 1975, apparently
associated with the positive phase of the PDO, rainfall reduced in the northern
Amazonia associated with a more frequent and intense El Nifio. On the other hand,

the southern region of the Amazonia shows positive rain trends.
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3 DATA AND METHODS
3.1 CLIMATIC DATA

We used monthly data (air temperature and precipitation) of nine weather
stations of the Brazilian Instituto Nacional de Meteorologia (INMET)
(www.inmet.gov.br/portal) and three of the Bolivian Sistema de Procesamiento de
Datos Meteoroldgicos (SISMET) (www.senamhi.gob.bo/sismet/) to determine trends
and annual averages for the period 1961-2009.

Some rainfall data were missing, so we applied homogeneity tests and gap
filling. The routine used was CLIMATOL developed by Guijarro (2004) that runs
within the R software, which among its functions compares each original series with a
reference, taken from an average of the rest, based on proximity and altitude. We
also used in this rainfall analysis: a) the rainfall index (Marengo 2004), which divides
the study area into two sectors: the NAR (Northern Amazonian rainfall) and SAR
(Southern Amazonian rainfall), b) the division of the rainfall spatial distribution in
Amazonia defined by Obregon and Nobre (2006) in five regions. Figure 2 shows
these two approaches. As the ENSO plays an important role in this sector of South
America, we use the analysis made by Silva et al. (2010) that determined the
deviations of precipitation in the summer months under different intensity of El Nifio
and La Nifia from 1961 to 2009, to detect Amazonian sectors that have similar
behaviour to Bolivian glaciers during these events. This topic is more detailed in the
discussed section.

To assess the nature of the large scale forces associated with the behaviour of
the glacier we applied the following indexes: Tropical Northern Atlantic Index (TNA),
Pacific Decadal Oscillation (PDO) and Multivariate ENSO Index (MEI), obtained from
the NOAA page and CIRES Climate Diagnostics Center, Boulder, Colorado
(www.esrl.noaa.gov/psd/data/climateindices/).


http://www.esrl.noaa.gov/psd/data/climateindices/
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FIGURE 2 — The division of the Amazonia basin considering two rainfall index: the
Northern Amazon Rainfall (NAR) (light grey) and the Southern Amazon Rainfall
(SAR) (dark grey); the dotted line separates the Amazonian basin five divisions as

defined by Obregon and Nobre (2006) based on a rainfall cluster analysis.

3.2 GLACIER DATA

We investigation is based on a Nevado lllimani glacier called n°8, located in
the southern sector of this mountain flowing towards the Palca River drainage basin.
It has an area of 1.95 km? (in 2009) and great part of its accumulation area is above
5,000 m of altitude; it is considered a large glacier (> 1 km?) in Bolivia (Comunidad
Andina 2007). It was chosen because it is the glacier best represented in the oldest

air photos available for this area.

3.2.1 AERIAL PHOTOGRAPHS

In this study we used aerial photographs from May 1956, June 1963, July
1975, June 1983, and August 2009 available at the Bolivian Servicio Nacional de
Aerofotogrametria (SNA). Twelve aerial photographs make up the 'block' of used
material (Table 1).

Firstly, the aerial photographs were digitized with a 14-um resolution. Then we
employed a Leica Digital System (LPS) software and Planar 3D application for
interior orientation of the photographs. This process determines the relationship
between rows and columns on the digital image and the physical dimensions on the

original photograph. The software uses the following parameters to perform this
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operation: radial distortion of lens, focal length and the position of the fiducial marks
(Smith et al. 1994).

We used aerotriangulation (Smith et al. 1994) to georefer and connect all the
points in the stereoscopic model. For this step, we carried out fieldwork in 2010 using
a pair of Ashtech Zmax L2 differential GPS (DGPS) to produce 8 control points on
the terrain. The ice-covered areas and drainage basins were digitalized using the
UTM-WGS 84 (zone 19 south) reference system; the glacier terminus was manually
determined based on the aerial photographs.

Subsequently, we extracted a terrain digital elevation model (DEM) for each
studied year. Subtracting different years DEMs provided glacier volume changes,

converted into a mean mass balance.

TABLE 1 — Characteristics of the aerial photographs used in the study.

Date Scale ngﬁgg) rSof Focal Length (mm)
1956 1:36000 2 153.35
1963 1:29000 2 152.44
1975 1:63000 2 152.22
1983 1:41000 2 153.06
2009 1:33000 4 152.67

3.2.2 ICE-CORE DATA

In 1999, an international team led by the IRD, recovered a 138 m ice core from
Nevado lllimani (16°37’S, 67°46'W), at 6,350 m above sea level (a.s.l.). The mean
accumulation rate at this site, from 1960 to 1999, was obtained by Vimeux et al.
(2009) and was analysed by normalization of its standard deviation and averages.
When comparing the variability of the accumulation rate until 1999 on the Nevado
lllimani site with the one at the ice core site from the Quelccaya ice cap (14°S, 71°W)
(Thompson et al. 2013) we note that the both cores show different averages in two
periods (1960-1981 and 1981-1999), marked by a break in the records in 1981.
Considering that the records from Nevado lllimani end in 1999, we attributed to the
1999-2009 period the same behaviour that occurred in Quellcaya, i.e., an increase in

the accumulation rate.
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3.2.3 MASS BALANCE AND HIDROLOGICAL DATA
In 1991 the IRD, with the local support of the Instituto de Hidraulica e

Hidrologia (IHH) of the Universidad Mayor de San Andres, Bolivia, started measuring
mass balance on Zongo Glacier (16°05'S and 68°17'S, area 1.9 km?). Zongo has lost
400-600 mm water equivalent year (w.eq. a™) for the last 15 years. As there are no
mass balance data for the Nevado lllimani glaciers, we used information from the
Zongo Glacier as a proxy for what is happening in the n°8 Nevado lllimani glacier,
since both glaciers have similar sizes. These data are available on the website
(http://www.geo.uzh.ch/) and are part of the World Glacier Monitoring Service
(WGMS). The values for the Zongo Glacier mean annual runoff were extracted from
the publication by Ribstein (2002) and cover the period 1973-1999. We used Zongo
Glacier 1991-2010 front fluctuations determined by the French Observatory for
Environment (ORE) GLACIOCLIM programme (http://www-Igge.ujf-grenoble.fr).

4 RESULTS
4.1 CLIMATIC TRENDS

The mean annual air temperature data indicate that the region shows a
statistically significant warming trend (p < 0.05) in almost all cities except La Paz (p-
value = 0.133). The time series analysis shows a warming for the region as a whole,
of about +0.26°C/decade from 1961 to 2009 (table 2).

In this period, most of the stations do not show significant precipitation trends,
and there is no regional pattern. Our results (table 3) agree with a report on climate
change and its risks in Brazil (Marengo et al. 2011), where the authors claim that
there is no clear rainfall trend in Amazonia. For example, the 1951-2005 period show
a combination of wet and dry trends, making it difficult to have a general trend for all
Amazonia. They concluded that, in general, from 1945 to 1976 the Amazonia was
relatively moist, and from 1977 to 2000 it was relatively dry. Pacific Decadal

Oscillation (PDO) probably modulated this behaviour.


http://www-lgge.ujf-grenoble.fr/

77

TABLE 2 — Annual trends in temperature series.
Trend

. : Correlation
Station Lat. Long. ma%glclzt)ude p-value Coefficient
Barcelos 00.58 62.55 0.024 0.00 0.57
Belém 01.27 48.28 0.029 0.00 0.79
Benjamin 0423  70.02 0.030 0.00 0.70
Constant
Fonte Boa 02.32 66.10 0.032 0.00 0.83
lauareté 00.37 69.12 0.027 0.00 0.85
Itaituba 04.27 55.29 0.060 0.00 0.85
La Paz 16.30 68.11 0.006 0.133 0.22
Manaus 03.07 59.57 0.012 0.00 0.46
Porto de Moz 01.70 52.20 0.028 0.00 0.64
Riberalta 11.00 66.00 0.023 0.00 0.66
Rurrenabague 14.25 67.30 0.015 0.016 0.34
TABLE 3 — Annual trends in precipitation series.
Trend Correlation
Station Lat. Long. magnitude p-value .
Coefficient
(mm)
Barcelos 00.58 62.55 -9.654 0.028 -0.31
Belém 01.27 48.28 8.368 0.056 0.27
Benjamin Constant 04.23 70.02 -13.304 0.001 -0.44
Fonte Boa 02.32 66.10 2.360 0.606 0.07
lauareté 00.37 69.12 -16.487 0.016 -0.34
Itaituba 04.27 55.29 -7.677 0.032 -0.30
La Paz 16.30 68.11 1.005 0.355 0.13
Manaus 03.07 59.57 1.555 0.618 0.07
Porto de Moz 01.70 52.20 -0.469 0.893 -0.01
Riberalta 11.00 66.00 0.073 1.608 0.61
Rurrenabaque 1425 67.30 -7.523 0.126 -0.22

Trends can be “masked” by the short period analysed and by the large rainfall
annual variations, so we decided to examine differences between averages of
precipitation. We divided the period analysed in three different phases: 1961-1981,
1981-1999 and 1999-2009. As shown in table 4, only two stations showed
differences greater than 10% (laureté and Rurrenabaque) between the average
coefficients of variation. Out of these two, laureté is the only one that shows an
average decrease from 1981 to 1999 and then an increase from 1999 to 2009.

Rurrenabaque points only to a decrease in these values. Our studies are consistent
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with the research of Sansigolo and Santos (2010) who analysed the frequency of dry
and wet days in different cities of the Amazonia (Manaus, Belem and laureté) using
Standardized Precipitation Index (SPI). The three cities studied, only laureté shows
long sequences SPI6 (Standardized Precipitation Index in the period of six months)
alternating below and above the normal.

As discussed in the previous paragraphs, the TNA and MEI indices (Figure 3)
represent indirectly the main large scale driving forces that influence the rainfall in the
region on interannual scales. It is important to note in this figure that 2005 was a year
of weak El Nifio event (http://enos.cptec.inpe.br/), but represented the worst drought
over the last 100 years in the southern Amazon region (Marengo et al. 2005).

Yoon and Zeng (2010) assert that is difficult to separate the influence of the
Atlantic and Pacific oceans over the Amazonia. This comes from a synchronization
that exists between them, they argue, for example, that a warming of the eastern
tropical Pacific Ocean typically induces a warming in the North Atlantic with a few
months of delay. However some hot/cold events in tropical North/South Atlantic do

not have a clear connection to the Pacific ones.

TABLE 4 — Mean annual precipitation.

1961 - 1981 1981 -1999 1999 - 2009

Coeff. of
) Mean Mean Mean o
Station variation
(mm year) (mm year) (mm year) (%)
Barcelos 2536 2276 2402 5.41
Belém 2906 2988 3198 497
Benjamin 3018 2489 2759 9.60
Constant
Fonte Boa 2501 2488 2589 2.18
lauareté 3738 2970 3560 11.74
Itaituba 2122 1997 2062 3.02
La Paz 602 608 630 15.96
Manaus 2277 2346 2307 1.50
Porto de Moz 2380 2246 2346 2.97
Riberalta 1846 1840 1724 3.79

Rurrenabaque 2305 2188 1758 13.83
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4.2 GLACIER AREA AND VOLUME ESTIMATION

The Nevado lllimani Glacier n°8 lost area and volume in the period 1956—2009
(53 years). Figure 4 shows that practically no variations occurred in the period 1956—
1983, so we consider this glacier as stable during that period. From 1980s until 2009
the glacier shrank (lost about 0.015 km? a™). Percentage-wise, from 1983 to 2009 it
lost 17% of its area. In 1983 the area was estimated at 2.36 km? and in 2009 at 1.95

km?.
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FIGURE 3 — Multivariate ENSO Index (MEI), black line, and the Tropical North
Atlantic Index (TNA), grey line, from 1960 to 2010. The arrow indicates the year
(2005) when TNA represents an extreme event. Black arrows mark a MEI behaviour

change in early 1980s.

The digital elevation models for the periods 1956-1963—-1975 show high mean
absolute error values (average of 6.3 m, or approximately 5.67 m water equivalent,
w.eq. for a mass balance study). So, we worked with the DEMs with smaller errors,
selecting the 1983 and 2009 ones, validated by transverse profiles. Discontinuities
appear in the sectors above the 5,200 m of altitude, probably related to the low
snow/ice, which hindered the establishment of floating mark on the glacier for
altimetry measurements. We had to exclude these sectors from our analysis, and
perform our measurements only below 5,200 m a.s.l. The average glacier’s surface
height reduction was -13.0 m from 1983 to 2009 and a mass balance
of -11.8 m w.eq. (with an mean absolute error of 2.29 m w. eq. for the entire period).
This mass balance value is very close to the Zongo Glacier one, which in this same

period lost -12 m w.eq. (Soruco et al. 2009).
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Figure 4 — Aerial photographs used for planimetric analysis of the Glacier n°8
(Nevado lllimani). Note that the glacier front position was stable from 1956 to 1983.
In 1963 the left sector of the glacier (arrow) seems to have advanced, but when we
compared with 1975 photograph it became clear that it was really a recent snowfall
masking the limits of the glacier. From 1983 to 2009 the glacier shrinkage formed a
small proglacial lake (arrow).
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4.3 ICE CORE

Figure 5 (left side) shows the variability of net annual snow accumulation rate
at the Nevado |lllimani during the period 1960-1999, with an average of
0.88 mw.eq. a*. There is a behaviour shift in the accumulation rates after 1981.
Thus, we decided to treat this analysis in 2 distinct periods: 1961-1981 and 1981
1999. In the first period the accumulation rate was 1.02 m w.eq. a™; in the second

one this accumulation decreased almost 50% (0.76 m w.eq. a™>).

5 DISCUSSIONS
5.1 Glacier Changes

High-level winds are responsible for making the connection between the
oceanic forces and the climate in the Andes. In this case we have the Pacific SST
influencing the Bolivian glaciers mass balance (negative in El Nifios and positive in
La Nifias years) (Vuille et al. 2008). Figure 5 (dashed line) includes 3 El Nifio events
and compares with the mass balance data. Letter (A) identifies the most negative
balance since the measures were initiated in the Zongo Glacier (-1.96 m w. eq. a%),
this coincides with a strong El Nifio that occurred in the years 1997-1998. In (B)
there is a negative mass balance (not as strong as the previous one) under weak El
Nifio conditions from 2008 to 2010 (-0.61 m w.eq. a'). But in the years of 2004—2005
(C) there was a high negative balance (-1.55 m w.eq. a™), but an anomalously weak
El Nifio during this period. As highlighted in figure 3, during this period there was an
extreme event in the tropical North Atlantic SST, which may have influenced this
anomalous mass balance behaviour, because in this same period a great drought
occurred in the western and southern Amazonia (Marengo et al. 2008).

In the Nevado lllimani precipitation occurs in approximately 7 months of the
year (ONDJFMA), where the accumulation can reach 1.6 mm w.eq. day™;
sublimation rate can reach approximately 1.2 mm w.eq. day’ in the dry season
(Vimeux et al. 2009). According to Wangon et al. (2003), the radiation balance is
generally negative at Nevado lllimani during the winter, due to the constant high
albedo and reduced inflow of long radiation under clear skies.
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Illimani accumulation Caudal Mass balance Multivariate
rate normalized Zongo normalized Zonge normalized ENSO Index
(m w.e.a’) (1/s a™) (m w.e.a)
3 21 0 -1-2-3 3210 -1-2 0.5 0-0.5 -1.5 -2.5 2 1 0 -1 -2 -3

2010
2008
2006
2004
2002
2000
1998
1996
1994
1992
1990
1988
1986
1984
1982
1980
1978
1976 —
1974 G ‘D
1972 I

1970
1968

1966 ~
1964 <:
1962

1960 f:>

Figure 5 — Comparison between the Zongo Glacier mass balance, Multivariate

{E;;?\

Year

ENSO Index (MEI), accumulation rate at an ice core from Nevado lllimani and the
Zongo Glacier water runoff. Dashed line compares mass balance rates with the
intensity of MEI events. The grey line compares accumulation rates and the glacier
water runoff. Dotted line marks the mass balance and its relationship with the

accumulation rate.

Zongo Glacier mass balance measurements began in 1991 and remain until
today. The 1999 Nevado lllimani ice core allowed overlapping eight years of
accumulation rates with the Zongo mass balance data. Figure 5 (dotted line)
indicates that accumulation rate decreased in 1997-1998 (0.51 m w.eq. a™ or 42%
below average) and is concomitant to a strongly negative mass balance
(-1.96 mw.eq.). In the letter H, in 1996, we observe the opposite, i.e., the

accumulation at the ice core site increased (0.96 m w.eq. or 9% above average)
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associated with a positive mass balance (0.79 m. w.eq. for 1996), indicating that the

ice core has a similar response to mass balance in this tropical area.

Figure 5 (grey line) compared the accumulation rate at the Nevado Illimani
with Zongo Glacier annual runoff. In the letters E and F (El Nifio situation), there is a
positive flow (147 litres per second year — Ls™ a™) and lower accumulation rates in
the ice core (mean 0.57 m w.eq. a). In the letter G, we see the opposite situation
(La Nifia), i.e., decreased flow (104 Ls* a?) and increased accumulation rate in the
ice core (average 0.95 m w.eq. a™). For the Zongo Glacier, years with the highest
water discharges are not those with the highest precipitation, indicating the glacier
importance as water storage in that drainage basin. During El Nifos, the air

temperature can vary above the mean, increasing the glacier melting (Ribstein 2002).

5.2. ACCUMULATION RATES, AREA AND VOLUME VARIATIONS AT THE
NEVADO ILLIMANI AND THE AMAZON BASIN

Obregon and Nobre (2006) proposed to divide the Amazonia in 5
homogeneous precipitation regions instead of two (Figure 2). They emphasize that,
in terms of interannual variability, the precipitation in the R1 and R5 regions are
modulated by the ENSO phenomenon. We can conclude that there are variations
within the NAR, so these regions will respond in different ways to interdecadal and
interannual fluctuations.

The mass balance of Bolivian glaciers is 78% explained by variations in
summer months (DJF) precipitation. To determine the Amazonian region that best
reflects changes in Bolivian glaciers, we decided to examine what happens in the
forest in this season during El Nifio/La Nifla events. According to data from Silva et
al. (2010), the most intense negative rainfall deviations in the northwest of R1 and in
the centre of the R2 regions (Figure 6) are associated to strong El Nifios in the
summer months; however, region R5 show opposite trends, i.e., increased rainfall.
This configuration would be closer to the classic conditions of El Nifio events for this
region as defined by NAR / SAR. The R4 extreme southwest shows the most
accentuated decrease in precipitation during ElI Nifio moderate events, the R5
presents stable conditions in this phase. The R1 extreme northwest and the R4
central part show the most negative deviations of precipitation during weak EI Nifios,
much of R3 remains unchanged. R2 region will have excessive rainfall during this
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phase. The R1 extreme northwest is the most stable region in the El Nifio phase,
having a precipitation reduction.

Figure 6 shows that the R3 and R5 regions practically remain stable
throughout the La Nifla weak phase, differently from the R2 extreme northeast and
the R4 centre, characterized by positive precipitation deviations. In the La Nifa
moderate phases, the R1, R2 and R3 regions show positive rain deviations, while the
R5 is under drier conditions. This is the configuration closer to the La Nifia events
classic conditions as defined by NAR/SAR. During strong La Nifia, large part of R4
and the R5 west sector presents positive precipitation deviations, a fact that is not
expected from NAR/SAR. In this case, the R1 extreme northwest follows the

expected pattern for this region in these events (La Nifia means more rain).
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Figure 6 — Comparation between accumulation rates at the Quellcaya ice cap and
Nevado lllimani with precipitation at the laureté weather station. Dashed lines

indicate changes in accumulation or precipitation behaviour.

We analysed accumulation rates at the Nevado lllimani and at the Quelccaya
ice cap by their standard deviation and compared with the precipitation at laureté
(Figure 7) (this is the only weather station in NAR that shows a variation coefficient
greater than 10%, explaining variations in the mean rainfall accumulation);
furthermore, Obregon and Nobre (2006) identified the R1 (where laureté is located)
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as modulated by the ENSO phenomenon. In both ice cores and laureté (sector A),
from 1960 to 1981, it is possible to note the same increasing trend for the
accumulation, followed by a decrease until the late 1990s (sector B). From the 2000s
(sector C) a new trend of increased accumulation at Quelccaya ice cap and

precipitation at laureté were observed.

Moderate El Nifo Strong El Nino

Weak La Nifia Moderate La Nifa Strong La Nifha

Deviations of
precipitation (mm)

LBl v
High:200 Low:-200

Figure 7 — Precipitations deviations in the summer months under different El Nifio
and La Nifa intensities in the period 1961-2009 (Silva et al. 2010). Red dotted lines

shows results from rainfall cluster analysis proposed by Obregén and Nobre (2006).

Figure 8 shows the behaviour of Glacier n°8 (grey triangles) and the Zongo
Glacier (black squares). We identified areas of glacier shrinkages in early 1980s,
contrasting with the 1956-1975 period, when both glaciers showed stable positions.

When analysing the Zongo Glacier mass balance (Figure 5), it was observed
that it presented positive results in two periods (2002—-2003 and 2008-2009) and
eight periods of mass loss after the PDO cold phase started (1999). The large
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Bolivian glaciers (those with accumulation areas above 5400 m altitude) can recover
its mass in some years, so even in a scenario of a atmospheric general warming,
Bolivian glaciers may have gained mass in certain years. These glaciers retreat
appears to be related to the frequency and intensity of ENSO events reflecting in the

amount and time of precipitation (Francou et al. 2005).
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Figure 8 — The accumulation rate at Nevado lllimani (dotted line) showed a positive
trend until early 1980s, coinciding with a less active Pacific Ocean (black line). After
this period, changes in atmospheric and oceanic circulation fields and in the
accumulation rate also follows the same behaviour. The Glacier n°8 area loss is
represented by grey triangles and the Zongo Glacier one by black squares. The
period 1956-1983 (sector A) is characterized by a stable glacier area, after 1980
(sector B) this ice mass shrinks. After 1999 (sector C) starts a PDO cold phase, but
Glacier n°8 keeps losing area. Light grey areas in the graph show cool Pacific Ocean

waters, dark grey are warm waters

Figure 8 compares the accumulation rate at the Nevado lllimani ice core site
with the Glacier n°8 area loss from 1956 to 2009. It is clearly that the area loss and a
decrease in accumulation began by the early 1980s. These variables seem to be
responding in the same way to the ODP environmental conditions (e.g., higher ODP
shows glacier retreat and lower accumulation rates, or lower ODP indicates glacier
stabilization or increase and accumulation decrease). After 1999 the PDO phase shift
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to a cold period. In the period 1956-1980 this represented stability of the glacier
area, accumulation at the ice core site and increased precipitation in the Amazonian
northern sector. However, this is not what we find today, i.e., Bolivian glaciers areas
continue to decrease.

Having analysed the Figure 8, some questions arise: if we are entering a cool
PDO phase, could the Bolivian glaciers recover their areas as in the 1956-1983
period? May the Amazonian northern sector presented precipitation values similar to
the period before 19757 If El Nifio has a similar impact (decrease in rainfall) both in
Amazonia and in the Bolivian glaciers, will the change be synchronous?

We identified a trend of air temperature increase in almost all analysed
stations (average 0.26°C/decade) from 1961 to 2009. For Vuille et al. (2008), the
Andes are becoming wetter and warmer (at high elevations) and he estimated an
increase of 0.34°C/decade in the mean temperature (from 1974 to 1998).

The Nevado lllimani mass loss is related to lower accumulation rates, as
observed in Figure 8. As the lllimani ice core was extracted in 1999, we could not
assess what happened in accumulation rates after that year. In order to fill this gap,
we used data from the Quelccaya ice cap (Thompson et al. 2013), which allowed
reconstructing the tropical Andes accumulation rate until the year 2009. These data
indicate that there was an increase in the accumulation rate (mean 1.19 m w.eq.)
after 1999; almost 16% above the previous accumulation period 1986—-1999 (average
0.99 m w.eq.), Figure 9A.

All of these points to an increase in accumulation rate in the tropical Andes
and in the precipitation in the northwest of the Amazonia after the 1999 ODP phase
shift. Taking into consideration these changes, it is inquired why the Nevado lllimani
continues to retreat.

When calculating the Nevado Illlimani mass loss, we examined variations up to
5,200 m a.s.l; this corresponds, approximately, to the Zongo Glacier equilibrium line
altitude in some years (WGMS, 2011). Or in other words, we examined variations
only in the glacier ablation area, where it takes place a net mass loss. By looking at
the annual fluctuations of the Zongo glacier front from 1991 to 2010 (Figure 9 C), we
found that this glacier keeps retreating during the cold PDO phase (after 1999), even
in periods of positive mass balance (i.e., 2000-2001 and 2007-2008). This
continuous ice front retreat, from the early 1990s, are strongly influenced by the air
temperature increase and by the 0°C annual isotherm altitude rise (resulting in an

increase in the turbulent sensible heat flux and therefore ablation) (Vuille et al. 2008)
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(figure 9 B). Rabatel et al. (2013) confirm this hypothesis, asserting that after 1990
the temperature of the Cordillera Real (Bolivia) glacier fronts rose until it reached the
freezing point in early 2000s.

Thompson et al. (2013) affirm the Quelccaya Ice Cap record reflects the timing
and magnitude of changes in the Northern Amazonian Tropical Rainfall (NAR). Here
we propose that the relationship between Bolivian glaciers and the Amazonian
precipitation is strongest with the northwest sector denominated by Obregon and
Nobre (2006) as R1 region. Our proposal is based on two points: 1) the Amazon
rainfall division as proposed by Obregon and Nobre (ibidem) subdivides the NAR in 3
climatic homogenous areas, where R1 is the one that has its interannual variability
most modulated by the ENSO (as the Bolivian glaciers); 2) The comparison between
the precipitation series of the laureté weather station with the two ice cores series
identified the same pattern in three distinct periods, i.e., increase from 1960 t01981,

decreasing from 1981 to 1999 and again increasing from 1999 to 2009.

6 CONCLUSIONS

We apply remote sensing techniques and climate data analysis to investigate
the relationships between Bolivian glaciers behaviour and the rainfall variability over
the Amazonia. Glacier n°8 area loss and net accumulation decrease (in ice cores)
have clearly started by the 1980s. In percentage, this glacier has lost 17% of its area
from 1983 to 2009. In 1983 its estimated area was 2.36 km? and in 2009 was
1.95 km?. The accumulation rate at the Nevado lllimani ice core decreased by almost
50% after 1980, from 1.02 w.eq. a™* in the 1961-1981 period to 0.76 w.eq. a™.

After the last period (when a cold phase of the Pacific starts), increased rainfall
would be expected, as was observed for the tropical Andes (based on the Quelccaya
ice core accumulation record), but this was not enough to stop glaciers retreat.
Probably, this last phase (post 1999) shrinkage is related to the regional air
temperature increase and the 0°C annual isotherm altitude rise (Rabatel et al. 2013),
and the influence of rainfall is small

In this study we observed the influence of the tropical North Atlantic in the
Bolivian glaciers. For example, a strong negative mass balance on Zongo glacier
(-1.55 m w.eq. a*, almost twice of the year before, -0.61 m w.eq. a’*, an El Nifio year)
in 2005 is associated to an anomalous warmed ocean. At this time there was a weak
El Nifio event, which would not justify a so strong negative mass balance, but this

issue needs further studies.
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The Amazonia forest region that best reflects (i.e., timing and magnitude)
changes in Bolivian glaciers is the extreme northwest sector, designated by Obregon
and Nobre (2006) as R1 region. Our proposal is based on two points: 1) the R1 area
is the one that has its interannual variability most modulated by the ENSO (as the
Bolivian glaciers); 2) The comparison between the precipitation series of the laureté
weather station with the two accumulation series (from Andean ice cores) identified
the same pattern in three distinct periods, i.e., increase from 1960 to 1981,

decreasing from 1981 to 1999 and again increasing from 1999 to 2009
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Figure 9 — A theoretical model for the present condition of Bolivian glaciers. (A)
Quelccaya ice cap accumulation rates show that in late 1990s started a wet period
(increased net accumulation). The figure highlights the trend since the early 2000s. In
(B) the graph left corner shows the rising freezing levels trend (i.e., 0°C annual
isotherm altitude rise) in the Cordillera Real (where is located the Nevado lllimani)
since late 1990s. In (C) the retreat of the Zongo Glacier front from early 1990s to the

present day.
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Uma alternativa aos métodos tradicionais do monitoramento das
geleiras € a integracao dos dados de campo com dados de sensoriamento remoto.
Dessa forma, foi desenvolvido um algoritmo semiautomatico para a delimitacdo dos
setores frontais de geleiras de montanha, que apresentou uma precisao de £ 73 m
(Ribeiro et al., 2013a). As investigacdes das variacdes das frentes das geleiras de
montanha aplicando essa metodologia devem ficar restritas as médias de retracédo
para periodos longos (escalas decenais). Isto se deve aos erros inerentes da
metodologia empregada serem maiores do que a propria retracdo quando aplicado a
periodos curtos (escalas anuais).

Foi identificado que o Nevado lllimani perdeu uma area total de 9,49
km? a partir de 1963 até 2009, isso representou uma perda de 35% de sua area
(Ribeiro et al., 2013b). Essa reducao foi menor entre 1963 e 1983 (12%). ApGs, essa
diminuicdo foi constante até 2009 (26 anos), com uma perda de 26% em area. O
testemunho de gelo deste mesmo sitio apresentou uma acumulacéo liquida média
de 0,76 m equivalente em agua e uma tendéncia de queda para o periodo
1960-1999 (Ribeiro et al. 2013b). Quando separamos a tendéncia da taxa de
acumulacdo em dois periodos (1960-1981 e 1981-1999), o primeiro apresenta uma
situacdo de estabilidade (média de 0,92 m em equivalente de agua); j& o segundo
uma diminuicdo na tendéncia (média de 0,56 m em equivalentes de agua).

A comparacédo das variacfes de area com as taxas de acumulacao
liguida nas geleiras do Nevado lllimani identificam que o periodo de menor retracédo
das geleiras (1963—-1983) coincidiu com a estabilizacdo das taxas de acumulag&o no
testemunho de gelo (Ribeiro et al. 2013b). Apds 1980, a diminuicdo da acumulacéo
no testemunho de gelo € acompanhada pela intensificacdo da retracao superficial da
geleira. As reducfes da massa de gelo e da taxa de acumulacgao liquida observadas
nesse periodo provavelmente estdo relacionadas com a maior frequéncia e
intensidade dos eventos El Nifio que ocorreram do final dos anos 1970 até o inicio
dos anos 2000 (Vuille et al., 2008). Uma vez que tais eventos ocasionam aumento
da temperatura do ar e diminuicdo das nuvens sobre os Andes Centrais
(Garreaud et al., 2009).

Apdbs 1999 ocorreu aumento na taxa de acumulacdo na regido de
estudo, indiretamente demostrado por dados do testemunho de gelo de Quellccaya
(16% acima da meédia do periodo anterior a 1999). Porém, isso nado foi suficiente

para a estabilizacdo das dimensdes das geleiras. Possivelmente, essa Ultima fase
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de retracdo (pos 1999) esteve relacionada ao aumento da temperatura do ar e da
altitude da isoterma anual de 0°C (Rabatel et al., 2013).

Foi constatada que concomitantemente a um Atlantico tropical norte
aguecido, o balanco de massa das geleiras bolivianas torna-se mais negativo
(Ribeiro et al., 2014).

A variacdo da acumulacdo anual no sitio dos dois testemunhos de
gelo (lllimani e Quelccaya) apresentou o seguinte padrdo de variacdo: aumento
entre 1960-1981; diminuicdo entre 1981-1999 e novamente aumento entre 1999—
2009. Ao compararmos essas tendéncias gerais com as informacdes das estacbes
meteoroldgicas da bacia amazonica, constatamos que eles sdo similares somente a
agueles do noroeste da regido Amazodnica, exemplificada pela estagcéo
meteoroldgica de laureté (00°37'S, 69°12'W) (Ribeiro et al. 2014). Essa € a regido
da Amazobnia cuja variabilidade climatica mostra a mais forte modulacdo pelo
fenbmeno ENSO, conforme Obregon e Nobre (2006) que a denominaram R1.

Para avancarmos na compreensdo das questdes discutidas nesta
tese serdo necessarios estudos mais detalhados. Principalmente sobre o transporte
de umidade da bacia amazonica para os Andes Ocidental, para entender qual o
mecanismo que faz com que a regido R1 seja importante (controladora) da
precipitacdo no lllimani. Para isto, serd necessario implantar uma rede de
amostragem para determinar a variabilidade das razfes de is6topos estaveis de
hidrogénio e oxigénio na precipitacdo ao longo da bacia Amazébnica até o sopé da
cordilheira do Andes. Também € necessario reinterpretar as séries temporais dos
testemunhos de gelo bolivianos e peruanos baseados nos resultados das andlises
das variacBes das razbes de is6topos estaveis na precipitacdo. Quanto a dinamica
das geleiras do Nevado lllimani, serdo necessarios estudos de balanco de
massa/hidrolégico para determinar com precisdo qual o termo da equacao tem sido
0 mais determinante para levar um balango negativo: se € a precipitagdo, o

derretimento, a sublimagéo ou a combinacéo desses fatores.
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Assunto; Submission Confirmation = Img
Data: Ter, 14 Jan 2014 - 00:12:13 (00:45:13 BRST)
De: Global and Planetary Change
Para: rm.3@pop.com.br

| Parte texto (1 KB) + &

Dear Rafael,

Your submission entitled "ANDEAN GLACIER SHRINKAGE AND THE AMAZON BASIN PRECIPITATION VARIABILITY" has been received by Global and
Planetary Change

You may check on the progress of your paper by logging on to the Elsevier Editorial System as an auther. The URL is
http://ees.elsevier.com/gloplacha/.

Your manuscript will be given a reference number once an Editor has been assigned.
Thank you for submitting your work to this journal.
Kind regards,

Elsevier Editorial System
Global and Planetary Change
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O tzma, desenvolvimento do assunto e submissdo dos artigos cumprem todos os requisitos
necessarios para que a académico RAFAEL DA ROCHA RIBEIRO obtenha o grau de
doutor. Parabenizo ao Prof. Jefferson e ao CPC/UFRGS pela criacdo das condi¢des que tem
oportunizado aos pesquisadores o desenvolvimento de estudos que saem das latitudes polares
e entram nos tropicos, abordando assuntos de grande interesse para o Brasil e para a
corunidade cientifica envolvida na dinamica desta vasta area do Brasil que € a regido
amazonica.

Destacaria neste trabalho de doutoramento a abordagem de um tema complexo (clima e seus
vetores) feito a partir de uma atica predominantemente naturalista, distanciando-se do
trabalho baseado em modelamentos, puramente matematico e fisico. Esta visdo permite ao
doutorando integrar variaveis vindas de diversas fontes, imprimindo interpretacdes com
qualidade cientifica e o que € mais importante, com singularidade. Os artigos submetidos
pelo autor mostram um desenvolvimento crescente, comec¢ando com a sua preocupacao de
dominar técnicas que trouxessem dados de qualidade para o entendimento da pesquisa, mas
ainda na escala de uma geleira e culminando com um trabalho de abrangéncia global, onde
os seus dados junto com outros retirados da bibliografia abrem perspectivas sobre uma
melhor compreensio das variagdes climatica na América do Sul.

O clima € uma entidade complexa, influenciado por varios fatores como bem salientado pelo
autor. Desde aspectos antropicos, até aspectos naturais como El Nifio e La Nifia. Desta
forma, o autor reconhece a complexidade do tema e restringe a sua importante contribui¢éo
ao assunto envolvendo as técnicas de observacdo das geleiras proporcionada pelo
sensoriamento remoto. Com esta linha mestra e a0 mesmo tempo ciente da necessidade de
estudos complementares e com outras ferramentas de observacéo, faz correla¢des inovadoras
com base em suas constatagoes € em dados bibliograficos.

O capitulo envolvendo a metodologia empregada mostra de forma sintética, porém
abrangente, as vdrias técnicas utilizadas pelo autor. E um ponto de destaque do trabalho e
demonstra o dominio do autor envolvendo o sensoriamento remoto como um todo e
especialmente a parte métrica ou quantitativa necessaria para o desenvolvimento da tese.

: ;; :




doutoramento, o autor utiliza uma premissa de trabalho importante que sdo as informacdes
de testemunho de gelo do Nevado Illimani. Porém. alguns destes dados que se constituem
numa das bases de raciocinio da tese baseiam-se numa comunicag¢do informal ou oral
transmitida pelo orientador (pagina 03). afirmando que o registro obtido cobre um periodo de
40 anos. Embora o autor tenha o cuidado de utilizar outros dados mais robustos, esta
colocagdo torna a argumentacdo questionavel. pois parte de informacdes sem o devido
rigorismo cientifico.

Quanto ao texto, embora ele tenha sido construido de maneira cuidadosa, o autor por vezes
usa expressoes que deveriam ser melhoradas no seu sentido. como a atirmacdo da pagina 04
em que afirma “...afetar mecanismo de formagdo e precipitacdo de nuvens...”. Neste caso
seria a precipitagdo de chuva e nio de nuvens!

Para o leitor, facilitaria se o autor tivesse feito um indice de abreviaturas utilizadas com seu
significado. Nem sempre as abreviaturas estio claramente explicadas ao longo do texto.
Parabéns ao Rafael pelo excelente trabalho.
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